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Введение

З оны субдукции литосферных плит -  
: важнейшие структурные элементы 

Земли, осуществляющие рециклинг корового вещества, воды и осадков на 
мантийные уровни. Они являются объектом детального геологического 
изучения, но многие аспекты их развития, включая эволюцию магматизма, 
остаются дискуссионными. Это связано со сложными геологическими и 
геодинамическими (строение, состав и возраст субдуцирующей океанической 
литосферы и надсубдукционного мантийного клина, геометрия зоны субдукции 
и скорость сближения плит, вариации режимов сжатия и растяжения) условиями 
формирования составов магматических пород, включая наиболее примитивные 
разновидности -  базальты. Например, встречающиеся в пределах зрелых 
островных дуг (Япония, Камчатка) глиноземистые базальты, варьирующие по 
содержанию щелочей, высокомашезиальные лавы [Sakuyma, Nesbitt, 1984; 
Myers, 1988 и др.], а также эффузивы с внутриштатными геохимическими 
характеристиками [Волынецидр., 1987,1990; Nakamura Е. etal., 1989,1990] часто 
объединяются такими обобщенными понятиями как “островодужный базальт” 
(IАВ) или “островодужная геохимическая серия”, что является значительным 
упрощением и не учитывает геохимическую специализацию этих пород.

Еще сложенее обстоит дело с типизацией магматических образований 
активных континентальных окраин. Некоторые исследователи, учитывая 
близость основных геолого-геофизических показателей, склонны 
рассматривать эти структуры как аналоги островных дуг [Thore, 1984], хотя 
по ряду признаков (тип и состав литосферы, наклон сейсмофокальных зон) 
они отличаются, что должно находить свое отражение в геохимической 
специфике магматических образований. К сожалению, петрологически и 
экспериментально континентальные вулканиты изучены хуже своих 
островодужных аналогов. В литературе, как отечественной, так и зарубежной, 
оперируют главным образом данными по Андийскому вулканическому поясу, 
которые сами по себе интересны, но без сопоставления с подобными 
образованиями других регионов не позволяют устанавливать какие-либо 
закономерности. В этом отношении особый интерес представляют мезозойские 
итретичные вулканические пояса западной Пацифики, в частности Восточно-



Сихотэ-Алинский, но степень их изученности оставляет желать лучшего. 
Геологические и петрохимические данные разбросаны по многочисленным 
публикациям и требуют статистического обобщения, практически отсутст вует 
информация по распределению редкоземельных элементов и радиогенных 
изотопов, что затрудняет решение многих петрогенетических вопросов.

Целью данной работы является геохимический анализ продуктов 
базальтового вулканизма активных континентальных окраин, плавным образом 
Восточно-Сихотэ-Алинского вулканического пояса, и использование 
полученных данных для разработки типизации базальтовых толщ, решения 
вопросов магмагенезиса, роли коровых процессов, субдукции и рифтогенеза 
в происхождении и эволюции магм. Основные эффузивы выбраны в качестве 
объектов исследования, поскольку они являются сквозным типом пород, 
петрологически наиболее информативны и в наименьшей степени 
модифицированы процессами дифференциации и коровой контаминации. 
Остальные типы вулканитов упоминаются в работе в объеме, необходимом 
для понимания изложенного материала.

Для сравнения в работе приводятся ддаиые по базаинтоидаому вулка
низму зрелых островных дуг, лучше изученных и наиболее близких к окраинно- 
континентальным структурам по геолого-геофизическим параметрам и гео- 
динам иче с кому режиму формирования.

В монографии использовано более 3000 новых силикатных анализов 
вулканических пород, около 500 определений минералов, большое число 
анализов редких элементов, включая редкоземельные (около 100), 25 
определений изотопного состава Sr и N d и около 30 определений абсолютного 
возраста. Анализы выполнены по образцам из коллекции автора.

Содержание петрогенных элементов определялись традиционным 
химическим методом в лабораториях Дальневосточного геологического 
института ДВО РАН; концентрации микроэлементов -  количественным 
спектральным (Ni, Со, Сг, V, Pb, Си, Zn) и рентгено-флюоресцентным (Rb, Ва. 
Sr, Y, Nb) анализами в том же институте; Hf, Та, Тби редкоземельные элементы 
(REE) -  нейтронно-активиционным методом в Институте геохимии и 
аналитической химии (Москва) и в Институте геологии и геофизики 
(Новосибирск). В качестве стандартов использовались образцы AGB-I 
(андезит), GSP-I (гранодиорит), СГД-1А (габбро) и ДВА, ДВБ (андезит). 
Аналитическая ошибка для большинства микроэлементов не превышает 10%, 
что подтверждается параллельным анализом некоторых проб в университете 
Хоккайдо (Япония).

Анализ минералов выполнен на микрозонде “Camebax” в Институте 
вулканологии ДВО РАН (Петропавловск-Камчатский). Рабочие условия: 
20kV -напряжение и 50 мА-ток. В качестве стандартов использованы природ-



ные силикаты (санидин -  для Si, К, Na, А1; диопсид -  для С а и Mg; оливин -  для 
Fe; ильменит-дляTi и родонит—дляМп). Ошибка анализа 3% 2а,

Соотношения изотопов Sr и Nd были измерены в университете г. Окаяма 
с использованием мае спектрометра Finnigan МАТ 261. *7Sr/B6Sr и l43Nd/1++Nd 
отношения нормализовались к E6Sr/**Sr=0,ll94 и ^N d/^N a=0,7219 
соответственно. Отношения изотопов Sr для NBS 987 и изотопов Nd для JB- 
1а в процессе изучения были 0,710248±0,000008 (2а среднее их четырех 
значений) и 0,511774±0,000010 (2а среднее их двух значений). Значения Е WD 
были рассчитаны с использованием CHUR (Chondritic Uniform Reservoir) 
параметров. Современные значения 1+3Sm/,44Nd и 147Nd',44Nd принимались 
соответственно 0,512638 и 0,1966, 2.u1Sm=6,54 10 lfty s.

Определения калий-аргонового возраста пород выполнены в университете 
г. Окаяма. Анализируемые образцы дробили, промывали дистиллированной водой 
и просушивали. Часть образца истирали в пудру и анализировали на содержание 
калия методом рентгеновской флюоресцентной спектроскопии. Содержание 
аргона измеряли методом изотопного разбавления. Возраст и ошибки рассчи
тывали с использованием метода, предложенного в работе [Nagao, et al., 1996].

Работа проводилась в лабораториях петрологии вулканических фор
маций и геохимии Дальневосточного геологического института ДВО РАН.

Исследования велись в тесном контакте с коллегами этого и других 
академических институтов и Мингео России. В разное время автор плодо
творно обсуждал многие аспекты работы с В.Г. Сахно, В.В. Ветреныиковым, 
С.А. Щекой, С.А. Коренбаумом, А.И. Ханчуком (ДВГИ, Владивосток), 
А.Б. Переп еловым и А.И. Аль мухам едовым (Институт геохимии, Иркутск), 
Г.П. Пономаревым, О.Н. Волынцом и Э.Ю. Балуевым (ИВГиГ, Камчатка), 
А.А. Арискиным (ГЕОХИ, Москва), С. ОкамуроЙ (университет Хоккайдо), 
Япония), Р. Аркулусом и С. Эггинсом (Австралийский национальный универ
ситет, г. Канберра) и др. Автор глубоко признателен коллегам за поддержку, 
помощь и полезные дискуссии.



Глава 1

ПРИНЦИПЫ ВЫДЕЛЕНИЯ 
МАГМАТИЧЕСКИХ СЕРИЙ

Й [ з-за недискрегносш спектра составов 
| земных магматических пород возни

кают определенные сложности при их классификации. В настоящее время 
определились два основные подхода к решению этой проблемы. Первый, 
традиционный, основывается на ис п ольз о вами и петрохими ческих критериев. 
К настоящему времени опубликовано множество классификационных схем 
подобного типа (в т. ч. и на основе сложных математических выкладок), но 
чаще всего в качестве дискриминантов используют содержания или соотно
шения щелочей [Peccerillo, Taylor, 1976; Классификация, 1981; Le Mailre, 1989 и 
др.]. Принимая во внимание экспериментально установленный низкобари
ческий термический раздел между насыщенными и недонасыщенными 
крем не кислотой расплавами [Иодер, Тилли, 1965], выделяют субщелочные1 (с 
нормативным кварцем, гиперстеном или оливином) и щелочные (с норматив
ным нефелином) типы или серии магматитов. Хотя при высоких давлениях этот 
раздел становится неустойчивым, детальные петрологические исследования 
последних десятилетий выявили значительные геохимические и изотопные 
отличия высоко- и низкощелочных пород различных тектонических обстановок 
[Chen, Frey, 1983; Nakamura Е. etal., 1990.1991, и др.], что подтверждает необходимость 
их выделения в различные петрохимические рруппы.

Определенные проблемы возникают с систематизацией магматических 
образований субщелочного ряда, пользующихся преобладающим распростра
нением в пределах как континентальных, так и океанических структур. Чаше 
всего по формальным признакам среди них выделяют нормальный и низкока
лиевый типы, граница между которыми на классификационной диаграмме 
SiO, -  К.О [A classification..., 1989], часто используемой в данной работе, 
проходит через точку с содержанием калия 0,3 мас.% при 50 мас.% SiCf.

Т о л е н то в у ю  п о  [Й о д ер , Т и л л и , 1965]



Некоторыми авторами [Wilson, 1991] породы с нормальной щелочностью 
относятся к высокогпиноземистой или известково-щелочной серии, в то время 
как низкокалиевые -  к низкокалиевой толеитовой. Но различия между ними 
более отчетливо проявляются в содержаниях А1,03 [Wilson, 1991] (от 16 до 
20 мас.% в глиноземистых базальтах и андезитах и 12-16 мас.% -  в толеитах), в 
связи с чем в данной работе для определения основных пород с повышенными 
содержаниями глинозема предпочтение отдается термину “высокоглино
земистый базальт”.

Предполагается также, что низкокалиевая толеитовая серия характери
зуется значительным накоплением железа в процессе дифференциации, но 
железистость и щелочность, скорее всего, являются двумя независимыми 
петрохимическими параметрами [Волынец, 1993]. Первый определяется 
флюидным режимом генерации и эволюции магматических расплавов [Carmi
chael, 1990], второй -  главным образом составом и степенью плавления магма
тического субстрата и также степенью дифференциации первичных расплавов.

К сожалению, петрохимические признаки магматических пород чаще 
всего слабо коррелируют с содержанием и распределением микроэлементов, 
более информативных при решении петрогенетических вопросов. Например, 
субщелочные базальты островных дуг, включая низкокалиевые толеиты, 
удивительно близки к океаническим вулканитам по большинству петрохими- 
ческих параметров, но разительно отличаются концентрациями элементов- 
примесей, что ставит под сомнение правильность объединения их в одну 
классификационную группу. На начальных этапах изучения океанов все 
немногочисленные образцы базальтов из срединно-океанических хребтов, 
достаточно близкие между собой по петрохимическим характеристикам, 
включая содержания К^О (0,08-0,5 мас.%), были отнесены к одному типу 
оливиновых толеитов (MORB) [Engel et al., 1965]. Но более детальные 
исследования показали существенные вариации этих пород по микроэле- 
ментному составу и, прежде всего, по соотношению тяжелых (HREE) и легких 
(LREE) лантаноидов. Причем важно, что эти вариации отчетливо коррелируют 
с геологическими особенностями формирования базальтов -  скоростью 
спрединга, высотой осевой зоны срединно-океаничских хребтов и рядом 
других. Это привело к возникновению идеи выд&ъения типов магматических 
пород по геодипамическим условиям их развития. Впервые она была 
сформулирована в двух важных статьях Д. Пирса и Дж. Канна [Pearce, Сапп, 
1971, 1973], в которых были индентифи пиро ван ы геохимические признаки 
базальтов островодужных, океанических и внутриплитных обстановок, 
В настоящее время эта схема претерпела уточнения, но не очень существенные. 
Среди океанических базальтов выделяют обогащенный (Р или E-MORB), 
нормальный (N-MORB) и переходный (Т-MORB) геохимические типы.



В качестве самостоятельной группы рассматриваются породы, развитые в 
пределах задуговых морских бассейнов (ВАВВ), Для них характерны значи
тельные вариации составов и геохимические признаки, сочетающие в себе 
особенности как океанических, так и островодужных пород.

Деструктивные границы литосферных плит по составу фундамента и 
геодинамическим условиям формирования подразделяются на островные дуги 
и активные континентальные окраины, хотя геохимические особенности 
вулканических продуктов этих структур не достаточно четко определены и их 
часто объединяют в одну геохимическую серию (1АВ).

К внутриплигной относят геодинамические обстановки континентального 
рифтогенеза и океанических островов [RoUinson, 1993], развитие которых чаще 
всего связано с активностью плюмового источника [Wilson, 1991], что и 
определяет их близость по геохимическому составу основных лав.

В тектоно-геохимической систематике термин геохимическая серия 
принимает особое значение. Существуют различные его определения, но автор 
придерживается формулировки, предложенной О.А. Богатиковым с соавто
рами, а позже уточненной О.Н. Всшынцом [1993]. Под геохимической серией 
понимается естественная ассоциация магматитов, обладающих общими 
петро-геохимическими признаками, формирующих самостоятельные поля на 
классификационных диаграммах и характеризующих определенные 
геодинамические обстановки формирования. Такое определение во многом 
совпадает с определением формационного типа по Ю.А. Кузнецову [1964], 
но не подразумевает признаков генетического родства и рассматривает только 
сообщества пород, близкие по кремнекислое™, например, базальты. Некото
рые исследователи, такие как О.Н. Волынец [1993], в понятие “геохимическая 
серия” вкладывают генетический смысл, но на данном этапе исследования 
это вряд ли рационально, поскольку далеко не очевидно, что все вулканогенные 
образования той или иной геодинамической обстановки являются производ
ными единого магмогенерирующего субстрата,

Тектоно-геохимическая систематика магматитов представляется более 
перспективной, в сравнении с чисто пегрохимической, по трем основным 
причинам. Во-первых, породы, формирующиеся в различных тектонических 
обстановках, различаются между собой, как правило, не одним, а комплексом 
геохимических признаков, что затрудняет использование при их систематике 
петрологических терминов. Во-вторых, тектонический по терминам, но 
геохимический по сути принцип классификации основывается на анализе 
распределения микроэлементов и изотопов, поведение которых в магматичес
ком процессе описывается более простыми законами, что в конечном счете 
позволяет с большей достоверностью реконструировать составы первичных 
магм и магматических источников. И наконец, геохимические признаки
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вулканических пород рассматриваются во взаимосвязи с геодинамическими 
условиями формирования, что исключительно важно для палеогеоди- 
намического анализа и реконструкций. Тем не менее к настоящему времени 
эта систематика недостаточно детально разработана и в литературе приме
няется, как правило, двойственный подход: по петрохимическим признакам 
выделяются группы или типы магматических пород, которые затем объединя
ются в геохимические серии на основании геохимических и тектонических 
критериев. Автор данной работы придерживается аналогичной методологии.

Хотя в определение геохимического типа не вкладывается генетический 
смысл, выделение генетически родственных комплексов магматических пород 
является важнейшей задачей петрологии, требующей детального изучения 
распределения элементов-приме сей, особенно некогерентных элементов и 
изотопов. Под некогерентными понимаются такие элементы, комбинирован
ный коэффициент распределения которых (D)2 значительно меньше единицы, 
вследствие чего в генетически родственных сообществах магматических пород 
их концентрационные отношения должны оставаться постоянными, независи
мо от того, произошли ли эти породы в результате равновесного плавления 
одного исходного субстрата или связаны между собой процессами кристал
лизационной дифференциации [Allegre et al., 1977]. Только при очень низких 
(первые проценты) степенях плавления эта зависимость может нарушаться.

Например, согласно модели равновесного плавления:

С‘ 1
С° Da+ F ( l - P ) ’ У ’

где С° -  первоначальная концентрация элемента в магматическом источнике; 
С.1 -  концентрация этого же элемента в расплаве; F  -  доля отделившегося 
расплава; Р = 2В Д ;'', где $  ~ Д°ля жидкости, образованной каждой 
кристаллической фазой, для двух некогерентных элементов i и j

D q - P q ^ D q =  P q =  0 .

Следовательно:

С,0 = С‘Р',С° = C'jF и С? С\
с ; с;

(2 )

2 О = £  X„iК о* -  где Х0' -  весовые доли кристаллических фаз в расплаве; Kl;1D -  
. '=*коэффициент распределения элемента между минералом и расплавом.
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Эти математические допущения используются во многих классифи
кационных диаграммах как бинарного типа, например La-Ba и La-Th [Gill,
1981], так и спайдердиаграммах. На последних содержания элементов 
приводятся в виде нормированных значений либо к среднему MORB [Pearce, 
1983; Pearce, Parkinson, 1993], либо к первичной мантии [Wood, et al., 1979], 
Основная идея таких диаграмм заключается в том, что форма графиков 
распределения некогерентных элементов в породах, образованных как в 
процессе плавления одного родоначального субстрата, так и при кристал
лизационной дифференциации единой первичной магмы, должна сохраняться 
несмотря на вариации относительных концентраций элементов.

Для расшифровки магматических процессов большое значение имеют 
отношения концентраций некогерентных элементов (Си) к элементам, 
комбинированный коэффициент распределения которых близок к 0,1 (С ) 
[Allegre et a l, 1977]. Изменение этого отношения {-^) различно в расплавах,
образовавшихся при равновесном плавлении и кристаллизационной дифферен
циации. Многие дискриминантные диаграммы, используемые в данной работе, 
построены по этому принципу, например, Zr/Y-Zr [Pearce, 1983], Ba/Sr-Ba 
[Hofman, Feigenson, 1983], HfiYb-Hf [Okamura, 1987] и др.

Достаточно хорошие результаты при выделении магматических серий дают 
и некоторые диаграммы, в которых в качестве дискриминантов используют 
когерентные элементы, например, Ni-Co [Мартынов, 1983] и Ti-V [Shervais, 1982]. 
Последняя диаграмма может использоваться и для качественной оценки окисли
тельных условий формирования магматических серий, поскольку комбини-

Рис. 1. Корреляция величины коэффициента деполимеризации расплава (К) и 
минералогической глиноземистое™ (Al-Na-K).

1,2 высоки глиноземистые (!) и толеитовые(2) базальты вое точного Снхотэ-Алиня. 
по данным ангора; 3 -  высокоглиноэемистые базальты Алеутской островной дуги [Brophy, 
19К6| и Каскадных тор США [Smith, Gamiishacl, 1%8]



рованный ко эффициекг распределения V между минералами и расплавом сильно 
варьирует в зависимости от летучести кислорода.

К сожалению, из-за высокой стоимости анализа банк данных по 
содержанию редкоземельных элементов и изотопов в магматитах, по крайней 
мере, на порядок меньше такового для петрогенных окислов. Поэтому при 
выделении магматических серий в данной работе будет использоваться и такой 
петрохим ический критерий, как относительная глиноземиегость, который 
достаточно адекватно отражает их главные геохимические особенности. 
Рассмотрим этот вопрос несколько подробнее.

Близликвидусные силикатные жидкости, согласно существующим 
представлениям, являются полиэлектролитами с квазикристаллическим 
строением и сложной гетерогенной структурой. Основу их составляют кремне- 
(алюмо-) кислородные полианионы, полимеризованные в зависимости от 
количества сеткообразующих катионов {Si4+, А13+, Р5+, Fe3+). а также от 
количества и природы катионов-модификаторов (Na+, К+, Са2+, Mg2+, Fe:+). 
Соотношения этих двух групп элементов определяют структуру расплава и, 
следовательно, способность концентрировать те или иные элементы примеси.

Наиболее чувствительным структурно-химическим параметром расплава 
считается степень деполимеризации [Персиков, 1984]:

К - a  /0 "  =
2 (0 -2Н) 

Н (3)

где О0 и О -  мостиковый и не мостиковый ионы кислорода, Н -  суммарное 
количество гр амм - и оно в-сеткообр азовате лей, О -  суммарное число грамм- 
ионов кислорода в расплаве. К сожалению, для классификационных целей

Са

Рис 2. Диаграмма (£Fe+Mg)-Ca- 
(Al-Na-K) и тренды эволюции расп
лавов при фракционировании мине
ральных фаз, изменении общего давле
ния (Р , 1 и метасоматозе (взаимо- 
действие базальтового стекла с морской 
водой) (М).

01 -  оливин, Срх -- клинопиро- 
кссн, Орх -  орто пироксен, 
гтлапгоклаз и его номер, Зр-ипгкнель, 
Mt -  магнетит. При построении тки - 
рамчы использовались эксперимен
тальные ланные [Jaqucs i.'itocn. 
Scyfried et al„ 1 li7S)



использовать эту величину неудобно из-за сложности расчета и недостаточной 
графической наглядности. Для пород с близким содержанием SiOj; например 
базальтов, лучше взять за основу предложенный С.А. Коренбаумом [1987] 
коэффициент минералогической глиноземистости:

a l m= A l/R + +- 0,5R*T, (4)

где R+=Na+K, a R2+=Ca+Mg+Fе. Его значение как структурного параметра 
расплава подтверждают отчетливая корреляция с коэффициентом К уравнения 
(3) (рис. 1) и зависимость от этой величины ассоциаций породообразующих 
минералов эффузивных пород, например, появление биотита [Коренбаум, 
1987] и ортопироксена [Мартынов, 1991].

Графическим выражением минералогической глиноземистости может 
служить диаграмма (XFe+Mg)-Ca-(Al-Na-K) (рис. 2), важнейшей особенностью 
шторой является то, что фракционирование большинства породообразующих 
минералов базальтовых магм (за исключением клинопироксена и глинозе
мистой шпинели), а также вариации общего давления не должны оказывать 
существенного влияния на величину Ca/(A1-Na-K) отношения. Следовательно, 
в генетически родственных магматических сериях оно должно оставаться

с»

Рис. J, Диаграмма (^Fe-i-Mg)-Ca-(Al-Na-K) для базальтовых, пород 
океанической (OF) и внутриплатной (WP) геохимических серий.

Значками на диаграмме вынесены составы толситовых и щелочных 
(залитые знаки) базальтов вулкана Халеакала, Гавайи [Chen et а]., ! 990]. 
При построении диаграммы использовались также данные порифтедым 
структурам Африки и Тихого океана [Грачев, 1987], Гавайским островам 
[Frey et al., 1990]
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постоянным, отражая в первом приближении состав магмогенерирующего 
субстрата. Действительно, океанические и внутриплитные геохимические 
хилы базальтов, вне зависимости от щелочности и степени дифференциации, 
формируют на диаграмме самостоятельные поля, что хорошо видно на примере 
щелочных, субщелочных и толеитовых магм вулкана Халеакала, Гавайи 
(рис. 3), фигуративные точки которых располагаются в пределах единого поля 
внутриплитных эффузивов. Последнее относительно поля океанических лав 
сдвинуто в сторону более высокого содержания железо-магнезиальных 
окислов, что позволяет предполагать большую глубину формирования 
базальтов океанических островов. Это находится в хорошем соответствии с 
существующими представлениями и экспериментальными данными.



Глава 2

ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ ФОРМИРОВАНИЯ 
ЗОН КОНВЕРГЕНЦИИ СУБДУКЦИОННОГО ТИПА

Тихого океана представлены островодужными системами, на востоке -  
активными континентальными окраинами. Оба типа структур характеризуют 
субдукционные зоны конвергенции континентальной и океанической литосфер 
[Зоненшайн, Кузьмин, 1992] и характеризуются многими общими элементами 
[Thorpe, 1982]:

1) линейным распространением вулканизма на многие тысячи кило
метров при относительно небольшой его ширине (200-300 км):

2) наличием глубоководных желобов на океанической стороне;
3) активной сейсмичностью, которая включает в себя близповерхност- 

ные, промежуточные и глубоко фокусные землетрясения, формирующие погру
жающуюся под континент сейсмофокальную плоскость;

4) наличием отрицательных гравит ационных аномалий, ассоциирующих 
с глубоководными желобами, и положительных -  с островной дугой или вулка
ническим поясом;

5) низким тепловым потоком в пределах желобов и высоким - в областях 
активного вулканизма;

6) преимущественно известково-щелочным характером вулканических 
проявлений, часто отчетливо выраженной поперечной зональностью с ростом 
щелочности по мере удаления от вулканического фронта.

Учитывая общие черты, ряд исследователей склонны рассматривать 
островные дуги и активные окраины континентов как аналоги, хотя различия 
между ними существуют и связаны, прежде всего, с более значительной 
мощностью коры и пологим углом наклона субдукциоиных зон в пределах 
континентальных структур (табл, 1). Но основной особенностью островодужных 
систем является присутствие в тыловой зоне окраинноморских бассейнов.

С еисмическая и вулканическая актив
ные границы на севере и западе



Геофизические данные дли островных дуг 
и активных континентальных окраин но (Gill, 1981 ]

Таблица 1

Структуры h (км) :
угол

наклона (°)
скорость • продол.

IЭ 1 км) дары(км] ■ сублук .
:' (МЛН Л.)

Кермадех 170 140 65 7.3 18 -

Тонга 175 140 53 9.4 12 50

Идзу-Марианская 175-200 140 45-90 9.6-S.7 15-18 -50

Южно- Сандвичев&я 190 1 2 0 50 9 - 8

Курилы 175-200 90-170 45 9.2-99 15-30 75-100

Алеуты 175-240 1 1 0 55 8.7-7.0 18-25 -50

Восточная Япония 250-400 1 0 0 - 2 0 0 30 99-9.6 27-36 -125

Камчатка 200-400 90-270 50 S.9-9.2 25-45 125-150

Каскады 200 - - 2.3 25-35 50

Перу-Чили 250-500 80-250 35 10.3-10.8 40-70 175-200
Восточный
Сихотэ-Алинь 400* - 2 0 ' 9.9-9.6 35-40 -40

П римечание. Здесь и далее прочерк означает отсутствие аналитических данных. 
D -  расстояние от вулканического фронта до глубоководного желоба; h глубина до 
сейсмофокальной зоны;' -  по расчетным данным [Зоненшайн и др., 1990].

образующихся в большинстве случаев в результате активного задугового 
«трейдинга, сходного с формированием новой океанической корь! в срединно- 
океанических хребтах [Кэри, Сигурдсон, 1987]. Согаасно Bibee с соавторами [ 1980], 
главное отличие окраинно-морских бассейнов заключается в более узкой 
локализации механизма задугового спрединга, тесно сопряженного с системой 
вулканических дуг ижелобов, и эпизодическом характере его проявления. “Откат 
назад” или “засасывание в желоб” вулканической дуги вызывает миграцию центра 
спрединга, определяя его рассеянный характер [Сондерс, Тарни, 1987].

Согласно Каригу [Karig, 1971], развитие окраинного бассейна начинается 
с субдукции литосферной плиты и формирования системы “островная дуга- 
желоб”, с активным, типично известково-щелочным, вулканизмом. Растяже
ние, вызванное процессом субдукции, приводит к расщеплению вулканической 
Дуги вдоль ослабленных зон, к которым относятся, прежде всего, магмопро
водящие каналы и зоны активной интрузивной деятельности. В результате



Рис. 4. Схематическая иллюстрация двух 
различных тектонических режимон формиро
вания островсяужных систем по Uyeda [1982], 
модифицированы [Dickin, 1995].

DMM, ЕМ I, ЕМ II, HIMU -  изотопные 
мантийные компоненты

этого возникает рифт (рис. 4) и начинается формирование новой океанической 
коры, с удалением друг от друга остаточной и активной вулканических дуг.

Такой тип субдукции, с формированием системы “желоб-остройная 
дуга-окраинное море”, был определен С. Уедой [Uyeda, 1982] как Марианский, 
а его происхождение рассматривается как следствие однонаправленной 
ориентировки компонентов вектора перемещения взаимодействующих плит.

Активные окраины континентов и некоторые типы островных дуг 
(Япония, Камчатка) представляют собой так называемый Чилийский тип 
субдукции, при котором ориентировка векторов перемещения литосферных 
плит имеет встречный характер (рис. 4). В этом случае растяжения в пределах 
тыловой зоны хотя и существуют, но незначительны и не приводят к полному 
расколу континентальной литосферы.

При тесной ассоциации островных дуг и активных окраин континентов 
с задуговыми зонами растяжения возникают определенные сложности в оценке 
тектонического режима формирования структур и характера проявленного 
здесь магматизма. По мнению Hawkins с соавторами [1984], хотя в целом зоны 
конвергенции литосферных плит субдукционного типа, несомненно, следует 
относить к областям сжатия, в более мелком масштабе (10-100 км) здесь могут 
быть проявлены и растягивающие напряжения. Условиям сжатия отвечают 
зоны прямот взаимодействия плит, зона растяжения находится в тыловой 
области, а между ними располагается пояс сдвиговых разломов, соответ-
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ствующий проявлению дугового вулканизма. Здесь все еще преобладают 
направления сжатия, однако характер силовых полей способствует развитию 
сдвиговых скалов, на пересечении которых с глубиной магмоподводящей зоны 
возникают страловулканы.

До сих пор остается дискуссионной причина нарастания растягивающих 
напряжений по мере удаления от границ взаимодействующих плит. Предпо
лагается, что это может являться следствием [Сондерс, Тарни, 1987]:

1) пассивного диапиризма, как реакции на растягивающие напряжения 
в литосфере;

2) активного диапиризма под воздействием тепла и флюидов, генери
рующихся в зоне Беньофа;

3) динамической циркуляции, охватывающей вторичные конвективные 
ячейки, которые возбуждаются силами движения пластин при погружении в 
зоне Беньофа,

Наряду с тыловыми зонами растяжения для активных континентальных 
окраин характерны обстановки осевого рифтогенеза [Ярмолюк, Коваленко,
1991], типичным примером которых является Провинция Бассейнов и Хребтов 
запада США. Ее своеобразие заключается в том, что формирование рифтовой 
системы происходит в пределах краевого вулканического пояса после завер
шения субдукционного магматизма.

Проблема природы сил, вызывающих осевой рифтогенез, также остается 
в области гипотетических построений. Например, Р. Христиансен и П. Липман 
[Christiansen, Lipman, 1972] предполагали, что происхождение Провинции 
Бассейнов и Хребтов связано с действием сил, вызванных перекрытием 
спредингового центра Восточно-Тихоокеанского поднятия континентальным 
блоком. Г, Этой [Eaton, 1984] сделал вывод о развитии Провинции вначале 
как внутри дуговой области растяжения, а затем как раздвигоаой зоны, 
связанной с трансформными сдвигами по разлому Сан-Андерс. Причем совре
менный тектонический режим сохраняет физическое состояние литосферы в 
период развития задуговой области растяжения.

С особенностями тектонического развития зон конвергенции тесно 
связан и тип магматических проявлений. Так, в островных дугах, форми
рующихся в режиме растяжения, преобладают низкокалиевые толеитовые 
базальты. Для структур, образующихся в результате Чилийского типа 
субдукции, считается типичным известково-щелочной (высокоглинозе- 
мистый), базальт-риолитовый, но с преобладанием средних по составу пород 
вулканизм. Вариации составов его продуктов принято описывать в рамках 
поперечной петрохимической зональности, хотя причины ее возникновения 
и петро л ого-геохими ч е с ки е признаки базальтов тыловых и фронтальных зон 
Достаточно четко не установлены.
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Магматизм за дуговых окраинно-морских бассейнов характеризуется 
составами пород, промежуточных между N-типом MORB и островодужными 
толеитами или даже известково-щелочными базальтами (обогащение LIL по 
сравнению с HFS элементами) [Сондерс, Тарни, 1987]. Устанавливается связь 
между составами базальтов и тектонической обстановкой их формирования: 
известково-щелочная специфика особенно отчетливо проявлена в узких 
энсиалических бассейнах, где условия растяжения существуют рядом со 
зрелыми магматическими дугами на континентальном основании.

Магматические ассоциации тыловых рифтогенных зон активных окраин 
континентов подробно описаны в монографии В.В, Ярмолюка и В.И, Кова
ленко [1991]. Отмечается, что для них характерен бимодальный, с преобла
дающим развитием базальтов, трахитов, комендитов и пантелеритов, и 
унимодальный (базальт, нефелиниты) вулканизм. Разнообразие меланократо- 
вых пород обусловлено в основном не процессами дифференциации, а различ
ными степенями плавления метасоматизировэнного мантийного субстрата.

Бимодальным характером вулканизма отличаются и обстановки осевого 
рифтогенеза. Здесь преобладают породы преимущественно субщелочного и 
умеренно-щелочного ряда, но вместе с ними широко проявлены базальты 
толеитовой серии и плюмазитовые трахириолиты.

Таким образом, геодинамическая обстановка формирования магма
тических комплексов зон конвергенции литосферных плит субдукционного 
типа характеризуется сменой режима сжатия во фронтальной области, 
растяжением - в тыловой. Более сложная картина наблюдается в пределах 
активной континентальной окраины запада северной Америки из-за 
совмещения в пространстве процессов, связанных с активностью субдук- 
ционных зон и трансформных разломов.



Глава 3

БАЗАЛЬТОВЫЙ ВУЛКАНИЗМ ЗРЕЛЫХ ОСТРОВНЫХ ДУГ

О ; строводужные системы состоят из 
■г: трех основных структурных 

элементов; глубоководного желоба, вулканической островной дуги и задугового 
бассейна [Gill, 1981]. Вулканические дуги сложны и разнообразны по своим 
геофизическим характеристикам, видовому и фациальному составу 
магматических продуктов, и их систематизация представляет определенную 
проблему. Достаточно часто они подразделяются на “юные”, “развитые” и 
“зрелые”, и хотя эти термины не отражают современные представления о 
происхождении и эволюции субдукционных структур, их продолжают 
использовать в современной литературе [Богатиков, Цветков, 1988]. Для так 
называемых “юных” или энсимантических дуг, развивающихся преимущест
венно во внутриокеанической обстановке, характерны небольшая мощность и 
океанический тип коры, крутые углы наклона сейсмофокальных зон (табл. 1) и 
преобладание пород низкокалиевой толеитовой серии [Gill, 1981]. По 
классификации С. Уеда [Uyeda, 1982] (см, главу 2) такие островные дуги 
формируются в режиме растяжения и сопровождаются активным задуговым 
спредингом (рис. 4).

Для нашего исследования наибольший интерес представляют “зрелые” 
островодужные системы, поскольку по многим геолого-геофизическим 
показателям (мощность коры, угол наклона сейсмофокальных зон, слабо 
выраженный задуговой спрединг, значительное разнообразие составов 
вулканических продуктов) они близки к активным окраинам континентов и, в 
соответствии с представлениями С. Уеды, также формируются в режиме 
преобладающего сжатия (рис, 4).

До недавнего времени вариации составов вулканических пород зрелых 
островных дуг было принято описывать в рамках поперечной зональности, 
но сегодня, наряду с островодужными, здесь выделяют и внутри плитные 
геохимические серии, индикаторы иного тектоническою режима - эволюции 
шномового источника или рифтогенеза. Считается, что по геологическим и
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петрологическим признакам они близки к комплексам пород рифтовых зон 
окраин континентов [Большей, 1993], но детально зтот вопрос в литературе не 
рас сматривался.

В данной главе базальтовый вулканизм зрелых оегроводужных систем 
описан на примере Камчатка и Японии.

3.1. Япония

Геологическое строение и размещение вулканических образований Японии 
описывались многими отечественными и зарубежными исследователями, но в 
последнее время появилось много новой геологической и петрологической 
информации, которая требует обобщения и систематизации. Написанный в 
основном по литературным данным, этот раздел помещен в начале главы, 
поскольку многие ученые рассматривают современную островодужную систему 
Японии как эталонный объект, на примере которого разрабатывались и 
разрабатываются принципы систематизации субдукционных вулканитов.

В пределах Японии и окружающих островов выделяются три 
вулканические дуги, сочленение которых приходится на зону Фосса-Магна 
вблизи точки с координатами 34° N h 142°E. На северо-востоке располагается 
вулканический пояс северо-восточного Хонсю (или северо-восточной Японии), 
переходящий в Курильскую вулканическую дугу; на юге -  Идзу-Бонинская и 
Марианская дуги; на юго-западе -  дуга юго-западной Японии [Aramaki, Ui,
1982]. Геологическому строению, тектонике и петрологии магматических 
пород этих структур посвящено огромное число работ, и мы ограничимся 
только краткой характеристикой пояса северо-восточного Хонсю, история 
формирования которою до начала раскрытия Японского моря была тесно 
связана с развитием Азиатской континентальной окраины.

Вулканический пояс северо-восточного Хонсю представляет собой 
типичную двойную дугу с невулканической внешней и вулканической 
внутренней зонами. Структура двойной дуги выклинивается в пределах 
центральной части Большой Курильской дуги, где внешняя дуга отсутствует. 
Хорошо выраженная зона Беньофа падает под углом 30° в сторону Японского 
моря. Точное определение фокусов землетрясений регистрирует верхнюю и 
нижнюю границы субдуцирующей океанической плиты, расстояние между 
которыми определяется в 30-40 км. Область с низкой сейсмичностью 
располагается главным образом в надсубдукционном клине астеносферной 
мантии, протягиваясь под вулканическим поясом в нижнюю часть коры. 
Мощность последней варьирует в пределах 24—34 км.
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рис . 5. П о л о ж е н  н с  ф и гу р а т и в н ы х  т о ч е к  н ек о т о р ы х  т и п о в  б а за л ь т о в  н а  к л а с с и ф и к а ц и о н н ы х  

д и а г р а м м а х  Z r -H f-N b  [W o o d , 1980) и Z r/Y -Z r [P ea rc e , N o n y , 1979].
1, 2  -  ч етв ер ти ч н ы е  л авы  ф р о н тал ь н ы х  (1) и  ты л о в ы х  (2 ) зо н  вулкан ического  п ояса  С В  Х онсю  

no [Y oshida, A o k i, 1984; F u jm aw a. I98RJ: 3 р а н н е м и о ц е н о в ы е  [O kam ura , 1987]; 4  -  ал и го ц е н о в ы е  
[O kam ura , 1993]; 5 - п ал е о ге н о в ы е , п о д а н н ы м  автора . П оля б азал ьтов : А -  ср ед н и н и о -о к еан и ч еск н х  
хребтов; В ср ед и н н о -о к еа н и ч ес к и х  х р еб то в  и вн утри  п л и тн ы х  о б стан о во к ; С  -  вн у тр и п л и тн ы х  
о б стан о во к . D -  о с т р о в н ы х  д у г  и а кти в н ы х  кон ти н ен тал ь н ы х  окраи н

Согласно господе: p v k h .si.h m  в  настоящее время представлениям 
раскрытие Японского морг , ун и пошло сравнительно быстро в интервале 21— 
14 млн лет, в соответствие с тем в пределах СВ Японии выделяют три стадии 
вулканической актиЕПп-: i щ предшествующая раскрытию (> 16 млн лет), 
синхронная (16-14 млн ;пм) и современная (< И млн лет) [Nohda el al„ 1988].

Выходы домиоценовых вулканических пород известны главным образом 
в пределах япономорской части Хоккайдо и Хонсю [Geology of Japan, 1991] и 
представлены риолитами больших объемов, спекшимися туфами, андезитами 
и небольшим количеством базальтов. Признаки субаэрального характера 
формирования рассматриваются как одно из доказательств вхождения в этот 
период Японских островов в состав Азиатского континента,

К эоценовым иолигоценовым эффузивам достаточно близки по составу 
вулканические образования раннемиоценового возраста (базальты, риолиты, 
спекшиеся туфы), распространение которых также ограничено узкой полосой 
побережья Японского моря. В пределах северной части дути Хонсю (п-ов Ога) 
они объединены в формацию Фукуяма.

Петрологические породы стадии, предшествующей раскрытию Японского 
моря, изучены довольно фрагментарно. Отмечается близость раннемиоценовых 
вулканитов по ряду геохимических характеристик (сравнительно низкие 
величины отношения LILE/HFSE, HfTYb, -  табл. 2, высокое содержание Hf и 
др.) к внугриплитным лавам [Okamura, 1987]. Сходные признаки характеризуют 
и домиоценовые базальты северо-восточного Хонсю, фигуративные точки 
которых на ряде классификационных диаграмм попадают в поля внутриплитных
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Т а б л и ц а  2
Содержание петрогеиных (в мас.%) и микроэлементов (в г/т) в высокоглиноземнстых 

базальтах вулканического пояса СВ в Японии

№ обр. 11-123 12-128 13-128 14-128 15-128 16-128 28-135 29-146
1 2 3 4 5 6 7 8

SiO: 52.4 50,12 50.37 50.94 51.07 49.98 52.41 54.78
TiCb 1.2 l 0.58 0.8 1.07 0.64 0.92 0.69
АЮз 19.14 17,06 16.24 18 16.52 19.71 17.89 20.37
FejOg 1.42 2.5 2.73 4.43 2.23 2.86 2.87 3.37
FeO 6.52 7,81 8.59 5,93 8.36 7.52 5.59 3.43
МпО 0.12 0.11 0.11 0,14 0.09 0.11 0.18 0.15
MgO 6.24 6,61 7.13 6.32 6,42 4,65 5.68 3.73
CaO 8.04 10,63 11.17 10.55 10.81 11,77 7.9 8.69
NazO 1.93 1.61 1.46 2.14 1.65 1.79 3.1 2.74
KjO 0.74 0.18 0.21 0.22 0,2 0.21 1,58 1.12
Pi05 0.14 0.08 0.04 0.11 0,1 0.12 0,22 0.48
HiO+ 1.42 1.57 0,73 0.37 0.82 0,5 0.78 0.35
H;0 0.98 l 0,36 0.27 0.62 0.14 0.46 0.2

Сумма 100,29 100.28 99.72 100.22 99.96 100 99.58 100.1
Rb 16,2 1.5 0.9 1.4 1.3 1.9 42 53.4
Ba - 219 270 228 - 162 518 750
Sr 293 157 179 263 160 296 570 878
Ni 54.9 31.1 33.4 50.4 25 14.7 55.8 21.4
Co 36.5 43.3 43.9 37.8 41,1 30 26.8 16.5
Cr 153 136 159 90 101 83.7 105 37.7

Zr 66.3 29.6 28.3 40.4 31 32.6 119 104
Hf - - - - - - - 3.2
La - 2.6 2.1 3,7 2.9 - - 25.1
Ce 1.7 6.7 5.6 7 4.8 8.9 12.9 41
Sm - 1.9 1,7 2.2 2 - - 6
Eu - 0.85 0.76 0.89 0.72 - _ 1.87
Tb - 0.59 0.46 0.56 0.49 - - 0.9
Yb - 1.9 1.8 1.8 2 - - 3.2
Lu - 0.27 0.25 0,32 - 0.5
Nb 1.9 0.6 1 2 0.5 1.1 3.2 3.6
Y 22.8 22.4 17 16.9 18 14.4 28.4 25,8
Th - 0.25 0,21 0.4 0,26 - - 5.9
Sc 32.1 36.5 35.2 16.2 38.4 31.9 19.4 11.8

серий (рис. 5). Особый интерес представляет присутствие среди олигоценовых 
лав о-ва Окушири, которые рассматриваются как фрагменты вулканического 
фронта Евроазиатского континента до начала раскрытия Японского моря, высоко- 
и низкотитанистых разновидностей (рис. 6). Общей особенностью тех и других 
является близость по составу к четвертичным лавам тыловых зон С-В Хонсю,
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Продолжение табл. 2

№ обр. 31-147 32-147 2-1 2-2 2-3 2 4 7
10 11 12 13 14 15 16 17

Cs 0.86 0,06 0.05 - 0.32 0.4 1.46
StOi 50.72 53,87 51.99 53.14 53.94 51.63 50.36 53.7
TiO: 1.04 0.89 1.02 1.04 0.96 2.11 0.79 2.29
AI2O3 17,02 16.19 20.37 18.37 19.19 19.17 17,58 16.92
РезОз 1.92 3.07 4.02 4.79 4,35 7.32 2.17 -
FeO 6,12 4.77 5.07 5.19 4.9 - 5,71 8.5
MnO 0.18 0.13 0.15 0.16 0.14 0.21 0.18 0.12
MgO 7.84 6,41 3.77 4.53 4.36 5.24 8.18 3.99
CaO 9.56 8.44 9.79 8,59 8.74 9.54 9.91 8.22
NajO 2,66 2.52 2.39 2.54 2.57 3.75 2.89 3.01
KzO 1.3 1.93 0.28 0.4 0.34 1,03 064 1.49
P3O5 0.19 0.31 0.21 0.2 0.18 0.41 0.3 0.59
HjO* 0.99 0.96 0.5 0.47 0.28 - 1.39 -
h2o - - 0.25 0.37 0.12 - 0.78 -

Сумма 99.54 99.49 - - - 100.41 100.88 98.83
Rb 31,3 61.1 3.2 9.6 6.2 - - -
Ba 884 855 - - - - - -
Sr 560 438 301 265 292 - - 634
Ni 127 82.9 55 29 17.3 - - -
Co 32.9 28.8 24.4 28.7 27 - - -
Cr 262 201 107 65.3 51,4 - -
V - - - - - - - -
Zr 64.2 80.8 52.3 74.6 63.7 - - -
Hf - - - - - 4.43 2.49 -
La - 18.9 - - - 17.34 12.84 -
Ce 30.3 41.2 9.9 15.1 12,9 33.17 20.49 -
Sm - 5,79 - - - 5.35 3.22 -
Eu - 1.334 - - 1,57 1.07 -

Tb - - - - - - - -

Yb - 2.66 - - 2.53 2.03 -

Lu - 0,388 - - - 0.56 0.49 -

Nb 2.4 5.2 4.9 4.8 5 - - -

Y 20.9 24.1 22 25.9 23 - - -

lb - - - - - 1.5 2.82 -

Sc 26.9 27 29,2 21.6 21.6 - - -

Cs 1.69 3.31 0.16 - 0.09 - - -

а различия между ними заключаются в соотношениях LIL и HFS элементов, а 
также изотопных характеристиках [Okamura et al., 1993], что свидетельствует 
об определенных различиях генезиса.

По данным Nohda с соавторами [1988], для вулканических образований 
стадии, предшествующей раскрытию Японского моря, характерна изотопная



Окончание табл. 2

№ обр. 9 1 M169 M172 m7 ii6 OD4 ОШ4
18 19 2 0 2 1 2 2 23 24 25

SiO: 53.31 53.41 50.81 53.85 53.95 50.93 51.01 52.14
TiOj 2.29 0.79 0,7 0.78 0.73 0 . 8 6 0.73 0 . 8

АЬОс 16.74 14.76 22.35 18.69 16,82 18.43 17.71 18.22
FerOj - - 4.24 4.96 3.85 1.17 3.95 2.25
FeO 9 7,4 4.92 5,62 6.5 9.07 6.99 7.97
MnO 0 . 1 2 0,15 0.13 0.15 0.16 0.15 0.18 0.15
MgO 5.04 10.73 2.96 4.04 5.04 5.39 5.8 4.54
CaO 7.93 8.79 12,54 10.16 9.82 11.55 11.44 10.79
Na2 0 3.78 2.47 1.4 1.83 1.82 1.23 1.07 1.42
K2O 1.33 0,77 0.16 0 . 2 0.27 0.17 0.13 0 . 2

P2O5 - - 0,05 0,04 0.06 0.06 0.07 0.08
H20 " - - 0.09 0.16 0.64 0.49 1.29 0.96
№ 0 - - - - - _

Сумма 99.56 99.27 100,36 100.48 99.66 99,52 100.48 99.51
Rb 1 0 35.6 1.1 1 3.9 1 .6 4 6.3
Ba 515 253 - - - - - _

Sr 663 878 193 187 184 204 183 218
Ni 49.6 250 - - - - _

Co 35.8 48.5 - - - _

Cr 80.9 662 - - - - - -
V - - - - - - -
Zr Ш 73.3 2 1 32 35 35 31 36
Hf 5.9 2.57 - - - - - _

La - 17,99 - - - -

Ce 43.8 17.13 - - - - — _
Sm - 2.91 - - - - _

Eu - 0.57 - - - - _

Tb - - - - - - - _

Yb - 1.81 - - - — — _
Lu - 0.14 - —
Nb 13 3.6 2 .1 2 . 2 5.1 2 7 2 1.5
Y 27.7 13.5 15 16 17 2 2 18 2 1

Tb 1.1 1.35 - - - - - _

Sc 31.3 26,2 - - _ _ _

Cs 3.1 17.34 - - - - - -

Примечание. 16 , 12-14 -  четверти иные, фронтальная зона [Yoshida, Aoki, 1984; Fujinawa, 
1988]; 7-11 - четвертичные, тыловая зона [Yoshida, Aoki, 1984]; 15, 16 -  ранне-(2) и 
иозднемиоасновые (4) лавы северо-запада Хоккайдо [Okamura, 1987]; 17-19 -  олиго ценовые 
нутааттш о-ва Окуширн (59 -  высоком агнелиалкный андезит] [Okamura et at., 1993]; 20-25 -- 
миоценовые вулканиты [Tamura, Shuto, 1989].
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зональность, противоположная таювой в современных лавах Японии. С востока 
на запад, по мере удаления от предполагаемого вулканического фронта, происходит 
возрастание S7Sr/*6Sr и падает 143Nd/144Nd, что типично для окраинно
континентальных структур, например запада США [De Paolo, 1981], Патагонии 
[Hawkesworth etal., ] 979b], и, как предполагается, связано с увеличением мощности 
субконтинентальной литосферы по мере удаления от вулканического фронта.

2Q

Р и с . 6. Составы пироксеяов н:з базаль
тов олигоценового возраста о-ва Окушири по 
Okamum et al, [1993].

1 -  высокомагнезиальные андезиты 
(НМД); 2,3 -  высокотитанистые вулканиты 
(HVT); 4 -  низкотитэн истые лавы. Залитые 
знаки -  составы фенокриетов. Тонкие 
линии соединяют составы существующих 
минералов

Вулканизм, синхронный открытию Японского моря, изучен довольно 
слабо [Nohda et al., 1988]. К его продуктам относят метасоматически изме
ненные вулканические и вулканокластические образования андезитового, 
базальтового и риолитового составов, объединяемых в гак называемую “фор
мацию зеленых туфов” среднего миоцена [Geology of Japan, 1991]. Их излияние 
и отложение происходило в морских условиях, о чем свидетельствует тесная 
ассоциация с глубоководными осадками (формация Нишикуросава в северной 
части Хонсю).

К началу вулканической деятельности, связанной с активностью 
современной зоны субдукции, относят формирование гиалокластитов, реже 
лавовых потоков базальтов, андезитов и риолитов в конце среднего-начале 
позднего миоцена. Извержения вулканического материала происходили из 
аппаратов как центрального, так и трещинного типов в пределах неглубоких 
морских бассейнов [Geology of Japan, 1991], причем по петрологическим 
особенностям породы этого возраста очень близки современным вулканитам 
СВ Японии. С востока на запад отмечается смена базальтов пижонитовой серии 
на гиперстеновую, с увеличением содержания К;0 , суммы щелочей и 
некогерентных элементов [Tamura, Shuto, 1989; Shuto, Yashima, 1990].

Ca Mg

27



ТЫЛОВАЯ ЗОНА

Рис. 7. Вариации изотопов Sr в зависимости от возраста вулкани
ческих пород СВ Японии [Shuto e ta l, 1992] (упрощена)

Четвертичный вулканизм СВ Японии изучен наиболее детально. 
Большинство вулканических сооружений представлено стратовулканами, 
сформированными лавовыми потоками и пирокластическим материалом 
андезито-базальтового и дацито-риолитового андезитового составов. Редкие 
вулканические формы типа мааров (в, Ичиномегата) и изолированных групп 
моногенных вулканов приурочены к тыловодужной, япономорской части 
вулканического пояса и сложены более щелочными лавами. Предполагается, 
что их появление характеризуют участки растяжения в пределах островной 
дуги [Nakamura, 1977].

Вариации составов четвертичных лав СВ Японии, начиная с Куно, принято 
описывать в рамках поперечной петрохимической зональности островной дуги 
Выделяются три вулканические серии, каждая из которых включает в себя породы 
основною и кислого составов: (1) низкокалиевая толеитовая; (2)высокогли- 
ноземистая или высокощелочная толеитовая; (3) щелочная [Aramaki, Ui, 1982]. 
По мере удаления от вулканического фронта наряду с увеличением щелочности 
закономерно меняется и минералогический состав эффузивов. Для толеитов



фронтальных зон характерно присутствие в основной массе пижонита в ассо
циации с авгитом, тогда как в основной массе высокоглиноземистых базаль
тов преобладает ортопироксен (гиперстеновая серия по Куно). Для щелочных 
базальтов типичны реакционные взаимоотношения между оливином и 
клинопироксеном и отсутствие в парагенезисе низкокальциевых пироксенов. 
Одновременно с ростом содержания К20  с востока на запад увеличиваются 
концентрации Р,0_, Ва, Sr, Rb, U, Th, Cs, Hf. Содержания LREE возрастают 
дри низких вариациях концентраций HREE, Y, Nb, Zr [Fujimaki, 1977].

Считается, что для толеитов фронтальных частей островной дуги 
характерны высокие ликвидусные температуры, низкие содержания Н,0 и 
низкая величина фугитивности кислорода, а также значительное влияние 
оливинового фракционирования на состав [Yoshida, Aoki, 1984]. Кроме того, 
по сравнению с субщелочными лавами тыловой зоны, они обогащены 
радиогенным Sr (рис. 7).

Рис. 8. Соотношение Ni-Co в различных типах базальтов СВ Японии.
Условные обозначения с у . на рис. 5

При решении вопросов генезиса магматических образований важное 
значение придается особенностям вариации изотопных характеристик. Если 
для базальтов фронтальных частей значения *;Sr/*6Sr отношения остаются 
практически постоянными (0,70411-0,70546), начиная с третичного периода, 
то в соответствующих породах тыловых зон отмечается резкое увеличение 
степени деплетированности в отношении радиогенного Sr (от 0,7041—0,7055 
до 0,7040-0,7029) в интервале 15 млн лет (рис. 7). Этот факт, по мнению ряда 
авторов [Nohda et al., 1988; Shuto et al., 1992; и др.], свидетельствует о влиянии 
на состав тыловодужных базальтов деппетированного мантийного диапира, 
внедрение которого связано с раскрытием котловины Японского моря.
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К Ва Та Се Zr Sm Y Ni
Рис. 9. Распределение микроэлементов в базальтах стадии, предшествую

щей раскрытию Японского моря и тыловых зон современного пояса СВ Хонсю. 
Нормализовано к среднему MORB [Pearce, 1983]. Условные обозначения см. 
на рис. 5. Источник данных : Okamura et al. [1993]; Yishida, Aoki [1984]

Рис. 10. Нормализованные к среднему океаническому базальту 
[Pearce, 1983] содержания микроэлементов в платоэффузивах ЮЗ 
Японии по данным Nakamura et al. [1989, 1990]

Суммируя данные по островодужному магматизму Японии, важно 
акцентировать внимание на отличиях базальтов вулканического фронта и 
тыловых зон, которые недостаточно четко изложены в литературе. Те и другие 
различаются между собой не только содержаниями калия, некогерентных и ряда 
когерентных микроэлементов, но и соотношениями радиогенных изотопов. 
Наиболее отчетливо эти различия проявляются на диаграммах Ni-Co (рис. 8) и 
Zr/Y-Zr (рис. 5), причем в ряде случаев фигуративные точки тыловодужных 
эффузивов попадают в поля внугриплитных лав. Отличия в формах графиков
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Таблица 3
Содержание летрогенных (в мас.%) и микроэлементов (в г/т) в плато б аз альтах 

юго-западной Японии ло [Nakamura et al., 1990|

SiCK
Tioj
A J jO j

MnO
MgO
CaO
NajO
k 2o
p2o;
Rb
Ba
Sr
Ni
Co
Cr
Zr
Hf
La
CE
Nd
Sm
Eu
Tb
Yb
Y
Та
Th
Sc

50.2 
1.15 
16.47 
7.78 
0.П 
8.87 
8.93 
3.64 
1.6 

0.53
19.7 
870 
1700 
190
34.3 
260 
150 
2.5
50.4
97.7
39.6 
5.91
1.48 
0.39
1.49
12.6 
0.5 
5.32
20.4

26.73
2.59
15.65
12,36
0.16
8.08
8.92
2.96
1.82
0.63
36.5
560
730
140
47.4 
190 
250
5.3
36

75.4
37 

7.38 
2.41 
0,89 
1.91
23.4
2.8

4.73 
21.9

45.52
I. 89 
13.13
II. 31 
0.18
12.18 
11.27 
2.57 
1.31 
0.53
36.2 
560 
570 
260 
49.9 
450 
160
3.6

34.7
71.6
32.6 
6.53
1.97 
0.92
1.95
23.5
2.3
5.1
33.2

47.66
1.47
18,6
9.4 

0.13
6.18
10.47
3.02 
0.67 
0.4
15.2 
340 
740 
45

33.7 
100 
110
2.4
17.5
34.2
17.8 
3.75 
1.17 
0.53 
1.77
16.1 
0.8 

2.12
28.1

TK-7
5126
1,24
16.99
9,97
0.15
6.74
8.54
3.19
0.99
0.5
134
260
530
110
35
160
220
4.1
23.5
54,9
24.2
5.95
1.59 
0,89 
3,46
31.6 
0.5 
2.32 
314

TK-8
50.5
144

17.57
11.1
0.14
7.03
9.06 
2.93 
0.37 
0.2
5.1 
770 
370 
150 
46 
110 
100
2.3 
104
23.2
14

3.59
1.29
0.62
1.17
16.9
0.7
1.27
204

A-8 
43.76
2.07 
14.82 
10.53 
0.16 
7.68
8.95 
247 
1.88 
0.52 
46 

1370 
670 
130
37.8 
210 
200
13.8
32.1 
69.5 
30,39
6.01 

2
0.8
1.62
21.3

3
5.78
22

распределения микроэлементов на спайдердиаграмме Пирса (рис. 9) заключаются 
в меньшей глубине Ta-Nb минимума в тыл оведужных базальтах. Следует отметить 
также близость нормализованных к среднему MORB составов базальтовых 
тыловых зон современной островодужной системы и пород эоценмиоценового 
возраста, стадии, предшествующей раскрытию Японского моря.

Наряду с оегроводужными, на юго-западе о-вов Хонсю и Кюсю выделяется 
плиоцен-плейстоценовый комплекс платоэффузивов с внутри плитным и 
геохимическими характеристиками [Nakamura et al., 1989,1990]. В пределах СЗ 
Кюсю их распространение контролируется разломами СВ-ЮЗ направления, а 
на юге Хонсю они формируют небольшие по площади поля, сложенные 
преимущественно щелочными базальтоидами, содержащими большое 
количество ультраосновных ксенолитов. Все типы нлатобазальтов характери
зуются значениями соотношений радиогенных изотопов, близкими к таковым



для континентальных щелочных лав, например Кении, провинции Бассейнов и 
Хребтов, плато Колорадо. Важной геохимической особенностью платобазалътов 
ЮЗ Японии является слабая обогащениесть Ва, Rb, К (табл. 3, рис. 10), что 
рассматривается как свидетельство метасомэтической переработки мантийного 
источника за счет дегидратации и/или плавления субдуцирующей Тихоокеанской 
плиты [Nakamura etal., i989, 1990].

Для понимания истории формирования Азиатской окраины, по крайней 
мере в кайнозое, важное значение имеют данные по Японскому морю. Время 
era формирования трактуется неоднозначно (от 90 до 10 млн лет), но в 
настоящее время многими исследователями начало этого события относится 
к среднему миоцену (см. главу 4, раздел 4.1.1).

Геологическое строение Японского моря достаточной сложное [Съедин,
1986]. Структуры его западной части(шельф и материковый склон) представляют 
собой продолжение структур Корейского полуострова и Приморья, преимущест
венно докембрийской, палеозойской и мезозойской стабилизаций. Палеозойски
ми и мезозойскими породами сложены так же возвышенности Северного 
замыкания Центральной (Японской) котловины, центральной и юго-восточной 
частей моря (“Витязя”, Алпатова, Ямато, Пржевальского, Оки и др.). Восточная 
и северо-восточная части Японского моря представлены преимущественно 
мезозойскими и кайнозойскими структурами. Глубоководные котловины 
Центральная (Японская), Хонсю (Ямато) и Цусимская, по мнению большинства 
геологов, представляют собой новообразованные структуры, возникновение 
которых относят к концу мезозоя. Хотя линейные магнитные аномалии в их 
пределах проявлены слабо, пять небольших по протяженности осей симметрии 
ВСВ-ЗЮЗ-направления наблюдаются в Центральной котловине и СВ-ЮЗ-в 
котловине Хонсю, что свидетельствует об их образовании в результате 
рассеянного спрединга [Lallemand, Job vet, 1985].

Наиболее детально изучена петрология магматических пород, драгиро
ванных с возвышенных частей морского дна, но сравнительно недавно были 
опубликованы результаты исследования базальтов котловин Хонсю и 
Центральной, вскрытых скважинами глубоководного бурения [Cousens, Allan, 
1992; Kaneoka et al., 1992 и др.].

Для окраинно-морских бассейнов считаются типичными значительные 
вариации составов основных вулканитов и их переходные геохимические характе
ристики, включающие в себя признаки как типично островодужных, так и океани
ческих толеитов [Wilson, 1991]. Японское море не является исключением. По 
данным В.Т. Сьедина [1986], здесь выделяются четыре формационно-геохими
ческие типа толеитовых базальтов: (1) континентальные, (2) осгроводужные, 
(3) окраинно-морские и (4) океанические. Первые два развиты соответственно 
на материковом склоне Южного Приморья и крупных подводных возвышен
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ностях (Ямато и Японо-Сахалинских борделенд), представляющих собой 
догруженные части континентальных и осгроводужных структур. Окраинно
морские толекгы характерны для возвышенностей глубоководных котловин и 
наложенных построек в краевых частях поднятий Ямато, Нота и Восточно- 
Корейской. Повышенные содержания глинозема, щелочей и высоконеко
герентных элементов сближают эти породы с островодужными вулканитами, 
тогда как высокие концентрации сидерофилов и особенности составов 
минералов -  с океаническими базальтами.

Породы, выделяемые В.Т. Съединым в группу океанических толеитов, 
слагают основание глубоководных котловин и наряду с окраинно-морскими 
базальтами являются самыми молодыми образованиями Японского моря. 
Скважины глубоководного бурения позволяют сделать вывод о геологическом 
строении только верхней (около 300 м) части разреза этих пород. Наиболее 
представительным является разрез, вскрытый скважиной 794D [Pouclet, Bellon,
1992]. Здесь выделяются три лавовых комплекса: верхний (UVC), средний (MVC) 
и нижний (LVC). Породы первого представлены штоками с возрастом 22-17 млн 
лет. По геохимическим особенностям они близки к внугриплитным толеитам, 
отличаясь от них пониженными концентрациями Nb и TL Нижний вулканический 
комплекс представлен силлами, возраст которых, по данным 40Аг-иАг метода, 
оценивается в 16,75—14,12 млн лет. По составу они близки к обогащенному типу 
MORB, отличаясь небольшой деплетированностью в отношении Nb и 
обошценностью Rb и Th. Присутствие двух геохимических различных типов пород 
в пределах одного разреза, по мнению [Pouclet, Bellon, 1992], свидетельствует о 
Двух различных событиях в образовании Японского моря: рифтогенеза, 
индикаторами которого являются базальты UVC, и задугового спрединга.

Вариации изотопов Sr, Nd и РЬ в базальтах глубоководных котловин более 
значительны, по сравнению с островными дугами и задуговыми бассейнами 
Западной Пацифики, что свидетельствует об их происхождении в результате 
смешения деплетированного (MORB) и обогащенного (ЕМН) источников, причем 
в качестве последнего предполагаются пелагические осадки (от 0,5 до 2,5 об.%) 
[Cousens, Allan, 1992]. В этой связи интересно сггметиь, что в базальтах островов 
Ого и Уллындо, а так же рядом расположенных подводных гор и возвышенностей, 
регистрируется ЕМ I изотопная аномалия, причем она выражена белее ярко, чем в 
платобазальтахСВ Китая и ЮЗ Японии [Taysumoto, Nakamura, 1991].

Возраст образцов базальтов из скважин глубоководного бурения, по 
Данным 40Аг-3,Ат метода, оценивается в 15-25 млн лет [Kaneoka et al., 1992]. 
Наиболее древние значения характеризуют образцы скважины 795, пробурен
ной в северной части Центральной (Японской) котловины, а наиболее моло
дые - базальты скважины 797, расположенной в южной части котловины Хонсю 
(Ямато), что свидетельствует о более позднем времени формирования последней.
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Данные абсолютных датировок рассматриваются многими авторами как 
подтверждение сравнительно молодого возраста раскрытия Японского моря, но 
поскольку аналитически изучены только наиболее верхние части базальтового 
разреза, в действительности они регистрируют завершающие этапы этого процесса.

Выводы

1. В соответствии с господствующими представлениями о раскрытии 
Японского моря в миоцене в пределах СВ Японии выделяют три этапа 
магматической активности: предшествующий раскрытию (>16 млн лет), 
синхронный (16-14 млн лет) и современный (< 14 млн лет).

2. Вулканические образования первого этапа рассматриваются как 
фрагменты домиоценового вулканического фронта Евразии, о чем свидетель
ствуют некоторые особенности их состава, направленность изотопной зональ
ности и присутствие в разрезе высоко- низкотитанистых разновидностей.

3. Вариации составов базальтоидов современного этапа описываются в 
рамках поперечной петрохимической зональности, выраженные в росте 
содержания калия и большинства других некогерентных элементов по мере 
удаления от вулканического фронта. Для тыловодужных базальтов характерно 
резкое возрастание степени изотопной деплетизированности в интервале 15 млн 
лет, что рассматривается как результат влияния на их состав процессов, связанных 
с раскрытием Японского моря. Важно отметать также близость по ряду признаков 
этих пород к базальтам стадии, предшествующей раскрытию Японского моря.

4. Базальты плиоцен-плейстоценового комплекса платоэффузивов юго- 
западной Японии характеризуются внутриплитными геохимическими 
признаками, но, по сравнению с внутриплитными лавами типовых обстановок, 
обогащены Ва, Rb и Sr, что свидетельствует о вкладе субдукционного компонента 
в их генезис.

5. Типичной особенностью базальтов Японского моря является значи
тельные вариации составов и переходные геохимические характеристики, 
включающие в себя признаки как типично островодужных, так и океанических 
толеитов. Изотопный состав пород рассматривается как результат смешения 
деплетированного (MORB) и обогащенного (ЕМ 11) источников, причем в 
качестве последнего предполагаются пелагические осадки (от 0,5 до 2,5 об.%). 
По данным 4JIAr-39Ar метода, возраст образцов базальтов из скважин глубоко
водного бурения оценивается в 15-25 млн лет.
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3.2. Камчатка

3.2.1. Краткая геологическая характеристика

Камчатку и цепь Курильских островов обычно рассматривают как единую 
островодужяую систему, но тектоническая позиция полуострова более сложная. 
На юге его структуры продолжают тектоническую систему Курильской островной 
дуга; на севере -  переходят в Корякскую складчатую область, находящуюся в 
стадии орогенеза; с востока к ней примыкает Алеутская островная дуга. Все это 
находит отражение в сложном геологическом строении полуострова, где наряду 
с типичными островодужными тектоническими элементами (глубоководный 
желоб, внешняя невулканическая и внутренняя вулканическая дуги) принимает 
участие и ряд нестандартных структурных образований (рис. 11), таких как 
вулканический пояс Срединного хребта, Центрально-Камчатская депрессия, 
Малково-Петропавловская зона поперечных разломов [Леглер, 1977; Попсшитов, 
Большей, 1981 идр.]. Учитывая эти данные, атакже континентальный тип земной

юры, ряд исследователей в последнее 
время [Volynets, 1992; Perepelov, Antipin, 
1992; Волынец, 1993] предполагают 
определенное сходство геологической 
структуры Камчатки с активной конти
нентальной окраиной.

Начало формирования острово- 
дужной системы приходится на позд
ний олигоцен-ранний миоцен, но все 
черты, присущие островной дуге в 
тектоническом понимании этого тер
мина, включая глубоководный желоб 
и сопряженные с ними пояса назем
ного вулканизма, она приобрела толь
ко в конце миоцена -начале полиоцена 
после заложения северного отрезка 
Курило-Камчатского глубоководного 
желоба [Петрология и геохимия...,
1987]. Основные геолого-геофизичес
кие параметры этой системы следую
щие: угол наклона субдуцирующей 
плиты -  45-50°; угол схождения 
литосферных плит -  85-90°; рассто
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162 Ё

Рыс- 11. Распределение четвертичных 
вулканитов в трех вулканических дугах 
Камчатки по Е.Н Эрлиху [1974]
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яние от глубоководного желоба до вулканического фронта, измеренное по 
направлению движения Тихоокеанской плиты -  180-210 км; мощность земной 
коры -  36-46 км. При .этом мощность “.гранитного” геофизического слоя 
невелика и лишь под вулканическим поясом Центральной депрессии и Средин
ного хребта соответствует континентальной [Авдейко и др., 1987; Волынец, 
1993; и др.].

На территории Камчатки локализовано несколько вулканических поясов 
или зон северо-восточного простирания: Срединная, совпадающая с большей 
частью Срединного хребта; Центральная, приуроченная к Центральному 
грабену, Восточно- и Южно-Камчатская. По мнению ряда исследователей, 
Южно-Камчатская зона представляет собой северное окончание Курильскою 
сегмента островной дуги [Шанцер, Шапиро, 1984].

Общая протяженность вулканического пояса Срединного хребта (СХ) 
составляет 450 км. Плиоцен-четвертичные эффузивы здесь наследуют вулка
низм олигоцен-миоценового возраста и по существующим представлениям уже 
в позднем миоцене или раннем плиоцене потеряли связь с субдукционным 
процессом, поскольку в это время отмерла соответствующая этому поясу зона 
субдукции [Леглер, 1977, Всшынец, 1993]. В истории формирования современ
ного пояса Срединного хребта выделяются два крупных этапа вулканической 
активности [Кожемяка и др., 1975]. Первый начался в раннечетвертичное время 
с развития комплекса гшатоэффузивов и формирования крупных щитовых и 
щитообразных вулканов. В среднечетвертичное время образуются вулканические 
центры, сложенные хорошо дифференцированными {от базальтов до риолитов) 
лавовыми сериями с ярко выраженным эксплозивным характером извержений. 
В южной части зоны в это время формируются центры кислого вулканизма (Ича, 
Хангар). В поаднеплейстоцен-голоценовое время проявился второй этап вулкани
ческой активности. Вулканизм зоны приобретает характер массовых излияний 
недифференцированных базальтов, которые формируют щитовые вулканы, 
близкие к исландскому типу. Одновременно, на западном склоне Срединною 
хребта, происходит образование ареальной зоны шлаковых конусов, сложенных, 
в основном, базальтами и андезито-базаяьтами.

Вулканы Центральной Камчатской депрессии (ЦКД) находятся в зоне 
плавного воэдымания земной коры по направлению к океану, которая по своему 
строению относится к континент альному типу. По данным С.Т. Балесты [1981 ]. 
в районе Ключевской группы вулканов мощность “базальтового” слоя 
достигает 10—12 км, а “гранитного” — 12—13 кмв Западной части района и 8- 
10 км -  в восточной.

Вулканические образования ЦКД наложены на невулканические 
структуры и начали развиваться с позднего миоцена—раннего плиоцена. 
Четвертичный вулканизм наиболее широкое распространение получил в

36



центральной часто, где выделяются три вулканические группы: Ключевская, 
Xарчинская и вулканический массив Шевелуч. Ключевская группа вулканов 
развивается на огромном лавовом щите, сложенном преимущественно 
субщелочными базальтами и андезито-базальтами. Продукты эксплозивно- 
эффузивных извержений более молодых стратовулканов также характери
зуются главным образом базальтовым составом. Исключение составляют 
андезитовые вулканы Безымянный, Удина и Зимина сопка. Харчинская группа 
вулканов представлена двумя небольшими вулканическими постройками -  
Харчинской и Заречной, для которых также характерен эффузивно-эксплозивный 
базальтовый вулканизм. Вулканический массив Шевелуч состоит из двух крупных 
сооружений: стратовулкана Старый (Q3) и Молодой Шевелуч (Q1V). Для древней 
постройки типичен эксплозивно-эффузивный базальт-андезито-базальтовый и 
частично андезитовый вулканизм, тогда как для молодого конуса свойственны 
исключительно эксплозивно-экструзивные андезитовые извержения.

Ширина вулканической зоны Восточной Камчатки, расположенной 
между горстантиклиналями полуостровов Восточного побережья (Шипунского 
и Кроноцкого) и Восточного хребта, достигает 50-60 км. Для нее характерны 
значительные перепады мощности земной коры, которая по своему строению 
относится к континентальному типу. При этом мощность “гранитного” слоя 
не превышает 6 км, а “базальтового” -  12 км.

Зона Восточной Камчатки является крупной наложенной структурой, в 
основании которой картируются невулканические образования и базальты с 
внутриплитной геохимической спецификой [Волынец и др., 1990; Волынец,
1993]. Формирование структуры началось в раннечетвертичное время, а в 
современном виде она представляет собой аккумулятивное плато с много
численными стратовулканами. По особенностям тектонического строения, 
типу и характеру вулканизма выделяются три участка. В пределах Авачинско- 
Жупановского расположены гигантские, существенно пирокластические 
стратовулканы, в строении которых принимают участие плавным образом 
андезиты и андезит о-б аз альты, но иногда отмечается широкое развитие 
основных (Корякский) или, наоборот, кислых пород (Аак и Арий). Для 
Карымско-Узонского участка характерно наличие крупных вулкано-текто
нических депрессий и кальдер, с которыми связаны обширные поля 
игнимбригов и андезито-дацитовых немз. В пределах Кроноико-Гамчинского 
участка формируются существенно лавовые страто- и щитовые вулканы, 
сложенные в основном базальтами и андезито-базальтами.

Южно-Камчатская зона приурочена к Южно-Камчатскому блоку, 
отделенному от остальной его части Малково-Пегропавповской зоной поперечных 
нарушений. Ее протяженность около 170 км, ширина - 30-90 км, В составе зоны 
выделяются три линейные подзоны: Восточная, Центральная и Западная
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[Долгоживущий..., 1980]. Восточная в основных чертах похожа на Восточно- 
Камчатский вулканический пояс. Здесь сосредоточены крупные сгратовулканы и 
сложнопостроенные вулкано-тектонические депрессии, выполненные дифферен
цированными базальт-андезитовыми сериями. Центральная подзона представляет 
собой опущенную часть Южной Камчатки с ареальным базальтовым вулканизмом 
и вулканическими аппаратами в виде шлаковых конусов, мелких щитовых и 
конусовидных вулканов. По этим признакам она сопоставима с некоторыми 
районами Срединного хребгаиЦКД [Долгоживущий..,, 1980].Вулканизм Западной 
псщзоны связан главным образом с активностью щитовых вулканов, которые весьма 
сходны по морфологии и характеру извержений (преимущественно базальтовые 
лавы) с вулканами западной части Срединного хребта, уступая последним по 
масштабу и сложности вулканических процессов. Ряд исследователей, в частности 
В.А. Ермаков [Очерки..., 1987], учитывая сходные геологические условия 
проявления магматизма, включают Западную подзону Южной Камчатки в состав 
ЦКД (см. рис. 12).

На происхождение сложного структурного плана полуострова сущес
твуют различные точки зрения. По мнению В.А. Легяера [1977], Камчатка 
испытала два этапа островодужного магматизма. На первом, в результате 
активности олигоцен-миоценовой островной дуги, был образован вулкани
ческий пояс Срединного хребта. Затем, вследствие смещения 7 млн лет назад 
зоны субдукции на восток, началось формирование вулканического пояса 
Восточной Камчатки, а в тылу его в результате изо статического опускания -  
ЦКД. Продолжение вулканической активности в Срединном хребте в этот 
период объясняется автором “инерционностью” вулканических процессов по 
отношению к тектоническим движениям.

Согласно точке зрения, впервые высказанной В.А. Ермаковым [Очерки..., 
1987], сложность современной структуры Камчатки отражает влияние на ее 
развитие двух противоположных тектонических режимов: орогенеза и 
рифтогенеза. Централь и о-Камчатская депрессия, мощность четвертичных 
отложений в пределах которой достигает 0,3-0,б км, рассматривается как 
типично рифтовое образование. Совместно с грабеном пролива Литке на севере 
и Большерецким на юге ЦКД образует систему рифтевых депрессий северо- 
восточного простирания, протяженностью около 1000 км, смыкающуюся на 
юге с Курильской глубоководной котловиной. Соответственно, вулканизм, 
проявленный в их пределах, трактуется как рифтегенный, о чем свидетель
ствует и часто ареальный характер излияния базальтов. В то же время по своим 
геохимическим показателям последние относятся к островодужной геохи
мической группе [Волынец и др., 1987, 1990, Большей, 1993], причем какие- 
либо признаки, отличающие их от лав вулканического фронта, а, следовательно, 
подтверждающие их рифтогенную природу, не отмечаются.



В действительности же различия существуют, о чем свидетельствуют 
данные детального петрологического исследования базальтоидов двух рядом 
расположенных вулканов Южной Камчатки -  Мутновского и Горелого.

3.2.2. Геологическая и петрологическая характеристики 
базальтов Мутновского вулканического поля

Вулканы Горелый и Мутновский (рис. 12} расположены в пределах 
Мутновского вулканического поля вблизи северной границы Южно- 
Камчатской зоны на стыке ее Восточной и Центральной подзон. Интенсивная 
вулканическая деятельность продолжается здесь с олигоцена. Нанервых этапах 
произошло формирование олигоцен-среднеэоценовой анавгайской и 
плиоценовой алнейской базальт-липаритовых серий. Начало современною 
этапа (плейстоцен-голоцен) связывают с излиянием нижнечетвертичных 
базальтов Жировского палеовулкана и формированием древних построек 
вулканов Горелый и Мутновский.

Вулкан Горелый относится к типу сложных кальдерных построек, в 
строении которого принимают участие как древний (QM), так и современный 
(ОД вулканические конуса. Фрагменты щитового вулкана “Пра-Горелый" 
картируются на юге за пределами современной постройки и сложены главным 
образом базальтами и андезито-базальтами низкой или умеренной щелочности 
[Долгоживущий..., 1980; Мартынов, Чащин, 1990]. В конце четвертичного 
времени, в результате катастрофического извержения огромной массы кислой 
пирокластики, древний щитовой вулкан был разрушен, а на его месте 
образовалась крупная кальдера и обширное игнимбритовое плато площадью 
около 500 км’. В центре кальдеры затем сформировалась современная 
вулканическая постройка, представляющая собой вулканический хребет 
субширотного простирания, осложненный многочисленными шлаковыми 
юнусами и включающий в себя фрагменты древнего щитового вулкана.

Вулкан Мутновский -  это сложно построенное вулканическое 
сооружение, состоящее из четырех слившихся конусов, строение и история 
формирования которых в настоящее время недостаточно хорошо изучены. 
Среди лавовых образований преобладают базальты и андезито-базальты низкой 
или (реже) умеренной щелочности. Более кислые по составу породы (андезиты, 
андезито-дациты, дациты) картируются на северо-западном склоне, слагая 
небольшие по размерам экструзивные тела голоценового возраста.

По петрографическим особенностям среди базальтов и андезито-базальтов 
вулкана Горелый выделяются оливин- и ортопироксенсодержащие петрогра-
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Рис. 12. Схематическая геологическая карта Мутновского иулканического поля по Вакш iy и др^ [1986]; Кирсанову, Мелекесцеву [\ 99 \ J с дспол!iеииями автора. 
1 -  рыхлые четвертичные отложения; 2 - пирокластические отложения кальдеры влк, Горелый (Q); 3 -  базальты, аидезито-базальты и шлаки влк. Горелый (Qj*); 
4 - т о  же (Q4 ); 5 -  базальты начальной стадии формирования современной постройки ел к. Горелый (более 10000 лет назад); 6 -  базальты и алдезито-баэалыы влк, 
Мутновский (Q,4); 7 - ледниковые и водно-ледниковые отложения (0Л3); 8 -  игнимбриты и пемэокластические туфы дацитового состава влк. Мутновский (Q.,); 9 
-  базальты, андезито-б&зальгы влк. Мутновский (Q^); 10 -  базальты и андезнто-базальты влк, Горелый (Q^); 11 -  экструзии андезито-дацитового и липаритового 
составов, связанные с образованием кальдеры алк. Горелый; 12 -базальт-липарнтовый комплекс хребта Двухгорбая - Скалистая -Каме>шая(01Э); 13 -  экструзии 
дацитов, риолнто-дацитов, риолитов (Q ); 14 -  игнимбриты и пемзокластические туфы андезито-дацитового состава влк, Горелый (Qa); 15 -  базальты, андезито- 
баэальты н 1уфобрекчни влк. Жнровского (Qt); 16 -  туфы к лавовые потоки основного состава влк. Горелый (?) (Q L); 17 -  экструзии липарито-дацитового и 
липаритового составов (N3); 18 -  лавово-пирокластические образования базальт-липаритового составов алнейской серии (N13); 19 -  интрузии диоритов, габбро- 
диоритов ( N , 20 -  вулканогенно-осадочные отложения береэовсхой и асачинской свит (N j-Pj); 2 1 -тектонические нарушения достоверные (а), предполагаемые 
(б) и скрытые иод более молодыми образованиями (в); 22 -  кратеры а кальдеры древних вулканов; 23 -  кратеры действующих вулканов; 24 -  шлаковые конуса. 
Цифрами на карте показаны вулканы: Горелый (1), Мутновский (II) и Жировской (Ш).
На врезке; схема вулканических зон Камчатки [Очерки, 1987].

I -  вулканические зоны; С Х - Срединного хребта, ЦК -  Центрально-Камчатской депрессии, В К - Восточной Камчатки, ЮК -  Южной Камчатки; 2 -  основные 
разломы



t  Ca

Рис. 13. Диаграмма Ca-(A1-Na-K)-Fc+Mg для базальтов и андезито- 
базальтов вулканов Мутновский (1,2) и Горелый (3,4).

Залитые знаки - породы, содержащие низкокальциевые пироксены 
во вкрапленниках или в основной массе [Мартынов, Чащин, 1989]

фические разновидности, причем присутствие пироксена в виде вкрапленников 
типично для пород с относительно высоким содержанием глинозема и кремне
зема {рис. 13). Преобладающим минералом всех типов лав является плагиоклаз. 
Для фенокристов характерны свежий облик, отчетливая зональность и резорби- 
рованные промежуточные зоны. Состав колеблется от лабрадора в ядрах 
фенокристов до олигоклаза в краевых зонах и микролитах основной массы. 
Вкрапленники клинопироксена (авгита) слабозональныи, как правило, отчетливо 
сдвойникованы. Часто содержат многочисленные включения титаномашетита. 
Оливин (до 10 об.%) зонален, с колебаниями составов от хризолита в ядрах фено
кристов до гиалосидерита в краевых зонах и микролитах. Для ортопироксенов 
характерна слабая зональность и реакционные взаимоотношения с оливином.

Структуры основной массы варьируют от гиалопилитовой до толеитовой. 
Среди микролитов преобладает слабозональный плагиоклаз. Темноцветные 
минералы представлены субкальциевым авгитом, пижонитом и титаномагне- 
титом.

Среди базальтов и андезито-базальтов Мутновского вулкана выделяется 
несколько разновидностей, но наибольшим распространением пользуюгея лавы 
с плагиоклаз-оливин-клинопироксеновым парагенезисом минералов- 
вкрапленников. Преобладает плагиоклаз, представленный как крупными (до
1,5 мм) табличными кристаллами, так и микрофенокристами. Зональность 
проявлена отчетливо, с колебаниями составов от лабрадора в центральных до 
андезина в краевых зонах, причем высокоосновные ядра крупных фенокристов.
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представляющих собой, видимо, ксенокристы, часто резорбированы и содержат 
многочисленные включения основной массы. Оливин (до 8 об.%) по составу 
отвечает хризолиту и, как правило, замещен агрегатом вггоричных минералов. 
Юшнопироксен (авгит) представлен мелкими, зональными, иногда слабо 
опацитизированными кристаллами. В некоторых образцах совместно с ними 
присутствуют редкие зональные вкрапленники ортопироксена. Для базальтов и 
особенно андезито-базальтов характерны крупные обособления рудного минерала 
с признаками структурного распада.

Структура основной массы гиалопилитовая, реже толеитовая. Микро
литы представлены плагиоклазом, кяинопироксеном, реже ортопироксеном, 
пижонитом и рудным минералом.

Плагиоклаз-пироксеновые базальты и андезито-базальты в пределах 
Мутновского вулкана пользуются относительно небольшим распростра
нением, отличаясь от ранее описанных пород высокими содержаниями 
ортопироксена (до 7-8 об.%) и практически полным отсутствием оливина. 
Единичные реликты этого минерала, как правило, окружены реакционной 
клинопироксеновой “короной”.

Состав плагиоклазов в базальтах и андезито-базальтах влк. Горелый 
колеблется от 68 до 50 моль% Ап, хота в основной массе некоторых образцов 
встречаются кристаллы с аномально низкими содержаниями анортите в ой 
молекулы (до 22 моль%, табл. 4). С ростом кислотности минерала в нем 
закономерно возрастает содержание ортоклазового минала и незначительно 
увеличивается концентрация железа (от 0,85 до 1,36 мас.%).

Основные вулканиты Мутновского влк., но сравнению с ранее описан
ными базальтами влк. Горелый, характеризуются более высокой основностью 
плагиоклаза (до 86 моль% Ап) и более значительными колебаниями составов 
даже в пределах одного зерна (до 30 моль% Ап). Содержание ортоклазовой 
молекулы (0,14-2,52 моль%) несколько ниже, что, видимо, является следствием 
различия составов сравниваемых пород. Содержание FeO не превышает 
2,8 мае. % и прямо коррелирует с содержанием альбитового минала.

В основных лавах влк. Горелый железистоегь оливина колеблется в 
пределах 15-51 моль%Га, закономерно возрастая к краевым зонам фенокристов 
(табл. 5). Аналогичная закономерность наблюдается для А120 3 (от 0,1 до 0,43 
мас.%) и обратная-для СаО (от 0,35 до 27 мас.%).

Оливины из базальтов и андезито-базальтов Мутновского вулкана 
отличаются большей магнезиальностъю и менее значительными колебаниями 
составов (23-37 моль%Ра). Содержание ТЮ,, СаО и А120 3 ниже, чем в 
соответствующих минералах базальтов влк. Горелый, причем концентрации 
последних двух элементов закономерно возрастают к краевым зонам крупных 
кристаллов.
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Состав плагиоклаза (мас.%) в базальтах и а нд езнто-б аз ал ьтах 
вулканов Мутновскнн и Горелый

Т аб ли ц а 4

Щ обр. ЮМ1542
(O

ЮМ1542
■■ (rl

: ЮМ1542
(с)т:

ЮМ 1 542
"" fr)-

'ЮШМ2;' : ЮМ2114 : ;юмн43
'-"ФУ-: ■■

4n589: 4a5R9 ‘
\

::: 4a589 ! ЮМ2212
(c)

• .N*s п/гт. i 2 ' 3 - . . ■4 ■■ - s - : ; . . 6 ; - T g .  ■' 9 -  ;t o ..... . - 'И - ' 12
SiO? 46.25 45.58 47.73 47.58 53.87 43.94 43.15 45.95 46.87 50.88 54.16 50.6
TiOi f).02 - 0.01 - 0.03 - - - - 0,02 0.07 -

AI3O3 55.05 34.53 33.09 33,09 29.1 35.04 35.63 33.44 31.95 30.08 27.27 29.29
FeO* 0.66 0.65 0.8 0.95 1.31 0.41 0.41 0.69 0 79 1.02 1.57 1.3
MgO 0.03 0.04 0,04 0.03 0,05 - - - 0.06 0.19 0,09 0.03
CaO 18.32 18 6 16.65 16.31 11.7! 19.18 19.5 16.98 16.09 12.92 9.76 13,09
Na20 1.23 1.15 2.06 5.17 5.13 0.86 0.68 1.48 2.45 4.29 6.18 4.16
КгО - - - - 0.01 - 0.01 0.06 0.07 0.13 0.29 0.33

Сумма 101.54 100.55 10038 100.7 101.21 99.43 99.43 99,38 98,62 98.28 99.39 99.51
Or - - - 0.05 - - 0.39 0.4 0.74 1.62 1.87
An 89.2 89.95 81.67 80.61 55.77 92.43 94.08 86.05 78.03 62 45.85 62.3

Ny обр, .ЮМ2212-.
:: m ■

IOM2212
■

ЮМ156Й '■ЮМ! 568'.
i; W :■ I

■ЮМ1568
тбЗЙ 'ЗЗ '

Mom 1568 i01vi156$ ЮМ1568 ЮМ2247
i :: (6} ' i : .L
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;.з.;;сй^Г:!
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Jtfs-n/n ■ 13 14-"■ ■■■ 15 ■' :: 16 17 T ' ■■■■■ :4 8 -  ' \ б..’t ':':20''- ' - 2 1 - : V33227 : ! " : "23' : - 7  24 ■
SiOi 45.89 50,79 54.26 51.22 54.32 50.29 52,96 60.45 54.64 5.3.15 54.78 54,65
ТЮ? - 0.03 0.06 0.06 0.05 0.07 0.1 0,59 0.03 0.05 0.05 0.06
A Î O.i 33.12 29.49 28.06 28.55 27.57 29.71 27.76 22.29 27.92 28.02 28,12 27.1
FeO* 1.02 1.3 0.8 1.68 0.84 1.09 1.49 1.93 0.72 1.03 0.89 1. J 4
MgO 0.05 0.04 0.07 0.42 0.06 0,07 0.2 0.31 0.07 0,09 0.1 0.2
CaO 16.98 12.98 J J .22 12.14 U 13.29 11.58 7.71 11.23 11.51 11.15 10.42
Na20 1.61 4.44 5.21 4,26 4.79 4.08 5.54 4.97 5.37 4.99 5.28 5.65
K20 0.11 0.28 0.4 0.16 0.29 0.2 0.38 1.74 0.55 0.48 0.48 0.63

Сумма 98,78 99.35 100,08 98.49 98.92 98.83 10001 99.99 100.53 99.31 100.85 99,85
Or 0.65 1.56 2,23 0.98 1.74 1.12 2.03 1 1 3.03 2.71 2.69 3.51
An 84.8 60.8 53.12 60.55 54 97 63,59 52,51 41.08 51.98 584,52 52.41 48.7

Примечание. I 11 -  fuik. Мутновский; 12-24-влк. Горелый. С -  центральная чаегь кристалла, г -  краевая часть, gr - микролиты н основной массе.

Состав оливинов (мас.%) в базальтах и яндезнто-базалътах 
вулканов Мутновский и Горелый

Т абл и ц а  5
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№ н/и 77 ’■72 —7 ;:3i7S- 4 5 б 7 8 9v:-. :i 10 - П 2 ': : t3
SiOj 36.81 38.04 37.72 37.05 37 93 37,52 36.8 36.53 38.26 38.07 39.37 39.97 37,22
AljCM - - - - 0,01 - 0.01 0.23 - - - 0.92 -

пю* 32.76 27.77 21.63 21.39 21.2 22.22 15.32 24,43 18.8 18.97 20.87 27.75 27.25
MnO 0.38 0.33 0.32 0.38 0.4 0,34 0.39 0.33 0.31 0.28 0.31 0,77 0.49
MgO 30.46 34.48 39.81 41.28 41.38 38.9 38 19 37.72 42.64 42.8 39.46 26.35 34.49
CaO 0.19 0.2 0.18 0.08 0.11 0.13 0.14 0 19 0.18 0.14 0.11 1.27 0.2
Na30 - - 0.05 - - 0.14 - 0.02 - - - 0.01

Сумма 100.6 100.82 99.72 100.22 101.09 99.17 101 99.51 100.24 100 27 100.14 97,98 99.93
Fa 37.64 31.12 23.63 22.53 22.33 24.56 27.42 26.97 20.1 20.14 23.14 37,79 31.3
Fo 62.36 68.88 76.37 77.46 77.63 75,44 72.58 73.03 79.9 79.86 76.86 62.21 61.7
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Si(>2 3676 .39.73 38.11 39.77 37.49 38.18 3698 38.9 37.48 38,1 36.28 37.83 36.53
AhOj 0.02 - - - 0.02 0.08 0.25 0.04 0.43 0.01 0.06 0.06 0.37
FeO* 32.23 20,95 26.44 14.64 26.5 25.9 38,01 24.04 31.06 21.2 29.25 23.86 30.29
MnO 0.55 0.37 0.5 0.24 0.45 0.49 0.71 0,44 0.54 0.35 0.5 0.5 0.5
MgO 31,41 39.03 36.03 45,38 36.02 34,29 25.61 36.54 30.54 40.3 33.08 37.49 32.49
CaO 0.18 0.21 0.21 0.17 0.23 0.28 0.3 0.22 0.3 0.2 0.19 0.28 0 34
Na20 0.01 - - - - 0.02 0.01 0.03 0.02 0.02 0.01 0.01 0.02

Сумма 101.21 100.3 101.29 100.25 100.71 99.34 101.99 100.29 100.45 100.22 99.45 100.07 100.67
Fa 36.93 23.14 29.16 15.54 29.57 30.16 45.9 27.32 36.73 23.09 33,54 26.72 34.72
Fo 63.07 76.85 70.83 84.46 70,43 69.84 54.1 72,68 63.27 76.91 66.46 73.28 65.28

П римечание. 1 — 14 влк. Мутновский, базальты и андезит о-б аз альты (6); нлк Горелый, базальты и андезито-баз альты (19 26).



Р и с . 14 . Составы пироксенов в базальтоидах вулканов Горелый (сплошная линия) и 
Мутновский (штриховая). Заштрихованы поля составов фенокристов

Клинопнроксены из базальтов и андезито-базальтов вулкана Горелый 
по составу отвечают авгиту и характеризуются относительно небольшими 
колебаниями волластонитового (34-40 моль%) и ферросилитового (43- 
47 моль%) миналов (рис. 14, табл. 6). В краевых зонах фенокристов и в мине
ралах основной массы незначительно возрастает железистость, но заметно 
падает содержание кальция, вплоть до появления субкальциевых авгитов. 
Содержание ПО, в центральных частях вкрапленников колеблется в пределах 
0,3-0,96 мас.%, несколько возрастая к краевым зонам (0,7—1,2 мас.%). 
Содержание Al.O, при этом варьирует незакономерно (1,02-3,44 мас.%).

Согласно графическому термометру Д. Линдсли [Lindsley, 1983] кристал
лизация клинонироксенов происходила при температуре 1000-1150°С.

Состав оргопироксенов из базальтов вулкана Горелый (рис, 14, табл. 7) 
колеблется от бронзита до гиперстена (28-36 MCmb%Fs). При этом содержание 
волластонитового компонента в фенокристах обычно не превышает 3- 
4 мояь%, возрастая до 7 моль% в микролитах основной массы. Таким образом, 
в процессе кристаллизации пород происходит сокращение области несмеси- 
мости между пироксенами, что в целом более типично для пород толеитовых 
серий [Smith, Lindsley, 1981; Мартынов, 1988].

Клинолироксены из базальтов и андезито-базальтов влк. Мутновский по 
составу отвечают авгиту и характеризуются очень небольшим разбросом содержаний 
волластонитового и ферросилитового компонентов. По содержанию CaO, Fe,0, и 
ПО, они близки к минералам базальтов влк. Горелый, отличаясь от последних главным 
образом повышенной железистостью. Аналогичная закономерность наблюдается для 
орто пи роксе нов, что позволяет предполагать определяющее влияние составов 
родоначальных лав на железистость фемических минералов.

В процессе кристаллизации пород Мутновского вулкана происходит 
незначительное возрастание железистости, но заметнее падение кальциевое™ 
клинопироксенов (от 40 до 26 моль% Wo!!). Противоположная тенденция

Mg ;o  40 60 30 Fe
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Состав ромбических пир оке снов (мас.%) в базальтах и андезнто-базйльтях 
вулканов Мутновскнй и Горелый

Т аб ли ца 7

Л» обр. ЮМ 135(1
; - 2 ; . т с ) Ч : : :

ЮМ (550 ЮМ 1876
■V ::

Ю М У - 4 1 ю к и т  

_____ ‘- п _______

Ф0^1ЙЙОЛ
. Ж Ш ' у

Ю.МШЯ ЮМ 1638 ЮМ 1638 ЮМ 1647 
( о т )

-V» n/:i 4 Лф---л • 5Л■ о ; ■ г ' : ! : ; г \ Ъ 1 У Ч у 8 : = р  . . . .  . ■■■• 10 :
S i O j 52.62 50.87 53.(5 53.22 54.99 54,88 52.8 52.65 53.49 52.92
ТЮг 0 . 1 2 0.42 0,15 0.2 0.22 0.15 0.42 0.38 0.44 0.45
А1гОз 0,52 0.98 M l 1.36 1.36 1.63 1.34 1.48 1.95 0.76
F e O 24,06 21.39 21.92 16.82 20,93 19.4 18.4 18.18 16.34 21.45
МпО 0.7 0.56 0.67 0.4 1.81 1.61 055 0.49 0,47 0.6
МвО 20.68 23,27 20.84 24.35 18.24 17.54 23.6 23.79 23.87 20,02
СяО 1,18 1.97 1.75 1.69 1.84 2.05 1 .8 1 . 8 8 2.6 3,36

Сумма 99.85 99.5 99.59 98.18 99.15 98.74 98.97 98,95 9 9 . 2 9 99.58
Wo 2.4 3.83 3.66 3,44 4.13 4.77 3.65 3.8 5.32 6.94
Еп 58.34 63.45 60.59 69.12 57.01 56.92 66.42 66.78 67.86 57.51
Fs 39.25 37.7 35.76 27.43 38.86 38,31 29.93 29,42 26.82 35.55

ЮМ 15632 ЮМ 1563 ЮМ 1574 ЮМ 1589 ЮМ 1646 ЮМ 1639 ЮМ2203 IOM2262 ЮМ 1617 ЮМ 157|
>9 4>бр. : : л.М Ф .л у Ш у у :о : :М М ■ М з т . - : л л М с )  л:::. W -
№ 1|/п ;■ ■ л г;/: 12;'; ■л.'О.'гзо л" . л-л.шллФ ■лл:Л $ ллл:л о :мВЛ 18Л:Л- 1 ■ ЛЛ20Л/
SiOj 53.49 53.42 53,7 54.21 54.57 5 3 .4 54.81 51.67 55.82 52.94
ТЮг 0.37 0.29 0.3 0.36 0.36 0.38 0.39 0,38 0.34 0.31
AÎ Ô 1.06 0.79 (.02 0.84 0.67 0.82 0.7 0.6 0.7 0,94
FeO 20.46 20.22 20.18 18.63 17.19 20.37 18.83 19.17 18.94 19.23
МпО 0.51 0.5 0.52 1.06 0.49 0.48 0.5 0.48 0.62 0.53
MgO 22.9 23.19 23,23 24.18 23.89 22.97 22.57 25.71 22.6 23-63
СаО 2.01 2 1.89 1.53 3.13 2.05 2.04 1.82 1,48 г

Сумма 100.95 100.62 100.41 100.91 100.37 100.48 99.98 99,87 100.56 99.53
Wo 4 3.97 3,75 3.03 6.24 4.07 4.22 3.44 3.06 3,98
Еп 63.11 63.96 64.19 66.54 66.24 63.55 65.22 68.05 65.61 65.35
Fs 32.58 32.07 32.1 30.43 27.53 32.38 30.54 28.49 31.01 30.67

П р и м е ч а н и е .  1 - 6 -  влк , М у т н о н с к и й ; 7 - 2 0  -  в  л  к . Г о р е л ы й .

fо "в 
8 п
В ^St у,
■г: ев 
я е  ч  * о »
I I

I

и 
8  м 0> .. я S я 2 № 

ЯО я 
я s

V Л
1 й
I  §
» s
I Iе £
8 |а и
я vг |
8 “=э ^
St -

S 1
1 i
1г

t>
К»

►
ы

1о

5(О
О

О —
г---- г' ч---- j----: .....

S 1о й
О р » Р

О
0

' * } 1 i 1 1 1—7—т—

о ^
о о О

J0 t  “OQ о <*>О
О

0

1 1 г -г- 1  >—Г—f--1—

Ч
° о О о о ы

0<»  ^

° 0 rt
О

о

_ 1 *-1--1 1 1--1--1----
сл

° О
• < * “

Q О о

0

о
*
. *

■

• °o"PoJ
. 0

Т1

ро»-,д— . 1—1 I» г. | «

О

$ * « >  ЛЛ е  t

°4 °

о
- | е—|—1—1—1_1_1—i

°о

0

9
О О

— 1----- L  I t  1 1 1 1 J

О

О О
Йо

О—1—1—1—1_1_1 1 1



^ *N i, ррш

A 6 8 ю
МдО,%м«ес.

Nb, ррш

A 6  8 10
МдО,%млсс.

1000

600

200

700

500

300

28

20

12

МдО,%масс.

Рис. 16 Вариации содержаний микроэлементов в лавах вулканов Горелый и Мутновскнй 
Условные обозначения см. на рис. 15. Заштрихованы поля составов высокоглнноземистых 

базальтов Алеутской островной дуги [Цветков, 1990; Myers, ] 988]

наблюдается в ортопироксенах, что в конечном счете приводит к сокращению 
области несмесимости между существующими минералами.

Согласно графическому термометру Д. Линдсли кристаллизация 
пироксенов в базальтах вулкана Мутновскнй происходила при температуре 
1000-И25°С.

По содержанию К,О (0,9-2 мас.%) основные лавы влк. Горелый относят
ся к породам нормальной или повышенной щелочности. На классифи
кационной диаграмме SiO.-FeO/MgO их фигуративные точки располагаются 
вблизи границы толеитовой и известково-щелочной серий. Содержание MgO
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Таблица 8
Содержание петрвгенных (мас.%) и микроэлементов (г/т) в базальтах Мутновского

вулканического поля
N° обр. 2130 2146 2134 586 15)5 B-56V7* 619
№ п/п 1 2 3 4 5 6 7
Si02 49.34 48.7 49.82 50.5 50.68 51.62 52 1
ТЮг 1.02 0 86 0.99 1.07 1 1.24 1.23
А)20 з 17.38 17.21 1915 17.41 18.76 179 17.85
Fe;0, .3.12 5.27 4.01 3.88 4.1 8.31 4.92
FeO 7.37 606 6.3 6 34 6.19 3.25 6.26
MnO 0.17 0 17 0.16 0 17 0.17 0.23 0.2
MgO 6.42 11 2 6.59 6.97 5.37 3.44 3.69
CaO 10 5 6.05 10.3 10.34 9.62 9 39 9 18
Na:0 2.52 2.1 2.47 2 14 2.48 3.24 3 21
K;0 0.45 0.27 0.44 0 34 0 43 0.55 0.41
PjOs 0.28 0.2 0.23 0.38 0 17 0 28 0.13
H26 0.24 0.12 - - - -
H;0 0.47 0.32 0.11 0.53 - - 0.11
ПТТП 0.33 0.24 0.84 H.O. 0.93 0.37 0.21

Сумма 99.44 99.49 99.92 99.57 99 87 99.82 99.5
Rb 8 6 8 9 10 4 6
Sr 398 340 459 375 404 433 423
Pb 8 5 7 8 10 - 7
Sn 2 2 2 2 3 - 2
Cu 93 110 99 153 244 ~ 120
Zn 90 100 90 132 68 - 110
Ag 0.06 0.04 0.06 0.1 0.07 - 008
Ni 44 80 42 70 15 5 10
Co 25 35 35 41 31 23 26
Cr 100 110 111 146 11 103 11
V 200 210 180 320 262 335 250
Zr 90 65 99 90 83 103 92
La 7 3 2 8.2 - - 3.7 -
Ce 19 9 5 8 - - 9.6 -
Eu 1 0.75 0 95 - - 1 07 -
Yb 2.5 2 2.2 - - 3.03 -
Lu 0.34 0.25 0.45 - - 0.45 -
Nb 5 4 4 4 4 2 4
Y 15 13 14 16 14 26 21

варьирует в узких пределах (4-6,5 мас.%) и поэтому корреляция между 
содержаниями петрогенных элементов и MgO отсутствует (рис. 15). Базальты 
начального и более поздних этапов формирования современной постройки 
Отличаются между собой по содержаниям большинства пегрогенных эле
ментов, за исключением AL.O, и MgO (рис. 15).

Базальтовые лавы Мутновского вулкана по содержанию К,0 (0,3— 
0,8 мас.%) и железистости относятся к толеитовой группе, причем содержание 
в них А1,03 (17-20 мас.%) и СаО (9-11 мас.%) выше,аТЮ2(< 1 мас.%),Na;0.
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П родолж ение тайл. S

<
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о
] Oi
l 

“О 
п

'.■'■2213.-:. У 1573 :т щ 2209
Л» rtfri 8 od-Stloot
SiOj 50.16 50.89 50.72 51.58 52.25 53.62 54.04
TiOj 1.32 1.33 1.1 1 1,12 0.99 1.11
А1тОд 16.26 18.02 15.47 17.12 17.9 17.41 17.6

10.25 3.05 6.29 6.78 0.39 3.28 2.88
FeO 0.64 7.08 6.71 3.32 7.34 5.15 5,82
МпО 0.17 0.07 0.2 0.13 0.17 0.14 0.14
MgO 4.57 5.43 4.85 6 6.22 5 5.27
СаО 9.06 9.76 9.24 8.19 8,24 8.55 7.79
Na20 2.89 3.05 2.82 3.18 3.5? 3.4 3.09
к,о 1,05 0,96 1.16 1.06 1.18 1.43 1.5
Р30 3 0.56 0.56 0.47 0.38 0.38 033 0.61
Н20 н*а. н.а. н+а. н.а. н.а. н.а. н.а.
НзО 0.36 H.O, н.а. 0.08 0.11 0.08 H.O,
ППП 2.9 H.O. 0.36 0,75 0.7 0.65 H.O,

Сумма 100.19 100.2 99.4 99.58 99,57 100.03 99.85
Rb 17 16 11 22 24 24 29
Sr 616 683 515 501 453 530 433
Pb 11 9 н+а. 18 19 16 21
Sn 3 2 на, 4 3 3 3
Си 131 157 н.а. 100 125 100 130
Zn 100 140 н.а. 140 114 106 131
Ag H.O. H.O. н.а. H,0, H.O. H.O. H.O.
Ni 32 33 19 67 97 95 54
Co 20 20 279 15 39 28 27
Cr 45 73 46 130 167 179 139
V 333 374 290 210 299 301 333
Zr 175 175 H,a. 151 155 150 175
La 15 13 12.5 н.а. н.а. н.а. 15
Ce 29 24 2,9 на. н.а. н.а. 28
Eu 1.1 1.2 1.29 н.а. на. н.а. 1.3
Yb 2.4 2,1 2.51 H.B. н.а+ н.а. 2.6
Lu 0.4 0.24 0.36 н.а. н.а. н.а. 0.33
Nb 9 9 н.а. 7 7 7 0,33
Y 21 22 н.а. 21 22 20 23

К^О и Р.05 устойчиво ниже, по сравнению с соответствующими породами 
вулкана Горелый. С ростом магнезиальное™ отмечается падение содержаний 
SiOj и Na.O; концентрации ТЮ2 и СаО остаются постоянными при незако
номерном поведении остальных петрогенных окислов (рис. 15).

Содержание когерентных элементов (Ni, Со, Сг, V, Sr) в базальтах влк. 
Горелый варьирует в широких пределах (табл. 8, рис. 16), причем, как правило, 
наблюдаются отчетливые геохимические различия древних и молодых 
базальтов современной постройки. Первые характеризуются обычно более



О кончание табл. S

составь!:::
:: ЦКД cx*

24::.::
SiCb 50.56 50.95 50.53
ТЮ, 1,01 1.35 1.22
А1А 18.12 16.73 17.43
F eA 3.81 3.73 3.64
FeO 6.03 5.36 5.62
MnO 0.17 0.18 0.16
MgO 5.89 5.% 6.48
CaO 9.89 8.28 8.68
Na:0 2.68 3.22 3.26
KiO 0.69 1.77 1,61
P A 0.18 0.47 0,38
Rb 8.85 28.3 21.9
Sr 362 611 676
Ba 233 648 587
Ni 39.8 62.48 100,17
Co 30.55 30.9 33.07
Cr 45 181 181.10
V 263.42 252 194
La 5.25 17.24 15.5
Ce 12.12 35.6 31.1
Nd 9.18 19.65 18
Sm 2.83 5.22 4.47
Eu 1.1 1.66 1.44
Yb 2.23 2.44 2.1
Lu 0.32 0.34 0,28
Та 0.17 0,85 0.59
Hf 1.99 4,35 3.18

П римечание к табл, 8.
Образцы базальтов: 1-17-Мутнонекого 

вулкана; 8-14- раннего (8,9) и позднего (10 ■ 
14) этапов формирования современного 
конуса влк. Горелый.

Средние составы базальтов вулканичес
ких зон Камчатки, рассчитанные по дан
ным, приведенным в работе [Волынсци др., 
1990]: ВЗ -  Восточная; ЦКД -  Центрально - 
Камчатская; СХ - Срединного хребта.

Анализ редкоземельных элементов 
выполнен в Институте геохимии им. А.П. Ви
ноградова СО РАН химико-спектральным 
методом с предварительным химическим 
обогащением. Остальные элементы -  в 
Дальневосточном геологическом институте 
ДВО РАН методом традиционной мокрой 
химии (петрогенные элементы), рентгено- 
флюоресцентным {Rb, Y, Nb, Zr, Sr) и 
количественным спектральным (Pb, Sn, Си, 
2n, Ag, Ni, Со, Сг, V). Аналитики Ж.Ф. Щека, 
З.С. Натарова, А.И. Белоглазов, Т.В. Сверку- 
нова.

* Анализы из работы [Волынец и др., 
1990].

низкими содержаниями Ni и Сг и более высокими -  V и Sr, Содержание Со в 
древних и молодых базальтах современной постройки практически одинаково,

В базальтах Мутновского вулкана концентрации Ni, Сг и Sr устойчиво 
ниже, чем в соответствующих по магнезиальное™ породах влк. Горелый, при 
незначительных различиях с базальтами раннего этапа формирования 
современной постройки (рис. 16). Концентрации Ni варьируют от 16 до 80 г/т, 
положительно коррелируя с содержанием MgO. Аналогичная картина 
наблюдается в отношении Сг (табл, 8). Содержания Со изменяются в более 
узких пределах (17-37 г/т), причем наиболее высокие значения типичны для 
магнезиальных пород. Концентрации V (160-357 г/т) и Sr (340-470 г/т) в 
базальтах Мутновского вулкана практически не зависят от содержания MgO.

Для базальтов влк. Горелый характерен значительный разброс содержа
ния практически всех некогерентных элементов (Rb, Zr, Y, Nb), и этот разброс 
не зависит от содержаний MgO, что в целом типично для высокоглиноземистых



La Се Rr Nd Sm Eu Gd Tb Dy TmYb Lu

Puc 17. Распределение редкоземельных элементов в базальтах вулканов 
Горелый и Мутное скин, нормализованные по хондриту. Условные обозначения 
см. на рис. 15

мага. Базальты начального и современного этапов формирования современной 
постройки заметно различаются только по Rb, геохимическое поведение 
которого тесно связано с поведением калия.

В базальтах вулкана Мутновский содержания Zr, Y, Nb устойчиво ниже 
чем в аналогичных по магнезиальное™ породах вулкана Горелый С ростом 
магнезиальное™ в лавах незначительно падают концентрации Y в то воемя 
как содержания Zr, Nb и Rb остаются практически постоянными *

Породы раннего и современного этапов формирования вулкана Горелый 
обогащены легкими лантаноидами {<La/Yb)n - 3,4-1,2} и характеризуются 
отсутствием Eu-минимума (рис. 17). В базальтах вулкана Мутновский 
содержание легких редкоземельных элементов заметно ниже, а величина 
(La/Yb)n отношения (0,8-1,9) возрастает с ростом калия. Европиевый минимум 
не характерен для всех проанализированных образцов.

Соотношения изотопов Sr и Nd в двух проанализированных образцах 
базальтов вулканов Горелый и Мутновский (табл. 13, рис. 18) лежат в пределах 
значении, определенных для основных вулканитов Камчатской островной дуги 
[Волынец и др., 1995; Tatsumi et al., 2995]. "
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£ Sr

Puc. IS. Соотношение радиогенных 
изотопов в современных базальтах вулка
нов Горелый к Мутновский.

Поля базальтов срединно-океани
ческих хребтов (MORB), Курильских 
островов и внутришштных лавзадуговых 
областей (заштриховано) приведены по 
Tatsumi etal. [1995]. Остальные условные 
обозначения см. на рис. 15
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3.2.3. Сопоставление базальтов различных 
структурных зон Камчатки

•Г

По основным геохимическим критериям лавы влк. Мутновский являются 
ящичными представителями островодужной толеитовой серии с характер
ными для этих пород низкими содержаниями щелочей, высокой железистостью 
|j низкой величиной (La/Yb)N отношения. По сравнению с океаническими 
тшеитами, они обогащены А (0 3, в меньшей степени щелочами, но заметно 
деплетированы в отношении ТЮ2, CaO, MgO и Ni и характеризуются низкими 
.величинами Ni/Co (<1) и Ti/V отношений. Спектр распределения элементов- 
Йримесей на диаграмме Пирса типичен для островодужных толеитов, с 
Характерным гаубоким Ta-Nb-минимумом и Rb-Sr-Ва-максимумом (рис, 19),

Сложнее классифицировать основные лавы влк. Горелый, Базальты 
Начального этапа формирования современной постройки по ряду геохими
ческих признаков (низкое содержание К^О и Ni, высокие А (0 , и суммарного 

/ .Аелеза) близки к островодужным базальтам, например, Мутновского вулкана,
: Во отличаются высокими содержаниями некогерентных элементов (Се, Р;0,. 
Zr, Hf, Sm и др.), вследствие чего “глубина” Та-Nb-минимума на спайдердиа- 
1рамме Пирса у них меньше (рис. 19).

Отличия более молодых пород современного конуса вулкана еще более
■ значительны. Они менее глиноземистые (А120 3 -  16-17 мас.%) и более
■ Высококалиевые (К,0>1 мас,%), с высокими содержаниями Ni (30-100г/т) и 
Значениями Ni/Co отношения (>2). Заметно выше также содержания неко
герентных элементов, причем как подвижных во флюидной фазе (ЦО, Rb), 
Так и относительно инертных (Nb, Zr, Y, Ni, Сг и др.), что, учитьшая близкую 
магнезиальность сравниваемых пород, противоречит возможности их образо
вания в результате дифференциации однотипных первичных магм. В то же 
время базальты современного конуса вулкана Горелый и тем более древней 
Постройки нельзя относить и к внутришштной геохимической группе из-за 
отсутствия в ассоциации щелочных лав и особенностей распределения 
некогерентных элементов (обогащениесть Rb, Sr, Ва и деплетироваыность в 
отношении Та и Nb) (рис. 19), По своим геохимическим признакам они 
являются переходными разностями между толеитами вулканического фронта 
и внутриплитными лавами и близки по составу только к описанным ранее 
тыловодужным базальтам вулканической дуги СВ Японии.

Анализ литературных данных [Волынец и др., 1990] показывает, что 
породы, близкие по составу базальтам влк. Горелый, действительно отсутствуют 
в пределах фронтальной Восточной вулканиче с кой зоны, но широко распростра- 

„ йены в тыловой области -  в Центральной Камчатской депрессии и Срединном 
/ хребте. В пределах ЦКД к ним необходимо относить ареальные лавы Шитовой



Fuc, i'9 Норма i юоги.нныс к средне
му ОКММНЧССКПИГУ CtWBiTy (Pearce, 1983) 
спаЛдсрдиаграчмы раепрспслскня мнкро- 
засмегггов а шейкептнпангьгнетых базаго.- 
тах Восточной иугоаннчссхой зоны (.А) и 
ЦенгральнгьКймча-генгЙ депрессии (В). в 
ochoskiix лавах с внутригтднткой гсстен- 
мччеймн слсдифиьий Срединного хребта 
(С), по ыатернадам актора, Болыша ндр. 
(1990] 1 -5 -  номера образцов по табли
це 8: 1 -2134; 2- 2146; 3 - В -  5617; 6-9 
бадальтм внутрналнтнон геохимической 
группы: 6,7 -  ШСЦ. плато хребта Валагнн- 
ского (6) и мк. Бдениит С7>; 8,9 - Средин
ные хребет, плато бассейна р. Азгалка |8) н 
вгтг.. Ичннентй (9)

тундры и плато р. Озерная Камчат
ка, а также вулканов Николка, 
Начикинский и Шевслуч. Глино
земистые базальты Большого Тре
щинного Толбачннского изверже
ния и высокотнтанисгые разновид
но етя Тол бач инокою дола, возник
шие после прекращения активной 
суйдукции ]Валынец и др., 1990], 
также можно рассматривать как 
представителей этого пзохи мичес- 
кого типа. На территории Южной 
Камчатки они присутствуют среди 
продуктов извержения вял. Боль
шая Илелька, н основании и среди 

молодых ареальных эффузгшов Толмачева Дола. Последнее подтверждает данные 
НС. Шеимовнча [1982] о близости вещественных составов ареальных базальтов 
Южной Камчатки к породам влк. Горелый.

В вулканическом поясе Срединного хребта описываемые породы распро- 
с гранены как в зонах ареального вулканизма (плато хребта Козыревекий), так 
и в пределах ряда крупных вулканических центров ос свой и тыловой подзоны 
(вулканы Большая Катепана, Текпегунуп, Малстогутин и д р ). Наряду с ними 
здесь же локализуются и центры внутриплитных базальтов, формирующие 
ареальную зону фронтальной части (плато бассейна р. Аналка и др.) и вулканы 
центрального типа (Ичинекая группа вулканов) -  в тыловой.

Таким образом, при геохимической типизации основных вулканитов 
Камчатки необходимо учитывать, что так называемая островодужная

Sr RD И  МЪ Р .  H I Т1 №  NL 
к В-i Т о Со Z t Sm Y V Со
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геохимическая серия неоднородна по составу и включает заметно различающиеся 
между собой по петрологическим особенностям базальты фронтальной и тыло
вой зон. Кроме того, переход от островодужных толеитов Восточной вулкани
ческой зоны Камчатки к внутриплатным базальтам Срединного хребта проис
ходит через многочисленные промежуточные разности с постепенным ростом 
концентраций некогерентных элементов (рис. 20) и уменьшением степени 
деплетированности в отношении Та и Nb (рис. 19). На рис. 21 приведены резуль
таты математического сопоставления составов голоценовых базальте идо в 
Камчатки, на основе собственного банка данных и анализов, опубликованных в 
литературе [Волынец и др., 1990]. Данные были стандартизованы по формуле

, х — X
х -  ———, в результате чего значения всех переменных лежат в промежутке от
-1 до 1, их средние равны 0, а стандартные отклонения -  1. Для визуального 
представления взаиморасположения точек (проб) в многомерном пространстве 
признаков (микроэлементов) проведено их проецирование на двумерную 
плоскость по методу главных компонентов факторного анализа [Иберл, 1980]. 
Суть метода заключается в построении новых переменных (факторов) как 
результата линейной комбинации исходных переменных, в качестве которых в
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гч 0,5 
о
ф -0,5 
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Рис. 21. Результаты факторного анализа четвертичных базальтов Камчатки. 
Фактор 1=0.97Ce+0.96Nd+0.94La-0.9]Sm+0.9lHf+0.88Eu+0.84Th'r0.82U-b 
0.80Gd+0.75Rb+0.75Ba-0.84Nd-0.86Sm-0.89Eu-0.83Tb-0.8Gd-0.81Th- 
0.74U-0.81Hf. Фактор 2=0.75Yb+0.70Lu-0.77Cr-0.78Ni-0.70Co.

1 -  Восточная вулканическая зона; 2 -  Центрально-Камчатская депрессия; 
3 -  Срединный хребет; 4 -  Западный пояс. Источник данных Волынец и др. 
[1990]; Kersting, Arculus [1994]
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данном случае использовались содержания микроэлементов, более информа
тивных при геохимической типизации. Таким образом, все факторы являются 
линейно-независимыми и сумма квадратов нагрузок первого фактора должка 
быть максимальной от полной дисперсии; сумма квадратов нагрузок второго 
фактора должна быть максимальной от остальной дисперсии и т. д. При таком 
подходе хотя и достигается обособление полей вулканитов фронтальной 
(Восточной вулканической зоны) и тыловой (ЦКД) зон, а также внутриплитных 
эффузивов Срединного хребта, но выделенные поля не дискретны, границы 
между ними нечеткие, что свидетельствует о постепенном переходе между 
геохимическими типами.

Такое изменение составов пород логичнее описывать в рамках геохими
ческой зональности островной дуги, причем в эту зональность необходимо вклю
чать и внутриплитные лавы, что необходимо учитывать при геохимической 
типизации, построении петрогенетических и тектонических схем. В этой связи, 
например, более правильными кажутся ранее существовавшие представления 
о необходимости объединения всех позднекайнозойских вулканических 
проявлений Камчатки в единый пояс (Восточный), по отношению к которому 
вулканическая структура Срединного хребта и, как следует из полученных нами 
данных, ЦКД занимают тыловое положение [Геология СССР, 1964].

Не вдаваясь в детальное обсуждение петрогенетических проблем, которым 
посвящена специальная глава, отметим только, что несмотря на близость изо
топных характеристик и соотношения большинства некогерентных элементов, 
за исключением Th/La [Мартынов идр., 1995], рассмотренные типы базальтовых 
пород Камчатки характеризуются различными первичными магмами. Об этом 
свидетельствуют факты их практически одновременного излияния из близко
расположенных вулканических центров, например Мутновского вулканического 
поля. Кроме того, при близкой магнезиальное™ высоко глиноземистые базальты 
фронтальной и тыловой зон заметно отличаются концентрациями большинства 
некогерентных элементов, что достаточно сложно объяснить процессами 
дифференциации однотипной первичной магмы. Важно также подчеркнуть 
неоднородность составов магматических источников тыловодужных и внутри
плитных эффузивов, о чем свидетельствует гораздо более значительный, по 
сравнению с вулканитами фронтальной зоны, разброс фигуративных точек этих 
пород на диаграммах “некогерентный элемент-La” (рис. 20).

Выводы

1. Вариации составов базальтоидов плиоцен-четвертичного этапа вулка
нической активности Камчатки описываются поперечной геохимической
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зональностью, причем в эту зональность необходимо включать и вулканиты с 
внутриплитной геохимической спецификой.

2. Высокогаиноземистые базальты, выделяемые ранее в одну острово- 
дужную серию, неоднородны по составу. Низкокалиевые вулканиты, развитые 
преимущественно в пределах Восточного вулканического пояса (фронтальная 
зона), и умереннокалиевые -  в Центрально-Камчатской депрессии и Срединном 
хребте (тыловая зона), хотя и близки между собой по соотношению большинства 
некогерентных элементов и радиогенных изотопов (что свидетельствует о близком 
составе магматических источников), отличаются абсолютными концентрациями 
А1,03, ТЮ2, К20  и др., что противоречит возможности их происхождения в 
результате дифференциации однотипных магм.

3.3. Проблемы геохимической типизации базальтов 
зрелых островодужных систем

На примере Камчатки и Японии отчетливо видны все сложности 
геохимической типизации базальтов островодужных систем. С одной стороны, 
эти породы очень неоднородны по петрологическим признакам [Arculus, 1994], 
с другой -  их составы не образуют дискретных геохимических групп. Последнее 
хорошо видно на классификационных диаграммах разных авторов на рис. 22,23. 
Хотя в большинстве островных дуг, включая Алеуты, Курило-Камчатскую, 
Японию, преобладают варьирующие по содержанию калия высокотиноземистые 
разновидности основных пород, широко распространены и сильно недосыщен- 
ные кремнекислотой фельдшпатоидные типы (Индонезия, Папуа Новая Гвинея, 
Италия), а также умеренно недосьыценные щелочные оливиновые базальты, 
пикриты и анкарамиты (Малые Антильские и Соломоновые острова, Вануату). 
Причем данные по распределению радиогенных изотопов и некогерентных 
элементов, не мобильных в магматической флюиде, указывают на гетерогенность 
глубинного источника островодужных вулканитов [Arculus et al., 1991; Pearce, 
Parkinson, 1993 и др.] и роль геодинамических факторов в их петрогенезисе.

В то же время на примере Японии и Камчатки было показано, что 
различные петрохимические типы островодужных вулканитов связаны между 
собой многочисленными переходными разностями. По мере удаления от 
вулканического фронта в базальтах достаточно закономерно увеличиваются 
содержания калия, титана и большинства других некогерентных элементов, 
включая легкие лантаноиды, значения LREE/HREE, LREE/LILE, Ni/Co, но 
уменьшаются отношения концентраций крупноионных литофилов к высоко
зарядным катионам. Заметно возрастает в этом направлении и величина 
минералогической глиноземистости, причем на диаграмме Ca-(Al-Na-K) -
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Рис. 22. Систематика базальтов 
зрелых островных дуг в координатах 
SiO,-K20  и SiOz-FeO*/MgO.

" 1-3 -  Камчатка: высокопшноземи- 
стые вулканиты фронтальной (1) и 
тыловой (2) зоны, внутригшитные лавы 
(3 ); 4 - 6  -  то же для вулканического 
пояса СВ Японии; 7,8 -  СВ Сулавеси: 
тыловая (7) и фронтальная (8) зоны. 
Источник данных: Волынсц и др.,
[1990] ; Мартынов и др. [1997]; Naka
mura ct al. [1989, 1990]; Tatsumi et al.
[1991]

(SFe+Mg) фигуративные точки островодужных базальтов укладываются в 
груболинейный тренд (рис. 24). Если для толеитов вулканическогоi фронта 
величина отношения Ca/Al-Na-K колеблется от 0,5 до 0,8 (в среднем 0,7), то
лавах тыловых зон оно приближается к 1.

В связи с этим осгроводужные базальтоиды объединяются в одну геохи
мическую серию, либо, с определенной долей условности, среди них выделяют
несколько серий. ~

Первый подход, хотя и широко практикуется во многих зарубежных
петрологических работах, вряд ли можно считать целесообразным. Например,
Дж Пирс [Pearce, 1983], анализируя распределение некогерентных элементов,
сделал вывод о геохимических различиях высокогаиноземистых базальтов 
островных дуг и активных континентальных окраин, связав э™ ра3^ ™   ̂
особенностями состава надсубдукционного мантийного клин* Но, к и  было 
показано на примере Камчатки (рис. 19) [Мартынов и др., 1995] к Японии



t  •
TU JCO KG  -  К •

Ba (г/т)
400 600 еоо 1000

Орогениные андезиты

Th (г/т) |
* s 10

к

Р и с  23. Ю иссиф нкж анонныс дна- 
Гргымы La-Ba н La-7li [Gill. 19S1 ] зыч 
различных геохимических тнгюн 6i- 

ГОВ фСЛЫХ ОСТрОЪНЫХ . , : 
Условные обозначения см нс 

рке. 22

АИЧа-К

Рис 2-1 Частьa«arptv4wCa-iA(- 
Na-КММуч Xhijjvw ба-ссп.тов фонах 
островных .тут.

Условные обозначения с.ч. на 
рис. 22 Полями на диаграмме окон- 
Турены составы 6аы.1Ыив ередннно- 
окедническнх хребтов. (MORRi и 
океанических Островов (OIBI



IDO

Sr R b  Th M b P H f P  Y b  C o  
К. Ь л  Та C e Z r  Sm Y Ni

Puc 25 CnaftacpjHW'pa'.riUJ Пир* 
Си базальгоьих пород зрелых оСтро*> 
лужкых систем.

Н о р м а л и з о в а н о  к  M O R B . А  -  С В
СулйбсСИД 1) - ссвсро-носюннин Япо
нии.

Н ал» ' I -  й и у г р н п л к т н ы е  л д в и , 
2 -  и м с о к о г л и к о з с м и с т ы е  б щ а п М Н  
т ы л о в ы х  ю н ; i  то л си гы  ву л к а н и ч ес 
к о го  ф р о н т а

0 1

2

3

(рис. 25), повышенные содержания высокозарядных катионов, калия и 
родственных элементов характерны и для высоко глинозем истых базальтов 
тыловых зон зрелых островодужнЬ!х систем, вследствие чего необходимо 
искать иные объяснения этому феномену.

В качестве примера второго подхода к систематизации остро воду жных 
вулканитов можно привести последние работы К. Хоксс ворса и О.Н. Больший. 
Критерий классификации островных дуг К. Хокесворса с Соавторами (Hawkca- 
wonh et al., 1993] -  величину Се/Yb базальтовых пород -  нельзя считать в 
полной мере удачным, поскольку он не учитывает существенные вариации 
составов вулканогенных образований сложных остров плужных систем. Напри
мер, Япония отнесена к типу островных дут е низкой величиной СеЛ'Ъ, хотя, 
как видно на рисунках 26 и 27, только ннзкшалиевые толеиты фронтальных 
зон соответствуют этому критерию, тогда как шлоаодужные аыеОгсоглн но
лем истые базальты заметно обогащены Се. Аналогичная картина наблюдается 
в пределах островодужных систем Камчатки и СВ Сулавеси.
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Рис. 26. Вариации содержаний Се и 
Yb в базальтах (<53%) островных 
дуг и активных континентальных 
окраин [Hawkesworth et al., 1994]. 
Условные обозначения см. на рис. 22
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Выделение О.Н. Волынцом [1987; 1993] в пределах Камчатки наряду с 
островодужной и так называемой внутриплитной геохимической серии, 
несомненно, является шагом вперед в понимании особенностей магматизма 
этой сложной островодужной системы, но и эта систематика не лишена 
недостатков и требует уточнения. Во-первых, выделяемая авторами острово- 
дужная геохимическая серия включает в себя высокоппиноземистые базальты 
фронтальных и тыловых зон, которые, как было показано ранее, существенно 
отличаются петрологическими признаками. Во-вторых, так называемые “вну- 
триплитные” эффузивы не образуют в полной мере самостоятельную геохи
мическую группу, а через многочисленные переходные разности связаны с 
глиноземистыми вулканитами.

Геохимические различия высокого и н оз еми стых базальтов фронтальных 
и тыловых зон зрелых островных дуг наиболее отчетливо видны на спайдер- 
диаграммах Пирса (рис. 25), бинарных диаграммах Ni/Co (рис. 28), Се/УЪ 
(рис. 26) и Ce/Sm-Sm/Yb (рис. 27), а также на факторных диаграммах.

Различаясь геохимически, эти два типа пород отличаются и геодинами- 
ческими условиями формирования. Тыловодужные базальтоиды развиваются 
в условиях задугового растяжения, о чем свидетельствует следующее:
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Рис. 27. Вариации Cc/Sm и Sm/Yb отношений в базальтовых сериях 
островных дуг и активных континентальных окраин [Hawkesworth ct al., 1994]. 

Условные обозначения см. на рис. 22

1) часто ареальный характер их излияний с формированием базальтовых 
плато и щитовых вулканов (Камчатка, Япония);

2) локализация их в структурах, геолого-геоморфологические признаки 
которых свидетельствуют о формировании в условиях растяжения (ЦКД, 
Камчатка).

3) изотопная деплетированность тыловодужных базальтов, по сравнению 
с толеитами вулканического фронта (Япония, Курилы, Алеуты, СВ Сулавеси).

Интересно отметить, что базальты и долериты комплекса параллельных 
даек о. Шикотан, роль растягивающих напряжений в происхождении которых 
достаточно очевидна [Говоров и др., 1989], также характеризуются типичными 
геохимическими признаками тыловодужных базальтов (рис. 29).

Таким образом, различаясь по геохимическим признакам и геодина- 
мическим условиям формирования, высоко глиноземистые базалътоиды 
фронтальных и тыловых зон зрелых островных дуг следует рассматривать 
в качестве представителей различных геохимических серий.

В тыловых зонах Камчатки и Японии наряду с высокотиноземистыми 
базальтами присутствуют вулканиты с низкими содержаниями глинозема, но 
высокими - 'Ti, Nb, Та и других высошзарядных катионов, т.е. близкие по составу 
к базальтам внутриплитной геохимической серии. Но использование термина 
“внутриплитный’ ’ для характеристики вулканических пород, развитых в пределах 
границ литосферных плит, вряд ли можно считать удачным. Согласно 
существующим представлениям, происхождение таких вулканических 
ассоциаций не может быть связано с субдукцией. В пределах же островодужных 
систем картина совершенно иная. Во-первых, базальты  Камчатки и Японии с
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внутрнп.пн гиоП геохимической спецификой обогащены круинилонны.чи 
лйтофилами fRb. Ва, Sr) [Волыиец, 1593; Nakamura el al,, 1990, 199!], во-вторых, 
эти породы связаны с ̂ ысоф]Ж1ноземист|да.1И базальтами через многочисленные 
переходные разности. что в совокупности свидетельствуй'! о важной роли 
субдукционных нроцесррров в их формирований, Учитывая это, базальты с 
внутриплатными iеохнмлчеекими характеристиками зрелых остроеслужнш 
систем лоз'нчнсс рассматривать как особый геохимический тип, характеризую1- 
шийсубдукщюнлые обстановки и нелосреяственво связан!ш и с iектоническнми 
особенностями их развития.

Размещение различных l со химических типов бвзальтондов в пределах 
стройных ду! контролируется поперечной г^рхиынчськой зонащнЩтыо. 
Расс натри идя причину се возникновения, исследователи обрашаяп внимание 
iia фнзико-химилеек;, so сторону процесса [различия соегавов магматически* 
источников, вклад c>6,iy ладонного компонента, i.рубина расположения 
магматических очагов, степень нарцнальнси о плавлен н коровой кон там № 
нации и [.л.), хоти нерв о при чина, Скорее всего, те кто и и чес к зя закономерное 
изменение [ердад&хд* четкого режима,-с нарастающим растяжением но мере 
удалении от вулканического фронта. С учетом этого среди основных вулканжов 
зрелых островных луг предлагается выделять собственно субдукцнонную л 
рнфтогенные геохимические серии (рис. 30). К первой необходимо относить 
йисомм динйзе м нстые, ннзкокаяиевы е зффуз пв ы фрш-ггальных то н, ф^рм иру'ю- 
[Дне крупные етратовулкан I а их ной ассоциации со орел и ими и кислыми но 
состану породами, РйфтОгсндые серии включают в себя раза; гые в тыловой 
зоне серии базальтов; 11 высокопщнотемнетые.субиилточные, с новы пиленым 
содержанием т итгща л нн зкошнно хм лет и х  пысокпгтЛ'.пи.- гы.е, Повышен
ной щелочности с внутри плитным и геохимическими характеристиками.



Главы 4

БАЗАЛЬТОВЫЙ ВУЛКАНИЗМ АКТИВНЫХ 
КОНТИНЕНТАЛЬНЫХ ОКРАИН

I •
\ г-, отмечалось в !лшю 3, активны 
j континентальные окраины и зрелы- 

островные дуги близки между собой по многим геолого-геофизическим 
признакам, но отличаются составом и строением литосферы, что должно выра
жаться в осооенностях составов магматических пород. Этот вопрос в литера
туре детально не рассматривался, хотя в ряде работ от мечалось, что для конти
нентальных структур характерны значительные объемы кислых вулканитов, 
повышенные содержания в магмагитах, включая базальты, К, Sr, Rb, Ва, Zr, 
Th, U, высокие K/Rb и Fe/Mg и значительные вариации соотношений радио
генных изотопов [Wilson, 1991]. Эти данные нельзя считать исчерпывающими, 
поскольку при таком сопоставлении не учитывалось разнообразие геохими
ческих типов оегроводужных вулканитов -  все они рассматривались как пред
ставители одной геохимической серии,

В данной 1 лаве вопросы сходства и различия базальтоидов зрелых остров
ных дуг и активных континентальных окраин рассматриваются более детально 
шавным образом на основе материалов, полученных автором при изучении 
Восточно-Сихотэ-Ащщского вулканического пояса, а также обобщения новейших 
опубликованных данных по Южной и Северной Амери ке,

4.1. Восточно-Сихотэ-Алинский вулканический пояс

4.1,1. Геотектоническая позиция и история формирования

В строении северо-западной части Тихоокеанской активной окраины 
значительная роль принадлежит вулканическим структурам [Ханчук, 1993], 
представленным островными дугами, выдвинутыми в океан (Курило-
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Камчатская, Японская), расположенными в их тылу окраинными морями 
(Охотское и Японское) и вулканическими поясами, наложенными на нччго •’ • 
(Охотско-Чукотский и В о стоя н о - С и хот э -Ал инский). Хотя они формировал и;..'.- 
не одновременно, их возрастной интервал в определенной степени перекры
вается, и для правильного понимания истории геологического развития 
континентальных вулканических поясов необходимо кратко рассмотри гь вс to 
систему в комплексе.

Сегодня достигнут большой прогресс в расшифровке истории форми
рования зоны перехода Азиатского континента к Тихому океану, но многие 
моменты, в т.ч. и ключевые, остаются дискуссионными. К ним, например, можно 
отнести вопросы времени коллизии Охотоморской плиты и начало раскрыты: 
Японского моря. Согласно модели, предложенной Р. Грэйпсом [Grapes. I98in. 
Япония и Сахалин около 100 млн лет назад представляли собой часть восточной 
окраины Евразии, в геологическом развитии которой важную роль играла активная 
субдукция океанической плиты Купа (рис. 31). Скорость перемещения последней 
оценивается в 16 см/год [Зоненшайн и др., 1990], причем ее субдукция являлась 
косой для западной части континента и была почти перпендикулярна северной. 
Эго привело к интенсивному вулканизму и плутонизму на севере с формирова
нием Охотско-Чукотского вулканического пояса и сравнительно слаоому 
проявлению вулканической активности на юге, в пределах Восточно-Сихсгг 
Алинской [Парфенов, 1984] или Самаргинсной [Симаненко, 1986] палеостровной 
дуги. Породы этого возраста выходят на поверхность под более молодыми 
образованиями в центральной части восточного Сихотэ-Алиня [Коваленко, 1985, 
Симаненко, 1986], на островах Ребун (группа Ребун) и Монерон, юго-западе 
Сахалина [jkeda, Komatsu, 1986].

Коллизия Охотского микроконтинента с Евразией, согласно данной модели, 
произошла в позднемеловое-палеогеновое время (~ 90 млн лет), что привело к 
перемещению зоны субдукции и развитию островодужного магматизма вдоль 
СВ границы Охотоморской плиты [Dickinson, 1978], Одновременно с этим 
событием субдукция океанического хребта под южную часть Японии (все еще 
являющуюся частью континента) инициировала рифтогенез с формированием 
Япономорского бассейна [Uyeda, Miyashiro, 1974]. Около 70 млн лет назад этот 
хребет погружается под южную часть Охотоморской плиты, вызывая щелочной 
вулканизм, рифтогенез с последующим формированием Курильской котловины. 
Субдукционная зона перемещается в океаническом направлении, приводя к 
спредингу Охотского моря и началу (около 40 млн лет назад) вулканизма в преде. iax 
Большой Курильской гряды.

После поглощения плиты Кула в Алеутском желобе начинается субд\ кция 
под Евразию Тихоокеанской плиты. Около 40 млн лет направление ее движения 
меняется с 0 0 3  на 3-03 [Morgan, 1972] и становится почти перпендикулярным
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СВ Хонсю. С этим явлением связан вторичный рнфтогенез вдоль восточной 
границы Японского моря, смещение северо-восточной части Хонсю к востоку 
и увеличение угла между Курило-Камчатским и Японским глубоководными 
желобами.

Сходной модели тектонического развития япономорского сектора 
придерживаются К. Ниида и Н. Кито [Niida, Kito, 1986]. Большинство других 
авторов также подчеркивают важнейшую роль коллизии Охотоморского 
микроконтинента в формировании структурного плана С-3 Пацифики, хотя 
предполагаемое время его столкновения с Евразией варьирует в широких 
пределах. По заключению Л.М. Парфенова [1984], это событие, как и з моделях 
Р Гарпса и К. Ниида, произошло в конце мелового периода. Л. Джойлавет [Jolivet, 
1 'Сб] датирует столкновение микроконтинента с Евразией поздней юрой-ранним 
■л- г-ом и предполагает последующее его перемещение вместе с прилегающей 
частью континента на север вдоль левосдвиговой системы Тань-Лу в течение 
всего мелового периода. Л.П. Зоненшайн с соавторами [Зоненшайн и др. 1990] 
считает, что это событие произошло в интервале 15-23 млн лет.

Несмотря на огромный фактический материал, включающий палеонто
логические, литологические, геохимические и палеомагнитные данные, 
неоднозначно трактуется и время раскрытия Японского моря. Как отмечалось 
ранее, многие исследователи начало раскрытия относят к мел-палеогену, что 
ши ало отражение и в обобщающей монографии по геологии Японских островов 
[Geology of Japan, 1991]. Но в настоящее время многие японские геологи склонны 
рассматривать образование окраинного моря как сравнительно кратковре
менный эпизод -  с раннего по средний миоцен, с вращением юго-западной 
Японии по часовой, а северо-восточной ее части -  против часовой стрелки 
[Otofuji et al., 1985; Hirooka, 1988; Tosha Hamano, 1988;Nishitari,Tanone, 1988] 
Эта точка зрения основывается на палеомагнитных данных и характере 
магнитных аномалий Японского моря [Isezaki, 1986; Копо, 1986]. В ее пользу 
• цдетельствует также резкое изменение морской фауны, миоценовый возраст 
базальтов в пределах Японской котловины [Tatsumoto, Nakamura, 1991] и 
отмеченное ранее уменьшение величины S7Sr/g6Sr отношения в базальтах С-3 
Хонсю и Ю-3 Хоккайдо на рубеже в 15 млн лет [Kurasawa, Konda, 1986; Nohda. 
1988; Shuto etal., 1992; и др.].

С одной стороны, все вышеупомянутые модели рассматривают форми
рование структурного плана северо-западной окраины Азии в кайнозое только 
с позиции дрейфа островодужных систем, хотя многочисленные исследования 
последних лет свидетельствуют о значительной роли сдвиговых дислокаций в 
этом процессе. Так, по мнению В.П. Уткина [1989, 1994], важнейшую роль в 
становлении фронтальных палеозойских и мезозойских орогенных поясов 
Востока Азии играла глобальная Восточно-Азиатская сдвиговая зона,



прослеживаемая на расстоянии около 5000 км и представленная системой 
левых сдвигов. В пределах Сихотэ-Алиня их формирование относится в основ
ном к концу мела и позднему мелу, причем, по мнению автора, сосдвиговые 
раздвиги играли главную роль в образовании вулканоструктур Восточно- 
С ихотэ -Алин с ко го пояса,

С другой стороны, существуют прямые свидетельства важной роли 
правосторонних сдвигов в оформлении современного структурного плана 
северной части Японских островов. Так, например, Центральный пояс 
о-ва Хоккайдо в течение олигоцена и раннего миоцена представлял собой 
правостороннюю сдвиговую зону (зона Хидака) со значительным перемеще
нием и интенсивной деформацией [Jolivet, 1984]. Эта структура прослеживается 
и на Сахалине, что позволяет ряду авторов рассматривать систему Сахалин- 
Хоккайдо как зону праволатеральной косой коллизии в течение палеогена и 
раннего миоцена [Kimura et al., 1983].

4.1.2. Общая геологическая характеристика

Заложение и формирование Восточно-Сихогэ-Алинского вулканического 
пояса (ВСАВП), выделенного впервые в 1957 г. Н.С. Шэтским, рассматривается 
как результат субдукции под Евроазиатский континент плиты Кула (150-60 млн 
лет), а после ее поглощения в глубоководном желобе -  Тихоокеанской плиты 
[Зоненшайн и др., 1990]. Скорость движения последней была почти вдвое меньше 
(4-9,5 см/год), а на рубеже 45 млн лет произошла смена направления ее 
перемещения с северо-северо-восточного на западное. Расчеты наклона зоны 
Беньофа по методу Диккенсона и Хазертона дают значения около 20° с выходом 
ее на поверхность в 400 км к востоку, в пределах современного Восточно- 
Сахалинского шва [Зоненшайн и др., 1990].

В современном виде ВСАВП (рис. 32) представляет собой непрерывную 
полосу вулканических и связанных с ними интрузивных образований 
верхнемелового-миоценового возраста, протягивающуюся вдоль побережья 
Японского моря и Татарского пролива на расстоянии около 1500 км, при ширине 
20-90 км. Согласно магнитометрическим данным пояс продолжается на 3 00 км 
в северо-восточном направлении в смежную часть акватории Охотского моря, 
но с Охотско-Чукотским поясом не соприкасается. Его продолжение к югу 
прослеживается на Японских островах (юго-западная часть о-ва Хонсю и 
смежная часть о. Кюсю), где выделяется пояс близких по возрасту и составу 
гранитоидов и континентальных вулканитов [Парфенов, 1984]. С учетом этих 
данных общая протяженность ВСАВП оценивается в 3000 км.
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Западной границей пояса считается Восточная разлом ио-елнт о&а« зоил 
северо-восточного простирания [Глубинное строение,.., )У76|, л о с ючнои 
Береговой разном, протягивающийся по прднеокню к о т  ц и с т  ап ьного склона 
Японского миря и Татарского пролива. Фундамент предел а клеи преимуществ 
веяно геррктенными породами Нижи сам урс кого (на севере.) и Кемского (псп i 
радьная н южная части) террейнов [Ханчук, 1 .

Нижнеамурским терреЙн аккреционной призмы состоит пз пластин 
базальтов (иногда содержащий габброиды), состав которых близок к 
океаническим, кремнисто-карбонатных пород юрского возраста 1 кремнями 
раннего меда (до atria), залегающими среди гурбпдичов и они сто стром апт- 
ссн оманского возраста. Перекрывающие отложения состоят из поздиеапьбеких 
и сеноманских конгломератов и гравелитов.

В Кемский тер рей и островной дуч и объединены остров оду жные образо
вания, ранее описанные как л i г-ту ронская Восточно-Снхот> Длин екая 
[Парфенов, 1984; Натальин е соавторами, 1991] иди (.'ампргинекая [Симанеико. 
1986, 1990] островная дуга, Вулканогенные породы представлены лавами, 
ла&обрекчиямн, гналокластитаыи и туфами база и,гон, а идгч иго-базальтов и 
андезитов; вулканогенно-осадочные образования -  флиигок.и.тм пересдаи- 
ванием песчаников и алевролитов с горизонтам и вулкднпмнкзовык парод 
[Коваленко, 1985]. Мощность земной корь! варьирует от 25-30 км в. северной 
части пояса, до 40 км в южной [Лишневский, 1969; Глубинное строение..., 
1976].

Вопрос о времени заложения ВСЛВГ1 наиболее детально изучен в южном 
Сихотэ Апине, где в ряде районов, но находкам прссниво той макрофауны и 
флоры, доказано, что разрез пояса начинается с верхнеальбеких runs альб- 
сеноманских кислых тффузнвов пли гуфо-терригенных о г.чоженнй, которые с 
резким угловым несогласием перекрывают складчатые комплексы и 
коллизионные граниты [Рыбалко, 1987; Михаилов, 1989]. В сен Оман-гуроне кое 
время (97,5-88,5 млн лет) происходило накопление лав и пирохлаегов 
преимущественно андезитового состава с одновременным отложением 
вулканогенной молассы в депрессиях. Породы этого возраста объединяются 
в больбннскую (на севере), сннанчинскую и пстрмуевскую (на юсе) сви гы.

6 се н онс кое время анд Оигов ы и вулка н и зм смени л ся п ре нм уще с гве н н о 
трещинными излияниями кислых нтпмбритОй и внедрением многочисленных 
Липаритояых экструзии и крупных граничных интрузий. Характер кислого 
вулканизма в южной и северной частях пояса несколько отличался. 14а нм о ои 
был более интенсивным, в результате чего здесь образовались мощные (до 
КЮО м) нгнимбритовые покровы, преимущественно липаризово!и. роке 
лнпарнто-дашггового и дацитового составов, выделяемые в приморскую серию 
турон-кампанского возраста (90-87,5 млн лет).



Рис. 32. Схема разме- 
щ с ы й я  основных вулканитов 
Во сточно -С и хот э - Алин с кого 
вулканического пояса (по 
Селегину, [1987] с добав
лениями автора).

I -  породы фундамента; 
2 — позднемеловые, преиму
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по составу вулканиты; 3-4 -  
высокопптоземистые базаль
ты, андезито-базальты сизи- 
манекой (3) и кизинской (4) 
свит; 5 — платобазальты совга- 
ванской свиты; 6 — основные 
разломы



Западной границей пояса считается Восточная разломно-сдвиговая зона 
северо-восточного простирания [Глубинное строение..., 1976], восточной -  
Береговой разлом, протягивающийся по подножию континентального склона 
Японского моря и Татарского пролива. Фундамент представлен преимущест
венно терригенными породами Нижнеамурского (на севере) и Кемского (цент
ральная и южная части) терреЙнов [Ханчук, 1993].

Нижнеамурский террейн аккреционной призмы состоит из пластин 
базальтов (иногда содержащий габброиды), состав которых близок к 
океаническим, кремнисто-карбонатных пород юрского возраста и кремнями 
раннего мела (до апта), залегающими среди турбидитов и о листа стром апт- 
сеноманского возраста. Перекрывающие отложения состоят из позднеальбских 
и сеноманских конгломератов и гравелитов.

В Кемский террейн островной дуги объединены островодужные образо
вания, ранее описанные как апт-туронская Восточно-Сихотэ-Алинская 
[Парфенов, 1984; Натальин с соавторами, 1991] или Самаргинская [Симаненко, 
1986, 1990] островная дуга. Вулканогенные породы представлены лавами, 
лавобрекчиями, гиалокластитами и туфами базальтов, андезито-базальтов и 
андезитов; вулканогенно-осадочные образования -  фяишоидным переслаи
ванием песчаников и алевролитов с горизонтами вулканомиктовых пород 
[Коваленко, 1985]. Мощность земной коры варьирует от 25-30 км в северной 
части пояса, до 40 км в южной [Лишневский, 1969; Глубинное строение..., 
1976].

Вопрос о времени заложения ВСАВП наиболее детально изучен в южном 
Сихотэ-Алине, где в ряде районов, по находкам пресноводной макрофауны и 
флоры, доказано, что разрез пояса начинается с верхнеальбских или альб- 
сеноманских кислых эффузивов или туфо-терригенных отложений, которые с 
резким угловым несогласием перекрывают складчатые комплексы и 
коллизионные граниты [Рыбалко, 1987; Михайлов, 1989]. В сеноман-туронское 
время (97,5-88,5 млн лет) происходило накопление лав и пирокластов 
преимущественно андезитового состава с одновременным отложением 
вулканогенной молассы в депрессиях. Породы этого возраста объединяются 
в больбинскую (на севере), синанчинскую и петрозуевскую (на юге) свиты.

В сенонское время андезитовый вулканизм сменился преимущественно 
трещинными излияниями кислых игнимбритов и внедрением многочисленных 
липаритовых экструзий и крупных гранитных интрузий. Характер кислого 
вулканизма в южной и северной частях пояса несколько отличался. На юге он 
был более интенсивным, в результате чего здесь образовались мощные (до 
1000 м) игнимбритовые покровы, преимущественно липаритового, реже 
липарита-дацитового и дацитового составов, выделяемые в приморскую серию 
турон-кампанского возраста (90-87,5 млн лет).



На севере мощность разреза кислой пирокластики оценивается в 500 м 
[Мартынов, 1983а], причем в ее составе преобладают туфы и игнимбриты 
несколько более основного, дацитового и липарито-дацитового, составов, 
объединяемые в татаркинскую свиту (сеноман). Более кислые по составу 
игнимбриты и лавы включаются в хильскую и маломихайловскую свиты (поздний 
мел-палеоцен). В составе последней преобладают вулканогенно-осадочные 
отложения, содержащие датскую флору.

В маастрихт-датское время с началом субдукции под Евразию Тихооке
анской плиты происходит смена преимущественно кислого вулканизма на более 
основной андезитовый, а в дальнейшем -  базальтовый, и смещение его 
активности к северу. В южной части пояса преимущественно андезитовые по 
составу породы выделяются в самаргинскую свиту, которая в некоторых районах 
покрывается кислой пирокластикой, относимой к богопольской свите 
позднемаастрихт-датского возраста. В северной части вулканогена начало 
излияния андезитовых лав датируется палиоценом, хотя это, возможно, связано 
с более слабой флористической изученностью территории. Андезитовые лавы 
сменяются выше по разрезу дацитовыми и липаритовыми, небольшие объемы 
которых позволяют рассматривать их в качестве дифференциатов.

Начиная с датского времени для южной части пояса и с эоцена для 
центральной и северной, территория ВСАВП стала ареной высокогаино- 
земистого базальтового вулканизма, активность которого продолжалась около 
50—56 млн лет. Его максимальная интенсивность была характерна для 
центральной части пояса, где в результате деятельности вулканических аппаратов 
как центрального (главным образом щитовых вулканов), так и трещинного 
типов, сформировалась мощная пачка слабодифференцированных высокогли
ноземистых базальтов и андезито-базальтов, стратиграфическое расчленение 
и строение которых будут описаны в следующем разделе. В южной и северной 
частях пояса с базальтоидами переслаиваются кислые вулканиты, достаточно 
большие объемы которых дают основание выделять контрастную базальт- 
липаритовую формацию. В центральной части вулканогена объем кислых лав 
невелик и среди них преобладают андезиты.

Позднекайнозойская эпоха магматической активности (10-3 млн лет) в 
восточном Сихотэ-Алине считается началом нового тектонического этапа 
развития. Породы этого возраста в виде небольших изолированных вулкани
ческих полей достаточно широко распространены в пределах япономорского 
региона -  от Японских островов на востоке до континентальных районов Китая 
на западе. В центральной части восточного Сихогэ-Алиня к ним относятся 
Совгаванское и Нельминское плато, на юге Приморья -  Шуфанское и 
Шкотовское.
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4.1.3. Комплекс высокоглиноземистых базальтов

Стратиграфическое расчленение и строение разрезов

Начиная с Э.П. Изоха [1966], многочисленные исследователи отмечали 
продольную зональность Восточно-Сихотэ-Алинского вулканического пояса, 
рпя’ст.тяяя ее с субширотными разрывными нарушениями, разбивающими всю струк
туру на ряд блогов с различным характером магматизма и металлогении. Блоговое 
строение вулканогена подчеркивают и особенности проявления базальтового 
мягмятичмя- В пределах восточного Сихогэ-Алиня выделяются три вулканических 
сегмента или зоны (рис. 32), хотя границы между ними достаточно условны.

ЮЖНАЯ ВУЛКАНИЧЕСКАЯ ЗОНА (ЮВЗ). К этой зоне (Бикинская, по
А.В. Олейникову, 1989) относятся базальтовые поля, располагающиеся южнее 
бассейна р. К гшшгя Наряду с основными породами кайнозойского возраста здесь 
широко развиты верхнемеловые кислые и средние по составу вулканиты, 
относимые к петрозуевской, синанчинской, приморской, самаргинской и 
богопольской свитам. Начало излияния базальтов датируется палеоценом. До 
недавнего времени они объединялись в две свиты -  кузнецовскую и кизинскую, -  
пограничное положение между которыми занимали кислые эффузивы кхуцинской 
свиты. Эта сравнительно простая стратиграфическая схема в дальнейшем 
значительно усложнилась [Рыбалко и др., 1980; Попов, 1986; Назаренко, Бажанов, 
1987; Олейников, 1989]. Наиболее древняя даний-палеоценовая толща 
базальтоидов, лежащая на базальных слоях конгломератов, песчаников, 
аргиллитов, галечников, содержащих тахобинскую флору датского возраста, 
выделяется в кузнецовскую свиту (рис. 33). В ее составе преобладают потоки 
андезитов, с которыми переслаиваются андезито-базалыы и базальты, иногда 
горизонты агломератовых туфов, туффитов и песчаников. С кузнецовской свитой 
тесно ассоциируют кислые субщелочные породы верхнекедровской толщи 
палеоценового возраста, детально описанные в работе [Попов, 1986].

Вышележащая салибезская свита, впервые выделенная В.Н. Овечкиным в 
бассейне р. Светловодная, является возрастным аналогом сизимансгой и соньинс- 
кой свит Центральной вулканической зоны (рис. 33). Строение ее достаточно 
простое. Преобладают чередующиеся между собой субаэральные лавы базальтов 
и андезито-базальтов, редко содержащие линзы туфов, конгломератов, песчаников, 
аргиллитов с флорой эоцен-раннеолигоценового возраста.

На салибезскоЙ свите залегают базальты и синхронные им осадочные 
отложения максимовской свиты, представленные аргиллитами, бурыми углями, 
алевролитами, песчаниками с флорой средне-позднеолигоценового возраста.

Наиболее молодая кизинская свита нижне-среднемиоценового возраста, 
сложена базальтами, андезито-баз альтами, а в верхней части разреза —
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Для Совгаванской подзоны характерно широкое развитие молодых 
позднемиоцен-плейстоденовых плато базальтов совгаванской свиты с выходом 
кислых и основных вулканитов позднемелового -  раннемиоценового возраста 
лишь в эрозионных окнах.

Детальная характеристика базальтоидов дана в работах А.В. Олейникова,
В.А. Кутолина, А.А. Прусевича, С.С. Есина, А.В. Василенко. По данным 
АВ. Олейникова [1989], их разрезы хорошо параллелизуются с таковыми для 
ЮВЗ. Базальтоиды, предположительно одновозрастные кузнецовским, 
пользуются ограниченным распространением и описаны в верхнем течении р. 
Самарга (устье р. Пухи), в береговых обнажениях Татарского пролива между 
бухтами Лудза и Сонье. В состав свиты входят андезито-базальты, андезиты, а 
также туфы и туффиты. Причем последние локализованы в верхних горизонтах 
разреза, слагая либо небольшие размытые слои в кровле, либо крупные линзы 
среди туфов.

Стратотип вышележащей соньинской свиты, занимающей уровень 
сизиманской свиты северной части восточного Сихотэ-Алиня, описан в бухте 
Сонье. Он представлен перемытыми агломератовыми туфами, гиалокла- 
ститами, подушечными лавами базальтов, конгломератами, алевролитами и 
песчаниками, содержащими эоценовую флору общей мощностью 120 м.

Базальты, синхронные осадочным отложениям максимовской свиты, 
включены в состав буинской (нижний-средний олигоцен) и дембинской 
(средний—верхний олигоцен) свит. Буинская сложена субаквальными отложе
ниями (гиалобазальты, гиалокластиты, подушечные лавы базазьтов, алевро
литы и песчаники), дембинская -  субаэральными лавами базальтов, но в низах 
разреза содержит пачку субаквальных и осадочных пород с дембинской флорой 
[Олейников, 1989]. Среди пород обоих свит, выделенных А.А. Прусевичем 
[1986] совместно с соньинскими эффузивами в кизинскую серию, преобладают 
базальты и андезито-базальты. Андезиты, распространенные незначительно, 
залегают в верхних слоях разреза. Среди лавово-пирокластических пород 
береговых отложений Татарского пролива преобладают агломератовые 
кластолавы базальтов.

Четвертая свита базальтоидов среднемиоценового возраста -  кизинская -  
сложена гиалокластитами, подушечными лавами базальтов, опоками и 
песчаниками. В бассейне р. Самарга она содержит флору олигоцен-нижне- 
миоценового, а в более высоких горизонтах -  миоценового уровня. В 
прибрежной части подзоны породы этого возраста широко распространены, 
но флористически слабо охарактеризованы. Ботчинская, верхнемиоценового 
возраста флора, собранная М.А. Ахметьевым [1974], характеризует самые



верхние части разреза. Среднемиоценовый возраст свиты подтверждается 
выполненными в Японии тремя К-Ат определениями (см. табл. 13). Причем 
все проанализированные образцы характеризуются аномально низким 
содержанием К20  и пространственно расположены вблизи ареала позднемио
ценовых платобазальтов.

Кизинская подзона изучена менее детально. С Совганской ее сближает 
преимущественно базальтовый характер вулканизма, но отличает практическое 
отсутствие ареалов молодых позднемиоценовых вулканитов. При проведении 
геолого-съемочных работ масштаба 1:50000, расчленение базальтоидных толщ 
проводилось в соответствии со стратиграфической схемой, разработанной для 
Нижнего Приамурья, в то время как при тематических исследованиях за основу 
принималась схема приморских геологов.

По мнению А.В. Олейникова [1989], в северном Сихотэ-Алине к 
кузнецовской (датского возраста) свите могут быть отнесены только андезиты и 
липариты, прорванные и метаморфизованные гранитоидами прибрежной 
серии. Породы этого возраста, возможно, не были распознаны среди более 
молодых сизиманских и кхуци неких эффузивов.

Вторая базальтоидная свита в Кизинском поле - сизиманская верхнего- 
цен-олигоценового возраста, впервые выделенаВ.Б. Трояном и Н.В. Мартыню- 
шм. Ее стратиграфический разрез описан в Ауканском хребте, в бухтах Накатова 
и Сизиман, причем в пределах последней выделена одна из “старейших” флор 
Сихотэ-Алиня, которая рассматривается как опорная верхнеэоценовая, хотя в 
последнее время высказываются мнения о более молодом (олигоценовом или 
миоценовом) возрасте флороносных слоев. По данным А.Н. Минаевой, 
сизиманская свита представлена преимущественно базальтами, андезито- 
базальтами, андезитами, лавобрекчиями и туфами базальтов различной 
размерности. Встречаются песчаники и алевролиты, которые на некоторых 
участках разреза преобладают.

Базальты кизинской свиты нижне-среднемиоценового возраста распро
странены очень широко, причем район оз. Кизи рассматривается в качестве 
стратотипического. В последнее время наметилась тенденция удревнения 
возраста базальтов и перевода их в сизиманскую свиту. По данным М.А. Ахме- 
тьева [Ахметьев, Ботылева, 1971], кизинскую свиту по вещественному составу 
и структурному положению необходимо расчленять на две подсвиты. 
Нижнекизинская не отличается большим разнообразием и сложена, в основном, 
базальтами, долеритами, реже андезиго-базальтами, туфами и лавобрекчиями! 
Верхнекизинская подсвита, пользующаяся ограниченным распространением 
и слагающая прижерловые и жерловые части палеовулканов, представлена 
андезитами, их туфами, лавобрекчиями, реже более основными и более 
кислыми породами.
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СЕВЕРНАЯ ИЛИ НИЖНЕАМУРСКАЯ ВУЛКАНИЧЕСКАЯ ЗОНА (СВЗ) 
[Мартынов, 1983, 1990] в структурном отношении представляет собой 
крупный свод, краевые части которого выполнены породами фундамента, а 
центральные, опущенные блоки -  вулканогенными образованиями. К ее 
особенностям следует отнести широкое развитие кислых и средних по составу 
вулканитов, относимых к больбинской, татаркинской, маломихайловской, 
чхильской и самаргинской свитам верхнемелового-палеоценового возраста. 
В этом отношении она близка к ранее описанной Южной вулканической зоне.

По существующим стратиграфическим схемам, начало формирования 
базальтоидных толщ относится к эоцену Наиболее древние породы сизиманской 
свиты залегают на подстилающих вулканитах несогласно, о чем свидетельствует 
наличие кор выветривания и маломощных прослоев конгломератов в основании. 
В разрезах преобладают сравнительно маломощные (10—15 м) лавовые потоки 
значительной протяженности. Изредка встречаются туфы. Состав пород варьирует 
от базальтов до андезитов, но преобладают андезито-базальтьг.

К границе между базальтоидами сизиманской и более молодой гсизинской 
свит приурочены молассоидные отложения налевской свиты и незначитель
ные проявления кислого вулканизма, продукты которого объединяются в 
олигоценовый колчанский комплекс [Мартынов, 1983].

Базальтоиды кизинской свитьг миоценового возраста слагают кольцевые 
или линейные вулканоструиурьг. В разрезе преобладают лавы, состав которых 
варьирует незначительно (андезито-базальтьг).

Палеовулканологические реконструкции

Хотя из-за слабой обнаженности территории восточного Сихотэ-Алиня 
расшифровка структурных элементов высокогпиноземистых базальтов затруднена, 
в настоящее время с достаточной долей уверенности можно говорить о 
практически одновременном излиянии основных лав из вулканических аппаратов 
как центрального, так и трещинного типов. Для эоценовош этапа вулканизма СВЗ 
(сизиманская эпоха) это впервые было отмечено В.Э. Пилацким, выделившим 
здесь два типа вулканических структур: изометрические кольцевые депрессии, 
которые можно рассматривать в качестве реликтов страто -  u/wiu щитовых 
вулканов и линейные грабены северо-западной и субширотной ориентировки. 
Оба типа структур различаются между собой ассоциациями вулканических пород. 
В пределах первых, наряду с базальтами и андезито-базальтами, широко 
распространены андезиты, андезита-дациты и, реже, липариты, что свидетель
ствует о более значительной степени дифференциации первичных магм, в 
пределах вторых -  только базальтоиды.



Аналогичная картина характеризует базальтовый вулканизм эоценового и, 
возможно, раннемиоценового возраста ЦВЗ. Здесь картируются многочисленные, 
различной степени сохранности вулканические аппараты центрального типа, а 
также грабены субширотной ориентировки. Например, залив Чихачева, 
представляющий собой затопленную кальдеру, контролируется одной из наиболее 
крупных широтных зон северной части восточного Сихогэ-Алиня [Ахмегьев, 
Ботылева, 1971]. По данным А.Н. Минаевой, широтные и северо-западные разломы 
контролируют также размещение даек, субвулканических и интрузивных тел 
миоценового возраста, причем такую же ориентировку имеют гравитационные 
аномалии и молодые тектонические депрессии, представленные грабенами, 
выполненными четвертичными осадками,

Северо-восточные и субширотные раздвиги и зоны растяжения широко 
распространены также в пределах ЮВЗ, где их происхождение связывают со 
сдвиговыми дислокациями вдоль глубинных, северо-восточных и субмери
диональных разломов [Уткин, 1980; Попов, 1986]. По времени заложения и 
продолжительности зоны растяжения делятся на палеогеновые, неогеновые и 
длительного развития, причем раннекайнозойский вулканизм исключительно 
базальтовый по составу, встречается, как правило, в пределах последних [Попов 
1986].

i ic iрологическая характеристика

Петр от рафия высокоглиноземистых базальтов во сгонного Сихотэ-Алиня с 
различной степенью дальности была рассмотрена в работах В.К. Попова.
А.В. Василенко, В.А. Олейникова, А.А. Прусевич и др. Собственные матери
алы автора, а также анализ литературных данных свидетельствуют о том, что 
близкие по кремнекислотности породы различных вулканических зон и стра
тиграфических уровней, а также низко- и высокотитанистые базальтоиды, как 
правило, нс отличаются по петрографическим и минералогическим призна
кам и вследствие этого в дальнейшем будут рассматриваться совместно.

Базальты и андезито-базальты, в зависимости от местоположения 
образца в разрезе лавового потока, представляют собой породы с массивной, 
пористой или миндалекаменной текстурой. Структура пород преимущественно 
порфировая. Фенокристы, в зависимости от основности лав, представлены 
плагиоклазом и оливином, либо только плагиоклазом. Оба минерала часто 
образуют гломеропорфироаые срастания, свидетельствующие о крис
таллизации в условиях, близких к котектическим. Иногда, совместно с 
оливином и плагиоклазом, встречаются крупные порфировые выделения
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клинопироксена, содержащие включения более ранних по времени выделений 
минералов.

В андезито-базальтах Южной вулканической зоны описаны ксеногенные 
зерна кварца с реакционной клинопироксеновой оторочкой [Попов, 1986].

Состав центральных частей зональных кристаллов плагиоклаза колеблется 
от 75 до 65 моль% Ап (табл. 9). Иногда ядра крупных кристаллов, основность 
которых может достигать 95 моль%Ап [Мартынов, 1983], резорбированы и 
содержат многочисленные включения вулканического стекла, чго в 
совокупности позволяет рассматривать их как ксенокристьг.

Зональность фенокристов обычно прямая, иногда, в центральных частях 
крупных вкрапленников, осцилярная. Состав краевых зон фенокристов и 
микролитов основной массы колеблется от 45 до 60 моль%Ап. Обратная 
зональность встречается редко.

Содержание ортоклазовой молекулы в минералах не превышает 4 моль /о, 
закономерно увеличиваясь с падением основности. Концентрация FeO в 
плагиоклазах из базальтов и андезито-базадьтов колеблется от 0,4 до 1,1 мае. /о, 
возрастая с увеличением содержания альбитового компонента.

Плагиоклазы базальтов с относительно низкими содержаниями щелочей 
(<1мас.%), встречающиеся главным образом в пределах ЦВЗ (рис. 34), 
характеризуются сравнительно низкой основностью (45—50 моль/оАп) и 
высоким содержанием ортоклазовой молекулы (4-10 мас.%) и FeO.

Центральные части крупных фенокристов оливина (табл. 10) по составу 
соответсвуют хризолиту, реже—гиалосидериту (85—67 m o ju A oF o ) .  Состав краевых 
зон колеблется в пределах 75—50моль%Ро. С ростом железист ос ш закономерно 
возрастает и содержание СаО в оливинах (от 0,13—0,28 до 0,5 м;к. /(>)■

W oll

Рис. 34. С о с т а в  п и р о к с е н о н  в  в ы с о к о гл и н о зе м и с т ы х  б а за л ь т а х  С е в е р н о й  (1), 

Ц е н т р а л ь н о й  (2 ) и Ю ж н о й  (3 ) в у л к а н и ч е с к и х  зо н  в о с т о ч н о го  С и х о т э -А л и н я . 

З а л и т ы е  зн а к и  -  в ы с о к о т и т а н и с г ы с  л а в ы
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Таблица 9
Составы плагиоклааов (в мас.%) высокоглиноземистых базальтах

восточного Снхотэ-Алння

обр . I S i0 2 [АДдОэ | F eO  j M g O  t C aO  { N a2Q  j К О  j T o tal A n
Ю ж н ая  зона

*P-46(c) 55.34 28 .17 1.08 0.23
*P-46(r) 49.99 30.7 0 .62 0.1
* 1358(c) 50.66 30.3 0.45 0 .16
♦402(c) 51.3 30 .78 0 .5

*P -18(c) 47 .6 31.35 1.27 0 .63

П  21 -(c) 54.63 26.16 1.23 0 .34
1121(r) 54 .28 26.8 1 0 .32
1104(c) 54 .03 29 .22 0.41 0 .17
1 104(r) 53 .95 29 .46 0 .4 0 .19
1104(r) 54.43 29.1 0 .82 0 .07

* 1 104(r) 63 .67 23 .65 0.8 0 .05
*P-574(c) 47 .45 3 1 .79 0 .5 8 0 .05
*P -574(r) 47 .87 31 .94 0.61 0 .0 6

*C -5012(c) 53 .04 28.08 0.71 0 .1 4
*P-505(c) 5 1 .82 28.83 0.53 0 .09
*P-505(r> 56 .99 25 .62 0 .42 0.05
*P-458(c) 5 7 .32 2 6 .04 0 .3 2 0.03
*P-458(r) 56 .82 25 .67 0.31 0 .02
* P -469(c) 55 .42 26 .64 0 .52 0.03
*P -469(r) 56 .6 25 .88 0 .38 0 .06
*P-455(c) 51 .77 29 .12 0.75 0 .09
♦P-45 5(g) 5 4 .36 27.48 0 .4 6 0 .03

* C 5 0 3 3 /l(c ) 53 .97 28 .59 0 .4 6 0 .05
*C -5033(g) 59.2 24 .48 0 .25 0 ,05

502(c) 52 .93 30 .02 0.63 0 .14
502 (r) 55 .73 27 .59 0 ,77 0 .И
502(c) 52.31 30.6 0 .37 0 .09
502(r) 51 .53 29.81 0 .66 0.11
502(g) 5 3 .84 28.61 0 .88 0.05
502(g) 61 .73 24 .26 0 .62 0 .02
155(c) 51.99 30 .83 0.65 0 .06
155(r) 54.89 28 .74 0 .87 0 .07
155(g) 54.98 28.85 0 .8 7 0 .03
413 (c) 48.77 33.1 0 .5 6 0 .05
413{r) 52.68 30.43 0.63 0 .03
413(g) 52.26 30.18 0 .6 6 0 .05
413(g) 54.33 28.45 1.35 0.1

) 7 ,89 4.91 0.35 98 .05 46.1
15.45 2 .6 0 .09 99 .59 7 6 .2

> 13.76 4.01 0 .36 99 .82 64 .2
13.39 3 .62 0 .24 99 .88 66 .4

i 15.9 2.9 0.5 100.18 7 3 .2
Ц ентрал ьная  зона

8,93 6 .2 4 0 ,84 98 .89 41 .7
10.42 6 .7 4 1.56 101.48 42 .5
11.95 4 .3 6 0 .16 101.17 5 9 .6 2
12.35 3 .97 0.15 100.41 6 2 .67
11.82 4 .43 0.19 100.95 58 .95
5.28 7 .65 0 .69 101.89 26 .49
15.52 2 .59 0 .09 98 .07 7 6 .4
15.46 2 .58 0 .09 98.61 76 .4
11.56 4 .62 0 .36 98.51 56 .8
12.32 4 .49 0.11 98 .19 59 .8
8.38 6 .68 0.2 98 .34 40 .5
9 .08 6 .12 0.1 99.01 45
9 .15 6.18 0.1 98 .25 44 .7
9 .39 5 .84 0 .29 98 .13 46 .2
8.47 6 .42 0 .42 98.23 41.1

12.28 4 .33 0 .16 98.5 60.5
10.3 5 .54 0.37 98 .54 49 .5

10.32 5 .24 0 .49 9 8 .69 49 .5
6.53 7 .53 0.57 98.61 31

С евернаяt зон а

12.79 3 .89 0 .22 100.7 63 .65
10.31 5 0.41 100.01 51 .93
12.99 3 .82 0 .22 100.23 6 4 .4 2
13.23 3.55 0 .14 99 .07 66 .7
11.43 4 .58 0 .33 99.85 56 .82
6 .45 6 .96 1.13 101.33 31 .64
13.53 3.3 0.22 100,7 6 8 .4 6
11.43 4 .42 0.41 100.91 57 .38
11.67 4 .44 0.38 101.31 57.91
15.85 2 .24 0.11 100.7 79 .09
12.79 3 .69 0.22 100.53 64 .83
12.44 3.77 0 .26 9 9 .67 63 .6
11.44 4 .4 2 0 .29 100.47 57.8

A b O r

51 .6 2.3

23.3 0.5

34 1,8

32 .2 1.4

24 .4 2.6

53.6 4 .6

49 .8 7.6

39.4 0 .98

36 .43 0 .9

3 9 .9 4 1.1
69.41 4.1

23 0 6

23.1 0 .6

41.1 2.1

39.6 0.7

38.3 1.2

54 .6 0.4

55 0.3

52.1 0.3

56 .5 2.4

38 .6 0 ,9

48.3 2 ,2

48.3 2 .2

64.7 4,3

35 .03 1.32

4 5 .59 2 .4 8

34 .24 1.31

32 .44 0 .86

41 .2 1.98

61 .77 6.59

30 .23 1.31

4 0 .1 6 2.47

39 .82 2.26

20.25 0 .6 6

33 .82 1.35

3 4 .84 1.56

40 .42 1.77
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Таблица 10

4fp.

Составы оливинов (в мас.%) высокоглиноземистых базальтов
восточного Сихотэ-Алиня

" "  № о б р -  \  S iO i |

*р-40(с) 40.9
*Р-47(с) 39.31

*Р-47/1{с) 39.15
*Р-247/1(с) 39.78
*Р248/1(с) 38.03
*Р200/5(с) 40.01
*Р200/6(с) 40.19

♦745(c) 39.4

1121(c) 37.32
1121(c) 37.58

♦С5012(c) 40.11
*С-5012(г) 39.92
*Р-574(с) 38,62
*Р-574(г) 38,32

502(c) 37.17
502(g) 35.28
155(c) 37.27
413(c) 38.58
413(g) 37.48
537(c) 37.93
537(g) 34.72
608(c) 37.96
608(g) 41.48
502(c) 38.19
502(g) 37.34
749(c) 37.46
749(f) 35.79
39/5(с)
39/5(г)

36.1
34.96

ТюИ-АЬРз I РеО* f MnO 1 MgO i C aO  | М аЮ  I T o ta l [ F o  | Н

0.03 0.01 15.71
Ю ж ная зона 

0 .2  43 .27

0 .04 1.32 19.54 0 .36 38.33

0 .04 0 .06 18.17 0.23 42 .08

0.03 0 .05 17.11 0 .23 42 .64

0.03 0.02 27 .72 0 .49 33.28
_ 0 .04 15.75 0 .22 44.1

0 .07 0.01 15.28 0.18 44 .86

0.02 0.01 27.2 0 .29 33-7

0.17 0.01 99.49 83.1 16.9

0.14 99.57 77.8 22.2

0.17 0.01 99.91 80.5 19.5

0 .15 0 .02 100.01 81.6 17.4

0.22 0 .04 99 .83 68.1 31.9

0 .16 - 100.29 83.4 16.6

0 .16 0.01 100.7 83.9 16.1

0 .16 - 100.78 68 .9 31.1

0 .24 1.65

Ц ентральная зона 
28 .98  0.38  33 .64

0.05 0 .25 17.94 0 .22 43 .18
- 20.7 0 .34 41.31
_ 21.41 0 .36 41 .22
_ 29.11 0 .54 34.77

_ _ 24.65 0.43 37.95

0.46 0,45 103.56 67 32.4

0 ,22 0.09 99.85 80.9 18.8

0 .16 - - 78 22

0 .14 _ - 77 .4 22.6

0.21 _ - 68 32

0.19 - - 73.3 26.7

С еверн ая  зон а  
24.53  -  36-54 0.21 98 .89 72.31 27.69

38.85 24.34 0.32 - 99,61 52 .26 47 .74

28.77 32.22 0.43 - 99 ,56 66.01 33.99

23 .74 37.8 0.14 - 100.67 73 .65 26.35

29.27 _ 32.98 0 .12 - 99 .7 65 .98 34 .02

0.03 0 .02 25 .82 0 .44 37.28 0.21 - 101.7 72 27

0 0 2 0 .003 28 .74 0 .45 33 .36 0.23 0 .004 97 .52

0 0 2 0 .014 22.21 0.35 40 .02 0 .17 0.01 100.8 76.3 23.8

0 0 1 0 .0 2 29.81 0 ,58 29.97 0.19 0 .004 102.08 64 .19 35.81

0 0 8 0 .04 20.18 0.29 44.11 0.15 0.01 103.09 79 .6 20 .4

0 0 4 0.07 23 .02 0.29 38.19 0.24 0.01 99 .22 74.7 25.3

0 0 4 0.63 20 .67 0 .35 43 .22 0,19 0.02 102,58 78.8 21.2

0.05 0.58 29 .89 0 .46 30.89 0.36 0 .032 97 .94 64.8 35.3

0 .02
0.21

0 .6 6 21 .26 0 .27 39 .99 0,27 0.03 98 .6 77 23

0 .96 42 .32 0 .24 22.78 0 .44 0.02 101.93 49 51.04

П р и м е ч а н и е .  З д е с ь  и  д а л е е  * F e O  -  в с е  ж е л е з о  в  в и д е  F e O ; (с ) -  ц е н т р а л ь н а я  и  (г) к р а е в а я  
з о н ы  ф е н о к р ш л о в ,  (g )  -  м и к р о л и т ы  о с н о в н о й  м а с с ы . * П о  л и т е р а т у р н ы м  д а н н ы м  [П о п о в ,

1986; Есин, 1988].

Фенокристы клинопироксена по составу отвечают авгиту (рис. 34, 
табл. 11), иногда салиту с содержанием 10-23 моль% ферросилитовой 
молекулы и 37—46 моль% волластонитовой. Зональность проявлена слабо. 
Содержание А120 3 в фенокристах колеблется от 0,5 до 5,5 мас,%; концентрация 
TiO. варьирует от 0,3 до 2,5 мас.%.

Редко встречающиеся в базальтах ВСАВП низкокальциевые пироксены 
по составу отвечают бронзиту, реже гиперстену (табл. 11). Кристаллы часто 
зональны, но вариации железистости обычно не превышают 5 моль% Fs.
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Таблица 1 1
Составы пироксенов (мас.%) высокоглиноземистых базальтов

восточного Сихотэ-Алиня

: К? ОЙр. SiO j т ю , | а 1?о , 1 РеО | М пО I М е О ;1 С аО N ajO ! К -0 (Сумма Еп 1 Fs f W o

*1'-461(0 51.70 0.52 2.74 8.61 0.31
Ю жная зона 

16.22 19.56 0.33 0,01 99.69 46,2 13.8 40.1
*Р-46(г) 31.42 0.48 1.8 9.01 0,45 15.16 20.47 0.39 0.05 99.23 43.4 14.4 4 ? 2
*Р-46(с) 53.8 0.3 0.56 16,86 1.69 24.02 0.78 0.03 0.03 100.1 68.3 30.1 1.6
*Р-46(г) 53.92 0.38 1 17.45 0.66 25.02 1.44 0.11 0.01 99.99 69.7 27,3 3
*Р-26(с) 54.7 5 0.Э4 1.95 16.53 0.34 26 15 1.18 0 0 7 0 01 101 3 72.1 25.6 2.3
*Р-40(с) 50 1.73 2.96 10 П 0.22 13.36 19,62 0,46 0.01 98.47 40.3 17.2 42.5
*РКУ2{с) 50.28 0.98 4.09 9.78 0.2 14.75 18.64 0.39 0,02 99.13 43.8 16.3 39.9
*РИУ2(г) 51.4 0.99 3.97 9.57 0.19 14.27 19.52 0.33 _ 100.3 42.4 15.9 41.7
*Р-93(с) 52.1 0.7 4.07 7.42 0.17 15.4 20.32 0.36 - 100.5 45,1 12.2 42.7

1121(c) 47.33 2.49 5.31 0.77
Ц ентральная зона 

0.17 14,2 19.77 0.93 0.05 100.6 41 .9 16.2 41 ,9
1121(c) 48.17 2.33 4.16 9.47 0.23 13.84 19.17 0.7 0.03 98.23 42 16.1 41.8
1104(c) 52.54 0,88 2.3 9.18 0.23 15.29 18.81 0.24 - 99.91 44.85 15.5 39.66
П 04(г) 52.5 1.02 2.33 9.76 0.25 14.5 18.94 0.16 - 99.73 42.99 16.65 40.3
1104(c) 52.88 0.74 2.12 9.76 0.25 15.7 17,87 0.06 - 99.63 45.95 16.45 37.61
1104(г) 52.37 0.86 1.18 17.01 0.42 12.87 15.37 0,05 - 100.1 38.19 29.02 32.79
1104(c) 53.94 0.5 1 13.2 0.3 18.52 12.83 0.04 - 100.4 52.43 21.46 26,1
1104(г) 52.51 1 1.94 11.96 0.29 15.21 16.53 0.5 0.14 100.6 44.78 20.24 34.98
f 104(g) 51.79 1.14 1,83 14.32 0.34 14.91 14.19 0,16 - 98.74 44.72 24.68 30.6

*Р469(с) 50.6 0.43 2.44 8.88 0.41 15.28 20.92 0.49 _ 99.45 41 .6 14.6 43.8
*Р469(г) 51.24 0.29 1.68 9.43 0.4 14.25 20.67 0.5 _ 98.46 41 .4 15.4 43.2
*Р455(с) 50 0.72 3,21 8.58 0,28 15.03 20.45 0.35 _ 99.62 43.5 14 42.5
*Р455(г) 51.54 0.41 1.92 8.73 0.36 16.62 18.81 0.27 _ 98.66 47.5 14.2 38.3
*Р455(с) 49 .36 0.72 3.44 8.7 0.26 15.34 20.38 0.43 98.63 44 14 42
*Р455(г) 49,43 0.72 3.56 9.05 0,31 15.16 20.01 0.41 _ 98.65 43,8 14.6 41.6
*Р455(c) 52.24 0.39 1.7 8.67 0.35 16,36 19.01 0.27 _ 98.99 46.9 13.9 39.2
*Р455(г) 50.48 0.79 3.39 9.33 0.29 15.12 19.54 0.4 _ 99.34 44 15.2 40.8
*Р469(с) 52,62 0 0 8 0.67 20.02 0,9! 23.3 1 0.05 98.65 66.1 31.9 2
*Р469(г) 52.93 0,1 0.71 20.4 0,79 23.22 1.02 0.04 99.21 65.6 32,3 2.1
*Р469(с) 52.59 0.1 0,94 19.74 0.94 24 35 0  9 0.04 99.6 67.5 30.7 1.8
*Р469<У) 52.59 0.17 1.02 20.61 0,82 23.26 1.04 0.04 - 99.55 65.4 32.5 2.1

С ipy к) у ри о  е ш> ш I о  ii м  ж х  м  v v п а л !-,■ г о  в ив? 1дсз? п о базальтов толеитовая, 
микродолеритовая, гиалопилитовая, интерсертадьная и ионкилоофитовая. 
Микролиты представлены плагиоклазом (преобладает), клинопироксеном, 
титан о магнетитом, а в более основных разностях — оливином. Ортопироксен 
встречается сравнительно редко. Составы плагиоклаза и оливина из основной 
массы, как правило, близки к составам краевых зон фенокристов (45—60 моль% 
Ап для плагиоклаза, 50—75 моль% Fo — для оливина). Незначительно отлича
ются от фенокристов и клинопироксены из основной массы. Иногда они 
несколько более железистые (1—2 моль% Fs), менее кальциевые и, как правило, 
характеризуются более низкими содержаниями А1,03 (1,0-4,5 мас.%).

В породах с относительно низкими содержаниями калия, но высокими 
титана при переходе от фенокристов к минералам основной массы заметно
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Окончание табл. 11

К» обр. | Si о  . 1 т ю у , A U T

502(c) 50.72 1Д8 2.64
502(г) 50.25 1.32 2.67
502(g) 51.92 0.96 1.43
502(g) 51.1 0 .96 1.32

155(g) 50.76 1.41 2.57
155(g) 49.12 2.15 3.04
155(g) 50.1 1.81 3.05
413(c) 52.22 0.86 4.35
4 1 3 (0 52.27 0.73 1,93
413(g) 52.22 0.81 2.16
413(g) 52.77 0.78 0.93
537(c) 48.96 1 2.65
537(g) 50.51 1.15 2.74

39/5(g) 46.64 3.22 4.58
625(c) 54.57 0.33 1.69
625(c) 54.2 0.05 2.82
625(c) 51.15 1,07 2,94
625(c) 54.18 0.34 1.76
625(c) 51.24 1.04 2.33
625(g) 52.62 0.82 1.56
625(e) 51.92 1.1 2.24

FcO ! Мг.О | M fO  [

Северная
9.74 0.2 13.18 20.84
10.08 0.28 12.97 20.74
10.77 0.33 13,08 19.98
11.92 0.39 12 19.25
10.22 0.27 12,39 21.23
11.47 0.32 11.55 20.54
11.29 0.29 12.35 19.75

8.82 0.27 13.5 20.03
9.73 0.28 14.24 19.6
9.85 0.25 14.16 19.31
11.36 0.4 13.72 18.48
8.99 0.2 15.1 19.99
8.91 0.15 14.96 19.8
11 83 0.22 12.45 20.09
16,79 0.43 24.64 1,98
25.69 0.31 7.45 2.67
11.72 0.31 13.49 18.9
16.47 0.36 24.58 1.99
12.02 0.35 13.76 18.16
14.62 0.53 14,39 15.42
12.36 0.41 13.64 18.48

0,29
0.26
0.28
0.28
0.32
0.43
0.18
0.39
0.27
0.33
0.31
0.36  0.03
0.04  0.17
0.64  0.01
0.02

0.06
0.02
0.23
0.04
0.06  ___ -

98.84 39.06
98.69 3 8 3  
98.79 38.85
99.87 38.53 
99.17 36.94 
98.62 35.07
98.85 37.36 
98.43 40.92 
99.08 41.94
99.2 41.99

98.74 40.82 
97,29 43.7 
98.23 43.7 
99.72 37.5
100.6 68.97
99.2 60,89
99.69 39.87
99.87 69.32 
99.16 40.76
100.1 42.35
100.2 40.01

16.54 44.99
17.25 4 4 .2 -
18.51 42.64
20.47 41
17.56 45.5
20.09 44,84
19.66 42.98
15.45 43.63
16,55 41.55
16.82 41.19
19.64 39.54
14.6 41.7
14.6 41.6
20 42.5

27.04 3.99
31.1 3.02
19.97 40.16
26.64 4.04
20.56 38.68
25.02 32.63
21.02 38.97

падает кальциевость клинопироксенов, вплоть до появления в основной массе 
субкальциевого авгита (25—35 моль% Woll) и пижонита (рис. 33). Подобный 
пироксеновый тренд более характерен для толеитовых серий [Lindsley, 1983; 
Мартынов, 1988].

Вторичные изменения базальтов и андезито-б аз альтов проявлены незна
чительно и выражаются главным образом в замещении фенокристов оливина 
и стекла основной массы соответственно иддингистом и глинистыми 
минералами. В пористых лавах миндалины выполнены глинистыми 
минералами и цеолитами, причем последние чаще всего характерны для пород 
северной части пояса и представлены, согласно данным рентгеноструктурного 
анализа и ИК-спектроскопии, шабазитом, гейландитом и морденитом 
[Мартынов и др. 1979].

Андезиты в составе базальтовых толщ Южной и Центральной вулкани
ческих зон часто слагают мощные потоки, в то время как в Северной они 
представлены только экструзивными и субвупканическими телами. Покровные 
фации характеризуются порфировыми структурами. Вкрапленники, содер
жание которых варьирует от 10 до 40 об.%, представлены главным образом 
плагиоклазом и титаномагнетитом, иногда образующими гломеропрофировые 
сростки. В единичных количествах присутствуют оливин, ортопироксен, 
клинопироксен и роговая обманка. Содержание последней невелико, и она 
замещена вторичными продуктами.
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Основная масса гиалиновая или гиалопилитовая, состоящая из микро
литов плагиоклаза, ортопироксена и магнетита, редко -  ортопироксена в вулка
ническом стекле.

Плагиоклаз является преобладающим минералом эффузивных андезитов. 
Порфировые выделения характеризуются отчетливой прямой, реже ритмичной, 
зональностью. Состав центральных частей колеблется от 65 до 50 моль% Ап, иноща 
достигая 75 моль%Ал [Попов, 1986]; краевые зоны несколько более кислые (55- 
47 мольАп). Содержите анортиговой компоненты в микролитах основной массы 
варьирует в пределах 35-55 моль%. Клинопироксены по составу отвечают авгиту 
с железистостъю 22-27 моль%, как правило, не зональны, редко со слабо- 
выраженной прямой зональностью [Попов, 1986]. Для ортопироксенов часто 
характерна обратная зональность и сравнительно низкая железистость, близкая 
к таковой в базальтовых образцах (f=20-28). Амфиболы, согласно классификации 
У А. Дира с соавторами [1966], относятся к группе кальциевых роговых обманок.

Экструзивные андезита СВЗ по ассоциации минералов близки к эффузивным 
аналогам, но отличаются лучшей раскристаллизацией. Парагенезис минералов- 
вкрапленников представлен плагиоклазом, орто- и клинопироксеном и магнетитом; 
сравнительно редкие амфиболовые разности встречаются главным образом в 
эндоконтактах экструзивных тел. Обращает на себя внимание близкая основность 
плагиоклаза (80-60 моль%Ап) в андезитах и базальтовых магмах. Клинопироксен, 
отвечающий по составу магнезиальному авгиту (£=25-27), характеризуется, как 
правило, прямой зональностью. Ортопироксен несколько более железистый, чем 
в эффузивных разностях (1=27-35). Амфибол по составу (f=32), и по оптическим 
свойствам относится к группе кальциевых роговых обманок.

Петрохимические характеристики. По содержанию щелочей позднеме- 
ловые-раннемиоценовые высокоглиноземистые базальтоиды ВСАВП относятся 
к породам нормальной и повышенной щелочности (табл. 12), располагаясь на 
диаграмме Кокса (рис. 35) в полях базальтов, андезито-базальтов, андезитов и 
трахиандезитов. По соотношению FeO*/MgO-Si02 наиболее основные разно
видности этих пород могут быть классифицированы как толеиты, но с 
увеличением содержания кремнезема их фигуративные точки сдвигаются к 
границе толеитовой и известково-щелочной серии (рис. 36).

Содержание SiO  ̂ варьирует от 47 до 56 мас.% с отчетливым или 
“размытым” максимумом в области 50-52 мас.% (рис. 34). Только для Северной 
зоны характерно бимодальное распределение элемента (47-51 и 52-56 мас.%), 
причины которого недостаточно ясны.

Содержание TiO, в базальтах и андезито-базальтах варьирует в пределах 
0,5—2,0 мас.%, причем, в пределах ЮВЗ и ЦВЗ отчетливо выделяются две группы 
пород с высокими (1,3-2,0 мас.%) и низкими (0,5-1,2 мас.%) содержаниями этого 
элемента. Данные по Северной зоне не столь показательны, что может быть 
связано с недостаточной представительностью имеющейся выборки.
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Г.Н‘ I И !' .! ! '

Содержание т ч  рштнных (мас.%) и м и к р о э л е м е н т о в  (п 'т )  
в  высокого» полемисты* базальтах восточного Сихотэ-Алиня

Я» о б р  |  * Р -40 * P -247/1 ; * P - 192 *P -26 /3 *P -72 t * P - 116/2 *P  248 *P -2 6 /l

Ю ж н ая  зона

Si О  2 4 9 ,6 49 .6 49.2 51.5 ^  7 52 ,55 54 57 .6

T i n . l . i x ! 30 1.4 i 2 1.35 1.05 0 .0 6 !.0«

A ,iO ., 18.4 1 7.64 18.6 18.64 17.28 18.9 17.65 16.6

F e^O t 4 .0 4 5.35 4 03 6.4 4 .1 2 4 .32 6 .5 8 4.1

FeO 5 .4 2 4 ,0 9 3 .88 2.51 4.11 3 .4 9 1.36 4 .5

M n O 0. 1 2 0 .19 0 .13 0 .14 0 .1 4 0 .27 0 .1 5 0.1

M gO 6 .4 8 6.65 6 .56 4 .35 3.11 4 .49 5.01 5 .37

C aO 8.88 8.14 9.3 7.74 7 .97 8 .66 7 .2 6 .97

N a ;0 3 ,33 3.21 3 3,44 3 .38 2 .7 3 .22 3 .15

K jO 1.04 1.52 0 .77 1.52 1.5 1.4 0 .7 9 2

P2O s 0 .0 7 0 .4 6 0 .4 6 0 .75 0 .5 9 0 .2 2 0 .55

П.11.11. 2 07 1.86 2.4 2.35 2.81 0 ,5 6 2 .37 3.1

С ум м а 100 .37 99  69 100.1 100.28 100.0 9 9 .6 9 9 .5 2 99 .63

R b _ 33 - 42 29 40 -

B a - 464 - - 4 8 7 600 518 -

Sr 612 - - 688 973 615 -

Pb 6 12 - 12 7 6 14 55

Sn 5 4 - 2 4 5 4 5 .2

C u 41 50 - 23 9 36 46 110

Zn 140 76 - 77 150 120 16 220

A g 0  08 0 ,09 0.05 0 .0 7 0 .13 0.1 0  06

Ni 91 85 - 36 4 0 100 72 76

C o 36 18 - 11 14 34 21 30

C r 87 150 - 57 32 150 6 0 91

V 190 120 110 160 170 130 4 3 0

Zr 243 - - 332 317 311 -

Hf - - - - - - - -

L a - - - - 49 - -

C e - - - - 66 - - -

E u - - - - - - - -

Y b - - - - - - - -

L u - - - - - - - -

N b - - - - 13 - - -

Y - - - - 28 - - -

Содержание А120 3 колеблется в пределах 15,5-22 мас.% с отчетливо 
выраженным максимумом в области 17,5-18,5 мас% (рис. 37), что позволяет 
относить описываемые породы к группе высокогпиноземистьгх базальтов. Содер
жание остальных петрогенных окислов также варьирует; но преобладают лавы с 
5-6 мас.% MgO, 6,5-8,0 мас.% СаО, 3-3,5 мас.% Na20  и более 1 мас.% К20.

Зависимость содержаний петрогенных окислов от концентрации MgO в 
породах проявлено не отчетливо (рис. 38), что, в целом, типично для высоко- 
пшноземистых базальтов [Myers, 1988]. С ростом магнезиальности содержание
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Продолжение табл. 12

Кгобр. 1*Р-206/6 *P-18 : *Р-116в 1 *p-26 : *P-93 i, 1687:. : 1104: 1123

SKh 52.29
Южная зона 

56.6 59.3 59 59.4
Центральная з 

49.3 51.45
она

51.8
п а 1.76 0.77 0.65 0.67 0.78 1.53 1.34 1.77

АЬСЬ 16.93 18.7 17 77 17.36 18.07 18.03 16.7 17.2
Ре2Оз 1.7 3.32 3.65 2.69 2.4 2.64 4.04 2.14
FeO 6.59 3.92 2.74 2.72 2 2 5 6.67 5.69 8 .0 2

МпО 0.15 - 0 .1 1 0 . 0 2 O.i 0.16 0.14 0.15
MgO 5.97 3.37 2.57 1.95 2.67 6.54 7.81 7.8
СаО 6.25 6 . 1 2 6.63 5.44 6.08 7.08 8.16 6.52
Na20 3.08 3.86 3.46 4.17 3.54 3.2 2.73 2.87
к2о 1.46 1.91 1.06 1.74 1.95 0 . 8 6 0.69 1.3
PaPs 0.45 0 . 6 0.39 0 . 2 2 0.62 0.63 0.27 0.47
iUUi. 2 1 .1 1 0 .8 8 3.57 0.24 3.23 1 .2 0.06
Сумма 99.65 100.4 99.91 99.72 99.72 100.27 100.23 100.17

Rb - 53 2 0 - 57 19 18 27
Ba 349 392 330 - 434 550 249 355
Sr - 618 743 - 600 781 368 558
Fb 2 2 25 8 - 1 0 15 2 3
Sn 3 4 2 - 2 1 3 5
Си 55 1 2 14 - 2 1 57 81 95
Zn 87 130 83 - 1 1 0 130 57 41
Ag 0 .1 0 . 0 2 0.08 - 0.09 0 . 1 2 - -
Ni 1 2 0 27 9 - 34 48 190 196
Co 26 25 15 - li 2 0 63 45
Cr 150 25 32 - 1 1 78 175 123
V 1 0 0 330 180 - 320 2 2 0 140 140
7s - 206 87 - 191 140 62 1 0 2

Hf - - - - - 3.58 1.9 2.77
La - - 24 - - 5 14.3
Ce - - 29 - 5 j 14 28.5
Eli - - - - 2.18 1.4 1.84
Yb - _ - - 2.3 0.9 2 .0 1

Lu - - - - - 0.33 0.18 0.3
Nb 6 - 1 0 - ■ - 14 23
Y 28 18 - - -- 27 11

Si О., и К,0 в образцах заметно уменьшается, концентрация СаО возрастает, а 
А1,03 остается практически постоянным. Концентрации Na,0 и ТЮ2 варьирую / 
незакономерно.

Элементы-примеси
Повел. /• . ; .элементов-примесей в магматических процессах описывается 

сравнительно простыми математическими законами, что определяет их 
важность для. петрогенетических построений. Когерентные элементы (Ni, Со, 
Cr, V, Sr) имеют отчетливую тенденцию к накоплению в кристаллических фазах:



Продолжение табл.

I

&обр- ] 1729 1120 1 'C-5012 ♦P-455 : =+P458 . ♦P-505-, 39/5 770
Центральная зона Северная зона

S1O2 53.8 52.21 53 9 58.4 60.1 60.01 47.6 47
Г1О2 1.02 1.52 1,23 0.79 0.63 0.67 1.56 1.97
А1гОэ 18.56 18.48 17.6 18.09 17.6 17.92 18.54 17.04
Ре2Оэ 4.89 3.29 2.57 4.09 3.47 4.58 6.75 3.7
№0 2.59 6.63 5.42 2.55 2.43 1.78 4.03 7.57
МпО 0.09 0.17 0.17 0.11 0.1 0 .1 1 0.18 0.17
MgO 4.65 5.09 4.06 2.35 2.48 2.22 5.65 6.85
СаО 6.2 7.02 7.43 6.58 5.71 5.9 8 7,95
NajO 3.72 2.29 3.76 4.31 4.85 4,04 3.43 2.71
К20 1.21 1.93 1.64 1.25 1.3 0.96 1.06 1.55
P2Oj 0.41 0.76 0.46 0.33 0/21 0,17 0.44 039
п.л.п. 1.71 0 01 1.72 1.25 1.13 1.29 1.85 1.9
Сумма 99 58 100.12 99.93 99-9 99.79 99.65 99.53 99.65

Rb 15 31 - - -■ - - 29
Ва 590 650 - - - - - -
Sr 530 679 - - - - 1055
Pb 19 13 - - - - 6 5
Sn 2 3 - - - - 4 3
Си 67 9 1 - - - - 87 79
Zn 74 40 - - - - 66 60
Ag 0.04 - - - - - 0.06 0.11
Ni 34 34 - - - - 83 72
Со 17 24 - - - - 91 52
Сг 71 78 - - - - 54 48
V 110 150 - - - - ПО ПО
Zr 178 178 - - - - 99
Hf 3.37 - - - ~ -- 2.2 -Гб
La 18.4 - - - - - 1.7 13.5
Се 37.5 - - - - - 37 25
Ей 1.77 - - - - - 16 1.6
Yb 2.56 - - - - - 3.2 2.3
Lu 0.38 - - - - - 0.33 0.33
Nb _ 17 - - - - - 12
Y — 8 - - - - - 29

Ni и Со изоморфно замещают Fe+2 и Mg в оливинах и пироксенах; Сг и V 
являются геохимическими аналогами Fe+3 и преимущественно входят в магне- 
титы и водосодержаище минералы; Sr замещает Са в структуре плагиоклаза.

Концентрации Ni в известково-щелочных базальтах восточного Сихотэ- 
Алиня колеблются от 30 до 110 г/т, но обычно не превышают 70 г/т. Наиболее 
низкое содержание элемента характерно для базальтов Северной зоны (около 
50 г/т), наиболее высокое—для Южной (около 93 г/т). С падением магнезиальноеги 
концентрации Ni в породах падают (рис. 39), достигая 30 г/г в андезитах, но в 
вулканитах северной части ВСАВП такая закономерность не проявлена и 
содержания Ni в базальтах и андезитах практически одинаковы.
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Продолжение табл. J2

№ обр. 1 502 5 3 7 ! 518 1 155 ' - 413 608 - i 689 718

SiOj 48.56 48.75 49.3
Северная зона

50,13 51.04 52.98 52.95 52.97
TiO; 1.53 1.49 1.15 1.37 1.16 1 1.16 1.24
А12О3 18.76 16.51 19.23 17.74 19.48 17.78 18.36 18.1
FejCb 5.48 5.78 3.03 3.36 5.21 3.63 4.79 3.49
FeO 6.11 5.55 5.96 5.89 2.91 5.85 3.4 4.75
MnO 0.17 0.16 0.23 0.17 0.15 0.17 0.25 0.16
Щ О 5.37 6.96 6.75 5.65 4.26 5.59 2.79 4.18
CaO 8.36 7.55 8.08 9.2 8.8 5.78 7.97 7.12
Na-O 3.43 2.88 3.19 3,69 2.83 3.59 3.27 3.29
KzO 1.15 1.28 1,01 1.25 1 1! 1.01 1.89
P-Os 0.43 0.64 - 0.45 _ 0.73 0.2

П.П.Л. 1.05 1.3 1.91 0.36 1 17 - 0.9 0.4
Сумма 100.66 99.78 99.78 99.41 98.51 99.57 99.9 99.25

Rh - - 35 14 - - -

13 a _ - - - 614 - - -

Sr - - 597 728 - - -

Pb 4 18 6 34 15 12 14 44
Sn 2 3 2 4 3 3 3 3
Cu 55 140 9 4 98 200 72 87 76
Zii 57 57 91 78 50 70 66 83
Ag 0.09 0.08 0.04 0.04 0.06 0.15 0.1
Ni 36 30 61 70 13 64 56 50
Co 17 20 34 39 50 21 22 19
Cr 2 9 26 68 75 40 76 83 63
V 160 180 200 158 130 175 180 140
Zr - - 118 - - - -

Hf _ - 1.4 5.5 - - 3.5 7.8
La ~ - 18 17.4 - 27,3 30.8
Ce - - 40 40 - - 70 80
Eu - - 1.6 1 - - 1.7 1.5
Yb - 1.9 2.7 - - 3.2 2.4
Lu - - 0.33 0.41 - - 0.34 -

Nb - - - 15 - - - -

Y - - - 30 - - - -

Концентрации Со в базальтах ЦВЗ (около 40 г/т) заметно выше, чем в 
соответствующих породах СВЗ и ЮВЗ (около 26 г/т). При переходе от базаль
тов к менее магнезиальным лавам отмечается закономерное падение 
содержаний элемента.

Содержание Сг в базальтах трех вулканических зон также отличаются друг’ 
от друга, причем наиболее обогащены этим элементом вулканиты ЦВЗ (около 
113 г/т) (табл. 12). С падением магнезиальности содержание хрома закономерно 
уменьшается, хотя в эффузивах СВЗ такая тенденция не проявлена (рис. 39).

Наиболее высокие концентрации V характерны для базальтов Южной 
вулканической зоны (около 183 г/г), а наиболее низкие - для Центральной (около
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Окончание табл. 12

: №обр. I 749 53i : I 679 : 530/2 ЮВЗ(56) ЦВ31{43) 1ЦВ32(35) СВЗ(бЗ)

SiCh
Северная зона 

52.2 61.55 59.8 60.33 52.19
Средние составы 
51.15 51.31 51.51

TiOj 1.44 0.66 0,81 0.74 1.16 1.31 1.06 1.28
А12О3 18.86 15.82 17.69 16.56 17.73 17.64 18.21 17.81
Fe2Oi 6.29 4.85 3.44 3.26 4.04 4.77 4.33 4.31
FeO 5.3 2.22 3.76 3.8 4.32 5.13 4.72 4.92
MnO 0.26 0.08 0.11 0.12 0.15 0.91 0.14 0.16
MgO 6.8 2.14 2.47 2.52 5.07 5.48 5.28 8
CaO 7.35 4.04 4.91 4.31 7.85 7.96 8.11 7.89
Na:0 3.73 3.04 2.4 3.43 3.99 3.04 3.35 3.35
K20 1.73 3 45 2.83 3.78 1.46 1,32 1.17 1.63
P2O5 0.62 0.38 0.29 0.3 0.37 043 0.34 0.37

П.П.П. 0.88 0.77 0.1 0.13 _ - _ -

Сумма 99.81 99.75 100.22 100.21 - - - -

Rb 60 71 79 75 35 22 - 37
Ba 882 948 902 1225 - 479 - 732
Sr 922 464 589 464 786 530 - 792
Pb И 20 34 14 13 14 - 12
Sn 3 3 3 2 3.5 2 - 3
Cu 100 79 91 79 39 63 _ 85
Zn 69 57 87 87 123 72 - 65
Ag 0.11 0.07 0.07 0,06 0.08 ~ - 0,13
Ni 72 38 32 45 72 60 - 55
Co 47 9 17 11 24 22 - 26
Cr 77 60 9 32 79 77 ’ 54
V 200 160 140 170 192 138 - 160
Zr 200 160 140 170 192 138 - 160
Hf 266 227 176 235 262 147 - 166
La 31 47 27 - - 16 - 22
Ce - 49 49 - - 33 - 49
Eu - - - - - 1.8 - 1.5
Yb - - - - - 1.9 - 2.6
Lu - - - - - 0.3 - 0.35
Nb 39 16 16 7 - 12 - 20
Y 50 22 16 22 - 17 - 35

147 г/т). В андезито-базальтах и андезитах Северной зоны содержания элементов 
закономерно уменьшаются, в то время как в пределах двух других зон они 
остаются практически на одном уровне.

Содержания Sr в основных породах ВСАВП варьируют в значительных 
пределах (254-1000 г/т в базальтах; 375-782 г/г в андезито-базальтах; 353-589 г/т 
в андезитах), уменьшаясь с падением магнезиальности пород.

К некогерентным относятся элементы, коэффициенты распределения 
которых между главными породообразующими минералами и расплавом близки 
к нулю, вследствие чего они имеют тенденцию накапливаться в остаточной 

; жидкости. Определенными особенностями поведения характеризуют ся Rb и Ва,
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которые совместно с калием мобильны в магматической флюидной фале, 
вследствие низкою ионною потенциала [Pearce, 1983].

Содержание Rb (рис. 40) колеблется от 6 до 35 г/т в базальтах, 30-85 г/т 
в андезито-базальтах, достигая 97 г/т в андезитах, т. е. закономерно увеличи
вается с ростом кремнекислотноети и калиевости пород.

Аналогичным образом ведет себя Ва. В базальтах содержание этого 
элеметгга варьирует от 344до 811 г/т, аддезиго-базальтах 614-1200 г/т в андезитах 
-902-1250 г/т.

Данные по содержанию Zr, Н1, Тав основных эффузивах восточною Сихотэ- 
Алиня немногочисленны. В базальтах СВЗ концентрации Zr колеблются от 99 до 
216 г/т, в андезито-базальтах они достиг ают 213 г/т и остаются примерно на том

Рис. 36. К л а с с и ф и к а ц и о н н а я  д и а г 

р а м м а  М и а ш и р о  д л я  в ы с о к о г л и н о зе м и с 
т ы х  б а за л ь т о в  В Л С В П . У с л о в н ы е  о б о з н а 
ч е н и я  с м . н а  р и с. 35



же уровне в андезитах (около 211 г/т). В базальтах и андезитах ЮВЗ содержания 
Zr заметно выше (табл. 12). Концентрации Hf в базальтах Северной зоны 
составляют 1,4-4,6 г/т, достигая 5,6 г/т в андезито-базальтах.

Зависимость поведения микроэлементов от магнезиальности пород 
(рис. 39) проявлена неотчетливо из-за значительного разброса фигуративных 
точек. С ростом содержания MgO намечается тенденция падения коннеитраций 
некогерентных элементов.

Коэффициенты распределения^дкдаеиельных элементов (РЗЭ) между 
минералами и расплавом меняются монотонно с увеличением порядкового 
номера элемента, но остаются значительно меньше 1 практически для всех 
минералов. Лишь гранат, накапливая тяжелые редкоземельные элементы (Yb, 
Lu), может менять первичное соотношение тяжелых и легких лантаноидов в 
магматической жидкости. Своеобразием отмечается также поведение Ей 
коэффициент распределения которого между расплавом и плагиоклазом 
зависит от активности кислорода в магматической системе.

Распределение РЗЭ в высокоглиноземистых базальтах и андезито- 
базальтах восточного Сихотэ-Алиня в целом типично для этого типа пород: 
общее высокое содержание (главным образом за счет' легких лантаноидов) и 
закономерное уменьшение нормированных к хондриту концентраций эле 
ментов с ростом их порядкового номера. Сумма РЗЭ варьирует от 57,75 до 
104,46 г/т в базальтах и 167,27-171,2 г/т в андезито-базальтах. Отношение 
(Ce/Yb) колеблется от 2,8-5,5 в базальтах, до 5,6-8,6 в андезито-базальтах. 
(La/Sm)n отношение, характеризующее наклон спектра распределения РЗЭ в 
области легких лантаноидов, варьирует от 1,5-5,-6 в базальтах до 3,3 -3,5 в 
андезито-базальтах (рис. 41).

Содержания La, Се, Nd, Pm и отчасти Sm положительно коррелируется 
с содержанием К,0, хотя зависимость проявлена недостаточно отчетливо.

Соотношение некогереитных элементов в комагматичееких сериях 
магматических пород должно оставаться постоянным, поэтому народу с 
изотопными данными этот показатель широко используется в петр-дере
тических построениях Для высокоглиноземистых базальтов BCABi'i соотно
шения Се/La, Zr/La и Р ,0 /Е а  близки к постоянной величине (рис. 40). 
Значительный разброс фигуративных точек на диаграммах Rb/La и К,0/Ел в 
целом типичен для высокошиноземистых базальтов г рассматривается как 
результат высокой миграционной способности крупна ионных литофияов в 
присутствии магматического флюида.

Изотопные соотношения, Данные по соотношениям изотопов Sr и 
особенно Nd в высокоглиноземистых базальтах ВСАВП немногочислен!-! -л и 
характеризую! лишь единичные образцы Северной, Центральной и И гжшж 
вуакадм пятой зон (табл. 13). Колебания значений достаточно велики
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Т а б л и ц а  13

Абсолютный возраст и содержание радиогенных изотопов в различных типах базальтов 
восточного Сихотэ-Алиня и Камчагки

.V» обр . П р и в я зк а
В о зр а ст  

(м лн  л ет)
B7S r/KftS r Sri 143N d / !JJN d N dl

К А М Ч А Т К А
213 4 в. М у тн о в с к и й со в р ем . 0 .7 0 3 2 8 4 - 0 .5 1 3 0 9 4 -

2 2 1 2  | в. Г орел ы й со в р ем . 0 .7 0 3 2 6 2 - 0 .5 1 3 0 1 3 -

П Л А Т О Б А З А Л Ь Т Ы

389/2 III ко то  в ск о е И .8 1 ± 0 .3 4 0 .7 0 4 6 9 3 0 .7 0 4 6 7 9 0 .5 1 2 6 4 9 0 .5 1 2 6 3 2

369/11 п л ато 10 .79+ 0 .31 0 .7 0 4 2 5 2 0 .7 0 4 2 5 2 0 .5 1 2 6 9 2 0 .5 1 2 6 8 2

369 /1  lb 8 .85+ 0 ,51 0 .7 0 4 4 8 0 0 .7 0 4 4 7 4 0 .5 1 2 7 9 1 0 .5 1 2 7 8 0

3 6 9 /1 3 8 ,6 8 ± 0 .2 1 0 .7 0 4 4 8 8 0 .7 0 4 4 5 8 0 .5 1 2 6 8 4 0 ,5 1 2 6 7 5

so -73 10 ,10+ 0 .31 - - - -

v s - 1 - 0 .7 0 4 1 5 2 0 .7 0 4 1 2 0 0 .5 1 2 7 1 6 0 .5 1 2 6 6 9
vs-3 - 0 .7 0 4 7 5 7 0 .7 0 4 7 1 2 0 .5 1 2 6 2 3 0 .5 1 2 6 6 1
1328 С о в т а в а н е к о е 11 .8 9 + 0 . .37 0 .7 0 4 3 6 2 0 .7 4 3 5 0 0 .5 1 2 8 0 4 0 .5 1 2 7 8
1381 п л ато 9 .9 3 + 0 .3 1 0 .7 0 7 1 0 0 .7 0 3 7 0 1 0 .5 1 2 6 7 7 0 .5 1 2 6 6 0

1 08 /10 - 0 .7 0 3 9 2 6 0 .7 0 3 9 0 4 0 .5  J 2 5 7 4 0 .5 1 2 5 6 1
68 6 .8 4 ± 0 .2 6 0.70380 .3 0 .7 0 3 7 8 2 0 .5 1 2 7 3 4 0 .5 1 2 7 2 8
97 - 0 .7 0 3 8 1 4 0 .7 0 3 8 0 .5 1 2 7 6 5 0 .5 1 2 7 4 1
84 - 0 ,7 0 3 8 4 0 0 .7 0 3 8 2 2 0 ,5 1 2 7 1 4 0 .5 1 2 6 9 6

108/6 8 .0 5 ± 0 ,2 5 0 .7 0 4 1 2 6 0 .7 0 4 1 0 8 0 .5 1 2 6 4 7 0 .5 1 2 6 3 9
108/7 - 0 .7 0 4 1 8 2 0 .7 0 4 1 4 0 0 .5 1 2 5 1 7 0 .5 1 2 5 0 4

108/14 - 0 .7 0 3 9 8 9 0 .7 0 3 9 7 1 0 .5 1 2 6 2 5 0.5  J 2612
1120 6 .4 3 ± 0 ,) 7 0 ,7 0 3 8 5 9 0 .7 0 3 8 4 0 0 .5 1 2 7 0 5 0 .5 1 2 6 8 6

so -29 Н ел в м и н с к о с 6 .3 7 + 0 .2 0 ,7 0 3 8 5 3 0 .7 0 3 8 3 9 0 .5 1 2 8 1 5 0 .5 1 2 7 8 5
50-36 п л ато 4 .9 6 + 0 .2 6 0 .7 0 4 0 8 5 0 .7 0 4 0 6 4 0 .5 1 2 7 4 3 0 .5 1 2 7 2 2
1787 5 ,4 2 + 0 .1 4 0 .7 0 4 2 4 3 0,7042.36 0 .5 1 2 7 2 7 0 .5 1 2 7 2 1

В Ы С О К О Г Л И Н О З Е М И С Т Ы Е  Б А З А Л Ь Т Ы
120/9 Ц В З 19.1 0 .7 0 4 3 2 5 0 .7 0 4 3 1 7 0 .5  i 2496 0 .5 1 2 4 7 7

19 Ц В З 21.1 ± 0 .3 9 0 ,7 0 3 3 5 9 0 .7 0 3 3 3 5 0 .5 1 2 9 0 5 0 .5 1 2 8 8 2

122/7 Ц В З 2 4 .3 8 + 0 .7 6 0 .7 0 3 9 5 5 0 .7 0 3 9 3 0 0 .5 1 2 8 2 7 0 .5 1 2 8 0 6
122/8 Ц В З - 0 .7 0 3 7 3 3 0 .7 0 7 3 2 0 0 .5 1 2 9 0 2 0 .5 1 2 8 7 2

17 Ц В З 21.1 0 .7 0 3 4 3 4 0 .7 0 3 4 1 0 0 ,5 1 2 9 1 8 0 .5 1 2 8 9 6
122 /13 Ц В З - 0 .7 0 3 8 7 4 0 .7 0 3 8 5 0 0 .5 1 2 8 4 6 0 .5 1 2 8 1 8

770 е в з 24 .8  1 ± 0 .7 8 0 .7 0 3 8 9 6 0 .7 0 3 8 8 0 0 .5 1 2 8 8 6 0 .5 1 2 8 5 5
122/14 Ц В З 2 9 .0 2 ± 0 .9 1 0 .7 0 3 7 7 1 0 .7 0 3 7 6 2 0 .512881 0 .5 1 2 8 5 6

SO -9 Ц В З 3 3 .5 6 ± 1 .05 0 .7 0 4 4 6 7 0 .7 0 4 4 3 0 0 .5 1 2 6 8 3 0 ,5 1 2 6 7 0

S O -23 Ц В З 3 3 .6 4 ± 1 .05 0 .7 0 4 4 3 8 0 .7 0 4 4 1 2 0 .5 1 2 7 3 2 0 .5 1 2 7 1 5
S O - 13 Ц В З 3 4 .6 7 ± 1 .06 0 ,7 0 4 5 6 3 0 .7 0 4 5 3 0 0 .5 1 2 6 6 9 0 .5 1 2 6 5 1

S O - 17 Ц В З 3 6 .0 5 + 1 .1 2 0 .7 0 4 3 7 8 0 .7 0 4 3 5 1 0 ,5 1 2 7 5 5 0 .5 1 2 7 3 2
1 i 19 Ц В З 3 4 ,8 5 + 1 .0 9 0 .7 0 4 8 0 6 0 .7 0 4 7 8 0 0.5  12738 0 .5 1 2 7 2 0

155 /1В е в з 3 1 .4 5 ± 0 .9 6 0 .7 0 3 8 9 2 0 .7 0 3 8 6 8 0 .5 1 2 8 3 6 0 .5 1 2 7 0 7
537 е в з 3 6 .7±  1.07 0 .7 0 3 9 4 5 0 .7 0 3 8 7 2 0 .5 1 2 7 8 7 0 .5 1 2 7 6 2
609 е в з 3 6 .7 6 ± 0 .9 6 0 .7 0 4 0 3 0 0 .7 0 3 8 9 9 0 .5 1 2 8 4 4 0 .5 1 2 8 1 4

K-Ol ю в з 4 7 .3 0 + 1 .2 1 0 .7 0 5 0 9 7 0 .705091 0 .5 1 2 6 4 7 0 .5 1 2 6 0 8
S O -6 2 ю в з 54 .81+ 1 .8 .3 0 .7 0 5 1 5 ? 0 .7 0 5 1 3 0 0 .5 1 2 6 6 2 0 .5 )2 6 4 0

П р и м е ч а н и е .  S il и N d l р а с с ч и т а н н ы е  п е р в и ч н ы е  с о о т н о ш е н и я  и зо то п о в  S r  и N T



Рис. 3 rS' В а р и а ц и и  п с т р о г с н н ы х  э л е м е н т о в  п о  о т н о ш е н и ю  к M g O  н в ы с о когл  и н о э см  и с ты  х 
б а за л ь т а х  в о с т о ч н о г о  С и х о т э -А л и н я . У с л о в н ы е  о б о зн а ч е н и я  с м . Fra ри с . 35

(0,703434-0,705097 для S7Sr/*6Sr и 0,52496-0,512905 для wNd/143Nd) и соот
ветствуют таковым в базальтах океанических островов и островных дуг с 
высоким Ce/Yb отношением (рис. 42). Наиболее деплетированными в 
отношении радиогенных изотопов являются молодые эффузивы кизинской 
свиты ЦВЗ (19-21 млн лет), которые но этим характеристикам близки к 
базальтам островных дуг с низким CeYb отношением, в частности южного 
отрезка Курильской островной дуги и тыловодужным лавам СВ Японии.

Базальты Северной, Центральной и Южной вулканических зон ВСАВП. 
более ранние по времени формирования (36,7^48 млн лет), отличаются соот
ветственно более высокими соотношениями 87Sr/8fiSr и низкими l44Nd/U3Nd, 
причем фигуративная точка образца ЮВЗ, с возрастом 48 млн лет распола
гается вблизи состава недеплетированной мантии, при некотором смешении 
в область более высокого содержания радиогенного Sr.
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Таким образом, наблюдается зависимость изотопных параметров 
базальте идо н от возраста их излияния. Аналогичная закономерность обнару
живается и при анализе данных С.В. Есина с соавторами [1002] по базальтам 
кизннской слиты ЦВЗ, хоьи возраст пород оценивался косвенными методами, 
а отбор образцов осуществлялся в удаленных разрезах.
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гтняозечкетых а ш - и  гал во сгонного Снхоо-Ллчн*.

VtnoBHwe обозначен hr ем. на рис. 3S

11етрогспсзис высокоглиноземистых базальтов
*

Петрохимыческие типы. При выделении петрохнмнческих типов 
магматических пород чаше всего используют содержания щелочных элемен
тов, но для высокогликоаемнстых базальтов BCABII с унимодальным распре
делением К ,0 и Na,0(pHC. 37) подобный подход носит формальный характер
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Рис U R jC lS p C  .Ц СЛСНИС fW.LW>- 

«t-.4CJH.Hij >; 11СМСНТОЯ, н о р м а л и  з о 
ва 11 н о с  у к о н д р и т у  н п ы \  0KOI: ш  но- 
jc  ч  H f 1 м л  й i-iii л  1-1 а  к &ос г о ч  н и i О 
С ндсгтэ-А лмнн

I Г: MUC&KO ( П н  H iu H u m iu -
ннетыс |2) башльтм LIb'i, 3-4 го 

ж СВЗ

La Pr Sm  G d  D y  Ет Y b 
C& N d E u  T b  H o  Tm  Lu

ZJ 2  3 T 4

Только гистограмма плотности распредели ни я TiO I рис. 34) crnei iit.m 
Д&у модальна, что дает основан не предполагать с у шествование двух петрохи- 
милеских совокупностей - низко*- и высокогиТВНистых базальтов. Минимум 
на кривой плотности распределения, и области 1.2-1,3 м^.% ТЮ.. может 
рассматриваться как гранииз двух i рупп

С) и с о и ходи мости выделения среди кькгиюйглннозечипздх базальтов 
ВСДВП низко- и высокотнганисгых разновидностей свидетельствуют н 
ico.ioi пчеекне данные. Оба петрохнмических Типа распознаются как среди 
01 носи к пыю древних (кузнецовская и епчпманеная свиты J, так и молодых 
[к из и нс кая енша) комплексов, но различается между собоГ: структурной 
позицией. НнзкоТкт пн истые ба-:а.1 biL-i йыполн-'яют крупные Колычевых 
депрессии. которые можно расе, кг a i ривач к как реликты вулканическим 
аппаратов центрального типа, я то время как высоко гитан ист ыо лавы 
встречаются главным образом в пределах тектонических грабенов, ч то свидс-
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Рис. 43. К л а с с и ф и к а ц и о н н а я  д и а г р а м м а  T h -H f-T a  д л я  в ы сок о  гл и н о
зе м и с т ы х  б а за л ь т о в  в о с т о ч н о го  С и х о т э -А л и н я .

1-2 - К и з и н с к а я  (1 ) и С о в г а в а н с к а я  (2 ) п о д зо н ы  Ц е н т р а л ь н о й  зон ы

тельствует о роли растягивающих напряжений или рифтогенеза в их форми
ровании. Кроме того, по ряду геохимических признаков эти породы близки к 
позднемиоценовым платоэффузивам восточного Сихотэ-Алиня (рис. 43) и 
преимущественно распространены вблизи ареалов последних. Действительно, 
объемная доля высокотитанистых лав в пределах Совгаванской подзоны ЦВЗ 
составляет 45 об.%, тогда как в СВЗ и ЮВЗ она не превышает 25 об. % (рис. 36). 
Близость составов этих пород к низкобарической плагиоклаз-клинопиро- 
ксеновой котектике (рис. 44) дает основание предполагать выплавление

Рис. 44. Р а с ч е т  л и н и й  эв о л ю ц и и  с о с т а в о в  
в ы с о к о  г л и н о з е м  и с т ы х  б а з а л ь т о в  в о с т о ч н о г о  
С и х о т э -А л и н я  л р и  р а в н о в е с н о й  к р и с т а л л и 
зац и и  с и с п о л ь зо в а н и е м  п р о гр а м м ы  “ К ом агм ат”  
[A risk in , N ie lse n , 1993].

1 , 2 -  в ы с о к о т и т а н и с т ы с , 3 -  н и зк о ти т а - 
н и с т ы с  л а в ы . Ц и ф р ы  н а  д и а г р а м м у  с о о т в е т 
с т в у ю т  н о м е р а м  о б р а зц о в
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родоначальных расплавов при сравнительно низких давлениях и быстрый, 
без значительного фракционирования, подъем к поверхности, что более 
типично для магматитов зон растяжения.

Хотя низко-и высокотитанистые базальты восточного Сихотэ-Алиня не 
различаются по соотношениям радиогенных изотопов (рис. 42), есть все 
основания предполагать их происхождение из различных магматических 
источников. Действительно, статистический анализ показывает, что и другие 
устойчиво отличаются концентрациями Р20 5, А1,03 и Si02 при близком 
содержании всех остальных окислов, включая щелочи, MgO и СаО. Для 
титанистых пород также типичны высокие концентрации Zr, Y, La, Се, Yb и 
Nd (рис. 40,41) и значения HREE/LREE (рис. 41), вследствие чего их фигура
тивные точки располагаются на дискриминантных диаграммах вблизи или в 
пределах поля внутриплитных эффузивов (рис. 43).

Важно отметить различное соотношение некогерентных элементов 
(La/KjO, La/Rb, La/Th, La/Nb, La/Yb) в двух типах глиноземистых базальтов 
восточного Сихотэ-Алиня (рис. 40), что свидетельствует о различном хими
ческом и/или минералогическом составах магматических источников.

Из минералогических особенностей высокотитанистых базальтов следу
ет отметиь более высокую железистость пироксенов (рис. 34).

Перечисленные петрологические признаки низко- и высокотитанистых 
базальтов ВСАВП полностью аналогичны выделенным в пределах Анд 
обогащенным и деплетированным в отношении некогерентных элементов 
глиноземистым вулканитам [Hickey et al., 1989].

Вопросы геохимической зональности. Для вулканогенных образований 
субдукционных обстановок характерна поперечная петрохимическая зональ
ность, выраженная в увеличении содержания К20  и родственных элементов 
по мере удаления от вулканического фронта. Такой тип зональности в пределах 
восточного Сихотэ-Алиня не устанавливается. Например, С.В. Есин [1988]. 
рассмотрев этот вопрос наиболее детально, хотя и сделал вывод о присутствии 
в составе известково-щелочных базальтов как истощенных, так и не исто
щенных по содержанию К20  лав, но подчеркивал, что их распространение 
контролируется не поперечной, а продольной геохимической зональностью. 
Первые наиболее часто встречаются в пределах Совгаванской подзоны, в то 
время как к северу и югу их объемная доля уменьшается. Одновременно с 
этим падают концентрации Ti02 и Р ,0; в породах.

Автором данной работы была эта проблема рассмотрена на основе 
собственного банка петрохимических данных, включающего около 2900 
анализов. Математическое сопоставление базальтов различных вулканических 
зон было выполнено с использованием метода пошагового дискриминантного 
анализа, подробно описанного в ряде публикаций [Федчин и др., 1988].
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Поля базальтов Южной (1), Соагашнскпн (2) и Кнзннекой (3) 

подзон Центральной и Северной (4) зон

На рис. 45,46 изображены ннзкслшанистые базальты вулканических юн 
восточного Сихотэ-Алиня в пространстве 1-ой и 2юй канонических переменных 
При фиксированном ТЮ, основными компонентами, разделяющими эффузины, 
являются Nа..О, ICO и StO,. Обращает i га себя внимание значительное перскрьнкс 
полей ни зкотитан истых базальтов Северной и Южной вулканических зон 
Нескагькп обособленное положение ио отношению к ним занимают породы 
Центральной зоны. Для вьюотгитанисгых базщл.тов основными разделяющими 
компонентами являются ТЮ, и К,Ол в меньшей степени ALO, и Na,0 (ось X), 
TiO, и К,О (ось У). И здесь (рис. 45, 46) поля составов известково-щелочных 
пород 10133 и СВЗ в значительной степени перекрываются, в то время как 
эффузивы ЦВЗ отличаются пониженной щелочностью, тайным образом за ечст 
содержания калим, и более высокими содержаниями Р,0о что отчетливо видно 
и jjpn сравнении средних сост авов (табл, 12). Для высокогитанистых базальтов 
Совгаваыской подзоны храктериы также аномально высокие концентрации ТЮ., 
(до 1,65 шс.%) и низкие -  АЦО,.

Па диаграмме (рис. 46) вынесены и составы бааалвтов молодого сой- 
1-аванекого комплекса. Они формируют самостоятельные поля, что исключает 
возможность ошибочного включения этих пород в выборки высоколшно- 
зем истых эффузивов.

Таким образом, для восточного С нхотэ-Алиля действительно характерны 
вариации как объемных соотношений низко- и высокотитанистых базальтов 
в различных вулканических зонах, так и составов пород, но, видимо, 
правильнее говорить не о продольной геохимической зональности, а
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Рис 46. Распределение амстготитанветых базальтов я простран
стве первой >i второй канонических переменных.

1 -4 пол* базакьтон ЮВЗ (11, Со(ч адаиской (,"!| и Ктинекой (3) 
подзон ЦВЗ, СВЗ (43; 5-6 поля составов плпгоэффужпшп Gobi .Шан
ского и НельмннсКОгО полей.

1- я к а н о н и ч е с к а я  п е р е м е н н а * :  - 0 ,2 9 8 7  ,5 (0 ^  -  3 .3 5 3 9  T i p ,  - 
0 .2 3 9 1 Л ! ,О , + 0 .1 4 8 3  F e ,D , ■ 0 .0 2 4 7  FcO  - 0.11327 М п О  - 0 .0 0 7 8  M fiO  '
0 .0 0 0 6  C a O  + 0 .1 4 6 9  N a ’o  - 1 .1 9 1 7  К ,О  - 0 -004 Р .О ,

2 -  я к д н е и к ч е екая п ер е м е н н а я : 0 .0 7 2 5  SiO, - 2 ,7 5 2  T iO . О 788  А  1 ,0 ,
- 0.139 F tp , - 0.056 FeO * 0.0128 МпО - 0.026 MgO + 0.430 CoO - 0.621 
Na,0 - 1.598 FLO -  0 0028 0,0,

аномальном характере Центральной вулканической зоны и особенно ее 
Совгаванской подзоны. Для последней характерны не только высокий 
объемный j фоцстп'титанистых лав, но и их в среднем болы низкая щелочность. 
Именно здесь встречаются базальты с содержаниями К,О до 0,2 мае.1% н Na О 
менее 2,5 мас.%. Интересно отмстит,, ч го видимой положительной корреляции 
между ТЮ2 и щелочностью не наблюдается, в высокотнтанистых эффузнвах 
отчетливо выше только содержания P2Ov

Учитывая высокий объем базальтов в ЦВЗ, rev относительно низкую 
щелочность и снизь титанистых базальтов с грабенообразными структу
рами, можно предполагать значительную роль растягивающих н а п р я ж е н и й  

в формировании этой зоны, высокие температуры и степени плавления 
глубинного вещества.

Данных но содержанию микроэлементов в высокоглиноземистых 
базальтах ВСАВГI недостаточно дня ст атистической обработки. Качественный 
анализ, с использованием средних значений и бинарных диаграмм, показывает 
некоторые геохимические отличия основных оффузивов различных вулкани
ческих зон. В базальтах ЮВЗ концентрации Rb {.до 40 г/т) и Sr (до 733 г/т) 
выше, чем в соответствующих породах СВЗ. Наиболее низкие содержания
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редких щелочей отмечаются в андезито-базальтах ЦВЗ, что хорошо коррел
ирует с высокой объемной долей в ее пределах породе низкими содержаниями 
К, О. Определенные отличия прослеживаются и по другим микроэлементам, 
но они плохо коррелируют с петрохимическими особенностями пород и вряд 
ли статистически значимы. Например, для пород СВЗ характерно в среднем 
более высокое содержание MgO, но низкое Ni, хотя эти два элемента считаются 
геохимическими аналогами.

Вопросы генезиса. Породы с различным содержанием ТЮ2 близки между 
собой по соотношению радиогенных изотопов, но различаются отношениями 
большинства некогерентных элементов, что дает основание предполагать 
различные составы магматических источников. Существующие методы 
геохимического моделирования, основанные на уравнении равновесного 
плавления и подходах, разработанных и описанных в работах [Allegre et al., 
1977; Hofmann, Feigenson, 1983], позволяют оценить, связаны ли эти различия 
с вариациями содержаний элементов или минералогией.

Для корректного решения задачи необходимо выполнение трех условий 
[Hofmann, Feigenson, 1983]:

1) магматический источник перед началом плавления должен быть 
однородным по содержанию микроэлементов;

2) состав магматических пород, используемых при вычислениях, должен 
быть близок к составу первичной магмы, т. е. влияние процессов фракцио
нирования или коровой контаминации должно быть минимальным, либо 
скорректировано;

3) плавление протекало в инвариантных условиях, т.е. вариации 
содержания петрогенных элементов в базальтах должны быть незначительны.

Вариации изотопных отношений Sr и Nd в высокотиноземистых базальтах 
восточного Сихотэ-Алиня свидетельствуют о гетерогенном характере плавящего 
глубинного вещества, но поскольку корреляция между содержаниями 
микроэлементов и радиогенных изотопов отсутствует (рис. 47), можно 
предполагать, что состав магматических источников высоко- и низкотитанистых 
вулканитов был достаточно однородным в отношении микроэлементов.

Допущению об инвариантных условиях плавления в определенной 
степени противоречат значительные колебания содержаний петрогенных 
элементов, в частности SiO, и К,0, но это может быть связано с различными 
степенями плавления глубинного вещества [Ormelodetal., 1991]. Кроме того, 
хорошо выраженная корреляция между некогерентными элементами, особенно 
инертными (La, Се, Zr, Yb, Nb) (рис. 40), позволяет предполагать незна
чительное влияние отклонения от инвариантности на соотношение элементов- 
примесей.
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В настоящее время многие исследователи склонны рассматривать глино
земистые расплавы в качестве производных более примитивных глубинных 
магм (см. гл. 5). Действительно, магнезиальность основных лав ВСАВП, как 
правило, значительно ниже значений (более 63), считающихся типичными для 
первичных мантийных выплавок. Они так же значительно деплетированы в 
отношении сидерофильных микроэлементов, характеризуются преиму
щественно порфировыми структурами и избытком нормативного плагиоклаза 
по отношению к низкобарической плагиоклаз-клинопироксеновой котектике 
(рис. 44), что в совокупности рассматривается многими исследователями как 
признаки кристаллизационной дифференциации. Но такому предположению 
противоречат высокая (>1) величина Ni/Co отношения практически во всех 
проанализированных образцах (табл. 12) и отсутствие корреляции между 
концентрациями когерентных (Ni, Sr) и высоко некогерентных (La) элементов 
(рис. 47), Положительный тренд глиноземистых базальтов ВСАВП на 
диаграмме IgSr-lgLa можно интерпретировать как результат накопления 
плагиоклазовой фазы (D <1), но очень пологий наклон вариационной линии 
свидетельствует о том, что масштабы этого процесса невелики. Кроме того, 
поскольку наиболее высокими содержаниями Sr характеризуются высокотита
нистые базальты (рис. 47), именно в этих породах должны были бы
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Рис. 48. Вариации Се/УЪ отношения в высокоглиноземистых базальтах ВСАВП [Gilt, 1982]. 
Условные обозначения см. на рнс. 46. Концентрации элементов нормализованы к хондриту

наблюдаться повышенные содержания нормативного плагиоклаза. В действи
тельности же картина обратная (рис. 44).

Значительному влиянию низкобарического фракционирования на состав 
высокоглиноземистых базальтов противоречит и ряд других геохимических 
данных, например, закономерное возрастание отношения Ce/Yb с ростом 
содержания Се (рис. 48). Эти два элемента являются высококогерентными по 
отношению к низкобарической базальтовой минеральной ассоциации (оливин, 
плагиоклаз, пироксены, шпинель) (табл. 14) и их соотношение должно 
оставаться постоянным в процессе фракционирования.

Линейный тренд на диаграмме ̂ Sr/^Sr-^Nd/’̂ Nd (рис. 42) указывает на 
возможность участия в происхождении высокоглиноземистых базальтов ВСАВП 
по крайней мере двух магматических источников -  динлетированного и 
обогащенного радиогенными изотопами. Многие исследователи в качестве 
последнего предполагают коровое вещество. В какой-то мере процесс конта
минации, видимо, оказывал влияние на состав глиноземистых базальтов ВСАВП, 
особенно в Южной вулканической зоне, о чем свидетельствуют присутствие в 
некоторых типах пород ксеногенного кварца [Попов, 1986] и отклонение их 
изотопных характеристик в область высокого содержания радиогенного Sr 
(рис. 42). Но отсутствие сколько-нибудь ярко выраженной корреляции между 
К20  и ^Sr/^Sr (рис. 49) позволяет предполагать, что его роль в генезисе 
описываемых пород была незначительной.

Таким образом, если составы высокоглиноземистых базальтов восточ
ного Сихотэ-Алиня и отличаются от первичных, то эти различия должны быть 
несущественны.

Основное уравнение равновесного плавления:

C ^ C J D ^  +  F Q - F )  (1)
для двух элементов i и j преобразуются к виду:
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Рис. 49. Соотношения изотопов Sr и 
К^О в высокоглиноземнстых базальтах 
ВСАВП. Условные обозначения см. на 
рис. 47

а  / с  = с; 1 / с;{л' п - pj) } + с 7  c0(i -  i* / 1- р;) (2)

где Pjj =  Ра£)^’у +P^Z)^J+ ...;P a ,P^ и т.д. -  фракции расплава, образован

ного каждой кристаллической фазой; Си -  первоначальная концентрация каждого 
элемента в магматическом источнике; С, С -  концентрации этих же элементов в 
расплаве; D^a -  коэффициент распределения между конкретной кристаллической 
фазой и расплавом; D'J0 -  комбинированный коэффициент распределения, 
рассчитываемый по формуле D'0 — где -  весовая доля кристал
лической фазы в магматическом источнике.

Если элемент j представляет собой высоконекогерентный элемент Н, 
для которого DH=PH=0, то уравнение (2) преобразуется к виду:

, (3)
где 5'=О*0/С’0 и Г С 7 С о(1-Р0.

Уравнение (3) представляет собой прямую линию с углом наклона S’ и 
пересечением с осью Y-I’. Следовательно, образцы, связанные между собой 
различной степенью плавления гомогенного источника в инвариантных условиях 
( постоянное Р‘), должны формировать линейный тренд в координатах Ср/С - Сн.

В качестве высоконекогерентного элемента в уравнении (3) часто исполь
зуются Ва, Th и Rb, но, учитывая их высокую подвижность (за исключением 
Th) при высокотемпературных метасоматических процессах [Pearce, 1983], 
нами при геохимических построениях использовался La. На рис. 50 показана 
серия корреляционных графиков в координатах (La/i)n-(La)ii, где содержание 
каждого элемента нормализовано к составу первичной мантии. Обычно при 
расчетах проводится корректировка концентраций элементов с учетом влияния 
процессов кристаллизационного фракционирования. Но поскольку, как отме
чалось выше, явные признаки влияния отсадки минералов на состав высоко - 
глиноземистых базальтов ВСАВП отсутствуют, а выбор первичных магм связан 
со многими допущениями, мы отказались от подобной процедуры. Кроме того, 
при таких построениях важны не столько концентрации, сколько соотношения 
некогерентных элементов, которые должны оставаться постоянными в случае, 
если степень дифференциации превышает первые проценты.
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Таблица  14
Коэффициенты распределения (Кр) кристалл-расплав 
для основных эффузивов по литературным данным

Эл-т 01 PI Cpx ' Opx Hbl , Grt Sp Phi
Rb 0.055 0.98 0.055 0.02 0.25 0.02 0.01 3.08
Ва 0.063 0.35 0.003 0.01 0.50 0.01 - 3.13
Sr 0.06 2.25 0.093 0.075 0.50 0.014-0.02 - 0.16
Zn 1.30 - 0.4 1 - - - 3.85
Та 0.03 0.04 0.053 1.14 0.62 - 0.53 0.56
Ni 15.0 0.02 2.5 4.5 2.0 2.5 12 7.3
Со 4.0 0.32 1.0 2.0 1.4 1.0 4.5 7.4
Сг 1.5 0.04 10 7.0 8.0 10 200 7.8
V 0.03 0.04 0.8 0.4 2.0 1.3 12 12.5
Ti 0.04 0.04 0.4 0.25 2.0 0.4 0.15 0.9
Zr 0.008 0.5 0.18 0.06 0.4 0.3 0.02 0.6
Y 0.015 0.03 0.7 0.15 1.0 2.0 0.01 0.3
Nb 0.001 0.01 0.08 0.01 0.6 0.01 0.02 1.0
Hf 0.03 0.05 0,42 - 0.92 - 0.38 0.6
La 0.001-0.01 0.2 0.02-0.2 0.001-0.03 0.2 0,001-0.05 0.028 0.7
Ce 0.045 0.186 0.236 0.033 0.21 0.003-0.1 0.032 0.04
Nd 0.050 0.120 0.477 0.046 0.545 0.018-0.33 0.037 -

Sm 0.037 0.094 0.585 0.076 0.94 0.082-1.1 0.052 0.06
Eu 0.052 0.5 0.504 0.070 1.01 0.13-0.46 0.055 1.08
Tb 0.03 0.11 - - 0.65 - - -

Dy 0.089 0.076 0.758 0.203 1.19 1.27-3.0 - -

Ho 0.002 - - 0.009 0.4 1.24 - -

Er - - 0.57 0.035 - 2.15 - -

Yb 0.025 0.048 0.75 0.2 1.0 7.0 0.01 -

Примечание. Источник данных [Антипин, 1992; Бородин, 1981; Brophy, Marsh, 1986; Gill, 
1978; Irvin, Frey, 1978; Irvin, 1978; Pearce, Norry, 1979; Pearce, Parkinson, 1993].

При анализе диаграммы прежде всего обращает на себя внимание хорошо 
выраженная линейная корреляция большинства некогерентных элементов с La. 
Исключение составляет tC,0 и в меньшей степени Ва и Rb, что может быть 
следствием как меньшей точности рентгенофлюоресцентного анализа, по 
сравнению с нейтронно-активационным, так и влияния на содержания 
крупноионных литофилов факторов, не учитываемых данной моделью, 
например, высокотемпературного мантийного метасоматоза. Высоко- и 
низкотитанистые базальты, за исключением P2Os, Tb, Nb и Ti, формируют единые 
линейные тренды, что свидетельствует о близких составах магматических 
источников. Для Р20 5, Ti, Tb вариационные линии двух типов пород 
субпараллельны и различаются между собой главным образом величиной I. Это 
возможно лишь в случае, если валовой коэффициент распределения элементов 
представляет собой очень малую величину, незначительно отличающуюся от О 
(для Р,,05 и ТЬ это подтверждают данные табл. 14), а их концентрации были

112



8

8



выше в магматическом источнике низкотитанистых лав. Иная картина харак
терна для Nb. Тренд высокотитанистых базальтов практически параллелен оси X, 
что свидетельствует о высоконекогерентном поведении этого элемента 
(La/Nb»const). Для низкотитанистых лав вариационная линия Nb характеризуется 
крутым наклоном и отрицательной величиной пересечения с осью (La/Nb), 
позволяющим предполагать присутствие реститовой минеральной фазы, 
содержащей данный элемент, например рутил.

Поскольку для всех типов высокоглиноземистых базальтов восточного 
Сихотэ-Алиня величина отношения La к Се, Sm, Th, Ва и Zr близка к постоянной 
величине, все эти элементы в процессе магматической эволюции вели себя 
как высоконекогерентные, что согласуется с имеющимися экспери
ментальными и эмпирическими данными (табл. 14). В то же время небольшой 
положительный наклон трендов для ТЬ, К20  и Rb подразумевает более высокий 
валовой коэффициент распределения этих элементов по отношению к La, Этот 
вывод представляет особый интерес для К20  и Rb, которые считаются 
высоконекогерентными по отношению к минералам основных и ультраос- 
новных пород. Принимая во внимание также высокую степень корреляции 
La/Rb с La и отрицательное пересечение вариационной линией Rb оси (La/Rb)n, 
следует предполагать присутствие в плавящемся субстрате глиноземистых магм 
минералов-концентраторов этих элементов [Hofman, Fiegenson, 1983]. В качестве 
последних могут выступать либо флогопит, либо калиевый рихтерит. Последнее, 
видимо, более вероятно, поскольку на диаграмме (Ce/Yb)n (рис. 48) 
фигуративные точки высокогл иноземистых базальтов восточного Сихотэ-Алиня 
располагаются вблизи расчетной линии плавления амфиболсодержащего 
вещества. Косвенно этот вывод подтверждается и фактом нахождения 
амфиболсодержатцих ксенолитов в позднемиоценовых щелочных породах, а 
также некогерентным поведением Ва, имеющим сравнительно высокий ко
эффициент распределения меязду расплавом и флогопитом.

Крутой положительный наклон вариационных линий La/Yb, La/Lu и La/Y 
к La дает основание предполагать присутствие граната в плавящем субстрате. В 
то же время позитивное пересечение трендами этих элементов оси (La/i) 
свидетельствует о том, что этот минерал обеспечивал незначительный вклад в 
состав первичных расплавов (низкая величина Pj см. уравнение 2), видимо, из- 
за незначительного содержания в глубинном веществе.

Выводы

1. Для Восточно-Сихотэ-Алинского вулканического пояса характерны 
два основные этапа магматической активности. Первый, позднемеловой,



связан с формированием преимущественно кислых, реже средних по составу 
пород, второй, кайнозойский -  преимущественно базальтов.

2. Среди высокогаиноземистых базальтоидов выделяются два основных 
петрохимических типа -  низко- и высокотитанистые. Последние обогащены 
большинством некогерентных элементов, слабо дифференцированы и близки 
по составу к низкобарической плагиоклаз-клинопироксеновой котектике. 
Низкотитанистые базальтоиды пользуются преобладающим распространением в 
пределах вулканических структур центрального типа; высокститанистые лавы -  в 
грабенах, поперечных к простиранию пояса, что свидетельствует о значительной 
роли растягивающих напряжений в их происхождении и размещении.

3. Особенности размещения базальтоидов подчеркивают блоковое строение 
пояса. Высокий объем основных глиноземистых лав в пределах Центральной 
вулканической зоны в целом и их титанистых разновидностей в частности, при 
более низкой щелочности тех и других дактг основание предполагать значительную 
роль в ее формировании растягивающих напряжений, а также высокие 
температуры и степени плавления глубинного вещества.

4. Геохимические особенности высокоглиноземистых базальтов 
восточного Сихотэ-Алиня определяются, главным образом, особенностями 
химического и минералогического состава магматического источника: его 
метасоматическим преобразованием, незначительным присутствием граната 
и, возможно, калийсодержащей минеральной фазы в реститовой ассоциации. 
Происхождение высоко- и низкотитанистых лав связано с эволюцией глубинных 
источников, которые были близки по содержанию большинства некогерентных 
элементов и радиогенных изотопов, за исключением Р20 5, Ti и Nb. Низкие 
концентрации Nb в низкотитанистых базальтах связаны с присутствие в 
реститовой фазе минерала-концентратора этого элемента.

4.1.4. Комплекс позднемиоценовых платоэффузивов

Краткая геологическая характеристика

Кайнозойские платоэффузивы довольно широко распространены в 
пределах японо-морского региона, от Японских островов на востоке до конти
нентальных районов Китая -  на западе (рис. 51).

Геологическая позиция и геохимические особенности пл атоб аз альтов 
Японии описаны в главе 3. В Корее наиболее крупные ареалы пород этого типа 
встречаются на севере полуострова. Ранненеогеновый комплекс (15-20 млн лег) 
установлен в центральной части Пэктусанскош района [Федорчук, Филатова, 1993].
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Рис, 5!. Picnfx?cTpiMtK«L‘ к^оэоИскнхтшатглффумвов* пределакжпономорового 
р^гнйна (ho данным NaJiamur* cl al, [1990} с добавлениями ангора).

Л - СоытшяСнас [LiiTO-. и НсдьиктЖн; гоэто; с -  Шкоговское и Шчфакстес плато

Нижние его части (40-50 м) сложены чередующимися потоками агломератовых 
и массивных, базальтов; в средней части (40-50 м) преобладают территеино- 
туфогенные образования с единичными потоками базальтов, а верхние части 
представлены базальтами. Плиоцен-четверткчный комплекс картируется на 
северо-востоке, юго-востоке и локально на юго-западе. На северо-востоке он 
пространственно ассоциирует с разломами СВ ориентировки, локализуясь в местах 
их пересечения субмеридиональными разломами Вонсан-Сеульской сдвиговой 
системы, и представлен бимодальной ассоциацией: базальт, андезито-базальт- 
трахит, трахлрнолит. Возраст эффузивов вары руст от 0,2 до 1,5 млн лет, причем 
формирование молодых кислых пород происходило в интервале 680-990 тыс. лес. 
В южной части Северной Кореи рассматриваемый комплекс представлен 
базальтами, образующими удлиненные поля вдоль составляющей Вонсан- 
Сеульской субмеридиональной системы разломов.

Кайнозойские вулканические образования, преимущественно основные 
но составу, широко распространены в пределах Китая, но для наших иссле
дований наибольший интерес представляют его северные я северо-восточные 
(включая Внутреннюю Монголию) провинции. По времени формирования 
здесь выделяют раннетретичные (эоцен, 55—45 млн лет), позднстрегичные 
(миоцен, 20-5 млн лет) и четвертичные (средний плейстоцен, < 0,6 млн лет) 
вулканические породы [Zhou, Armsrong, 1982]. В северо-восточном Китае 
раннетретичные базальтонды, преимущественно толеитовые по составу,
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распространены к западу от региональной системы разломов Тань-Лу, тесно 
ассоциируют с грабенами н красноцветными осадками, вследствие чего их 
формирование рассматривается как результат развития континентальной 
рифтовой системы северо-восточного Китая [Zhou, Annsrcmg., 1982]. В север
ном Китае базаяьтоиды этого возраста, варьирующие но составу от тол сигов 
до щелочных оливииовых базальтов, также классифицируются как рифтоген
ные, причем отмечается, что центры вулканизма мигрировали в восточном 
направлении но мере омоложения возраста.

Позднетрстичная вулканическая активность северного и северо-восточ
ного Китая ассоциирует с рифтами, но среди се продуктов преобладают щелоч
ные, иногда ультращелочные базальты и базашгш с включениями ультраоснов- 
ных пород. Значительные объемы толеитовых лав рднн ̂ миоценового возраста, 
переслаивающиеся со щелочными базальтами, на северо-западе страны 
описаны как кайнозойские континентальные траппы [Zhou, Armsrong., 1982; 
Fan, Hooper, 1991].

4  creep точный вулканизм концентрируется преимущественно в северо- 
восточной части Китая, формирует вулканы и лавовые платформы, состоящие 
из щелочных оливиновых базальтов и толеитов, щелочных трахитов, 
пантелеритов.

Изучение геохимического и изотопного состава кайнозойских базаль- 
товдов Кореи [Федорчук, Филатов, 1992, Pouclet et a l.,! 995], восточного и северо- 
восточного Китая [Zhou, Airnsroiig, 1982;Pengetal., 1986; Zhouetal., l9S2;Fan, 
Hooper, 1991, Basu et ah, 1991 и др.] и связанных с ним ксенолитов [Mercies et al., 
1993; Tatsomoto et al., 1992], указывает на гетерогенный состав источников .этих 
пород и явные признаки метасомэтической переработки. Характерны 
значительные вариации изотопных характеристик, вследствие чего происхож
дение ллатобазальтов рассматривается как результат смешения дсапетлро- 
ванного мантийного источника типа MORB и обогащенного, с ЕМ II и ЕМ I 
спецификой [Tatsumoto ct al., 1991].

В пределах российской части Дальнего Востока продукты кайнозойской 
магматической активности широко распространены в Южно-Хинганской, 
Южно-Байкальской, Западно-Забайкальской областях, Хабаровском крае и 
Приморье [Ярмолюк, Коваленко, 1995] и представлены преимущественно 
изолированными вулканическими полями, тесно ассоциирующими с депрес
сиями, выполненными миоценовыми осадочными отложениями (например, 
суйфунская свита Южного Приморья иди ботчинская свита Центрального 
СихогЭ-Алиня). В петрологическом отношении наиболее хорошо изучены и 
интересны Бикинскос, Нсль.мтшское и Совгаванское плато восточного Сихотэ- 
Алння, расположение которых в непосредственной близости от рифтогенной 
впадины Японского моря и над палеосубдукционной зоной предполагает 
сложные процессы магма генерации и эволюции расплавов.



Исследованию молодых платоэффузивов центральной части восточного 
Сихо гэ-Алиня посвящено большое количество работ, но к наиболее значитель
ным следует отнести монографии и статьи М.А. Ахметьева с соавторами [1971; 
1974], А.В. Олейникова [1978ж 1989] и группы новосибирских геологов под 
руководством В А . Кутолина [Прусевич, 1986; Василенко, 1987; Есин, 1988; Есин 
и др., 1992а и др.]. Позднекайнозойская вулканическая активность, согласно 
этим исследованиям, характеризуется излияниями преимущественно 
толеитовых расплавов и практическим отсутствием пирокластических отло
жений. На завершающем этапе, который некоторые исследователи рассмат
ривают как самостоятельный платобазальтовый [Есин и др., 1992а,б], форми
руются небольшие самостоятельные вулканические постройки, сложенные 
щелочными лавами -  щелочными и оливиновьгми базальтами, базанитами и 
гавайитами. На основании изучения петрохимии, минералогии, при неболь
шом количестве аналитических данных по распределению редких элементов и 
изотопов стронция, был сделан вывод о том, что вариации составов поздне
кайнозойских базальтоидов связаны не с процессами фракционирования, а с 
плавлением геохимически неоднородного мантийного источника, испытавшего 
метасоматическую переработку [Есин и др., 1992].Наши данные, в частности 
результаты изучения керна скважин, пробуренных в центральной части 
Совгаванского плато, геохимии и изотопии пород [Мартынов, Левашев, 1988; 
Мартынов, Окамура, 1993; Мартынов, 1995] в значительной степени дополняют 
опубликованную в литературе информацию и позволяют в определенной 
степени уточнить существующие представления и более обоснованно решать 
вопросы петрогенезиса.

Геологическая характеристика вулканических полей 
центральной части восточного Сихотэ-Алиня

Из трех вышеперечисленных плато восточного Сихотэ-Алиня наиболее 
крупным является Совгаванское. Оно расположено в междуречье рек Тумнин 
и Копли и имеет в плане грубоиэометричную форму, осложненную выходами 
на поверхность в центральной части более древних раннекайнозойских пород, 
главным образом высокоглиноземистых. базальтов кизинской, реже сизиман- 
ской свит (рис. 52).

Мощность разреза молодых платоэффузивов в зависимости от плато- 
рельефа колеблется от 60 до 300 м с некоторым увеличением к побережью 
Татарского пролива. В основании разреза, также в зависимости от палеорель
ефа, картируются либо коры выветривания, мощностью до 10 м, либо осадочные 
и туфогенно-осадочные породы, представленные слаболитофицированными
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Р и с . 52 . Схематическая геологическая карта Совгаванского плато.
1 -  совгаванская свита, базальты различной щелочности; 2 -  кизинская свита, высокоптино- 

земистые базальты и андезито-базальты; 3 -  сизиманская свита, высокопптноземистые базальты, 
андезито-базальты и андезиты; 4 -  магматические образования верхнемелового возраста; 5 -  
разновозрастные осадочные порода; 6 -  разрывные нарушения

песчаниками, туфобрекчиями, галечниками и тинами, которые М А . Ахметъев 
выделяет в самостоятельную ботчинскую свиту верхнемиоцен-плиоценового 
возраста. Выше залегают многочисленные потоки низко- (0,15-0,8 мас.% 1С,0) 
и умереннокалиевых (1,0-1,8 мас.% К20 ) базальтов и андезито-базальтов 
мощностью от 1—2 до 8-18 м, часто разделенные маломощными корами 
выветривания и прослоями пеплового материала. Возможно присутствие 
силлов, которые распознаются благодаря лучшей раскристаллизации слагающих 
пород (микрогаббро). Для лавовых фаций характерно обилие газовых пузырей, 
каналов и даже газовых камер в верхних частях потоков. Иногда встречаются 
потоки шаровых лав, состоящих из шаровых обособлений диаметром до 0,5 м 
со стекловатой внешней оторочкой, сцементированных обломками вулкани
ческого стекла.
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Излияние базальтов., видимо, происходило из вулканических аппаратов 
трещинного типа, о чем свидетельствуют многочисленные, сравнительно мало
мощные (до первых метров) даЙковые тела в основании разреза, вскрытые 
скважинами колонкового бурения в центральной части Совгаванского плато 
(рис. 53).

Наибольшим распространением среди лавовых образований Совгаван
ского плато пользуются ннзкокалневые топеиты. В естественных обнажениях и 
в кернах скважин с ними, как правило, незакономерно, переслаиваются потоки 
умереннокалисвых базальтов (рис. 53), что свидетельствует об их практически 
одновременном излиянии из различных магматических каналов. Последнее 
подтверждается и прецензионными К-Ат датировками, выполненными в 
университете Хоккайдо, Япония (табл .13).

Щелочные лавы (>2 мас.% К,О) в пределах Совгаванского плато поль
зуются очень ограниченным распространением (не более 2-5 об,%), главным 
образом в западной, близводораздельной частл площади. Они формируют 
самостоятельные, относительно небольшие вулканические постройки, как в 
пределах развития толеитовых лав (район г. Курган и р. Хоккайдо), так и пород 
фундамента (район г. Санку и р. Тутточа). В составе щелочных вулканитов 
выделяются базальты, гавайити и базанигы, часто содержащие нодули шпине
левых лерцолитов, вебстеритов и пироксснитов [Еснн и др., 1992а].

Расположенное к югу Нелы,ошское плато (рис. 51) изучено гораздо хуже, 
главным образом по береговым обнажениям Татарского пролива [Ах метке и, 
Ботылева, 1971]. Оно значительно расчленено и представляет собой серию 
заполненных депрессий в падсорельефе междуречья рек Ботчи н Самарги. 
Разрез базальтов напоминает совгаванскин, но при более высоком объеме 
умереннокалисвых разностей, взаимоотношения которых с низкокалиевыми 
толентами не до конца понятны. Иногда наблюдается закономерное падение 
содержания К,() вверх по разрезу базальтов [Мартынов, Левашов, 1988], но 
чтобы рассматривать этот факт как закономерность, требуются более деталь
ные исследования. Щелочные вулканиты, картируемые в пределах западной 
части площади, петрологически практически не изучены.

До недавнего времени возраст молодых платоэффузнвов восточного 
Сихогз-Алиня, по аналогии с платобазальтами Китая, считался плиоцен- 
четвертичным, хотя А.Б. Олейников (устное сообщение) высказывает предпо
ложение о более древнем, миоцен-нижнеплейстоценовом времени излияния 
пород, расположенных к западу от морского побережья. Щелочные лавы 
рассматривались как наиболее молодые образования, и некоторые авторы 
выделяли их в самостоятельный Бакинский комплекс [Есин, 1988]. Прецизионные 
К-Аг да тировки, выполненные по нашим образцам s Японии (табл. 13), а также 
исследования ученых из Новосибирска [Есин н др., 19926] позволяют считать,
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что низко- и умереннокалиевые базальты Совгаванского и Нельминского плато 
близки по времени формирования, а их возраст отвечает позднему миоцену по 
шкале IUGS 1989 года. Излияние щелочных пород Совгаванского плато также 
происходило в позднем миоцене, возможно, до или одновременно с началом 
излияния толеитовых базальтов.

Петрография и минералогия

В работе [Есин, 1988] отмечалось, что молодые платобазальты из различ
ных частей разреза не обнаруживают существенных отличий по петрографи
ческим характеристикам. Это подтверждают наши данные, поэтому низко- и 
умереннокалиевые базальты Совгаванского и Нельминского плато в дальней
шем описаны совместно.

Базальты характеризуются массивной, пористой или миндалекаменной 
текстурой и афировой, реже порфировой, структурой. В порфировых образцах 
основная масса имеет толеитовую раскристаллизацию. Среди породообра
зующих минералов преобладает плагиоклаз, образующий зональные, иногда 
“футлярные” кристаллы, что свидетельствует о быстрой закалке пород. Крупные 
лейсты часто собраны в гаомеропорфировые сростки.

Основной темноцветный минерал -  клинопироксен образует ксеноморф- 
ные шш шестоватые кристаллы, иногда содержащие включения более раннего 
плагиоклаза. Содержание оливина обычно не превышает 5-10 об.%, причем 
крупные кристаллы часто замещены агрегатом вторичных минералов.

В андезито-базальтах, наряду с высококальциевым пироксеном, присут
ствует низкокальциевый-ортопироксен, а в основной массе пижонит. Крупные 
кристаллы ортопироксена иногда обрастаются реакционной клинопирок- 
сеновой оторочкой. Рудный минерал представлен игольчатыми кристаллами 
ильменита и титаномагнетитом.

Для умереннокалиевых базальтов характерно практически полное отсут
ствие ортопироксена и пижонита как в виде фенокристов, так и в основной 
массе, что хорошо коррелирует с их повышенной щелочностью.

Долериты и микрогаббро, слагающие многочисленные дайковые тела и 
межпластовые интрузии, близки по петрографическим признакам к комаг- 
матичным лавовым покровам, отличаясь лучшей раскристаллизованностью 
основной массы.

Щелочные базальты Совгаванского плато представляют собой преиму
щественно порфировые породы с фенокристами оливина, иногда лейстовид
ного плагиоклаза и титанавгита. Основная масса сложена плагиоклазом, 
клинопироксеном, оливином и магнетитом с интерсертальной, реже долери- 
товой и пойкилоофитовой структурой.
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Р и с . 54 . Составы плагиоклазов в базальтах совгаванского комплекса. 
Условные обозначения см. на рис. 55

В базанитоидах встречаются мегакристы глиноземистого авгита разме
ром до 7 см и калинатрового полевого шпата, окруженные расплавленными 
каемками и реакционными оторочками [Есин и др., 1992а]. В основной массе, 
наряду с оливином, клинопироксеном и рудным минералом, присутствуют 
таблички биотита, а в интерстициях -  мелкие кристаллы анальцима.

В гаваиитах, наряду с оливином и полевым шпатом, отмечаются корроди
рованные мегакристы глиноземистого авгита и калинатрового полевого шпата.

В низко- и умереннокалиевых базальтах Совгаванского плато кристаллы 
плагиоклаза отчетливо зональные: ядра крупных кристаллов по составу отвечают 
лабрадору (50-61 моль%Ап), а краевые зоны и минералы основной массы -  
олигоклазу (28-31 моль% An). С ростом содержания альбитовой составляющей 
закономерно возрастает (с 1,2 до 7 мояь%) содержание ортоклазового ми нал а 
(рис. 54,табл. 15).

В плагиоклазах всех типов пород Нельминского плато содержание 
анортитового компонента несколько ниже. В ядрах крупных кристаллов оно 
варьирует в пределах 47-58 моль%, а в краевых зонах и микролитах основной 
м ассы -52-10 моль%. Соответственно, несколько выше и содержания ортокла
зового минала, по сравнению с совгаванскими породами.

В щелочных лавах состав фенокристов плагиоклаза варьирует от 58 до 38 
мояь%Ап, при этом от щелочных базальтов к базинитам и гавайитам отме
чается возрастание содержания ортоклазового минала и уменьшение FeO и 
MgO с 0,25-0,52 мас.% до 0,01^0,09 мас.%, соответственно (Есин и др., 1992].

Крупные кристаллы оливина (табл. 16) в низко- и умереннокалиевых 
базальтах, как правило, зональны. Центральные части по составу отвечают 
хризолиту (18-23 моль%Ра), а краевые зоны и минералы основной массы -  
гиалоси дериту (30—50 моль%Ра). С ростом железистости закономерно 
возрастает содержание СаО с 0,2 до 0,47 мас.%. Расчетная величина коэффи
циента распределения железа и магния между оливином и вмещающими
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Таблица 15
Состав плагиоклазов (мас.%) в нота нем ио ценовых платобазальтах

восточного Сихотэ-Ллиня

№ обр. SiCh т а А FfeO МпО СаО ЫагО к2о Сумма Ап ЛЬ ■ От :
1335(c) 51.17 0.05 27.91 0.72 - 11.82 4.31 0.19 96.8 59.6 39.2 1.2
1335(c) 57.5 0.14 25.6 0.91 - 8.29 6.39 0.37 99.1 40.9 57 2.1
1364(c) 53.18 0.12 29.07 0.5 - 12.45 4.17 0.2 99.4 61.5 37.3 1.2
1364(г) 5 9 .4 9 0.14 25.45 0.71 - 5.88 6.81 1.17 99.6 30.1 62.8 7 Л
1400(c) 62 0.12 24.13 1.38 - 5.51 7.2 0.74 101.8 28.4 67
1400(c) 55.18 0.15 27.61 0.64 0.01 11.01 5.21 0.43 100.6 52.5 45 2.5
1449(c) 54.51 0.16 28.37 0.59 0.03 11.6 4.89 0.2 100.1 56.1 42.7 1.2

YM1450(c) 53.86 0.1 28.64 0.53 0.01 10.97 5.27 0.08 99.4 53.2 46.3 0.5
УМ1450(c) 55.68 0.2 27.21 0.74 0.05 10.19 0.43 0.005 99.5 53,2 46.3 5.4
УМ1450(г) 60.76 0.14 24.19 0.6 - 5.43 6.03 0.66 97.3 31.6 63.9 4.6
YM 1680(c) 53.86 0.06 29.38 0.44 - 11.61 4.42 0.19 100.03 58.57 40.3 1.12

1680(г) 61.89 0.08 24.58 0.62 - 5.94 7.27 0.57 100.99 30.03 66.57 3.41
1680(g) 58.9 0.13 26.39 0.6 0.02 8.09 6.19 0.4 100.79 40.93 56.68 2.39
1685(g) 55.48 0.06 28.9 0.47 - 11.67 4.48 0.17 101.39 58.39 40.58 1.03
1685(c) 59.53 0.09 25.8 0.85 0.45 8.84 5.99 0.33 102,07 44,05 54.01 1.94
1685(g) 54.93 0.05 29.24 0.56 0.01 11.59 4.4 0.18 101.05 58.64 40.25 1.11
1685(c) 52.91 4.44 9.07 11.43 0.2 14.5 1.41 0.86 99.05 80.17 14.14 5.69
1777(c) 53.57 0.06 29.24 0.55 0.02 11.9 4.2 0.28 99.99 59.99 38.35 1.66
1777(г) 61.08 0.14 25.61 0.69 0.01 7 6.4 1.01 101.99 35.39 58.54 6.07
1777(c) 54.34 0.12 29.8 0.58 - 11.91 4.35 0.3 101.56 59.12 39.1 1.78
1777(г) 56.31 0.11 28.24 0.69 0.01 10.32 4.94 0.56 101.28 51.78 44.88 3.34
1801(c) 56.03 - 27.44 - 0.02 10.41 5.24 0.29 99.45 38,8 56.68 4.5!
1801(f) 61.18 0.08 24.94 0.5 0.02 6.43 7.02 0.66 100.89 32.27 63.76 3.97
1801(c) 54.5 0.07 29.16 0.63 - 11.35 4.6 0.28 100.65 56.72 41.61 1.67
1801 (г) 65.41 0.12 22.35 0,71 0.03 2.83 7.86 1.72 101.07 14.81 74.49 10,7
1 SOI v 59.28 0.07 25.97 0.46 0.02 7.75 6.18 0.74 100.52 38.8 56,68 4.51

1805(c) 57.02 0.12 27.98 0.61 - 9.77 5.59 0.22 101.39 48.5 50.22 1.28
1805(г) 65.19 0.06 22.86 0.63 0.02 3.48 8.14 1 101.4 17.93 75.94 6.13
1805(c) 60.69 0.08 25.43 0.63 .. . 6.78 6.63 0.46 100.73 35.09 62.11 2.8
1805(г) 64.61 0.08 23.96 0.59 0.01 4.31 7.9 0.88 102.35 21.92 72.76 5.33
1805(v) 61.88 0.09 25.06 0.62 0.01 6.09 7.07 0.64 101.47 30.86 65,96 3.89
1104(g) 54.43 0.07 29.1 0.82 0.01 11.82 4.43 0.19 100.95 58.95 39.94 U
1104(g) 63.67 0.08 23.65 0.8 0.02 5.28 7.65 0.69 101.89 26.49 69.41 4.1
1104(c) 54.88 0.04 29.22 0.41 0.02 11.95 4.36 0.16 101.17 59,62 39.4 0.98
1104(f) 53.85 0.04 29.46 0.4 - 12.35 3.97 0.15 100.41 62.67 36.43 0.9

породами близка к 0,3, что указывает на их кристаллизацию в равновесных 
условиях.

Фенокристы оливина из базальтов Нельм «некого плато характеризуются 
несколько большей железистостью (26-28 моль%Ра для центральных и 39-79 
моль% Fa для краевых частей фенокристов). При л  ом колебания содержаний 
СаО не превышают 0,37 мас.%.



Состав оливинов (мэс.%) из иозднемиоценовых базальтов 
( овгаванского и Нельминского плато

Таблица 16

Ж1 обр. SiOj 7 ТЮг AM), НеО МпО MgO СаО CtjOs Сумма Fa Fo
1335(c) 36.91 0.01 0 05 17.54 0.23 42.79 0.20 0.03 97 18.70 81.30
1364(g) 35.55 0.08 38.4 0.56 24.95 0,36 - 99.3 46.3 44
1409(c) 39.15 0.01 0.08 16.9 0.24 43 37 0.22 - 99.7 17.9 82.1
1400(г) 34.75 0.03 ОТ 41.25 0.67 22 36 0.47 - 99.5 50.9 49.1
1400(g) 35.62 0.08 0.07 39.79 0.68 23.12 0.5 0.02. 99.3 49.1 50.9
1449(c) 38.46 0.04 04 1 20.56 0.23 38 62 0.24 0.07 98.8 2.3 77
1449(г) 36.98 0.15 0.09 30.25 0.47 31.93 0.32 0.07 100.9 34.7 65.3
1449(g) .37.86 0.08 0.1 26.53 0.35 34.62 0,28 0.07 99.2 30 70
1450(c) 38.06 - - 30.0! 0.31 32.23 0.22 0.05 100,4 34.3 65,7
34(c) 39.9 0 03 9.24 0.13 4857 0.06 0.02 98 9.77 90 23
34(c) 40.12 - 0.01 12.97 0.17 45.79 0.08 0.05 99.27 13.88 86.12
37(c) 38.96 ... 0.1 18.18 0.21 42.23 0,23 0.1 100.08 19.64 80.36

1374(c) 37.69 - - 28.52 0.57 34.26 0.21 101.25 32.28 67.72
1401(c) 39,28 - 0 03 16.9 0.2 43.37 0.21 0.01 100.04 18.82 81.88
1414(c) 37.64 0.01 - 28.07 0.25 34.05 0.2 0.03 100.27 31,82 68.18
1436(c) 39.68 - - 15.57 0.23 43,91 0.17 0.05 99.64 16.8 83.2
1680(c) 38.1 - _ 25.32 0.27 36.76 0,19 0.03 100.68 2.8.1 71.9
1680(г) 37.87 0.01 - 25.44 0.35 36.41 0.27 0.06 100.42 78 44 71.56
1680(g) 36.08 - - 30.71 0.34 27.47 0.27 0,07 9-4.95 38.82 61.18
1680(g) 33.28 0.03 - 46.02 0.62 6.94 0.27 0,03 87.18 79 05 20.95
1685(c) 38.58 0.03 - 23-2.4 0.25 37.62 0 24 0.03 100 25.95 74.05
1685(f) 38.19 0.01 - 25.91 0.3 34.33 0.28 0.05 99.07 29.99 70.01
1685(c) 39.05 0.3 0.41 24.03 0.27 37.9 028 0.04 102.28 26 45 73.55
1685(g) 37.63 0,06 - 29 28 0.32 32.66 0.32 - 100.27 33,71 66 29
1685(g) 36.87 0.07 0.02 34.06 0.43 29.02 0-37 0 02 НК), 91 40.01 59.99
(777(c) 38,74 23.82 0.28 37.77 0 28 0.96 102.72 26.36 73.64
1801(g) 36,76 0.22 30.25 0.34 27.66 0 32 0.05 95.61 38 3 61.7
1805(c) 34.36 0.02 49.25 0.45 18,27 0.22 0.01 102.59 60 34 39.59
1101(c) 39.32 001 2 i ,84 0.27 39 16 0,2 0,06 100.86 24.06 75.94
1104(f) 38.68 - - 22.45 0.27 37.94 0.26 0.04 99.63 25.16 74 84
1104(c) 38.51 „ 72.69 0,28 37.81 0.26 0.03 99 58 25.43 74.57
1104(0 33.86 0.12 - 50.43 0.58 16.77 0.25 - 102.3 63,06 36.94
1104(g) 36.53 0.16 0.73 24.42 0.29 37.38 0.34 0.24 100.16 -
39(c) 38.39 .- - 24.61 0.38 36.04 0.3 0.01 99.76 28.01 71.99
39(г) 36.47 0.02 - 36.83 0.76 27.06 0.37 - 101.53 43.8 56.2
39(g) 35.9) 0.03 - 40.69 0.84 24.18 0.48 0.02 102.16 49.08 50.92

В щелочных лавах вкрапленники оливина часто он а цити тированы, а их 
железистость варьирует от 13,7 до 3?>2 [Есин и др., 1992аJ. Содержание СаО не 
превышает 0,2 мас.%.

В низкокалиевых толеитах Совгаванского илагго клшюпирокеены но составу' 
отвечают авгиту (рис. 55,табл. 17) и характеризуются значительными колебаниями 
содержаний как ферросилитового, так и, особенно, волластон и.гового миналов. 
Крупные кристаллы, как правило, зональны, с возрастанием к краевым зонам
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Таблица 17
Состав клннопнроксенов (мас.%) в позднемиоценовых платобазальтах

восточного Снхотэ-Алиня

№ обр. SiOi 1Юг AiiCb FeO =MnO. MgO CaO NajO Сумма Wo En
11049(c) 50.59 1.74 2.95 9.05 0.23 15.93 18,67 0.53 99.91 34.6 ■495 - 15i8
1104(c) 52.25 0.88 2.3 9.18 0.23 15.29 18.81 0.24 99.91 39.66 44.85 15.5
1104(c) 52.88 0.74 2.12 9.76 0.25 15.7 17.87 0.06 99.63 37.61 45.85 16.45
1104(c) 53.94 0.5 1 13.2 0.3 18.52 12.83 0.04 100.4 26.П : 52.43 21.46
1104(g) 51.85 0.78 1.21 17.71 0.32 11.2 17.7 0.06 100.26 36.57. 33.31 30.12
1400(c) 49.34 1.94 3.6 10.6 0.26 12.87 20.57 0.45 99.8 ; 42:9 :40.2 16.9
1449(c) 50.8 1.68 2.99 17.6 0.36 12.95 17.72 0.38 104.9 36.1 36.7 - 27.3
1449(c) 49.3 2.32 2.89 12.52 0.26 12.48 19.95 0.45 100.5 42,4; 36.9 - m i
1450(c) 51.31 0.98 1.04 19.66 0.34 13.48 12.98 0.24 100.9 27.6 39.8 32.6 .
1450(c) 51.63 0.98 0.9 17.78 0.3 11.46 15.96 - 99.4 34.9 - 34.8 - : 30.3 .
34(c) 52.23 0.55 1.98 9.53 0.24 14.17 19.85 0.22 98.87 42.09 41.77 16.14

1374(c) 52.21 0.41 2.6 6.43 0.17 15 21.68 0.17 98.88 45.46 43.74 : 10.8 ■
1401(c) 51.47 0.4 1.4 8.06 0.26 13.47 19.35 0.14 94.96 42.87 52.74 : 14.39
1414(c) 52.44 0.55 2.69 8.06 0.19 14.39 20.82 0.15 99.54 44.05 42.33 13.62
1408(c) 53.46 0.28 1.27 10.52 0.36 13.8 19.94 0.37 100 41.87 . 40.3 17:84
1434(c) 51.45 0.45 3.94 7.69 0.17 14.54 21.16 0.23 99.72 4452 42.57 12.91
1436(г) 50.84 0.52 4.96 7.61 0.13 13.67 21.75 0.04 99.66 46.47 40.62 12.91
1680(c) 50.7 1.74 3.05 11.33 0.29 13.07 19.16 0.23 99.74 41.29 39.17 19.54
1680{г) 49.69 2.08 3.71 11.98 0.25 13.1 17.95 0.25 99.08 39.26 39.86 20.88
1680{г) 51,04 1.75 2.05 12.95 0.28 12.52 18.74 0.27 99,72 ; 40.3 37,47 22.23
1680(g) 50.92 1.61 2.22 11.62 0,24 13.12 19.35 0.25 99.43 41.29 38.95 19,77
1777(c) 49.98 1.73 3.78 9.21 0.22 13.09 20.44 0.36 99.02 44.42 39.58 16
1777(г) 50.92 1.89 2.69 11.63 0.25 11.76 20.46 0.3 99.9 44.38 35.5 20,11
1777(c) 49.55 2,43 3.23 12.17 0.25 11.31 20,18 0.43 99.57 44.26 34.49 2:1,26
1801(c) 51.69 1.32 2.29 9.321 0.2 14.18 19.5 0.06 98.78 41.8 42.28 15.93
1801 (г) 51.73 1.34 2.29 10.09 0.22 14.14 19.41 0.08 99.48 41.19 41.75 17.07

1801(g)c 50.68 1.39 1.79 15.07 0.29 12.19 17.72 0.29 99.43 37.98 36.34 25.69
1805(c) 53.7 0,49 0.56 21.35 0.41 20.01 3.9 0.02 100.46 8.01. 57.32 34.87
3 805(г) 52.23 0.71 1.03 20.07 0.37 12,64 13.58 0.03 100.66 28.81 37.31 33-87
1805(c) 53.07 0.75 1.02 17.63 0.39 17.97 8.98 0.03 99.87 18.69 52.03 29.28
1805(g) 54.07 0.4 0.45 20 0.36 20.45 4.21 0.02 99.95 8.66 58.6 32.74
75(c) 53.37 0.4 0.73 19.46 0.31 21.21 4.47 - 100.13 9.1 : 60.01 30.89
75(c) 53.26 0.48 0.83 19.6 0.43 19.63 5.93 - 100.27 12.21 56.27 31.52
75(г) 49.61 0.95 1.05 19.56 0.34 11.76 15.18 0.05 98.49 32.43 : 34.96 32.61
75(c) 52.18 0.59 0.99 18.47 0.4 18.02 8.31 - 99.04 17.39 52.45 30.17
75(г) 49.66 0.73 1 22.63 0.43 9.57 16.45 0.23 100.72 34.69  ̂ 28.06 37.24

i 22/1 (г) 51.91 0.54 1.1 19.14 0.38 21.35 3.9 - 98.42 8.04 61.19 30.78
122/ 1(c) 50.02 0.98 1.05 18.41 0.33 13.48 13.34 0.04 97.69 28.71 : 40.36 30.93
122/1(g) 51.89 0.47 1.07 16.98 0.3 20.52 5.68 - 97.16 11.96 : 60.13 27.97
1792(c) 51.15 0.71 4.63 7.55 0.17 15.63 17.81 0.5 98.35 38.9 i 48.07 13.62
1792(f) 48.73 1.79 5.2 9.27 0.23 12.05 21.5 0.4 99.69 47.26 . 36.84 15,91

содержания FeO и падением СаО. Для мелких выделений основной массы эта 
тенденция проявлена еще более отчетливо, и некоторые из проанализированных 
микролитов по составу отвечают субкальциевому авгиту (рис. 55). Низкокаль
циевые пироксены представлены бронзитом, а микролиты основной массы -
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Таблица 18
Состав низкокальциевых пнроксенов (мас.%) в позднемиоценовых платобазалътах

восточного Сихотэ-Алння

№ обр. &Ог ТЮг AfeOj FeO: ш с MgO СаО Na20 Сс Сум14а Eft Fs Wo
1335(c) 51.87 0.57 0,8 18.54 0.36 22.19 3.96 0.07 0.06 98.3 62.6 29.4 8
1335(c) 52.39 0.72 1.64 15.06 0.24 23.43 5.69 0.21 0.24 99.5 65.2 23.5 11.4
1335(c) 50.59 0.56 1.44 14.17 0.35 22.94 6.48 0.08 0.36 96.9 64.5 22.4 13.1
1335(c) 51.74 0.32 2.51 10,91 0.21 29.84 1.65 0.05 0.39 97.3 - 16.5 3.1
1450(c) 57.28 0.28 0.69 13,92 0.24 27.76 1.54 0.02 0.22 101.5 75.7 21.3 3
1450(с0 53.8 0.29 0.54 19.5 0,44 20.89 3.92 0.26 0.04 99.9 60.3 31.6 8.1
34(c) 53.95 0.16 3.66 12.51 0.18 27.94 1.15 о.и 0.07 99.71 77.86 19.87 2.3

1408(c) 53.88 0.26 0.84 20.81 0.57 22.92 1.24 - - 100.5 64.01 33.51 2.48
1414(c) 53.46 0.21 1.15 20.49 0.64 22.59 1.26 - - 99.79 63.89 33.54 2.57
1805(c) 53.7 0.49 0.56 21.35 0.41 20.01 3.9 0.02 0.02 100.4 57.12 34.87 8.01
1805(т) 52.23 0.71 1.03 20.07 0.37 12.64 13.58 0.03 - 100.7 37.31 33.87 28.81
1805(e) 54.07 0.4 0.45 20 0.36 20.45 4.21 0.02 - 99.95 58.6 32.74 8.66

магнезиальным пижонитом. Крупные кристаллы часто зональны, причем 
шменение составов при переходе от центральных частей к краевым зонам связано, 
главным образом, с падением содержания СаО.Таким образом в процессе 
кристаллизации низкокалиевых базальтов происходит типичное для толеитовых 
лав [Мартынов, 1988] сокращение области несмесимости между сосуществую
щими клино- и ортопироксенами.

В умереннокалиевых базальтах кпинопироксены характеризуются более 
высокими содержаниями волластонитового минала (40-45 моль%% и по этому 
признаку могут рассматриваться как переходные разности между авгитами и 
салитами. Концентрации FeO, СаО и MgO как в фенокристах, так т в  минералах 
основной массы, варьируют очень незначительно, что типично для пород 
повышенной щелочности. Низкокальциевые пироксены, встречающиеся

W o

Рис. 55. Составы пироксен оь в молодых платоэффузивах восточного Снхотэ-Алиня. 
1,2 -  низкокалиевые и 3,4 -  умереннокалиевые базальты Совгаванского (1,3) и 
Нельминского (2,4) плато
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сравнительно редко, ни составу отвечают бронзиту или магнезиальному 
шшониту (рис. 55, табл. 18).

Данные по составам пироксенов в щелочных лавах немногочисленны и 
касаются только микролитов в щелочных оливиновых базальтах [Есин и др., 
1992]. По составу они отвечают салитам и характеризуются повышенными 
содержаниями Na:0  (0,53-1,06 мас.%).

Геохимия

I исто граммы распределения п етр о ген н ы х  элем енто в  в базальтах 
Совгаванскош и Нельминского плато приведены на рис 56,5 ?.

Содержание SiO, в лавах Совгаванскош плато колеблется в значите льных 
пределах (47-57 мас.%), но в большинстве проанализированных образцов 
составляет 51- 55 мас.%, образуя в этой области “размытый” максимум. 
Остальные петрогенные окислы при значительных вариациях концентраций
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характеризуются унимодальным распрелением, с учетом которого среднестати
стический базальт Совгаванского плато можно охарактеризовать как породу с 
содержанием ТЮ21 ,3-1 ,7 мас.%; А120 3 -16-17; MgO -  6-9; СаО -  7-8; Na20  -  
2,7-3,8 и IC.0 -  около 0,25 мас.%.

Хотя разброс точек на диаграммах “петрогенный элемент -  Mg” значи
тельный (рис. 58), прослеживается закономерное падение содержаний А,О, и 
К ,0, но возрастание СаО с ростом магнезиальности пород. Содержание железа 
остается практически на одном уровне, a Si02 сначала увеличивается до 57 мас.%, 
а затем, в щелочных базальтах, вновь уменьшается. Последнее, видимо, связано с 
особенностью пересчета содержаний петрогенных окислов на 100%.

При близкой магнезиальности низко- и умереннокалиевые базальты 
заметно различаются по содержанию глинозема и фосфора (рис. 58), причем 
среди умереннокалиевых лав встречаются разновидности с содержаниями Р20 5, 
близкими к таковым в щелочных породах.

Базальтовые лавы Нельминского плато так же значительно варьируют по 
содержанию петрогенных окислов, но все они, за исключением MgO, СаО и К,0, 
образуют хорошо выраженные максимумы на гистограммах распределения (рис. 
57). В соответствии с их положением среднестатистический базальт Нельминского 
плато характеризуется более низкими содержаниями Si02 (51-52,5 мас.%), А1,03 
(15,5-16 мас.%), но более высокими ТЮ2 (1,7-2,3 мас.%) и К,0. В распределении 
К20  наблюдаются два неотчетливо выраженные максимума в области 0,5-1,1 мас.% 
и 1,2-1,75 мас.%, отражающие существование двух петрохимических типов пород 
-  низко- и умереннокалиевых базальтов.

Изменение содержаний петрогенных элементов в зависимости от 
магнезиальности, а также петрохимические отличия низко- и умереннокалиевых 
базальтов аналогичны таковым в совгаванских эффузивах.

К о герентн ы е  элем енты  (N i, Со, Cr, V, Sr). Хотя содержания Ni (табл. 19) 
в совгаванских базальтах варьирует в широких пределах (10-270 г/т), примерно 
в 80% проанализированных образцов оно выше 100 г /т , а в 70% колеблется в 
пределах 100-168 г/т. Содержание Со в 70% образцов попадает в интервал 
21-43 г/т, и вследствие этого Ni/Co отношение практически всегда 
значительно выше 1.

Характерной особенностью совгаванских базальтов являются высокие 
содержания Сг (от 61 до 265 г/т), причем в 40% образцов они составляют 163— 
265 г/т. Содержания V сравнительно низки и не превышают 126-155 г/т.

Концентрация Sr, в отличие от остальных когерентных элементов, 
отчетливо зависит от щелочности пород. В низкокалиевых базальтах она 
варьирует в пределах 300-600 г/т, в умереннокалиевых -  700-820 г/т, а в 
щелочных 850-1200 г/т. Щелочные базальты, кроме высокого содержания Sr, 
отличают низкие концентрации Ni (30-50 г/т), Со (10-20 г/т и Сг (около 50 г/т).
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Таблица 19
Содержание петрогенных (мас.%) н микроэлементов (г/т) в 

позднемноценовых платоб&зальтах восточного Смхотэ-Ллинн

№ обр. | 1773 1777a . ■1787 : - 1797 i : 1799 : 1810 : 1814 1104 m o

Si02 50.25 48.96 49.94
Нелъминское плато 

51.07 51.54 52.47 50.46 51.45 51.8
T1Q2 0.56 1.98 2.18 2 2.08 1.96 2.17 1.34 1.77
АЬОз 17.67 15.62 14.46 16.36 15.5 16.06 15.78 16.7 17.2
FeiOj 2.48 2.24 - 2.44 4.46 2.55 10.05 4.04 2.14
FeO 8.47 7.6 12.19 8.33 6.74 7.71 1.88 5.69 8.02
MnO 0.18 0.15 0.14 0.15 0.16 0.14 0.16 0.14 0.15
MgO 6.82 8.06 7.04 6.56 6.05 6.28 7.1 7.81 7.8
CaO 7.67 8.6 7.88 7.89 7 8.06 8.2 8.16 6.52
Na20 3.47 3.39 3.4 3.6 3.54 3.67 3.49 2,73 2.87
K3O 0.67 1.34 0.99 0.24 1.04 0.59 0.61 0.69 1.3
P2O5 0.39 0.5 0.37 0.3 0.4 0.31 0.37 0.27 0.47
Lol 0.63 - - - 0.56 - - 1.21 0.07

Сумма 99.46 99.58 100 99.47 99.6 100.08 100.27 100.23 100.17
Rb 19 19 - 17 27 14 12 14 27
Ba 470 560 - 340 450 270 400 249 355
Sr 406 456 - 433 478 440 297 285 558
Ni 150 130 - 120 92 140 130 190 95
Co 45 40 - 36 31 23 23 63 45
Cr 220 230 - 130 200 120 140 175 123
V 110 140 - 100 140 П О ПО 140 140
Zr - 152 - 98 108 104 - 92 102
Hf 3 3.14 - 2.7 3.24 2.45 3.33 1.9 2.77
La 11.3 17 - 8.5 20.8 8.9 15 5 14.2
Ce 25.5 32.8 - 20.8 37.7 22 30 14 28.5
Nd 17.6 20.7 - 17.7 24.6 15.6 21.8 9.5 17.9
Sm 5.2 6.43 - 5.44 6.35 4.79 5.89 3.1 5.28
Eu 1,85 2.03 - 1.84 2.12 1.65 - - 1.84
Gd 5 5.8 - 6.3 5.3 4.1 5.5 4.8 5.3
Tb 0.75 0.65 - 0.79 0.86 0.72 0.8 0.74 0.85
Yb 1.94 2.14 - 1.9 2.05 1.82 2.07 0.9 2.01
Lu 0.3 0.31 0.27 0,28 0.26 0.33 0.18 0.3
Nb - 33 - 16 31 16 - 11 -

Y - 32 - 26 31 25 - 1.9 -

Та 0.76 1.08 - 0.62 1 0,57 0.96 - 0.74

Несмотря на значительный разброс точек, намечается падение концент
раций Ni, Со, Сг с уменьшением магнезиальности базальтов (рис. 59), но 
содержание V при этом остается практически постоянным.

Базальте иды Нельминского поля практически не отличаются от совга- 
ванских эффузивов по содержанию когерентных элементов, хотя для низко- и 
умереннокалиевых эффузивов характерны близкие концентрации Sr.

Н екогерен тны е  элем ен ты  (Rb, Ва , Zr, Y). Содержания некогерентных 
элементов в базальтах Совгаванского плато отчетливо зависят от концентрации

131



Окончание табл. 19

№обр. 1 1335 1400 14-6 1408 1454 68 84 Ш ;  ! Щ [ )
Совгаванское плато

калия и вследствие этого максимальны в щелочных лавах (до 160 r/т для Rb; 
1350 г/т для Ва; 270 г/т для Zr; 70 г/т для Nb и 35 г/т для Y). Более высокая в 
среднем щелочность базальтов Нельминекого плато выражается в более высо
ком содержании в них большинства некогерентных элементов.

С ростом магнезиальности содержания Rb, Ва, Zr, Nb и Y в породах 
уменьшаются, но закономерность проявлена недостаточно отчетливо.

Редкоземельные элементы . Распределение редкоземельных элементов 
изучено лишь в ограниченном числе образцов, но они охватывают практически



1 3 5 7 9
MgO

весь спектр составов молодых платоэффузивов. Базальты Совгаванского плато, 
как низко- так и умереннокалиевые, обогащены легкими лантаноидами, но 
степень обогащения варьирует в зависимости от щелочности, возрастая от 
низкокалиевых толеитов, через умереннокалиевые базальты, до щелочных лав 
(рис. 60). При этом содержания тяжелых лантаноидов во всех типах пород 
остаются практически постоянными.

Во всех проанализированных образцах отсутствует отрицательная Ей - 
аномалия, более того, в некоторых разновидностях низкокалиевых и щелочных 
пород отмечается небольшой европиевый максимум.

Геохимия редкоземельных элементов в базальтах Нельминского соот
ветствует таковой совгаванских эффузивов. Лишь для одного образца (1104),



Рис. 60. Графики распределения 
редкоземельных элементов, нормализо
ванных к ховдриту в базальтах Совгаван- 
ского (а) и Нельминского (Ь) плато. 
Условные обозначения см. на рис. 58

отобранного в западной части плато (верхнее течение р. Самарга), характерен 
“плоский” график распределения легких лантаноидов, но с необычным, 
отчетливым минимумом в области тяжелых элементов (рис. 60).

С о отн о ш ен и е  неко герентны х элементов. Только на диаграмме La-Ce 
фигуративные точки всех разновидностей молодых эффузивов Совгаванского 
и Нельминского плато ложаться на единую вариационную линию (рис. 61). В 
остальных случаях низко- и умереннокалиевые базальты формируют различ
ные, хотя и субпараллельные, тренды, причем фигуративные точки щелочных 
базальтоидов чаще всего располагаются на продолжении тренда умеренно
калиевых толеитов, при более низких отношениях Yb/La и Y/La.

Обращает на себя внимание значительный разброс фигуративных точек на 
диаграммах Rb-La и KjO-La, для объяснения которых требуется привлечение иных, 
чем фракционная кристаллизация или парциальное плавление, процессов.

И зо топ н ы й  со с т а в  S r  и Ш .  Изотопные исследования молодых платоэф- 
фузивов восточного Сихотэ-Алиня только начались, в литературе опубликованы 
первые результаты [Есини др., 1992а; Мартынов, Окамура, 1993; Мартынов, 1995]. 
87 Sr/^Sr и l45Nd/144Nd отношения в породах Совгаванского и Нельминского плато 
варьируют в пределах 0,7038-0,7048 и 0,5125-0,5127 соответственно (рис. 62).
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Рис. 61. Соотношение некогерентных элементов в платобазальтах восточного Сихотэ-Алиня.
Условные обозначения см. на рис. 55. Линиями на диаграммах показаны генерализованные 

тренды основных лав внутриплитных геохимических серий Гавайских островов (HAW) по Chen. 
Frey [1983] и северо-восточного Китая (QBA) no Nakamura ct al. [1990, 1991]. Пунктиром 
оконтурены поля базальтов, если вариации содержаний микроэлементов в них нс укладываются 
в линейные тренды

Низкокалиевые толеиты, с одной стороны, и субщелочные и щелочные 
базальтоиды, с другой, заметно отличаются соотношениями радиогенных изотопов, 
причем первые характеризуются более высокими значениями B7Sr/S6Sr и более 
низкими 143Nd/144Nd отношений, что достаточно типично для внугрйплшных серий,
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Рис.62. Соотношения радиогенных изотопов в почднемиоценовых платоба- 
зальтах восточного Снхогз-Алння.

Условные обозначения см. на рис. 57. Полями на диаграмме оконтурены 
составы базальтов магматических стадий -  предшествующей (РгО). синхронной 
(SO) и последующей PsO) раскрытию -  Японского моря, по Роне let ct al. [ 1995]
DMM, HIMU, EM 1, EM LI - мантийные компоненты (см объяснения в тексте)

например, для Гавайских островов [Cben, Frey, 1983] и Китая [Nakamura etal., 1990]. 
Фигуративные точки этих пород, кроме того, заметно смешены в левый нижний 
квадрант диаграммы l'MNdyi'uNd - *7Sr/b<Sr, за пределы поля мантийной 
корреляции, в область выделенного Хартом [Hart ct al., 1986] так называемого 
“низко-Nd” (Low-Nd) изотопного тренда, который, согласно современной 
систематике [Zindler, Hart, 1986], рассматривается как результат смешения EMI 
и HIMU мантийных источников.

Субщелочные и щелочные лавы Совгаванского и Нельминскот плато 
достаточно близки между собой по соотношению изотопов стронция и неодима, 
что, как и соотношения некогерентных элементов, указывает на нх происхож
дение в результате эволюции одного магматического источника. Последний, 
по сравнению с источником низкокалиевых толеитов, был более деплетирован 
в отношении радиогенных изотопов и в меньшей степени контаминирован 
ЕМ1 компонентом.

Обращают на себя внимание определенные особенности изотопных 
характеристик пдатобазальтов Шкотовскош и Шуфанскош плато Южного 
Приморья. По соотношению изотопов Sr и Nd они близки к низкокалиевым 
голентам Совгаванского плато, но ярко выраженные признаки влияния ЕМ 1 
мантийного компонента отсутствуют.
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Вопросы петрогенезиса

Значительные вариации составов пород, присутствие в разрезах щелоч
ных лав, а также основные пстро-, геохимические особенности сближают 
молодые платоэффузивы восточного Сихотэ-Алиня с породами внуфигщитных 
геохимических серий. Даже в наиболее низкокалиевых лавах Совгаванского 
плато (0,15-0,25 мас.% К,О) концентрации Rb, Ва, Th, легких лантаноидов, а 
также соотношения Ti/V и радиогенных изотопов выше, чем в базальтах сре
динно-океанических хребтов. В то же время, по сравнению с внутриплатными 
базальтами типовых обстановок, например Гавайских осфовов, позднемно- 
ценовые породы восточного Сихотэ-Алиня характеризуются устойчиво более 
низкими содержаниями TiO,(<2 мас.%), СаО (<10 мас.%), но высокими AL.O., 
(> 15 мас.%). Различия наблюдаются я отношения некогерентных элементов (за 
исключением Ce/La и Ta/La) (рис. 61), и радиогенных изотопов, что 
свидетельствует о различных составах магматических источников.

Позднемиоценовые шгагобазальзы восточного Сихотэ -Атиня по главным 
геохимическим показателям достаточно близки к позднекайнозойским основ
ным эффузивам северо-восточного Китая, но отличаются необычно высокой 
(до 70%) объемной долей низкокалиевыхтолеитов, что позволяет предполагать 
более высокие температуры и степени плавления мантийного вещества. В 
пределах Китая аналогичная закономерность наблюдается лишь в вулканических 
полях, также расположенных в непосредственной близости ат побережья Южно- 
Китайского моря (п-ов Лейчжоу и о-в Хайнань) [Fan, Hooper, 1991 ], но и в этом 
случае среднее содержание калия (0,64-0,96 мас.%) в голентовых лавах выше, 
чем в соответствующих по щелочности совгаванских эффузивах.

Другой важной особенностью опатоэффузивов восточного Огхотэ-Апиня 
является заметная обог ащснность крупнононнымн литофнлами, а в некоторых 
случаях и дсплетированность в отношении Та и Nb (рис. 63,а,б). Подобная 
геохимическая специфика отличает лишь четвертичные платобазальты юго- 
западной Японии и северной Кореи, в происхождении которых существенная 
роль отводится субдукции [Nakamura et al., 1990; Федорчук, Филатова, 1993]. 
О влиянии суюдукционных процессов на происхождение позднемиоценовых 
базальтов восточного Сихотэ-Алиня свидетельствует и высокая относительная 
глиноземистость этих пород. На диаграмме (SFe+Mg)-Ca-(Al-Na-K) (рис. 64) 
их фигуративные точки располагаются за пределами поля базальтов океани
ческих островов, вблизи линии с Ca'(Al-Na-K) отношением, близким к 0,7, 
что, как отмечалось ранее, характерно для глиноземистых субдукцнонных 
базальтоидов. От последних платобазальты восточного Сихотэ-Алиня 
отличаются относительно высокими содержаниями железо-магнезиального 
компонента (рис. 64). Поукле с соавторами [Pouclel et al., 1995] в соответствии 
с систематикой, разработанной дня Японской островной дуги, в пределах
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Рис. 63. Распределение мнкролпементов в базальтах Совгаванекого (а) 
н Нельмннсього (в) плато, нормализованное к среднему океаническому 
базальту по Pearce [1983].

В качестве сравнения показаны распределения злементов-примесей в 
типовых внутриплатных геохимических сериях Антарктиды (А) н Гавайских 
островов (Н) по Pearce [1983]

япономорского региона выделяет три группы базальтоидов: (1) предшеству
ющие раскрытию Японского моря, (2) синхронные и (3) современные. 
Изотопные характеристики платоэффузивов восточного Сихотэ-Алння близки 
к породам последней группы, отличаясь от них заметным смещением 
фигуративных точек в область низких значений U3Nd/|1JNd отношения 
(рис. 62). ЕМ I изотопная специфика является характерной особенностью 
кайнозойских платобазальтоидов Китая [Basu et al., 1991; и др.] и некоторых 
поднятий Японского моря [Tatsumoto ct а!., 1991], но в совгаванских эффузивах, 
особенно в низкокалиевых толеитах, она выражена гораздо более отчетливо 

Полученные данные позволяют рассмотреть основные вопросы петроге- 
незиса позднемиоценовых нлатобазальтов восточного Сихотэ-Алння.
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Рис. 64. Классификационная диаграмма Gm X fH + Mg)-(Al-N'a-K) 
для лошнсмиоцсн .'f.bis платобааальтов Cwcots-.Vihhh.

1 - вкутриИлигныс базальты Камчатки; 2-4 - умсрснноыиисиы!; 
(2), ннзкокалисвыс (3) н щелочные батальтн (4) Соытшщрекого плито, 
S-б -  умеренно (5) и ннзкокалиевыс базальты Нсльмннского плато.

Полями на диаграмме показаны; MORB - базальты ерктдннно- 
окханнчсскнх хребтов, OIB -  базальты океанНЧсекнх осгровоь н 
континентальных рифтов, заштриховано поле нысовоглнноземнетых 
базхтьтоь юных и фронтальных частей зрелых островных дуг

Несмотря на го, что их магнезиальность (Mg= lOCMg^Mg+Fe*2 в атомных 
количествах), как правило, ниже (65—63) таковой в примитивных мантийных 
выплавках (63-70), находящихся в равновесии с 0 )9а, преимущественно 
трещинный характер излияний и редкая встречаемость порфировых выделений 
дозволяют предполагать сравнительно быстрый подъем магматических 
расплавов к поверхности, и, следовательно, незначительное влияние на их 
состав процессов кристаллизационного фракционирования. Об этом свиде
тельствует также близость к равновесным составам оливина и плагиоклаза 
(рис. 65), в связи с чем обогащение платоэффузивов оливином, избыточным 
по отношению к низкобарической котектике (рис. 66), можно рассматривать 
как результат полибарической эволюции расплавов и известного эффекта 
расширения поля кристаллизации оливина при падении давления в сухих 
системах. Порфировые выделения, мега- и ксснокристы довольно часто 
встречаются в щелочных базальтах, но последние в значительной степени деп- 
летированы в отношении когерентных элементов и вряд ли могут рассмат
риваться в качестве куммулатов.

Значительной ради кристаллизационной дифференциации в происхождении 
ПОзднемноцеиовых базальтов восточного Сихотэ-Алиня противоречат и 
Многочисленные геохимические данные, например близкие содержания Mi и Sr в 
образцах с различным содержанием La (рис. 67). Первые два элемента входят
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Рис. 65. Сопоставление реальных и расчетных составов плагиоклаза и оливина в 
платоэффузивах восточного Сихотэ-Алиня. Для расчета равновесных составов минералов 
использовалась программа “Комагмат” [ Ariskin et al., 1993]. Залитые знаки -  составы фенокристов

Рис. 66. Эволюция расплавов платоэф- 
фузивов при низкобарической кристалли
зации, рассчитанная по программе “Комаг- 
мат" [Ariskin et al., 1993].

1 -  низкокалиевые толеиты; 2 -умерен- 
нокалисвые и 3 -  щелочные базальты

5 10 50

Рис. 67. Вариации концентраций (г/т) 
когерентных элементов (Sr, Ni) в зависимости 
от содержания La в платобазальтах восточ
ного Сихотэ-Алиня.

Условные обозначения см. на рис. 58. 
Стрелками на диаграмме показаны тренды 
изменения составов магматической жидкости 
в процессе кристаллизационной дифференциа
ции при различных коэффициентах распре
деления минерал-расплав [AUegre et al., 1977]



преимущественно в оливин и плагиоклаз, в связи с чем их концентрации должны 
существенно меняться в условиях низ ко барического фракционирования.

Большинство исследователей, обсуждая вопросы происхождения 
кайнозойских платоэффузивов Китая [Zhou, Armstrong, 1982; Penget. AI., 1986; 
Basuetal., 1991], Японии [Nakamura et al., 1989,1990], указывали на отсутствие 
признаков коровой кон там и н ац и и , включая контаминацию вещества нижних 
горизонтов коры. Этот вывод основывается на [Basu et al., 1991]:

1) отсутствии корреляции между геохимическими характеристиками 
базальтов, включая изотопные, и содержание в них К20  и S i02;

2) присутствии в щелочных породах мантийных ксенолитов;
3) близости соотношений радиогенных изотопов в платобазальтах и лавах 

океанических островов.
Все эти признаки характерны и для позднекайнозойских платоэффузивов 

восточного Сихотэ-Алиня. Несмотря на присутсвие коровых ксенолитов (гранитов, 
гранулитов), наблюдаются обратные соотношения содержаний SiO, и 
некогерентных элементов, включая К 20 , P2Os и La (рис. 68). Высокая степень 
корреляции между собой большинства некогерентных элементов, за исключением 
KjO и Rb (рис. 61), отсутствие корреляции между соотношениями стронция и 
калием (рис. 69), трещинный характер извержения и признаки быстрого подъема 
расплавов к поверхности также можно рассматривать как факторы, не благопри
ятствующие значительной ассимиляции корового материала.
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Рис. 68. Вариации La (г/т) и Р20 5 
(мас.%) в зависимости or содержания 
SiO, в породах.

1,2 — низко- (1) и умереннокалиевые 
(2) базальты Нельминского плато; 3,4 -  
то же Сов гаванского плато; 5 -  щелочные 
лавы Совгаванского плато; б -  платоэф- 
фузнвы Южного Приморья
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Рис. 69. Диаграмма ̂ Sr/^Sr-K^O для платобазальтов Совгаванского плато.
Условные обозначения см. на рис. 58

Таким образом, основной вклад в изменчивость составов молодых 
платоэффузивов восточного Сихотз-Алиня вносила гетерогенность 
состава и вариации степени плавления мантийного источника, который, 
судя по высокой железистости пород, геохимическим и изотопным 
характеристикам, отличался достаточно необычным составом и 
значительной степенью метасоматической переработки.

О роли мантийного метасоматоза в формировании геохимических 
особенностей описываемых пород свидетельствуют прежде всего их о бога- 
щенность глиноземом, крупноионными литофилами, а в некоторых случаях и 
деплетированностъ в отношении Та и Nb. Как отмечалось ранее, такие геохи
мические признаки указывают на вклад субдукциоиного компонента в генезис 
пород при вовлечении в процесс плавления глубинного вещества, преобра
зованного в результате дегидратации погружающейся океанической пластины 
[Pearce, 1983; Nakamura etal., 1990идр.].

Метасоматическое преобразование мантийного источника поздне
миоценовых платобазальтов подтверждают и изотопные данные. Действи
тельно, смещение фигуративных точек пород в левый нижний квадрант 
диаграммы. UJNd/144Nd - 87Sr/86Sr не согласуется с геохимическими свойствами 
Sr и Nd предполагает участие в происхождении расплавов глубинного вещества, 
деплетированного в отнрошении Rb и/или обогащенного легкими лантаноидами 
достаточно длительный период времени для индивидуализации изотопных 
характеристик. В настоящее время существуют две основные модели, объясняю
щие это явление. С. Харт [Hart, 1988] в своих последних работах помещает ЕМ I 
(или DUPAL)-raoronную аномалию вблизи границы мантия-ядро, поскольку: 
(1) мантийные ксенолиты, в т.ч. и из кайнозойских платоэффузивов восточного 
Китая [Tatsumo et al., 1991], обогащены не ЕМ I, а ЕМ II компонентом и
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(2) существует географическое сходство в размещении пород с ЕМ I изотопными 
характеристиками и некоторыми геофизическими аномалиями, выявляемыми 
методами глубинной сейсмической томографии. Но большинство исследователей 
[Zmdler,Hart, 1986; Hart etal., 1986 и др.] связывают происхождение ЕМ I мантийного 
компонента с плавлением метасоматически обогащенной части субконтинен
тальной литосферы (“корни континентов” или “континентальный киль”), 
стабильной и не вовлекаемой в мантийную конвекцию в течение длительного 
периода времени (см. дискуссию [Hart, 1988]. Последнюю точку зрения, по 
мнению [Tatsumo et al., 1991], подтверждают результаты изучения кайнозойских 
платобазальтов северо-восточного Китая, Кореи и Японского моря. Как 
отмечалось в главе 3, для базальтов глубоководных котловин Японского моря 
происхождение которых, в первую очередь, должно быть связано с мантийным 
диапиризмом, характерна не ЕМ I, а ЕМ II-изотопная специфика. Последняя же 
ярко проявлена лишь в лавах некоторых островов Японского моря [Tatsumoto et 
al., 1991] и, как следует из наших данных, в платобазальтах восточного Сихотэ- 
Алиня, расположенных непосредственно над палеосубдукционной зоной и 
клином субконтинентальной литосферы.

В качестве доказательства метасоматической природы ЕМ I мантийного 
компонента позднекайнозойских высококалиевых лав северо-востока Китая М. 
Занг с соавторами [Zhang et al., 1991] приводили факт присутствия 
новообразованного флогопита в перидотитовых нодулях щелочных пород. В 
пределах восточного Сихотэ-Алиня признаки мантийного метасоматоза как 
скрытого, так и модального, проявлены достаточно отчетливо [Есин и др. , 1992а], 
но, учитывая присутствие в шубинных ксенолитах паргасита и ярко выраженную 
натровую специфику самих вулканитов, можно полагать, что он носил 
достаточно редкий натровый характер [Hawkesworth et al., 1979].

Следует отметить, что изотопные особенности позднемиоценовьгх 
вулканитов ВСАВП, с одной стороны, и их геохимическая специфика, с другой, 
отражают различные по времени метасоматические явления. Умеренно
калиевые базальты Совгаванского и Нельминского плато обогащены LIL 
элементами в той же степени, что и низкокалиевые толеиты Совгаванского поля, 
но ЕМ I изотопные признаки в них проявлены гораздо мЫее отчетливо.

Принимая во внимание незначительное влияние кристаллизационной 
дифференциации и коровой контаминации на состав позднемиоценовых 
базальтов восточного Сихотэ-Алиня, используя данные по распределению 
некогерентных элементов и подходы, описанные ранее, можно сделать 
определенные заключения о химическом и минералогическом составах 
магматического источника этих пород.

Большинство некогерентных элементов в позднемиоценовых платоэф- 
фузивах восточного Сихотэ-Алиня (рис. 70) показывает высокую степень линейной
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корреляции с La, хотя для Sr, Р20 5, Y, ТЮ2 и Zr разброс значений несколько выше, 
что, скорее всего, связано с меньшей точностью рентгено-флюоресцентного 
анализа, по сравнению с нейтронноактивационным. Учитывая высокую 
подвижность Rb и К^О в магматическом флюиде [Pearce, 1983], незакономерные 
колебания концентраций этих элементов, возможно, являются следствием их 
неравномерного распределения в мантийном веществе, что в какой-то мере 
подтверждает ранее сделанный вывод о его метасомагической природе. Причем, 
в отличие от высокоглиноземистых базальтов, содержание Rb и 1^0 в 
магматической жидкости не контролировалось минеральными фазами - 
флогопитом или амфиболом.

Соотношения La с другими вы со коне шгерентыми элементами (Ва, Се, 
Th, Zr, Та) остаются практически постоянными, в то время как небольшой 
положительный наклон трендов на диаграммах La-Nd, La-Sm и La-Eu 
свидетельствует о более низком валовом коэффициенте распределения La, по 
сравнению с Nd, Sm, и Ей, что согласуется с экспериментальными и 
эмпирическими данными (табл. 14). Крутой угол наклона вариационных линий 
Yb и Lu дает основание считать, что поведение тяжелых лантаноидов в первичных 
расплавах контролировать реститовой гранатовой фазой. В то же время близкое 
к нулевому значению положительное пересечение вариационными линиями 
вертикальной оси диаграмм свидетельствует (рис. 70) об относительно 
небольшом вкладе данного минерала в состав базальтовых выплавок (величина 
Р' ). Последнее, видимо, связано с низким содержанием граната в 
магматическом источнике (рис. 71), вследствие чего только первые, 
относительно небольшие по объему щелочные выплавки, были заметно 
деплетированы (рис. 61) в отношении тяжелых лантаноидов и иттербия (более 
низкая величина Y/La и Yb/La).

На основании аналогичных рассуждений можно предполагать присут
ствие в небольших количествах минералов-концентраторов титана, например, 
рутила, в магматическом источнике п л атоб аз альтов.

Рис. 71. Соотношение граната и клинопи- 
роксена в источнике плагоэффузивоа, рассчитанное 
по уравнению Хр/С°и = -{DicpxXcpj!/DigtC0Lji) + 
о у с у *  [Hofmann, Feigenson, 1983].

Коэффициенты распределения по табл, 14
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Таблица 20
Концентрации элементов в источнике н D-значенне некогерентных элементов молодых

платоэффузивов восточного Снхотэ-Алиня (Совгаванское плато)

Элемент S. - ШШШI-P(Sp) I-P (G r)
Относительные
концентрации

Относительные
D-значення

: (Sp) : (Or) <;s p? Юг) :
Се 0.011 0.9 0.9554 0.946 1.06 1.05 0.012 0.012
Nd 0.027 1.0 0.905 0.871 0.91 0.871 0.024 0.024
Sm 0.049 0.5 0.835 0.760 1.67 1.52 0.082 0.075
Еи 0.04 1.0 0.794 0.693 0.79 0,69 0.032 0.028
Tb 0.11 0.3 0.759 0.561 2.53 1.87 0.28 0.21
Yb 0.244 0.3 0.758 -0.07 2.52 none 0.617 none
Lu 0.057 0.3 0.623 -0.211 3.12 none 0.178 none
Zr 0.016 1.6 0.933 0.871 0.583 0.544 0.01 0.009
Ti 0.096 0.1 0.788 0.724 none none 0.756 0.695
Y 0.126 0.6 0.615 0.216 1.03 0.360 0.129 0.046
Sr 0.0173 0.2 0.93 0.905 4.65 4.53 0.08 0.078
Та - 0,9 0,818 0,821 0.91 0.91 - _
Hf 0.032 1.4 0.933 0,871 0.67 0.62 0.0213 0.020
Ba 0.002 0.22 1.0 1.0 4.55 4,54 0.009 0.009
P 0.017 0.07 1.0 1.0 1.50 1.49 0.0254 0.0025

Th - 1.1 1.0 1.0 0.909 - - -

Примечание. (Sp), (Gr) -  соответственно для шпннелевой и гранатовой модели; 
остальные обозначения см. в тексте.

Фигуративные точки низко- и умереннокалиевых толеитов, а также 
щелочных базальтов формируют на диаграммах (La/i)n -  (La)n единые 
вариационные линии, что свидетельствует о близких геохимическом и минера
логическом составах мантийных источников. Отличия отмечаются только по 
отношениям La/K, La/Rb и La/P20 5, что можно связать с различной степенью 
метасомэтической переработки. Обращают на себя внимание различные тренды 
базальтов Совгаванского и Нельминского поля в координатах (La/Sr) -  (La) и 
(La/Lu)n-  (La)n, что позволяет предполагать латеральную неоднородность мантии 
в пределах восточного Сихотэ-Алиня. Об этом свидетельствуют и заметные 
вариации изотопных характеристик. Например, для Совгаванского плато 
характерно увеличение отношения 143Nd/144Nd по мере удаления от побережья и 
падение K7Sr/R6Sr вверх по разрезу платоэффузивов, но требуются дополнительные 
исследования, чтобы судить об этом с большей определенностью.

Учитывая вышеизложенное, расчет относительных концентраций 
некогерентных элементов в магматических источниках молодых платоэффузивов 
выполнен для шпинелевого и гранатового лерцолита. Составы минералов взяты 
из опубликованных данных по микрозондовому изучению ксенолитов мантийных 
пород в базальтах Совгаванского плато [Есин и др., 1992а], а также экспериментов
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[Майсен, Бетгчер, 1979]. Вклады различных минеральных фаз рассчитаны методом 
регрессионного анализа распределения петрогенных окислов [TiO,, FeO, AL,03, 
MgO, СаО], но величина P‘gr принималась равной 0,20, поскольку более высокие 
значения этого параметра приводили к нереальным отрицательным значениям 
отношений С^/С^, Су/Ск и С1ц/С1а. Относительные концентрации некогерентных 
элементов в магматическом расплаве низкокалиевых базальтов Соегаванского 
плато приведены в табл. 20. Поскольку величина I для ТЮ2, Lu и Р20 5 близки к 
нулю, рассчитанные концентрации этих элементов в магматическом источнике 
характеризуются высокой степенью неопределенности и не включались в таблицу.

Для высоконекогерентных элементов результаты расчета по двум моделям 
сходные. Различия наблюдаются только в содержании тяжелых лантаноидов и 
иттербия. Согласно шпинелевой модели значения LREE/HREE в источнике должны 
быть близки к 1, что соответствует составу первичной, не деплетированной мантии. 
Лучше согласуется с изотопными и геохимическими характеристиками изучаемых 
пород предположение о присутствии в реститовой фазе граната, поскольку в этом 
случае плавящийся магматический субстрат должен быть обогащен легкими 
лантаноидами. Расчеты выполненные как по гранатовой, так и по шпинелевой 
модели, показывают обогащенностъ магматического источника Sr, что в какой-то 
мере может служить подтверждением метасоматической природы этого элемента.

Таким образом, в происхождении платоэффузивов восточного Сихотэ- 
Алиня значительная роль принадлежала гетерогенному по составу веществу 
субконтинентальной литосферы, метасоматически преобразованному под 
воздействием как древних (натровый метасоматоз), так и сравнительно 
молодых (субдукция океанической плиты) процессов, при относительно 
небольшом содержании гранатовой фазы в рестите. Влияние предшест
вующей субдукции и, возможно, высокотемпературного астеносферпого 
диапиризма при формировании Япономорской котловины выражаюсь н е  

только в метасоматическом преобразовании глубинного вещества, но и е 
повышении его температурного фона, что благоприятствовало высокой 
степени его плавления, с формированием значительных объемов низкокалие
вых толеитов, несущих ярко выраженную ЕМ I  изотопную специфику.

Выводы

1. Кайнозойские платобазальты широко распространены в пределах 
северо-восточного Китая, Кореи, Дальнего Востока России и Японии и тесно 
ассоциируют с грабенами, трассирующими глобальные сдвиговые системы 
разломов северо-восточной ориентировки.

2. По ряду геологических и петрологических признаков позднемиоценовые 
платоэффузивы восточного Сихотэ-Алиня заметно отличаются от одновозраст
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ных вулканитов континентальных районов Китая, что связано с особенностями их 
геологической позиции: над палеосубдукционной зоной и вблизи рифтогенной 
впадины Японского моря. Для них характерна высокая объемная доля низкока- 
лиевых толеитов (0,5-0,15 мас.% К^О), отчетливо выраженная ЕМ I изотопная 
специфика, обогащенность крупноионными литофилами, а в некоторых случаях 
и деплетированность в отношении высокозарядных катионов, что в совокупности 
свидетельствует о высоких температурах, степени плавления глубинною вещества 
и его метасоматической переработке под воздействием как древних (натровый 
метасоматоз), так и относительно молодых (субдукция океанической плиты) 
процессов.

3. Результаты геохимического моделирования дают основание предпола
гать участие в формировании первичных расплавов позднемиоценовых 
платобазальтов восточного Сихотэ-Алиня гетерогенного по составу гранат
содержащего мантийного вещества.

4.L5. Геодинамические условия формирования базальтов 
восточного Сихотэ-Алиня

Результаты проведенных исследований представляют определенный интерес 
для реконструкции геодинамических условий проявлений базальтового вулканизма 
в пределах восточного Сихотэ-Алиня. В литературе этот вопрос детально нс 
обсуждался, а высказываемые представления не подкреплены в достаточной мере 
фактическим материалом и носят дискуссионный характер.

До проведения мелкомасштабного геологического картирования все типы 
кайнозойских базальтоидов региона включались в состав Восточно-Сихотэ- 
Алинского вулканического пояса. Но уже на этом этапе исследования многие 
авторы отмечали неоднородность его геологического строения, связанную с 
активностью долгоживущих, поперечных к простиранию пояса разломов [Изох, 
1966; Фаворовская и др., 1969]. Позже, учитывая резко отличный состав и 
дискордантное положение базальтоидов относительно более древних эффузивов, 
появилась точка зрения о необходимости их выделения в самостоятельный 
Прибрежный вулканический пояс [Сухов, 1975], причем подчеркивалась роль 
разрывной тектоники в его формировании. Например, М.А. Ахметьев и 
Л.П. Ботылева [1971] отмечали преимущественно трещинный характер излияния 
молодых платобазальтов с северо-западной или субширотной ориентировкой 
магмапроводягцих канатов. В.И. Сухов [1975] сделал аналогичный вывод в

148



отношении выеокошиноземистых эффузивов, излияние которых, но его мнению, 
происходило из трещинных и щитовых вулканов. В. А. Баскина [19S2] указывала на 
локализацию до неогеновых основных лав Приморья (кузнецоЕская свита) 
преимущественно в меридиональных и широтных, т. е. поперечных к простиранию 
складчатости сквозных линейных структурах. Обобщая эти и другие данные, в 
работе [Молодые геосинклинали..., 1978], авторы высказывали мнение о 
соответствии массовых излияний глиноземистых базальтов Сихотэ-Ашшя “эпохам 
растяжения коры в позднем мелу, эоцене, раннем и позднем миоцене”, при 
активности преимущественно трещинных вулканов, с незначительной 
дифференциацией первичных магм.

Ряд исследователей [Ростовский, 1976; Мартынов, 1983, Попов, 1986], 
учитывая значительные объемы олигоценовых кислых эффузивов в Северной 
и Южной зонах, выделяли эти породы, совместно с эоценовыми и миоценовыми 
базальтами, в контрастную ассоциацию. Поскольку происхождение таких 
ассоциаций обычно связывают с рифтогенезом, палеогеновая эпоха в настоящее 
время рассматривается как начало структурной перестройки территории 
[Тихоокеанская окраина..., 1991 и др.], причем многие геологи связывают это 
событие с раскрытием рифтогенной впадины Японского моря [Олейников, 1989 
и др.]. Последняя точка зрения хотя и объясняет резкую смену характера 
вулканизма в восточном Сихотэ-Алине наиболее логичным образом находится 
в противоречии с рядом общепринятых представлений. В о-первы х, 
высокоглиноземистые базальты считаются типично еубдукцнонными 
образованиями и их массовые излияния никогда не рассматриваются в качестве 
индикаторов рифтогенеза. Во-вторых, как отмечалось ранее, большинство 
японскихгеологов в настоящее время относят раскрытие Япономорской 
котловины к среднему и позднему миоцену, т. е. считают, что возникновение 
его произошло значительно позже начала формирования глиноземистых 
базальтовых толщ восточного Сихотэ-Алиня.

Геологические признаки, указывающие на формирование высокогли
ноземистых базальтовых толщ восточного Сихотэ-Алиня в результате активности 
трещинных и щитовых вулканов, т. е. в режиме растяжения, подтверждаются 
многочисленными петрологическими данными. Прежде всего отсутсвием в 
этих породах сколько-нибудь ярко выраженной поперечной петрохимической 
зональности, типичной для субдукционных лав, незначительным влиянием 
кристаллизационного фракционирования на их состав, что дает основание 
предполагать сравнительно быстрый подъем родоначальных расплавов к 
поверхности.

Еще более очевидна роль рифтогенных процессов в происхождении 
титанистых разновидностей. Состав этих пород соответствует низкобарической 
базальтовой ктектике, пространственно они ассоциируют с тектоническими
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Рис. 72. Зяанснм -зстъ  в е л и ч и н ы  о т н о ш е н и я  ,7Sr/**Sr о т  в о з р а с т а  н т л н я н н я  
б а за л ь т о в  во с т о ч н о го  С н х с т з -А л н н я  С а х а л и н а .

1 -  базальты Сахалина; 2-7 - пилвовкякновые плагоэффузнвы восточного 
Сихотэ-Алиня; прибрежная (2'j н тыловая (3) зоны Совгананского плато, 
Нсльмннекои плато (4), щслочящс базальты Соигабанского плато (5), Шкотовскос 
и Шуфансиос плато Южного Приморья (6); 7 -* - высоког.танозсмнстътебазальты 
Восточного Сихотэ-Алиня: СВЗ (71, ЦВЗ (8) н ЮВЗ (9). Оконтурено поли 
вькчжоглнноземнетых базальтов

грабенами северо-западной или субширотной ориентировки, которые 
концентрируются вблизи ареалов внутри плитных лав и близки с ними по ряду 
геохимических характеристик.

Роль рифтогенных процессов в генезисе высокогпиноземистых базальтов 
восточного Сихотэ-Алиня подчеркивают и особенности изотопного состава. 
Напомним, что для тыловодужных базальтов СВ Японии в интервале 21- 
14 млн лет отмечается изотопный скачок, происхождение которого связывают 
с внедрением клинаастеносферной мантии в субконтииентальную литосферу 
в результате раскрытия Японского моря. В высокотиноземистых базальтах 
восточного Сихотэ-Алиня резкое уменьшение величины87Sr/^Sr приходится 
на более ранний период -  40-35 млн лет (рис. 72). Причем согласно прецизи
онным К-Ат датировкам примерно в то же время (30-37 млн лет) формировался 
основной объем этих пород (рис, 73).

Таким образом, резнею смену характера вулканизма и массовые излияния 
глиноземистых базальтов в восточном Сихотэ-Алине действительно можно 
связывать с раскрытием Япономорской котловины и переходом территории в
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Рис. 7.3. Гисгдграчмд распре
деления iKupa-ena tonunnu бвшьтс*
н П ределах иосгоччапй  С В И Л  V -ЛЛН НЛ. 

Источник дзнчш: таблица 13 ч Said 
cial. [llW3]

Возраст ( млн. лет)

рнфтогепную стадию развития. Но начало этого события следует относить не к 
миоцену, а, по крайней мерс, к эоцену, с максимальным растяжением в области, 
прилегающей к Сихотэ-Алннскому вулканогену, в позднем эоцене и раннем 
однгоцепе. Факты, которыми оперируют японские геологи, видимо, фиксируют 
более позднее явление.

Подобное заключение полностью согласует ся с так называемой двухэтап- 
нон моделью формирования Японского моря [Lallemand, Jolivet, 1985]. В 
соответствии с ней, начиная со среднего эоцена, тектонические перемещения в 
пределах тихоокеанской окраины Азии приобрели характер правосторонних 
сдвигов, что привело к началу дрейфа Японии и Сахалина в южном направлении 
и открытию морского бассейна (рис. 74). Такого же типа движения сохранились в 
раннеолигоцен-позднемиоценовое время. В миоцене важнейшую роль в 
формировании структурного плана региона приобретает задутовой спрединг, ось 
которого была перпендикулярна простиранию Японских островоь. Такое поле 
напряжений привело к формированию котловины Я маги и других депрессий 
северо-восточного простирания, включая Корейское плато и грабены вдоль 
восточной периферии Японского моря. Завершениезадугового елредикга около 
12 млн лет назад, связанное с коллизией хребтов Кюсто-Паляау и пра-Идзу-Бонин 
по [Nakamura, Uyeda, 1980], приводит к превращению рнфтш слеза (около 7 млн 
лет) и началу сжатия (около 1-2 млн лет).

В настоящее время существуют различные точки зрения на генезис 
позднекайнозойских платобазальтоидов Дальнего Востока. Е. Накамура с 
соавторами [Nakamura et al., 1990] предложил плюмовую модель, в соответствии с 
которой зарождение расплавов происходило в результате погружения в нижние 
горизонты мантии блоков древней океанической коры, обогащенных некоге- 
рентньгми элементами. Плавление этого вещества приводило к формированию 
толеитовьгх расплавод»а вовлечение в этот процесс деплетированной океанической

151



Рис. 74. Схематическая мо
дель открытия Японского моря по 
Lallemand, Jolivet [1985].

1 -  первая стадия рифто- 
генеза -  сосдвигшое растяжение; 
2 -  вторая стадия -  задуговой 
спрединг

литосферы щелочных магм. Аналогичной точки зрения придерживаются
В.В. Ярмалкж и В.И. Коваленко [1995].

Но, по мнению других ученых [Pouclet et al., 1995], плюмовая модель 
формирования кайнозойских платобазальтов не учитывает: 1) особенности 
кинематики восточной Евразии, которая, начиная с палеогена, испытывала 
сжатие с формированием серии сдвиговых разломов северо-восточного 
простирания; 2) отсутствие признаков (поданным сейсмической томографии) 
существования мантийного плюма под восточным Китаем в настоящее время 
[Anderson etal., 1992] и геохимических свидетельств еш присутствия в палеозое 
и мезозое [Menzies et al., 1993]; 3) пространственную приуроченность полей 
кайнозойских базалыоидов к сдвиговым системам разломов и значительное 
влияние системы Тань-Лу на изотопный состав магматических пород [Peng et 
al., 1986]. Поэтому вслед этим ученым и Basu с соавторами [1991] мы склонны 
связывать кайнозойскую магматическую активность восточной окраины Азии 
с плавлением верхней мантии при декомпрессии, обусловленной тектоничес
кими перемещениями блоков Тихоокеанской и Евразиатской плит. Хотя в 
настоящее время не существует критериев, позволяющих с высокой долей 
уверенности различать магматические породы, образующиеся в результате 
активного (плюмовый источник) или пассивного (в результате декомпрессии)



| :

диапиризма, косвенные данные, полученные при изучении платобазальтов 
восточного Сихотэ-Алиня, свидетельствуют в пользу тектонической 
первопричины магматической активности. Действительно, излияния 
платобазальтов происходили не одновременно с образованием депрессионных 
структур, как это типично для активного плюма, а значительно позже, о чем 
свидетельствует повсеместное присутствие мощной пачки осадочных отло
жений в подошве вулканитов. Кроме того, геохимические особенности 
описываемых пород заметно отличаются от типично плюмовых базальтоидов 
океанических островов, а их изотопные и петрологические характеристики 
свидетельствуют о значительном вкладе в процесс формирования магмати
ческих расплавов вещества субконтинентальной литосферы. Необходимо 
учитывать также, что излияния платобазальтов приходятся на период смены 
тектонического режима задуговой области Японской осгроводужной системы с 
растяжения на сжатие, излившиеся магмы отличаются сравнительно небольшими 
объемами и распространены на огромной территории.

Таким образом, в пределах восточного Сихотэ-Алиня к собственно 
субдукционным следует относить только позднемеловые, преимущественно 
кислые и средние по составу эффузивы. Магматическая активность в кайнозое 
с формированием базальтовых по составу толщ, высокоглиноземистых, а затем 
с внутриплитной геохимической спецификой являлась лишь пассивным 
отражением растяжения, связанного со сдвиговыми дислокациями, термаль
ными и метасоматическими преобразованиями субконтинентальной литос
феры в результате предшествующей субдукции и внедрения астеносферной 
мантии при раскрытии Япономорской котловины.

4.2. Андийская окраина Южной Америки

Андийская континентальная окраина, протяженность которой составляет 
около 4000 км, является одним из крупнейших линеаментов Земли и харак
теризует собой сейсмические, тектонические и магматические процессы, 
связанные с субдукцией океанической плиты Наска под Южно-Американский 
континент [Trope et al., 1982; Thorpe, 1984] (рис. 75). Возраст плиты в Перу- 
Чилийском желобе, расположенном в 95±25 км от побережья, оценивается в 65 
млн лет, временной интервал субдукции -  менее 75 млн лет [Deruelle, 1982], 
скорость субдукции в течение кайнозоя -  менее 10 см/год [Le Pichon et al., 
1976]. Значительное заполнение желоба осадками мелового и более молодого 
возраста отмечается только южнее 33° ю.ш.

Согласно сейсмическим данным [Trope et al., 1982] зона Беньофа 
прослеживается вдоль западного побережья Южной Америки до 45°ю.ш., где
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океанический хребет погружается под 
континент. Южнее этой точки граница 
между Южноамериканской и Антарк
тической плитами характеризуется в 
большей степени латеральной систе
мой разломов, чем субдукцией. Точ
ное определение фокусов землетрясе
ний позволило установить, что зона 
Беньофа разбита на 5 хорошо выражен
ных сегментов с углами наклона, варь
ирующими от 25-30° до 10-15° [Вагап- 
zangi, Isacs, 1976,1979].

Структурное основание Анд 
очень неоднородно. В Колумбии и 
Эквадоре оно представлено полимета- 
морфическими комплексами домезо- 
зойских и мезозойских изверженных 
пород, а в центральной части Анд -  
докембрийскими и герцинскими тол
щами, указывающими на возникно
вение здесь континентальной коры к 
концу позднего палеозоя. Фундамент 
Южных Анд слагают мезо-кайнозой- 
ские складчатые образования.

В палеозое, а в дальнейшем и 
мезозое, в развитии Колумбийско- 
Эквадорского, Перуанско-Чилийского 
и Патогонского отрезков отмечаются 
определенные отличия, которые заклю
чаются в характере магматических 
формаций, особенностях режима мета- 
морфиза и складчатости. Эти различия 
прослеживаются и в миоцен-четвер- 
тичное время, в период, когда на фоне 
общего воздымания в центральной 
части Анд возникает Андийский вулка

нический пояс. Последний разделен на три вулканических активных сегмента, 
между которыми расположены магматически неактивные площади. Юг Колум
бии и север Эквадора (5° с.ш. -  2° ю.ш.) выделяется в Северную, юг Перу -  
север Чили (16° ю.ш.—28° ю.ш.)-в Центральную, а территория, расположенная

Рис. 75. Распределение активных вулка
нов (треугольники) в Южной Америке.

S -  шошонитовые, А -  щелочные вулка
нические ассоциации. Пунктирной линией 
оконтурены поля игнимбритов. По Andesites 
[1982]



южнее 33° ю.ш., -  в Южную вулканические зоны [Thorpe, 1984]. Общим для 
этих трех зон является сравнительно крутые (25—30°) углы наклона зоны 
Беньофа, а следовательно, хорошо выраженный клин астеноферной мантии 
[Baranzangi, Isacks, 1976]. Различия же между ними заключаются в мощностях 
земной коры и характере вулканизма,

В пределах Северной зоны мощность земной шры колеблется от 40 до 50 км. 
Здесь выделяются две ветви вулканического пояса, причем если для западной 
типичны дацигы, реже липариты и андезиты, то для восточной -  андезито-базальты. 
Андезито-базальты и андезиты представлены оливин- и двупироксеновыми 
разностями; некоторые образцы содержат фенокристы корродированного 
амфибола [Trope et al., 1982]. По петрологическим признакам эти породы 
считаются аналогами островодужных лав [Pitcher et al., 1976; Ewart, 1976], о чем 
свидетельствует, в частности, типичная для субдукционных магматитов 
обогащенностъ Rb, В a, Th, К, Се и Sr по отношению к Ta,Nb, Hf, Zr и Ti [Hawkesworth 
et al., 1979]. По соотношению изотопов кислорода и стронция (б,0±6,5% sJ!sO и 
0,7038-0,7044 87Sr/86Sr) основные лавы Северной зоны близки к мантийным 
образованиям (6,0±0,5% и 0,702-0,704 соответственно) [Harmon et al., 1981; Hannon, 
Hoefs, 1984], хотя небольшое обогащение ,sO и ̂ Sr позволяет пред полагать участие 
летучих компонентов субдукцирующей плиты в парциальном плавлении 
вышележащей мантии или же вовлечение в процесс плавления субдупирующих 
осадков и/или метасомагически преобразованной верхней мантии [Harmon et al, 
1981], Более высокая, по сравнению с базальтами, величина 180 /0 16 отношения в 
андезитах (с 180 —6,5±7,8%) и отсутствие отчетливой корреляции между 
соотношениями изотопов кислорода и составом пород указывает, по мнению многих 
авторов, на определенную роль процессов ассимиляции глубинного корового 
вещества в образовании средних по составу вулканитов, что подтверждается 
присутствием в последних коровых ксенолитов [Harmon, Hoefs, 1984].

В пределах Центральной вулканической зоны мощность земной коры 
максимальна для Андийской складчатой системы и достигает 70 км. Со среднего 
миоцена и вплоть до плиоцена вся эта зона стала областью активного вулка
низма, протекавшего главным образом в форме трещинных излияний кислых 
игнимбритов. В результате возникло крупнейшее на земном шаре игним- 
бритовоеплато с максимальной шириной ареала400км иплощадью 150000 км2. 
В конце плиоцена на игнимбритов ом плато начали формироваться стратовул
каны. На территории Боливии они сложены липарито-дацитами при подчи
ненном количестве более основных пород. В северной части Чили страто
вулканы характеризуются составом вплоть до андезитов и кварцевых латитов, 
хотя наряду с ними присутствуют и более кислые эффузивы. Андезиты иногда 
содержат оливин, амфибол и биотит; в дацитах отмечаются фенокристы кварца 
[Trope et al., 1982]. Особенностью вулканитов Центральной зоны является
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относительно высокие концентрации Rb, Sr, На, U, Tb. Соотношения стабильных 
и радиогенных изотопов выше, а их значения более вариабельны, по сравнению 
с лавами Северной зоны (7,СШ),8%О|80 /16О и 0,7054—0,708787Sr/86Sr). Положи
тельная корреляция между изотопами стронция и кислорода [Harmon et al., 
1981] рассматривается как результат вовлечения в процесс плавления корового 
материала или контаминации им мантийных магм.

Южная вулканическая зона для данного исследования особенно инте
ресна, т.к. именно здесь вулканические образования представлены главным 
образом базальтами. Ее протяженность около 1400 км, мощность земной коры, 
подстилающей вулканический фронт, варьирует от 45 км на севере до 30 км на 
юге [Deruelle, 1982; Lopez-Escobar, 1984; Hickey et al., 1989; идр.]. Расстояние от 
Перу-Чилийскош желоба составляет 300 км, глубина до зоны Беньофа -  90 км, 
что значительно меньше, чем в пределах Северной и Центральной вулкани
ческих зон [Deruelle, 1982].

Среди вулканогенных образований Южной зоны преобладают оливин- 
двупироксеновые базальты и плагиоклазовые андезито-базальты с повышенным 
содержанием глинозема [Trope et al., 1982]. Андезиты и дациты встречаются 
редко, причем амфиболсодержащие андезиты характерны для северной (33- 
34° ю.ш.), а бимодальная ассоциация (высокошиноземистый базальт-дацит, 
с небольшим количеством пироксеновых андезитов)-для южной (37-41° ю.ш.) 
частей вулканической зоны [Moreno, 1976; Lopez-Escobar et al., 1977]. Исклю
чение составляет расположенный на 41° ю.ш. островной вулкан Трондор, 
сложенный как амфибол-, так и ортопироксенсодержащими андезитами.

Петрологии вулканических пород Южной вулканической зоны посвящено 
большое количество работ, причем многие авторы подчеркивали их геохимическое 
сходство с островодужными лавами. В частности, для базальтов отмечаются низкие 
содержания СаО, ТЮ2 и HFS элементов (табл. 21)[Deruelle, 1982; Davidson et al.,
1988], хотя Ta-Nb минимум на спайдердиаграммах Пирса, нормализованных по 
отношению к MORB (рис. 76), проявлен не столь отчетливо, как в островодужных 
аналогах [Pearce, 1983]. От последних основные лавы Южной вулканической зоны 
заметно отличаются также высокими отношениями LREE/HREE, Ni/Co при близких 
значениях TW (рис. 76,77,78,79).

По геохимическим особенностям среди базальтов Южной вулканической 
зоны выделяются породы с высокими и низкими содержаниями некогерентных 
элементов [Hickey et al., 1986]. Первые характеризуются повышенными 
содержаниями ТЮ2 (рис. 78), Ва, высокими значениями LREE/HREE и низкими 
Ba/Nb, K/La и Cs/La отношений, а также повышенной железистостью (рис. 80). 
Наиболее часто они встречаются в пределах вулканических центров, располо
женных восточнее вулканического фронта [Lopez-Escobar et al., 1977; Hickey et 
al., 1986,1989], хотя более детальные исследования свидетельствуют о более 
сложных отношениях двух типов пород. Например, обогащенные некогерент-
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Таблица 2 1
Содержание петрогенных (мас.%) и микроэлементов (г/т) в высокоглиноземистых 

базальтах н а ндезнто-базальтах Андийского вулканического пояса

Яаобр. A40S A417 A558 b426 542 V3-8 V-l V-3 CR-1 CR-2
Й2П.П 1 2 3 4 5  : 6 7 8 9 10
Si02 50.3 50.22 50.12 51.17 49.93 52.23 52.16 53.15 51.79 50.91
Ti02 1.2 1.18 2.4 0.83 1.08 1.16 1.13 1.08 1.03 1.16
AI2O3 17.44 16.55 16.24 17.09 16.29 16.86 17.44 18.68 18.05 19.5
РегОз 2.28 1.95 3.54 2.36 3.4 9.98 9.54 8.74 9.24 9.44
FeO 6.14 6.4 7.69 5.6 4.63 - - - - _
MnO 0.14 0.14 0.2 0.14 0.13 0.16 0.16 0.15 0.15 0,15
MgO 6.74 8.78 4.27 9.02 8.72 5.85 5.46 4.32 6.21 4.98
CaO 10.19 8.91 6.48 8.91 9.18 9.44 10.06 10.26 9.13 9.15
Na20 3.15 3.2 4.15 3.22 3.26 3.17 3.06 3.2 3.38 3.48
K2O 0.56 1.12 2.54 0.67 1.8 0.66 0.68 0.66 0.93 0.94
P2O5 0.18 0.23 1.16 0.13 0.32 0.24 0.24 0.21 0.39 0.3
H20 + 0.86 0.75 0.64 - - - _ - - -

H20 ' 0.21 0.22 0.19 - - - - - - -
Сумма 99.39 99.65 99.58 99.14 98.74 99.81 99.93 100.45 100.3 100.01

Rb 9 23 38 9 9 15.3 15.1 14.8 11 9.1
Ba 224 362 706 218 866 202 210 211 382 300
Sr 579 523 544 441 12.02 473 457 470 851 911
Ni 49 222 27 294 262 67 54 35 60 18
Co - - - - - 33.5 30.9 25,5 31.3 27.7
Cr 183 373 40 556 515 161 133 88 96 88
V - - - - - 279 260 239 184 227
Zr 116 133 361 79 145 103 103 96 136 104
Hf 2.99 3.67 8.78 2.09 4.14 2.5 2.4 1.3 2.9 2.4
Sc 31.7 29.2 19.2 27 26.4 - - - - -
Cs 0.4 0.7 0.6 0.4 0.8 - - - - -
La 16 17 54 7 33 7.77 8.31 7.74 22.3 15.8
Ce 28.8 34.7 116 16.5 71 22.4 21.9 21.2 51.5 38.6
Nd 15 18 60 11 34 13.9 13.7 12.8 26.5 21
Sm 3.47 4.19 10.96 2.49 4.97 3.7 3.71 3.51 5.19 4.48
Eu 1.26 1.37 3.3 0.88 1.47 1.16 1.17 1.06 1.49 1.48
Tb 0.6 0.65 1.55 0.43 0.56 0.51 0.66 0,66 0.69 0.68
Dy 3.6 3.72 7.89 2.78 2.96 - - - - -

Yb 2.11 2.06 4.15 1.69 1.55 2.25 2.18 2.22 2.2 1.96
Lu 0.29 0.26 0.55 0.24 0.22 0.34 0.31 0.34 0.32 0.29
Nb 2 3 56 0 7 3.1 2.8 2.5 5.5 4.1
Y 13 18 44 12 13 23 22.7 21.1 21.3 19.3

Th 0.86 0.87 5.04 0.39 2.02 1.1 1.4 1.2 4.4 3.5

ными элементами базальты слагают небольшие шлаковые конусы по периферии 
(20-35 км от основного жерла) крупного стратовулкана Вилларика, 
расположенного в пределах вулканического фронта [Hickey etal., 1989].

Несмотря на различное содержание некогерентных элементов, базальты 
двух геохимических типов характеризуются близкими величинами 143Nd/144Nd
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" Щ обр. CA-1 CA-2 PM HM-1 HI-1 Hl-2 L2-1 L2-2 tat 191
; Jfe п.п 11 12 13 M : 15 16 17 18 19

Si02 50.72 50.95 50.87 51.84 51.48 51.93 51.23 51.39 52.6 52.7
TtCh 1.1 1.13 1.23 1.25 1.16 1.08 1.3 1.31 0.95 0.98

АЬОз 17.66 17.92 18.08 18.48 17.75 17.57 18.11 18.02 18.92 18.46
БегОз 9.38 9.28 9.4 9.7 9 9.03 10.87 И 8.45 8.29

МпО 0.14 0.14 0.15 0.17 0.16 0.16 0.19 0.18 0.13 0.13
MgO 7,1 6.72 6.41 4.73 6.24 6.56 4.94 4.69 5.33 5.02
СаО 9.61 9.05 8.4 8.95 9.18 9.21 8.63 8.63 9.24 8.8
Na20 3.26 3.54 3.3 3.63 3.27 3.03 3.19 3.44 3.6 3.47
к 2о 0.66 0.73 1.21 0.86 1.13 1.08 1.17 1.25 0.86 1.02
р2о5 0.27 0.32 0.43 0.45 0.38 0.34 0.36 0.4 0.2 0.19
н 2о + - - - - - - - - - -
Н20 - - - - - - - - - -

Сумма 99.9 99.78 99.48 100.06 99.75 99.99 99.99 100.31 100.28 99.06
Rb 9.1 10.1 23 13.5 28.2 27.2 32.1 34.2 13 18
Ва 255 259 430 322 362 358 375 384 212 255
Sr 715 810 706 633 594 583 621 626 809 786
Ni 68 68 77 27 69 64 27 24 43 44
Со 36 34 34 29 30.5 34.7 33.4 32 - -
Сг 199 198 161 46 157 189 19 23 - -
V 201 194 172 204 192 196 216 219 - -
h 100 89 168 161 150 144 154 157 50 68
Hf 2.5 2.3 3.7 3.5 3.1 3.2 3.7 3.7 2.07 2.48
Sc - - - - - - - - 22.4 23.1
LS
La 13.7 13.4 21.9 21.5 18 17 20.8 21.6 9.6 12.2
Ce 0 0 0 0 42.4 37.1 48.5 51.3 - -
Nd 18.4 18.6 25.9 25.2 21.1 18.8 24 25/9 - -
Sm 4.08 4.14 5.42 5.34 4.36 4.23 5.65 5.75 3.32 3.74
Eu 1.36 1.41 1.72 1.7 1.37 1.46 1.67 1.63 1.1 1.15
Tb 0.61 0.55 0.67 0.78 0.66 0.72 0.87 0.81 - -
Dy
Yb 1.9 2 2.2 2.4' 2.19 2.13 2.7 2.85 1,32 1.53
Lu 0.29 0.3 0.33 0.38 0.32 0.35 0.42 0.41 - -

Nb 4.3 3:3 10 7.4 8.7 7.3 6.3 6.6 - -

Y 18.6 18.2 22.8 23.8 21.4 21.9 27.3 27.4 16 17
Та - - - - - - - - 0.13 0.167
Th 2.1 2.6 3.1 2.3 3.5 3.3 5.7 5.7 - -

отношений, хотя содержание радиогенного стронция в обогащенных образцах 
несколько выше. Отношение ̂ Sr/^Sr колеблется от 0,7035 до 0,7045, a 143Nd/144Nd 
-  от 0,5127 до 0,5123, что соответственно выше и ниже, чем в типичных 
остров одужных базальтах, но близко к породам океанических островов [Hickey 
et al., 1989; Futa, Stem, 1988]. Интересно отметить, что близкие значения

158



Окончание табл. 21

,№oGp. tat 132 tat 182 (at 128 tat 139 pol26 pcl.328 pe!331 Eiuatei
№ ПЛ 21. 22 23 24 ■ 25 26 27 28
Si02 52.8 53.5 53.9 54 52.1 53.6 54 53.3
Ti02 1.25 0.99 1.24 1.02 1.03 0.9 0.97 0.77
AljO з 17.83 18.49 17.52 17.98 17.54 17.76 18.03 17.3
БегОз 9.44 8.39 9.11 8.54 8.73 7,99 8.67 8.31
FeO - - - - - _ -

MnO 0.14 0.13 0.13 0.14 0.12 0.13 0.14 0.13
MgO 5.54 5.07 5.34 5.01 5.47 4.93 5 7.47
CaO 8.4 8.66 7.82 8.24 8.72 7.6 7.98 8.83
NaaO 3.39 3.44 3.41 3.38 3.15 3.59 3.79 2.99
k2o 1.14 1.11 1.26 1.08 0.99 1.29 1.16 0.95
P2O5 0.38 0.21 0.41 0.24 0.3 0.2 0.22 0.15
НзО+ - - - - - - - -
H20 ‘ - - - - - - - -

Сумма 100.76 99.99 100.14 99.63 98.15 97.99 99.96 100.2
Rb 28 20 30 23 25 42 34 20
Ba 379 277 410 283 324 301 296 256
Sr 615 792 632 566 595 548 557 661
Ni
Co
Cr
V
Zr

75 47 69 57 65 66 54 109

139 76 150 102 108 97 89 63
Hf 3.88 2.55 4.2 3.13 3.38 2.95 2.77 2.1
Sc
Cs
La
Ce
Nd

23.1 22.2 21 22.5 21.9 20.7 22.7 24

22 13.5 24.8 13.8 19.1 13.4 13.3 11.2

_ _ _ _ I _
Sm 5,25 3.9 5.88 4.12 4.53 3.44 3.54 2.96
Eu
Tb

1.52 1.17 1.55 1.14 1.26 1.04 1.09 0.94

Dy
Yb
Lu

1.7 1.58 1.6 1.65 1.4 1.44 1.52 1.23

Nb
Y 20 19 18 19 16 17 16 14
Та 0.415 0.167 0.475 0.22 0.32 0.23 0.23 0.16
Th - - - - - - - -

Примечание. 1-5 -  Северная вулканическая зона [Hasenaka et al., 1987];
6-28 -  Южная вулканическая зона [Hickey et al,, 1989; Davidson et al., 1987, 1988].

изотопных характеристик отмечаются и в расположенных восточнее щелочных 
лавах Восточной Патагонии [Hickey et al., 1989]. В то же время соотношения 
изотопов свинца отличаются от базальтов океанических островов и 
перекрывают значения, типичные для осадков плиты Наска, а также щелочных 
лав Патагонии [Barreiro, 1984; Hickey et al., 1989; Futa, Stem, 1988].
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Рис. 76. Нормал изов анн ыс к 
среднему океаническому базаль
ту [Pearce, 1983] содержания 
микроэлементов в обогащенных 
(залитые знаки) и деплетиро- 
ванных некогерентными элемен
тами базальтах Южной вулкани
ческой зоны.

Источник данных Deruetle 
[1982]; Davidson et al. [1988]; 
Hickey et al. [1986]

Hf/3

Puc. 77. Диаграмма Th-Hf-Nb для основных вулканитов Южной 
вулканической зоны Анд. Условные обозначения см. на рис. 76

Рассматривая петрогенезис магматических пород Андийского пояса, 
большинство исследователей обращают внимание на корреляцию их составов с 
мощностью земной коры и строением фундамента. В Центральной вулканической 
зоне, развивающейся на континентальной коре, преобладают кислые породы с 
изотопными характеристиками, указывающие на существенную роль коровой
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Рис. 78. Диаграмма Миаширо для 
основных вулканитов Южной вулкани
ческой зоны Анд. Условные обозна
чения см. на рис. 76

Рис. 79. Диаграмма Nb-La [Gill, 
1981] для базальтовых пород Южной 
вулканической зоны Андийского поя
са. Условные обозначения см. на 
рис. 76

контаминации в их происхождении [Harmon, Hoefs, 1984]. Определенное 
внимание коровых процессов, связанных с ассимиляцией палеозойских или более 
молодых отложений, прослеживается и в происхождении более кислых, чем 
андезито-базальты, лавах Северной вулканической зоны [Thoipe, 1984; Harmon, 
1984]. В то же время основные эффузивы этой и, особенно, Южной зоны 
рассматриваются как типично мантийные образования [Thoipe, 1984; Harmon, 
Hoefe, 1984], происхождение которых связано с невысокой (10-15 об.%) степенью 
плавления литосферного источника, обогащенного крупноионными литофилами 
и летучими компонентами в результате дегидратации погружающейся 
океанической плиты [Harmon, Hoefs, 1984; Thorpe, 1984; Lopez-Escobar et al., 
1977; Deruelle, 1982; Davidson et al., 1988; Hickey et al., 1989; и др.]. Вариации 
соотношений некогерентных элементов даже в наиболее основных расплавах 
[Davidson et al., 1988], присутствие двух геохимических типов базальтов, значи-
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Рис SO. Диаграмма Мнашнро 
для основных Южной зоны Андий
ского вулканического пояса. Услов
ные обозначения см. на рис. 76

тельная геохимическая и изотопная неоднородность эффузивных пород даже 
в отдельных вулканических центрах [Frey et al., 1984; Davidson et al., 1987; 
1988; Hickey et al., 1989], а также признаки поперечной зональности вулкани
ческого пояса рассматриваются как результат гетерогенности области плавле- 
ния или состава флюидной фазы, освобождающейся при субдукции плиты 
Наска [Hickey et al., 1989].

Обогащснность андийских пород |0Ве нЮ7РЬ [Hickey et al., 1986; Barreiro, 
1984], близость значений ’“ Pb/^Pb отношения к осадкам плиты Наска дают 
основание многим исследователям предполагать вовлечение последних в 
процесс плавления. В то же время некоторые авторы отрицают значительное 
влияние этого фактора на петрогенсзис кислых вулканитов Центральной 
вулканической зоны, ссылаясь на отсутствие осадочных пород в Чилийско- 
Перуанском желобе севернее 33е ю.ш.

Ряд исследователей высказывают предположение о важной роли рифто- 
вой тектоники в происхождении Андийской окраины. Так, Л.П. Зоненшанн с 
соавторами [1976] рассматривали крупные продольные впадины (Альтипано. 
Срединно-Чилийская) в областях развития вулканизма, обладающих структу
рой грабенов, как примеры эпирогенных рифтов, хотя этот вывод достаточно 
аргументированно оспаривается многими геологами, в частности В.В. Ярмо 
люком и В.И. Коваленко [1991].

Рифт] енные щелочные ассоциации широко проявлены в тыловых, наиболее 
удаленных от побережья зонах Южноамериканского континента, отдаленных от 
вулканических полей краевого пояса амагматичными пространствами (рис. 81). В 
их строении принимают участие разнообразные щелочные породы: от 
базанитоидов до фонолитов и трахитов, атаюке субщелочные оливиновые базальты 
и базальты толситовой серин [Ярмолюк, Коваленко, 1991]. В южной част и 
.Андийской окраины широко проявлена башльт-шелочно-базальтовая ассоциация-



Р и с  S1, Распространение щелоч
ных базальтондов (заштрихованные 
площади) в Южной Америке [Ярмо- 
люк, Коваленко, 1991)

известная как “базальты Патаго
нии” (рис. 81). Они распрост
ранены в пределах полосы шири
ной до 300 км, протяженностью 
более 2000 км, удаленной от Чилий
ского глубоководного желоба на 
600 км. Формирование этого комп
лекса пород связывают с режимом 
растяжения в тыловой части Ан
дийских Кордильер. Возраст ба
зальтов укладывается в интервал от 
82 млн лет до четвертичного вре
мени, прн этом выделяются четы
ре возрастные группы. К первым 
двум отнесены породы с возрас
том 82-43 млн лет, которые рас
сматриваются как нижние плато- 
базальты. Время формирования 

последующих двух лавовых групп (25-9 млн лет- верхние платобазальты и менее 
4 млн лет -  шлаковые н лавовые конуса с отдельными потоками) отвечают возрасту 
современной Андийской окраины. В процессе эволюции вулканитов Патагонии 
отмечается направленное изменение составов от толеитов через субщелочные 
базальты и базаниты к базам итам и лейцитовым базальтам. Для субщелочных и 
щелочных пород характерны вкрапленники оливина, зонального плагиоклаза и 
титанистого клннопироксена. В основной массе, наряду с ними присутствует 
также калннатровый полевой шпат. В лейцитовых базанизах преобладают 
клинопироксен, оливин, плагиоклаз. В основной массе отмечается санттдин, 
нефелин и лейцит. Величина^SrPSr отношения в базальтах составляет 0,7034- 
0,7054, причем на графике 14,Nd'|wN<i-*?Sr/MSr их составы попадают иа линию 
мантийных пород [Hawkesworth et al., 1979]. Тесная корреляция Rb/Sr и Sm/Nd 
рассматривается как свидетельство происхождения базальтов Патагонии в 
результате достаточно высокой (~5об.%) степени плавления мантийного вещества. 
Из геохимических особенностей обращает на себя внимание обо) ащенность LIL 
11 некоторая деплст провинность в orHOinei ши 11FS элементов (рис. 82, табл. 22), что 
рассматрив?' гоя как результат влияния субдукпионных процессов иа их 
происхождение
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Рис. 82. Нормализованные к среднему океаническому базальту 
[Pearce, 1983] содержания микроэлементов в базальтах Патагонии. 

Источник данных: Ярмолюк, Коваленко [1991]

Выводы

1. Характерной особенностью Андийского вулканического пояса явля
ется блоковое строение, причем вулканически активные сегменты отличаются 
сравнительно крутыми углами наклона сейсмофокальных зон, а следовательно, 
хорошо выраженным клином астеносферной мантии.

2. Высокоглиноземистые базальты пользуются преобладающим распрос
транением в пределах Южной вулканической зоны, особенностью которой 
являются сравнительно небольшая мощность континентальной коры и сложное 
тектоническое положение -  вблизи границы смены субдукции латеральным 
перемещением континентальной и океанической плит.

3. Глиноземистые базальты Андийского пояса рассматриваются как 
типично мантийные образования, среди которых выделяются обогащенные и 
деплетированные в отношении некогерентных элементов разновидности. 
Различия между ними отчетливо выражены в концентрациях ТЮ2 и отноше
ниях LREE/HREE, Ba/La иВа/Nd

4. Рифтогенные щелочные ассоциации базальтоидов проявлены в тыловой 
зоне Андийского пояса. По геохимическим особенностям основные эффузивы



Таблица 22
Содержание пстро генных (масс.%) н микроэлементов (г/т)

в платоэффузивах Патагонии по [Hawkesworth C.J. et al., 1979]

: Л'® обр. 1 2 3  : 4 5 6 7 8
SiO; 50.07 : - 49.73 : 47;25 ; 46.05 47.14 45,32 42.64 42.89
ТЮг 2.4 2.34 2.24 2.86 2.81 2.56 2.93 2.86

15.22 15.77 16.77 14.39 15.26 15.43 13.81 14.07
Fej0 3 * 11.09 10.62 13,24 11.69 11.77 10.53 11.7 П.6
МпО 0.12 0.14 0,18 0.15 0.16 0.16 0.18 0.18
MgO 8.74 7.37 6.69 9.51 8.33 9.14 10.68 10,94
СаО 8.01 8.62 9.44 8.38 8.86 7.89 10.43 10.32
iNa20 3.45 4.22 3.89 3.86 4.38 5,1 3.81 3.8
КгО 1.85 1.68 0.99 2.09 1.978 2.81 2.38 2.37
PiOj 0.57 0.53 0.55 0,74 0.7 1.27 1.13 1.13
Rb 29 33 13 32 31 49 39 41
Ва 332 379 260 501 455 689 800 748
Sr 572 634 526 796 834 1212 1077 1155
Pb 3 3 3 6 3 4 7 3
Си 31 70 61 61 75 50 79 83
Zn 106 101 88 117 113 94 106 96
Ni 127 91 48 167 115 139 169 162
Co 43 31 40 42 40 34 43 41
Cr 209 247 173 287 316 249 435 397
Zr 157 168 166 272 232 398 317 314
Nb 19 20 25 22 19 28 26 29
Y 19 20 25 22 19 28 26 29

K7Sr/86Sr - - 0.7042 0.7052 - 0.7045 0.7045 0.7044
П римечание, все железо в форме Fe,Or

близки к внутригшитным базальтам, отличаясь обогащенностью LIL элементами 
и слабой деплетированностью HFS элементами, что рассматривается как вклад 
субдукционного компонента в их происхождение.

4.3. Западная окраина Северной Америки

Тихоокеанская окраина Североамериканского континента представляет 
собой сложную в геологическом отношении территорию, в формировании 
шторой, начиная со второй половины фанерозоя, значительную роль играли 
процессы магматизма. В триасово-юрское время здесь реконструировалась 
островная дуга, развивавшаяся на коре промежуточного состава и отделенная от 
континента энсиматическим бассейном. В юрское и меловое время в береговых 
Кордильерах формировались гранитоидные батолиты, а начиная с раннего 
кайнозоя, после ларимийской складчатости -  огромные по объему покровы
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известково-щелочных эффузивов, состоящих преимущественно из кислых лав и 
ишимбритов [Ярмолюк, Коваленко, 1991]. Этот период рассматривается как начало 
развития северо-запада Америки в режиме активной континентальной окраины в 
результате субдукции океанической плиты Фараллон под Северо-Американский 
континент. Реконструкции, выполненные по методике Хазертона и Дикинсона, 
дают возможность предполагать существование в это время двух субпараллельных 
субдукционных поверхностей, пологопадающих (15-20°) под континент [Lipman 
etaL, 1972]. Западная соответствовала деструктивной границе континент-океан, 
восточная -  полностью располагалась под континентом.

В эоцене и олигоцене в процессе субдукции формировались крупные 
вулканические плато, сложенные известково-щелочными породами, преиму
щественно андезитового и риодацитового, реже риолитового составов. Базальты 
встречаются сравнительно редко, за исключением зоны Транс-Пеко с, представ
ляющей собой линейный ареал вулканических пород контрастного базальт- 
риолитового состава и располагающейся в тыловой зоне раннекайнозойского 
краевого магматического пояса.

В позднем олигоцене (около 30 млн лет назад) океаническая плита 
Фараллон и ограничивающее ее с запада Восточно-Тихоокеанское поднятие 
были поглощены в зоне субдукции, Этому событию соответствуют массовые 
излияния кислых лав и пирокластики -  игнимбритов, кварцевых латитов и 
риолитов (35-25 млн лет). Затем, с раннего миоцена, территория вступила во 
второй пик магматической активности, протекавшей на фоне изменения 
тектонического плана развития территории. В этот период в пределах запада 
Северной Америки формировалась специфическая геодинамическая обста
новка, получившая наименование “калифорнийская’’, “невадийская” или 
“колумбийская”. Ее важнейшими элементами являются: 1) прогиб Калифорний
ского залива, связанный с “раскрытием” континентальной плиты над Восточно- 
Тихоокеанским поднятием и характеризующийся проявлениями толеитового 
магматизма; 2) зона известково-щелочного магматизма Каскадных гор и 
восточного обрамления Калифорнийского залива; 3) зона преимущественно 
бимодального и щелочного магматизма, приуроченная к тыловой области 
растяжения (провинция Бассейнов и Хребтов, плато Колумбия и др.) [Ярмолюк, 
Коваленко, 1991].

Вулканическая провинция Каскадных гор протягивается от границы 
Канады на севере до северной части штата Калифорния на юге и часто подраз
деляется на Западные Каскады, в пределах которых преобладают глубоко 
эродированные вулканические породы третичного возраста, и Высокие 
Каскады, сложенные лавами орогенной базальт-липаритовой серии. Возраст 
последней датируется как плиоцен-современный.

Геологическая история провинции включает в себя многие элементы 
формирования северо-западной окраины Северной Америки. Первый важный
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вулканический эпизод, зафиксированный в начале пермского периода, связан 
с излиянием основных лав в океанической обстановке [McBriner, 1978]. Начало 
орогенной активности маркируется формированием во второй половине мезо
зоя плутонических пород, рассматриваемых в настоящее время как корни 
глубоко эродированного вулканического пояса, напоминавшего собой совре
менные Анды [Dickinson, 1962].

Кайнозойский вулканический этап, связанный с субдукцией плиты Фарал- 
лон, начавшись в раннем эоцене, достиг своего пика около 54-44 млн лет и 
завершился в раннем олигоцене. Состав пород менялся от базальтового (ранний 
эоцен) до андезитового, дацитового и риолитового, причем общий объем 
извергнутого материала и пропорции кислых пирокластов растут в сторону 
континента [McBriner, White, 1982].

Особый интерес представляет молодой позднекайнозойский вулканизм 
Каскадных гор, развитие шторою происходило после поглощения в глубоководном 
желобе океанической плиты Фараллон, а следовательно, непосредственно не 
связанный с активностью субдукционной зоны. В среднем миоцене здесь 
формировались андезитовые толщи, а в плиоцене широкое распространение 
получил бимодальный базаль-риолитовый вулканизм. Наиболее поздний и лучите 
изученный четвертичный этап магматической активности Высоких Каскадов 
протекал на фоне интенсивной блоковой тектоники и опускания основания 
активных вулканов при формировании неглубоких грабенов, заполненных 
продуктами молодого вулканизма. Это явление особенно ярю выражено в 
центральной части территории, где наряду со стратовулканами широкое 
распространение получили базальтовые плато, в пределах которых сосредоточено 
до 85% общего объема продуктов четвертичных вулканов Высоких Каскадов 
[McBriner, White, 1982]. В процессе формирования провинции происходило 
закономерное уменьшение объемов вулканических пород и возрастание их 
основности, причем массовые излияния базальтов происходили в четвертичное 
время одновременно с блоковой тектоникой и растяжением.

Несмотря на особенности тектонического режима, базальтовые породы 
Высоких Каскадов по составу достаточно близки к оетроводужным аналогам. 
Для них характерны порфировые структуры с преобладанием плагиоклаза с 
основностью 85-38 моль% Ап и ярко выраженной зональностью [Smith, 
Carmichael, 1968]. Последняя часто носит оснилярный характер, причем ядра 
крупных фенокристов отличаются аномально высокими содержаниями СаО 
(88-83 моль% Ап). Оливин с содержанием форстеритовой молекулы 80- 
57 моль% встречается главным образом в виде фенокристов и замещается 
ортопироксеном в более кис лых породах. Клинодироксен присутствует практи
чески всегда, причем: ь основной массе его состав часто соответствует субкаль
циевому авгиту. Орта i проке ей. достаточно магнезиальный по составу (20-
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Таблица 23
Содержание летрогенных (мас.%) н микроэлементов (г/т) 

в высокоглиноземистых базальтах Высоких Каскадов

Ляобр. Ш Ш Ш Ш Я 431 mb 532ma 647m охМедицин 
Лейк . 79-35g 82-72

1 2 3 4 5 6 7 8 -. 9 Z''YT0-;f:

Si02 48.63 52.03 53.69 52.9 53.9 53.6 48.5 47.7 47.7
Titb 0.85 0.66 0.96 0.81 0.76 0.87 0.6 0.65 0.59
АЬОз 18.03 16.51 17.99 19.1 18.5 17.8 17 18.6 18.5
Fe20 3 - - - 7.64 7.57 8 - - -
FeO 9.22 7.59 7 - - - 10 8.53 8.2
MnO 0.12 0.12 0.13 0.17 0.15 0.15
MgO 8.91 9.59 7.32 5,82 6.02 5.15 9 9.92 10.5
CaO 11.31 9.48 8.96 9.64 8.89 8.94 10.5 12.1 12
Na20 2.46 2.97 3.35 3.09 3.06 3.26 3 2.25 2.16
K20 0.17 0.41 0.93 0.76 1.11 0.91 0.2 0.07 0.07
P2Os _ - 0.18 0.14 0.19 - 0.05 0.06

Сумма - - - - - - - 100.02 99.93
Rb - 30 21 31 - 1 - -
Ba 35 - 375 261 302 - - - 26
Sr 700 - 1125 490 446 - 390 - 183
Ni 200 - 85 - - - 200 - 231
Co 57 - 28 31.7 28.3 29.8 - - 50
Cr 312 - 20 103 84.6 93.2 - - 193
V 238 - 140 - - - - - 154
Zr 55 105 100 110 - - - 39
Hf _ - 2.15 2.05 2.73 - - 0.9
La _ - - 8,8 8.7 10.3 - - 1.32
Ce — - - 19.7 16.6 24.4 - - 4.58
Nd I — - - 12.9 9.6 14.2 - - 4.09
Sm _ - - 3.01 2.47 3.74 - - 1.34
Eu — - 0.98 0.85 1.18 - - 0.624
Gd _ - - 3.43 2.56 3.98 - - -
Yb - - 1.72 1.68 2.23 - - 1.75
Lu - - - 0.28 0.25 0.34 - - 0.273
Nb - - - - - - - - 1.37
Y 30 - 15 15 17 - - - -
Та - - - - - - - - -
Th - - - 1.64 2.29 2.13 - - 0,329

Примечание.  Источник данных Grove et al., [1982].

25% Fs), встречается сравнительно редко [Smith, Carmichael, 1968]. Железисто
титанистые окислы, как правило, представлены парагенезисом титаномагнетита 
и ильменита. Оценка фугитивности кислорода по методу Баддингтона-Линдсли 
(fOJ=1010’5) свидетельствует о том, что кристаллизация пород происходила в 
достаточно восстановительных условиях, сходных с таковыми для лав океани
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ческих островов [Smith, Carmichael, 19(>8]. Среди петрохими ческих признаков 
молодых базальтов Высоких Каскадов отмечается сравнительно высокая плино- 
земистость (>17 мас.%), низкая гитаниетость (<1 мас.%), высокая магнезиаль- 
ность (>8 мас.%) и кальциевоетъ (табл. 23) [Smith, Carmichael, 1968]. Содержание 
щелочей, главным образом К .О, закономерно возрастает по направлению к 
континенту, что считается типичным для островодужных лав и дает основание 
ряду авторов предполагать процесс субдукции не только в эоцене и олигоцене, 
но и в более позднее время. Последнему противоречит отсутствие в настоящее 
время в пределах западного побережья Северной Америки отчетливо выражен
ной зоны Беньофа, глубоководного желоба и мелкофокусной сейсмической 
активности.

Молодые базальты Высоких Каскадов сближают с островодужными лавами 
и сравнительно низкие содержания сидерофильных элементов. Величина 87Sr/86Sr 
отношения для базальтов Высоких Каскадов колеблется в интервале 0,7025-0,7030 
[Grove et al., 1982; Gerlach, Grove, 1982], что свидетельствует об их мантийном 
генезисе и отсутствии сколько-нибудь ярко выраженной контаминации коровым 
материалом [Peterman et al., 1970; Church et al., 1973].

Рифтогенная система запада США рассматривается как типичный пример 
осевой рифтогенной обстановки, проявленной в пределах ранее существовав
шего окраинного пояса [Ярмолюк, Коваленко, 1991]. Она представляет собой 
область позднекайнозойского вулканизма, распространение которого, в отличие 
от типичного рифта, контролируется не единой протяженной рифтовой зоной, 
а серией многочисленных грабенов, рассредоточенных на площади около 
800 км2 [Кузьмин, 1985]. Согласно геофизическим данным, мощность коры в 
пределах района варьирует от менее чем 30 км под провинцией Бассейнов и 
Хребтов до более чем 40 км под плато Колорадо, Сьерра-Невада и равниной 
Снейк-Ривер [Leeman, 1970]. При этом мощность гранитного слоя остается 
постоянной, составляя в среднем 20 км. Изучение теплового потока свидетель
ствует о мантийном генезисе аномально высокого его компонента [Leeman, 
1970]. Мантия характеризуется пониженными скоростями (7,8 км/сек) сейсми
ческих волн, что связывается со слоем коро-мантийной смеси вблизи границы 
коры и верхней мантии.

Начало процесса растяжения относится к раннему миоцену, вслед за 
мощным олигоценовым известково-щелочным вулканизмом, связанным с 
завершением субдукции океанической плиты [Cristiansen, Lipman, 1972; Best, 
Brimhall, 1974]. Первые излияния молодых лав известны в центральных частях 
Большого Бассейна, затем они распространились на запад, север, юг и восток. 
При этом состав вулканических продуктов значительно варьирует. Преимущест
венно базальтовый вулканизм, преобладавший на севере провинции, сформировал 
плато Колумбия, частично плато Орегона и поле Снейк-Ривер.
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Рис. 83. £№ -  ^Sr/^Sr диаграмма для базальтов групп Колумбия ривер (Pg, I, Gr-W) 
и Скэйл ривер (SRP-YNP) и индивидуальных образцов по [Bradon, Goles, 1988]. MORB -  
поле базальтов срединно-океанических хребтов; Ш -  Гавайских островов

В пределах Колумбийского плагго массовые излияний базальтов проис
ходили в относительно короткий промежуток времени (17-6 млн лет) [Brandon, 
Goles, 1988] из каналов трещинного типа. В качестве последних рассматриваются 
дайковые рои Чиф Джозеф в восточной части и Монумент -  в юго-западной. 
Излившиеся породы по составу отвечают оливиновым толеитам, примитивным 
в нижних частях стратиграфической колонки и более дифференцированным -  
в верхних. По соотношению радиогенных изотопов базальты плато Колорадо 
достаточно однородны и близки к лавам океанических островов (рис. 83). 
Небольшие, но закономерные латеральные изменения связаны с увеличением 
отношения ̂ Sr/^Sr при переходе к соседним провинциям [Leeman, 1970], что 
интерпретируется как результат апвеллинга астеносферной мантии в цент
ральной части плато Колорадо, начавшегося в позднем кайнозое [Best et al., 
1974; Leeman, 1970]. По геохимическим признакам среди базальтов плато 
Колорадо выделяются две основные группы: серии Майн и Садн Маунтинз 
[Brandon, Goles, 1988].

Породы серии Майн, обогащенные Nb и Та, характеризуются соотноше
ниями некогерентных элементов, сходных с таковыми для лав, образовавшихся 
в результате эволюции плюмового источника [Brandon, Goles. 1988]. В качестве 
последнего рассматривается Йеллоустонская горячая точка, с активностью 
которой связывают происхождение базальтов поля Снейк-Ривер,, располо
женного восточнее плато Колорадо. В то же время породы поля Спейт -Рию;



характеризуются более низкой калиевостью, низкими концентрациями 
не когерентных элементов, но показывают значения S7Sr/86Sr и lJrNd/144Nd, 
которые дают основание предполагать вклад древней континентальной лито
сферы в их генезис.

Базальты серии С ад н -May нти нз, хотя и близки по изотопным характери
стикам к породам серии Мэйн, заметно отличаются распределением некоге
рентных элементов. Негативная Ta-Nb аномалия на спайдиаграмме Пирса, 
низкие значения (Nb/Y)n и (Nb/Zr)n отношений дают основание предполагать 
вклад субдукционного литосферного компонента в их происхождение.

К югу от Колумбийского плато располагается зона преимущественно 
бимодального базальт-риолитового магматизма, захватывающая большую часть 
площади рифтогенной структуры Запада США и распространяющаяся далее в 
Мексику. Соотношения кислых и основных лав варьируют в различных структурах, 
причем формирование тех и других пород разорвано во времени. Образование 
бимодальной серии рассматривается как результат континентального рифтогенеза 
[Altetal., 1988}- Наиболее интенсивный вулканизм проходил здесь в интервале 10- 
16 млн лет, затем объемы его уменьшались, а активные вулканические центры 
мигрировали на восток и запад.

Базальтовые члены бимодальной ассоциации представлены главным 
образом субщелочными оливиновыми базальтами, обогащенными LREE. По 
соотношению изотопов Sr и Nd они аналогичны базальтам океанических 
островов [Lum et al., 1989], что дает основание предполагать важное влияние на 
их происхождение астеносферной мантии. Близкими изотопными признаками 
отличаются и составы упьтраосновных ксенолитов и ксенокрисгов основных 
лав, на основании чего роль коровой контаминации в эволюции последних 
считают незначительной.

По геохимическим признакам базальты бимодальной ассоциации отлича
ются от океанических аналогов более высокими в целом отношениями крупно- 
ионных литофилов (Sr, Ва, R и Th) к высокозарядным элементам (Nb и Та), что 
рассматривается как типичный признак субдукционных лав [Lumetal., 1989;Prestvik, 
Goles, 1985; Ormerod et al., 1991]. По этим характеристикам базальты провинции 
Бассейнов и Хребтов близки породам серии Садн-Маунтинз, что свидетельствует о 
важной роли субдукции в стабилизации литосферной мантии всей территории 
Запада США [Ormerod et al., 1991]. Роль субконтинентальной литосферы в 
происхождении базальтов провинции Бассейнов и Хребтов подчеркивают' и 
расчетные данные [Ormerod et al., 1991 ], согласно которым низкие содержания Та и 
Nb (табл. 24) в вулканических породах провинции не являются следствием 
минералогического контроля, а отражают геохимические особенности магмати
ческого источника. В последнем практически отсутствовал гранат, что свиде
тельствует о сравнительно небольшой глубине его формирования.
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Таблица 24
Содержание петрогенных (мас.%) к микроэлементов (гУт)

в базальтах внутрнплнтной геохимической серии запада США

>йобр; CBG5 CB10 CB08 CB62 c b i 6 ; CB21 СШ8 =nv83-55'
: 1 2 ; -3 . 4 . . . 5 6 7 : 8 9
Si02 48 49.55 52.07 52.73 44.47 45.65 46.72 45.5
ТЮ2 1.56 1.38 1.44 0.98 3.04 1.42 3.4 2.35

AhCh 16.5 15.41 14.46 15.73 15.22 15.04 15.98 15.5
Fe20 2 3.59 3.75 1.52 1.73 4.39 3.62 3.57 -

FeO 8,88 7.8 9.15 9.39 7.42 6.91 9.5 11.43
МпО 0.18 0.15 0.15 0.15 0.15 0.2 0.14 0.22
MgO 7.79 8.86 8.13 6 41 9.3 7.86 5.61 3.93
СаО 9.53 9.12 9.03 8.51 8.8 11.13 8.26 9.48
Na20 2.81 2.87 2.76 3.09 3.38 4.14 3.76 4.28
К20 0.59 0.56 0.45 0,61 1.6 1.49 1.29 2.22
РгОз 0.21 0.14 0.2 0.17 0.58 0.72 0.58 0.82

Сумма 100.14 100.16 99.91 100.33 99.71 99.84 99.61 -

Rb 5.7 11.2 16 8.7 18.7 26.6 15.4 55.2
Ва 498 451 425 488 443 П83 543 863
Sr 448 372 243 268 711 1708 746 1159
Ni 131 273 213 156 174 157 34.3 —

Со 54.2 55.6 52.2 50.7 58.8 45.8 46.8 41
Сг 201 367 243 151 127 209 61.5 290

Zr 71 71 87 73 203 131 173 290
Hf - - - - - - - 6.6
La - - - - - - 56.6
Се 22.7 30.5 18.6 22 58.5 178 58 113.4
Nd - - - - - - - 51
Sm - - - - - - - 9.5
Eu - - - ~ - - - 3.04
Gd - - - - - _ _

Yb - - - - - - 2.82
Lu - - - - - - - 0.34
Nb 10.5 12,6 8.7 6 43.5 58.8 44.1 _

Y 20.8 59.8 17.8 22.7 22.8 31.8 26.2 -

Та - - - - - -

Tli - - - - - - - 6.6

Отмечается, что по своему составу базальты провинции близки к 
лавам плато Патагонии Южной Америки [Presvik, Goles, 1985], формиро
вание которых происходило в тылу активного Андийского пояса известково
щелочного вулканизма.

Как отмечалось выше, природа сил, вызывающих осевой рифтогенез, в 
настоящее время остается в области гипотетических построений. Например, 
Р. Христиансен и П. Липман [Cristiansen, Lipman, 1972] предполагали, что 
происхождение провинции Бассейнов и Хребтов связано с действием сил,



Окончание табл. 24

№ обр. Lc48 Lcl09 nv3 nv4 nv5 nv6 nv7 nv8

1 0 11 1 2 13 14 15 16 17
Si02 44.41 47.24 46.91 46.38 46.82 48.72 45.68 45.01
ТЮ2 2.34 2.4 3.31 3.41 3.14 2.13 2.64 2.82
АЬОэ 15.45 16.52 15.94 15.8 15.53 16.39 15.12 15.08
FejOa - - - - - - - -

FeO 11.13 11.79 12.98 13.02 12.92 9.78 1 2 . 2 2 12.98
MnO 0 . 2 2 0.19 0 . 2 0.19 0.19 0.16 0.19 0.19
MgO 8.74 6.3 4.1 4.39 4.89 6.47 8.33 8.35
CaO 10.49 8.42 7.32 7.91 8.26 9.55 9.41 9.14
Na20 3.99 4.15 4.1 4.19 3.89 3.31 3.42 3.66
K-O 1 .8 1.52 1.75 1.67 0,36 1 .1 1.13 1 .2

P2O5 0.73 0.51 0.84 0.81 0 . 6 0.37 0.49 0.53
Сумма

Rb
— -

32 30 23 2 0 18 2 0

Ba 510 490 846 525 457 368 424 415
Sr - - 6 6 8 663 583 594 620 661
Ni - - 2 2 25 39 81 139 126
Co 52 45 - - - - - -

Cr 560 180 1 0 11 33 148 184 184
V - - 151 159 173 203 2 1 2 218
Zr - - 339 323 273 172 180 173
Hf 5.8 5.5 - - - - - -

La 52 36 49 44 33 2 2 34 25
Ce 87 ■ 64 1 0 1 99 65 56 55 62
Nd - - 52 48 37 26 28 31
Sm 8 .6 7.1 - - - - -

Hu 2 .8 2.4 - - - - - -

Gd - — - - - — - -

Yb 2.29 2.37 - - - - -

Lu 0.32 0.35 - - - - - -

Nb - - 51 49 37 26 37 40
Y - - 2 2 25 39 81 139 126
Та 5.6 3.6 - - - - - -

Th 5 3.5 - - - - - -

Примечание. 2, 4-7 -  Нью-Мексико; 3, 8 -  Аризона [Aoki, 1967] 10—17 — 
вулканическое поле Лунар Кратер (Lunar Crater) [Lum et al., 1989].

вызванных перекрытием спредингового центра Восточно-Тихоокеанского 
поднятия континентальным блоком. Г. Этой [Eaton, 1984}, рассматривая 
тектоническую природу провинции, сделал вывод о ее развитии вначале как 
внутридуговой области растяжения, а затем -  как раздвиговой зоны, связанной 
с трансформными сдвигами разлома Сан-Андерс. Причем новейшие растя
жения сохраняют физическое состояние литосферы в период развития 
задушвого спрединга.



1. В геологической истории провинции Каскадных тор Северной Америки 
выделяют два основные этапа магматической активности. Первый, начавшийся 
в эоцене и завершившийся в раннем олигоцене, связан с субдукцией плиты 
Фараллон и развитием преимущественно кислых по составу пород. Второй, 
позднекайнозойский, характеризовался формированием андезитовых г 
бимодальных, б аз ал ьт-риолмтовых толщ, а в четвертичное время -  базальтовых 
Массовые излияния глиноземистых базальтов непосредственно не связаны с 
активностью субдукционнои зоны, а протекали на фоне интенсивной блоковой 
тектоники с формированием грабенов растяжения.

2. Излияния базальтов с внутриплитной геохимической спецификой 
происходили в обстановке осевого рифтогенеза. Геохимической особенностью 
этих пород является обогащенность LREE и деплетированность в отношении 
HFSE, что свидетельствует о важной роли субдукции в стабилизации литосфер 
ной мантии региона.

4.4. Геохимическая корреляция базальтов 
активных окраин континентов и зрелых островных дуг

Анализ данных, приведенных в главах 3 и 4, показывает, что активные 
окраины континентов и зрелые островные дуги не являются полными геоло 
гическими аналогами.

Наиболее заметно они отличаются объемными пропорциями вулканы 
ческих продуктов кислого и основного составов и характером их размещения 
Если в островодужных системах преобладают андезиты и базальты, то б 
окраинно-континентальных вулканических поясах велика роль дацитов и риол и 
тов, слагающих однородные, многокилометровые по мощности игнимбритовые 
толщи, например позднемелового возраста в Южной зоне восточного Сихот> 
Алиня, миоцен-плейстоценового — в Центральном секторе Анд и олигоцено 
вого -  в провинции Каскадных гор Северной Америки. Эту особенность конти
нентальных структур чаще всего связывают с особенностями состава и строения 
континентальной литосферы, с вовлечением корового вещества в процесс 
магмагенезиса.

Другим отличительным признаком активных окраин континентов 
является блоковое строение, которое выражается в значительных вариациях 
объемных и вещественных характеристик вулканических продуктов в 
различных участках или зонах. В некоторых островодужных системах.
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например, Курильской [Авдейко и др., 1987], устанавливается продольная 
геохимическая зональность вулканических пород, но она слабо выражена и не 
сопоставима с теми колебаниями составов, которые наблюдаются, например, в 
Андийском или Восточно-Сихотэ-Ачинском вулканических поясах. По мнению 
большинства исследователей, блоковое строение также является следствием 
гетерогенности фундамента окраин континентов. Базальты, в соответствии с 
такой интерпретацией, характеризуют вулканические зоны с минимальной 
мощностью гранитно-метаморфического слоя, а кислые игнимбритовые 
толщи -  с максимальной. Подобная корреляция действительно устанавливается 
для Андийского пояса, но совершенно не характерна для провинции Каскадных 
гор Северной Америки и восточного Сихотэ-Алиня. В этих структурах 
преимущественно кислый и преимущественно базальтоидный вулканизм 
проявились в пределах одних участков, но на различных этапах развития. В 
восточном Сихотэ-Алине, например, массовые излияния высокоглиноземистых 
базальтов характеризуют начальные этапы рифтогенеза и раскрытия Японского 
моря. В провинции Каскадных гор основные породы также начинают 
преобладать в разрезах вулканических толщ лишь после завершения активной 
субдукции, причем излияния базальтов в Центральном секторе Высоких 
Каскадов часто носили ареальный характер, что указывает на значительную 
роль режима растяжения или рифтогенеза в их локализации и генезисе. В 
Андийской континентальной окраине массовые излияния глиноземистых 
базальтов типичны главным образом для Южной вулканической зоны, 
тектоническое положение которой также достаточно своеобразно: вблизи границы 
двух океанических плит (Наска и Антарктической), южнее которой процесс 
субдукции сменяется латеральным перемещением континентальных и 
океанических масс (рис, 75). Это дает основание предполагать заметную роль 
сдвиговых дислокации и сопряженных с ними растягивающих напряжений (в зонах 
оперяющих разломов) в формировании структурного плана южного звена пояса.

Поскольку массовые излияния высокогаиноземистых базальтов в пределах 
активных окраин континентов характеризуют временные этапы (или участки) 
преобладающего растяжения, то и сокращение мощности земной коры в зонах 
преимущественного базсыътового вулканизма и блоковое строение окраинно
континентальных вулканических структур, видимо, являются следствием более 
сложного тектонического режима развития, совмещения в пространстве 
(Каскадные горы, восточный Сихотэ-Алинь) или во времени (Андийский 
вулканический пояс) процессов субдукции и рифтогенеза.

Из петрологических особенностей вулканических пород активных конти
нентальных окраин, в т. ч. базальтов, отмечены высокие содержания щелочей и 
особенно калия, большинства некогерентных элементов (Rb. Sr, Ва, Zr, Th, U). 
высокие значения K,0/Na,O, Ni/Co, 1 .KEE/HREE и LILE/lirSE [Pearce, 1983;
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Рис. 86. Отношение нскогерентных элементов к La в 
высокоглиноземистых базальтах Андийского и 
Восточно-Сихотэ-Алинского вулканических поясов. 
Условные обозначения см. на рис. 84



значениях отношений Ti/V, Ba/La, Nd/La, изотопов Sr и Nd в континентальных 
вулканитах (рис. 42, 83, 85). Эти данные позволяют предпола]ать различный 
состав магматических источников, различный температурный режим кристал
лизации, а сравнение валовых составов с экспериментальными данными 
(рис, 87) -  выплавление родоначальных магм при различном общем давлении. 
И, тем не менее, оба типа пород удивительно близки между собой по большинству 
пстрохимических и геохимических параметров, и их фигуративные точки форми
руют 1 ю существу единые поля на дискриминантных диаграммах (рис. 84,85,86). 
Этот факт представляет особый интерес в связи с развитием двух типов вулкани
ческих пород в зонах растяжения, что свидетельствует об определяющей роли 
геодинамн ческих факторов в формировании геохимических признаков основных 
магматических расплавов.

Такал( образом, активные окраины континентов и зрелые островные 
дуги отличаются между собой не столько составами основных глиноземис
тых пород, сколько отсутствием или редкой встречаемостью высокогли
ноземистых толеитовых лав в пределах континентальных структур 
[Зоненшайн, Кузьмин, 1992],

В связи с отсутствием или редкой встречаемостью низкокалиевых 
(К,О < 1 мас.%) эффузивов поперечная пстрохимичсская зональность в 
пределах активных окраин континентов либо не проявлена (восточный Сихотэ- 
Алинь), либо проявлена слабо (Анды). В Сихотэ-Алине ареал распространения 
инзкокалиевых глиноземистых базальтов ограничен главным образом 
Центральной вулканической зоной и особенно ее Совгаванской подзоной, что 
связано с более высокой степенью деструкции континентальной коры в ее 
пределах и, как следствие, высокой степенью плавления глубинного вещества.

Наряду с глиноземистыми базальтами в активных окраинах континентов, 
как и в зрелых островных дугах, отмечаются проявления основных лав с 
внутри плитными геохимическими признаками, но их геологическая позиция 
несколько иная. Если в островодужных системах породы такого типа распро
странены только в тыловой зоне вулканического фронта, фиксируя режим 
задугового растяжения, то в пределах восточного Сихотэ-Алиня и северо-запада 
США их излияния происходили позже формирования глиноземистых 
базальтовых толщ, в обстановке оеевого рифтогенеза [Ярмолюк, Коваленко, 
1991]. Тем не менее, геохимические признаки базальтов во многом аналогичны. 
По сравнению с внутриплитными эффузнвамн типовых обстановок, они 
обогащены крупноионными литофилами (Rb, Ва), а в некоторых случаях 
деплетированы в отношении высокозарядных катионов (Та, Nb), что отчетливо 
видно не только на спайдердиаграммах Пирса (рис. 88), но и на бинарных 
графиках "La -  некогерентный элемент” (рис. 89,90). Причем в континенгальных 
вулканитах, развивающихся непосредственно над палеосубдукпионными
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D,

Рис. S~. Пссвдотройная бЛмйзътопая проекции no Baker 
I -  тыловодужные батальты Камчатки (в. Горелый}; 2 - баэ-хчьш яулка- 

ничсского фронта Камчатки (н. Мутновский); 3 аыСЙкоглк кот ем петые 
лавы восточного Снхотч-Адиня

Заштрихованная область -  поле составов бааалмов ЛлСуТсхей осфов- 
нон дуги по Baker [1987]. Линиями покачаны экспериментально подученные 
составы магматической жидкости в СеиЛдммх условиях при I аггмреферс н 
8 килооар и при содержании ноды 2%  при 2 и 5 кнлобар

Зонами, такого рода геохимическая специфика выражена даже более отчетливо 
(рис. 88). О вкладе "субдукционного” компонента в генезис позднемиоцеповых 
платоэффузивов восточного Сихотэ-Алиня, кроме того, свидетельствуют 
сравнительно низкие значения Ca/Al-Na-K. отношения, близкие к таковым в 
высокоглиноземистых базальтах (рис. 64).

Базальтоиды с внутриплатными геохимическими признаками активных 
континентальных окраин, как и зрелых островных дуг, связаны с высокоглн- 
нозсмистыми основными вулканитами через мнотчпеленные переходные 
разности. Например, в восточном Сихотэ-Алинете и другие породы, несмотря на 
заметный разрыв во времени формирования, образуют единые вариационные 
тренды на диаграммах “нскогерентньй элемент-неиперентный элемент” (рис. 90), 
причем переходными геохимическими характеристиками отличаются 
высоксггитанистыс глиноземистые базальты, распространение которых, как и
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Рис. 89. Классификационные 
диа1раммы для известково-щелоч
ных высокоглиноземистых (1) и 
внутри плитных (2) базальтоидов 
восточного С И Х О 'П 'Л Л И Н Я

1* ж 2

платоэф фузив ов, контролируется грабенообразными депрессиями, поперечными 
к простиранию вулканического пояса.

Все вышеизложенные данные свидетельствуют о том, что в пределах 
активных окраин континентов, как и в зрелых островных дугах, проявления 
базальтового вулканизма как высокоглиноземистого, так и с внутриплитными 
геохимическими признаками, связаны с развитием тектонического режима 
растяжения или рифтогенеза. В связи с этим предлагается следующая схема их 
типизации (см. рис. 91).

Она близка к таковой для зрелых островных дуг, за исключением собст
венно субдукционных базальтоидов -  высокогаиноземисгых толеитов фронталь
ных зон. В пределах окраинно-континентальных вулканических поясов с актив
ностью субдукционных процессов, видимо, связаны проявления только
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Условные обозначения см. на рис. 89



БАЗАЛЬТОВЫЕ СЕРИИ АКТИВНЫХ ОКРАИН КОНТИНЕНТОВ

Рис. 91. Геохимическая и геодинамическая систематика базальтовых серий 
активных окраин континентов

сравнительно кислого по составу вулканизма, например, верхнемелового 
>■ возраста в восточном Сихотэ-Алине.

Раскрытие окраинных морей практически не отражается в петрологи- 
л веских характеристиках базальтов активных окраин северо-западной Пацифики. 
i Высокоглиноземистые вулканиты восточного Сихотэ-Алиня отличаются от 
|  близких по составу пород южноамериканских Анд только низкими содержа- 
|; ниями кальция (рис. 85) и величиной Th/La отношения (рис. 86), что, скорее 
f  всего, связано с различным составом магмогенерирующих субстратов. Процесс 
|  раскрытия Японского моря отражен только в особенностях изотопного состава 
у базальтов -  резком уменьшении величины g6Sr/S7Sr отношения в возрастном 
|  интервале 36-40 млн лет.
|  Для позднемиоценовых платобазальтов восточного Сихотэ-Алиня раскры-
I тие окраинного моря и связанное с ним внедрение астеносферного диапира в 
I субконтинентальную литосферу привело к повышению температурного фона 
f последней и выплавлению значительных объемов низкокалиевых толеитов, 

несущих ярко выраженную ЕМ I изотопную специфику.
Г Суммируя вы ш еизлож енное, м ож но сделать вывод, что активные
: окраины конт инент ов и зрелы е ост ровны е дуги, несмот ря на близость
у основных структурно-геофизических показателей, существенно отличаются 
у по р я д у  гео ло ги ч еск и х  признаков. Д ля  ко нт и н ент а льн ы х  ст рукт ур  к 
% собст венно субдукционны м  м ож но относить т олько преимущ ест венно  
|  кислые по составу вулканиты; излияния значительных объемов базальтовых  
|  магм, включая высокоглиноземистые, связаны с налож енным (восточный 
I С ихот э-А линъ , с е в е р о -за п а д н а я  окр а и на  С Ш А) или  т ы ловодуж ны м  
I  (Андийский пояс) рифтогенезом.
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Глава 5

ВОПРОСЫ ПЕТРОГЕНЕЗИСА 
ВЫСОКОГЛИНОЗЕМИСТЫХ БАЗАЛЬТОВ

П ри рассмотрении происхождения 
базальтовых магм зон конвергенции 

литосферных гшит наибольшее внимание уделяется высокоглиноземистым 
базальтам, вследствие достаточно необычного состава и преобладающего 
распространения. Этой проблеме посвящено огромное число работ, но, к 
сожалению, она еще далека от своего решения. Ясно, что магмообразование 
контролируется зоной субдукиии, но не ясно, где идет магмогенерация и с 
чем связано разнообразие магматических продуктов [Зоненшайн, Кузьмин, 
1992], Ниже будет сделана попытка обсудить эту проблему с учетом данных, 
полученных в результате исследований.

5.1. Обзор существующих представлений

В качестве самостоятельного магматического типа высокоглиноземистые 
оазальты (SiO,<54 мас.%, А170.>16,5 мас.% и MgO<7 мас.%) впервые были 
выделены [Тилли, 1950] и характеризовали различные тектонические обстановки, 
включая океанические области, В настоящее время этот термин употребляется 
главным образом для описания преобладающего типа основных лав островных 
дуг и активных континентальных окраин, происхождение которых в той или 
иной степени связано с активностью субдукционных зон.

Влияние компонентов погружающейся океанической коры на состав 
высокоглиноземистых магматических расплавов доказывается многочислен
ными геологическими и петрологическими данными и не вызывает сомнения 
у большинства исследователей. Об этом прежде всего свидетельствуют 
значительные отличия островодужных вулканитов, в т. ч. базальтов, от анало
гичных ооразований других геодинамических обстановок (высокие содержания
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глинозема, элементов калиевой и тори ев ой групп, при ярко выраженной 
деплетированности в отношении элементов группы титана и железа). Кроме 
того, ареалы распространения и вариации составов субдукционных лав, как 
правило, хорошо коррелируют с глубиной и углом наклона сейсмофокальных 
зон, а рециклинг вещества океанических осадков подтверждается изотопными 
данными, в частности распределением ! Ве [Monaghan et al., 1988], а также 
^Sr^Sr; 143Nd/144Nd и^РЬ/^РЬ [Davidson et al., 1987; Hickey etal., 1989].

В то же время природа и временные масштабы этого процесса остаются 
неясными, несмотря на десятилетия активных исследований. К настоящему 
моменту сформировались две основные точки зрения. Первая рассматривает 
высокоглиноземистые базальты в качестве первичных магм, связывая их 
происхождение с плавлением субдукцирующей, мегасоматически переработан
ной океанической коры, возможно, с небольшой примесью пелагических 
осадков. Вторая -  предполагает их образование в результате плавления пери до
ги то в о го вещества верхней мантии (надсубдукционного клина) с последующей 
дифференциацией магнезиальных магм, Рециклинг вещества океанической 
коры осуществляется при этом за счет воздействия на мантийное вещество 
флюидов, освобождающихся при дегидратации пелагических осадков или 
измененной океанической коры.

Эклогитовая модель наибольшей популярностью пользовалась в 60- 
70-е гг. Впервые предложенная Р. Коатсом, она была экспериментально прове
рена Т. Грином и А. Рингвудом [1968], а затем и другими исследователями. 
Привлекательность ее состоит в том, что для объяснения геохимических особен
ностей высокоглиноземистых базальтов не требуется привлечения достаточно 
проблематичного механизма массовой отсадки кристаллических минеральных 
фаз. Критика же модели оновывается главным образом на аргументах геохими
ческого порядка. Согласно экспериментальным данным, расплав, образующий
ся при плавлении океанической литосферы при давлении 27 кбар, в безводных 
условиях должен находиться в равновесии с гранатом и клинонироксеном 
(эклогитовая ассоциация) и. следовательно, значительно фракционирован 
(La/Yb>10) в отношении легких лантаноидов, чего не наблюдается в реальности 
(La/Yb<5) [Gill. 1974 и др.]. Несоответствия расчетных и экспериментальных 
данных отмечают ся и в отношении ряда других элементов (Na, Ni, Со, Cr, Sc, V, 
Y, Zr и Hf), причем даже если учитывается присутствие акцессорных минералов 
в реститовой фазе [Gill, 1974]. Хотя, по мнению Maaloe, Peterson [1981], отрица
тельные результаты данного исследования объясняются использованием в 
качестве конечного продукта плавления пород с нереально высокими 
содержаниями StOj'- 56 мас.%) и La (-30 г/т).

Согласно Brophy. Marsh [1986], Brophy [1986], многие вопросы интер- 
притации геохимических данных снимаются при допущении нестационарного
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механизма парциального плавления. Небольшая степень плавления кварцевого 
эклогита с примесью около 5 об.% пелагического осадка на глубине 100-150 км 
инициирует диапиризм и внедрение глубинного вещества в вышележащие 
горизонты горячей мантии, где при температуре около 1400 °С, в безводных 
условиях, до 50—60 об.% твердого вещества переходит в жидкую фазу. При 
уменьшении содержания граната в рестите, образующийся расплав должен 
оыть близок по составу к высокоглиноземистому базальту с содержанием 50— 
52 мас.% SiO,, более 17 мас.% А120., 4-7 мас.% MgO и, вероятно, менее I мас.% 
Н20. В виде перегретой силикатной жидкости, без фракционирования, он в 
дальнейшем поднимается до глубины 10-20 км, где задерживается в магмати
ческой камере с отсадкой низкооарической минеральной ассоциации и образо
ванием андезитов. Изотопные данные и математическое моделирование 
распределения редкоземельных элементов Brophy, Marsh, [1986]; Crawford et 
al. [1987] согласуются с этой моделью, хотя рассчитанные составы все же 
отличаются от реальных пород более высокими содержаниями Cr, Ni, Zr, Nb и Y.

Первые эксперименты в рамках перидотитовой модели выполнены 
И. Куширо с соавторами. Хотя в дальнейшем было показано, что насыщенные 
водой расплавы не способны подниматься к поверхности, эта гипотеза стано
вилась все более популярной, главным образом из-за аргументированной 
критики эклогитовой модели. Наряду с геохимическими фактами Дж. Гилл 
[Gill, 1981] подчеркивал присутствие в надсубдукционном мантийном клине 
расплава с температурой около 1100СС (температура ликвидуса андезита или 
высокоглиноземистого базальта) вне зависимости от его происхождения, что 
должно приводить к плавлению неридотитового мантийного вещества. Таким 
образом, расплавы в пределах конвергентных границ литосферных плит 
должны быть, по крайней мере, частично гибридными.

Впервые сформулированная в работах Nickolls, Ringwood [1973], перидо- 
титовая модель в современном представлении выглядит следующим образом. 
Магматический флюид, образующийся в результате дегидратации субдукци- 
рующего осадка или обогащенной крупноионными литофилами измененной 
океанической коры, а также расплав, возникающий при парциальном плавлении 
эклогита, проникают и реагируют с ультраосновными породами мантийного 
клина. При парциальном плавлении последнего образуется первичный пикри- 
товыЙ или магнезиальный базальтовый расплав с содержанием А1,0,<17 мас.% 
и MgO>l 0 мас.%. Дальнейшая его дифференциация при подъеме с осаждением 
преимущественно оливина и клинопироксена приводит к появлению низкомаг
незиального (MgO<7 мас.%), но высокогоиноземистого расплава, вследствие 
или аккумуляции фенокристов плагиоклаза [Crawford et al., 1987], или задержки 
выделения этого минерала из-за низкого {<1 мас.%) содержания Н,О. Подобная 
модель хорошо согласуется с геохимическими расчетами [Brophy, Marsh, 1986;
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Crawford et a]., 1987; и др.] и подтверждается рядом геофизических и reoroi п 
ческих данных. К числу первых можно отнести высокий тепловой поток под 
современными островными дугами и физические характеристики мантийною 
клина, допускающие присутствие расплавной фазы или флюида в горячем 
перидотите [Gill, 1981]. К геологическим доказательствам относится 
отсутствие магматических проявлений в пределах участков вулканических 
поясов с редуцированным мантийным клином [Thorpe, 1984], факты находок 
в островодужных базальтах ксенолитов ультрабазитов, часто с отчетливыми 
признаками метасоматической переработки [Gill, 19811, а также присутствие 
в остров одужных системах, наряду с высокоглиноземистыми, и более прими
тивных магнезиальных лав, оливиновых базальтов и пикритов. В качестве 
минералогического подтверждения часто приводят факты нахождения 
реликтов высокомагнезиального оливина (Fo44 9,) и высококальциевого плагио
клаза в высокоглиноземистых базальтах [Gust, Perfite, 1987].

В то же время перидотитовая модель в определенной степени противоре
чит экспериментальным данным. Магматические жидкости, близкие по составу 
к высокоглиноземистым базальтам, могут находиться в равновесии либо с 
плагиоклазом при низком (<18 кбар), либо с гранатом и/или клинопироксеном 
при высоком давлениях. Оливин появляется только при температурах значи
тельно ниже ликвидуса (~100°С) и при давлениях менее 10 кбар [Bropliy, Marsh, 
1986; Brophy, 1986]. Поскольку вода подавляет стабильность плагиоклаза по 
отношению к оливину, небольшое ее количество может значительно изменить 
ликвидусную минеральную ассоциацию. Но даже 4-5 мас.% ее содержания не 
приводя'! к появлению оливина на ликвидусе при 5 кбар. Наиболее же реалистич
ные оценки содержаний Н;0  в лавах Алеутских островов не превышаю! 1 мас.% 
[Baker, 1987; Myers, 1988]/

Фазовые ассоциации основных эффузивов в значительной степени зависят 
не только от физико-химических параметров кристаллизации, но и or состава. Ряд 
исследователей смогли добиться появления оливина на ликвидусе при 10-15 кбар. 
используя при экспериментах в качестве стартовых составов высокомагнези
альные смеси (>10 мас.% MgO) [Tatsumi et al., 1983; Gust, Perfit, 1987], близкие no 
петрологическим признакам к магнезиальным базальтам островных дут. Но 
последние, как было показано на примере Алеутской островной дуги [Myers, 
1988], представляют собой генетически самостоятельные типы магм и не связа
ны с высокоглиноземистыми базальтами процессами фракционирования.

Таким образом, обе модели, как эклог иговая, так и перидотитовая, 
способны объяснить основные геохимические особенности высокоглино
земистых базальтов зон конвергенции литосферных плит, и только геологические 
и петрологические данные позволят в дальнейшем выбрать наиболее 
приемлемую.
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5.2. Проблемы геохимического разнообразия 
высокоглиноземистых базальтов

К важнейшим геологическим особенностям зон конвергенции литосфер
ных шштсубдукционного типа следует отнести значительные вариации составов 
базальтовых пород и их зависимость от тектонического режима формирования, 
что не учитывается в упомянутых ранее петрогенетических моделях.

Геохимическое разнообразие субдукционных эффузивов в настоящее 
время принято описывать в рамках поперечной зональности островодужных 
систем, происхождение которой связывают с вариациями: (1) составов магма
тического субстрата или субдукционного компонента [Pearce, 1983; Tatsumi et 
al., 1991; Волынец, 1933], (2) глубины расположения зон магмагенерации и 
ст епень парциального плавления, (3) степени коровой контаминации [Best, 1974], 
(4) кристаллизационной дифференциации, (5) фазового состава магматического 
источника или рестита [Jakes, White, 1970].

Из всех перечисленных моделей наименее вероятным кажется предполо
жение о значительной роли коровой контаминации. Обогащенные литофиль
ными элементами базальты активных континентальных окраин и тыловых зон 
зрелых островных дуг формировались в областях преимущественного 
растяжения, что предполагает сравнительно быстрый подъем магматических 
расплавов к поверхности, а следовательно, меньшую вероятность контаминации 
коровым веществом. Это подтверждают и изотопные данные. Например, в 
пределах Камчатки все типы позли екай нозойских вулканитов характеризуются 
близкими соотношениями радиогенных изотопов [Волынец, 1993; Волынец и 
др., 1995; Tatsumi et al, 1995], а тыловодужные базальты Японии, северо- 
восточного Сулавеси [Tatsumi et al., 1991] и Алеутской островной дуги [Цветков, 
1990] даже более деплетированы в отношении радиогенного Sr, по сравнению с 
породами вулканического фронта. Высокоглиноземистые базальты активных 
окраин континентов отличаются устойчиво более высоким соотношениями 
h Sr/w,Sr, чем островодужкые лавы, но, тем не менее, при детальных петроло
гических исследованиях предположение о значительной роли ассимиляционных 
процессов в их происхождении не подтверждается.

Учитывая формирование высокоглиноземистых базальтов активных 
континентальных окраин и тыловых зон островных дуг в условиях растяжения, 
достаточно проблематичным кажется и модель, предполагающая значительную 
роль кристаллизационной дифференциации в индивидуализации их геохими
ческих характеристик. Этой модели противоречат и многочисленные геохими
ческие данные, например, более высокие содержания в тыловодужных лавах 
как некогерентных, так и когерентных элементов (Mi), а также результаты
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детальных исследований в пределах конкретных вулканических структур 
Мутновского вулканического поля Камчатки (гл. 3) и восточного Сихотэ- 
Алиня (гл. 4).

Вариации соотношений некогерентных элементов, впервые отмеченные 
Дж. Джиллом [Gill, 1981 ], а также радиогенных изотопов дают основание предпо
лагать гетерогенный состав магматического источника субдукционных базаль
тов. В пределах Камчатки, например, лавы вулканического фронта и тыловой 
зоны устойчиво различаются соотношениями Rb/La, Ba/La и Th/La (рис. 20, 
23), что подтверждают и данные И. Татсуми с соавторами [Tatsumi et al., 1995], 
Кроме того, здесь довольно часто отмечается практически одновременное 
излияние базальтов различных геохимических типов, как из рядом располо
женных вулканов (в. Мутновский и Горелый), так и в пределах единых 
вулканических центров (БТТИ и др.)„ что логичнее всего объясняется различным 
составом магматических источников. В то же время прямая корреляция между 
изотопными и геохимическими признаками вулканитов отсутствует. Например, 
несмотря на близость большинства геохимических признаков высокоглино
земистых базальтов восточного С'ихотэ-Алиня и тыловых зон Японии и 
Камчатки, по соотношению радиогенных изотопов они значительно различают
ся: в первых отношения ̂ Sr/^Sr и 144Nd/143Nd близки к первично мантийным, во 
вторых — к деплетированным базальтам срединно-океанических хребтов.

Вклад субдукционного компонента в генезис магматических расплавов 
зон конвергенции в настоящее время считается общепризнанным фактом, 
причем большинство исследователей предполагают его метасоматичеекую 
природу. В пользу такой интерпретации свидетельствует и анализ диа1раммы 
(SFe+Mg)-Ca-(Al~Na-K) (рис. 24). Фигуративные точки океанических и внутри- 
плитных эффузивов на этой диаграмме группируются вдоль линии постоянного 
Ca/(A1-Na-K) отношения 1:1, близкого к хондритовому. Такое соотношение 
типично для большинства ультраосновных магм Земли, включая мантийные 
ксенолиты (рис. 92), что дает основание предполагать происхождение этих двух 
групп пород в результате плавления мантийного вещества с первичными 
соотношениями детрогенных элементов. Смещение же внутринлитных эффузи
вов в сторону высокого содержания железомагнезиального компонента, види
мо. отражает (рис. 2) более высокое общее давление в зонах магмогенерации, 
что вполне согласуется с существующими представлениями и подтверждается 
многочисленными экспериментальными данными.

Высокоглиноземистые базальты активных континентальных окраин и 
островных дут характеризуются более высокой относительной ишноземис- 
тостью, и их фигуративные точки группируются вблизи линии с С a- (Al-Na-K) 
отношением, близким к 0.7. Сходные значения отмечены в некоторых з илах 
мантийных ксенолитов, связанных с кимберлитами (рис. 92), но вряд ли эти
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Put 93 Ч аегь .-шпграч мы i «Fc+Mg 1- 
C.v( изручиччых тип он у.н.тра-
оснойных 11 сурод Зсмгш ( i.:i штыс анлкч| и 
myOHHtHbit XlKHOMNTDB, LbH I .,11 HbJi: c
кн.чбсрлн-тми.

P -  попе пироксенiгтов. Источник 
.u h h u x  |Магматические юрньк . ШХх|

5 10 15 20
Ai - Nn- К

i юроды можно paссматривать в качестве магмогенерпру юнце; о субстрата для 
.так, глубина образования которых, согласно геофизическим данным, не 
превышав 1 DO-150 км Следовательно, относительно высокая глиноземнстость 
суодуки конных базальтов является следствием определенного преобразования 
глубинного вещества перед началом его плавления. Заметное уменьшение 
величины CVr Al-Na-K.) отношения должно происходить, например, при 
метасоматОае (рис. 2), из-за различней подвижности глинозема Ьлемекга- 
сектскзбраэователя) и щелочей (элементов-модификаторов) в присутствии 
высокотемпературного флюида. В этой связи интересно Отметить, что кимбер
литы, в ксенолитах которых первично мантийное соотношение Ca.'(Al-Na-K) 
нарушено, по мнению ряда исследователей [Соболев, 1975], произошли s 
результате плавления метасо,магически переработанного мантийного вещества.

Учитывая, что вариации составов высокоглиНозем истьгх базальтов на 
диагрлч мс (IFc ■ Mg)-Ca-( Al-Na-K) (рис. 24) в первом приближении о иксы ваеген 
им киной функцией, разнообразие их геохимических тнгюв и происхождение 
поперечной геохимической зональности можно рассматривать как результат 
смешения двух глубинных компонентов -  первично-мантийного и в значи
тельной степени мета соматически переработанного. При такой интерпретации 
I фоисхожден ис низко калиевых базальтов вулканического фронта островодуж- 
11ых систем является результатом плавления глубяшного вещества в наибольшей 
степени метисом этически измененного. Эго согласуется с признаками высокой 
полон асы шеи ноет и первичных расплавов этих пород. Действительно, при 
б IB3KMX температурах кристаллизации базальты вулканического фронта 
Камчатки характеризуются более высокой основностью плагиокл а за I Мартынов,
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Р, 1 гттм II г ■ буфер QPM IGluve се 
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Чащин, 1989; Волынец, 1993] и появлением ннэкокальцисных пнроксенон при 
белее высокой тиноземнетости Грис. 13). Поскольку возрастание содержании 
аноргитовой составляющей в плагиоклазах с ростом парциального давления 
воды является хорошо известным н экспериментально установленным фактом, 
несколько более подробно остановимся на вопросе кристаллизации пироксенов.

Согласно экспериментальным данным (рис. 93), появление ниэкокалъ- 
цисвых пироксен он при различной гпннозсмистости базальтовых пород может 
быть связано либо с вариациями магнезиальное™ первичных расплавов, либо 
влиянием общего н водного давлений. Роль первого фактора не может быть 
значительной, по крайней мере, для позднекайнозойских лав Камчатки, 
Поскольку их магнезиалыюетъ колеблется практически в одних пределах (рис. 15 ), 
Предположение же о кристаллизации тыловодужных лав в условиях высокого 
общего давлен ня плохо согласуется с особенностями тектонического режима 
их формирования - в условия х растяжения. Следовательно, i юяаление нкзкокгль- 
циевых пироксенов при относи гелы-щ низкой глиноземного стл тыловодужных 
базальтов, видимо, является следствием низкого содержания воды в родона
чальник расплавах. Этсгг вывод в какой-го мере противоречит распростра
ненному мнению о более низкой водо насыщен ноет и остроаодужл ьгх i олентов, 
но последний основан главным образом на косвенных данных: присутствия



водосодержащих минералов и вариаций содержаний фтора в породах более 
кислых, чем базальты [Sakuyama, 1984;Волынец, 1993].

Ряд исследователей связывают поперечную геохимическую зональность 
островодужных систем с различным составом магматического флюида, освобо
ждающегося при дегидратации погружающейся океанической пластины, а 
следовательно, с различным характером метасоматических преобразований 
вышележащего мантийного клина. Так, И. Татсуми с соавторами [Tatsumi et al., 
1991], интерпретировал увеличение отношений Ва/Pb и К20  в тыловодужных 
базальтах СВ Сулавеси как результат изменения реакции дегидратации водных 
минералов: паргасит-флогопит для вулканического фронта и флогопит- 
калиевый рихтерит для тыловой зоны. Причем метасоматическими явлениями 
объяснялись и необычные вариации изотопных характеристик вулканических 
пород с одновременным увеличением eSr и eNd. Аналогичная точка зрения 
была высказана и на происхождение поперечной зональности Камчатки [Tatsumi 
et al., 1995]. К сожалению, достоверность данной модели оценить достаточно 
сложно, поскольку водосодержащие минеральные фазы не характеризуются 
способностью концентрировать микроэлементы, за исключением Rb, К^О и Ва 
(табл. 14). Изучение высокоглиноземистых базальтов восточного Сихотэ-Алиня 
дает основание предполагать присутствие калиевого рихтерита в магматическом 
источнике этих пород, что в какой-то мере подтверждает точку зрения И. Татсу
ми. Но, в то же время, в аналогичных по составу породах Андийского вулкани
ческого пояса и Камчатки поведение Rb, К^О и Ва носит некогерентный характер 
(рис. 94).

К устойчивым петрологическим признакам базальтов активных континен
тальных окраин и тыловых зон зрелых островных дуг следует отнести и высокие 
значения La/Yb, La/Lu и La/Y отношений (рис. 20, 40), что дает основание 
предполагать присутствие граната в реститовой фазе [Мартынов, 1990; Tatsumi 
et al., 1995]. В свою очередь, особенности распределения элементов-примесей 
в островодужных толеитах вулканического фронта, в частности аномально 
низкое (<1) отношение Ni/Co, свидетельствует в пользу оливинового контроля. 
В табл. 25 в качестве примера приведены результаты математического модели
рования распределения элементов-примесей в силикатной жидкости, 
образующейся при плавлении глубинного вещества, близкого по составу к 
измененному океаническому базальту, но содержащего в минеральной ассоци
ации либо гранат, либо оливин. Результаты расчета по эклогитовой модели 
взяты из работы [Brophy, Marsh, 1986]. Расчеты оливинового парагенезиса 
выполнены автором с использованием известной формулы равновесного 
плавления:

C ‘ / C “ = \ / D c + F ( l - P ) ,
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Рис. 94. Нормализованные к первичной мантии [Hofmann, Feigenson, 1983] соотношения 
некогерентных элементов в высокогли позем истых базальтах Южной зоны Андийского пояса 
(левый столбец) и Камчатки.

1,2 — низко-и высокотитанистые базальты Анд; 3,4 — фронтальной (3) и тыловой зон 
островной дуги Камчатки



Т аб л и ц а  25
Содержание микроэлементе» (г/т) в породах 

и рассчитанные составы высокоглиноземнстых базальтов

элемент 1 2 3 4 5
Rb 9 17 14 20-30 15
Sr 130 518 665 263-397 149
Ва 14 364 590 304-448 20-21

' Ni 97 13 50 30-62 16-42
Со 32 31 26 25-34 18-32
Сг ]Q? и 52 18-27 28

■ V 292 260 167 126 345-437
7.x ' 95 81 144 148-197 152

; ш 2.4 - 3.7 - 3.8
•• ■ La* ■ ■ ! 4 23 55 29-48 20-22

. : . Се* ." 24 21 39 26-40 21-23
Yh* 14 8 14 6-15 19-22

П римечание. 1 -  измененный океанический толеит; 2 -  средний 
высокоглиноземистый базальт Алеутской островной дуги по [Bropby, 
Marsh, 1986]; 3 -- средний высокоглинозсмистын базальт Восточного 
Сихотэ-Алиня; 4 -  рассчитанный состав с использованием зклогитовой 
модели [Brophy, Marsh, 2986]; 5 -  то же с использованием олнвиновой 
модели (см. в тексте). Содержание нормализовано к хондриту.

где С 0 -  первоначальная концентрация элемента в магматическом субстрате; 
С,1 -  концентрация этого же элемента в расплаве; F -  доля отделившегося
расплава; Р = Х рок о -  где Р’0 -  доля жидкости, образованной каждой кристал
лической фазой.

Значения Хр|(0.55), ХП|(0.15), X (0.3) бьши приняты с учетом данных по 
соотношениям минеральных фаз в кварцевом толеите и щелочном базальте 
при высоких давлениях [Грин, Рингвуд, 1968]. Рр1(0,67), Pffl(0,07) и Р (0,14) и 
получены при решении системы линейных уравнений [Hofmann, Feigenson,
1983]: О jP^+C^P^+C^P^HI!',, где С\ -  содержание пегрогенных элементов 
(С = 5,77 мас.%; ССа0= 10,69 мас.%; Сл1203=18,98 мас.%) в среднем высоко
глиноземистом базальте Алеутской островной дуги [Brophy, Marsh, 1986]. С 
С01‘, О взяты из экспериментальных работ [Holloway, Burnham, 1972] по плав
лению толеитового базальта в условиях высокого давления водного флюида 
* Рн2о<Рибш̂  Использованные коэффициенты распределения микроэлементов 
между расплавом и минеральными фазами приведены в табл. 14.

В случае гранатового парагенезиса состав модельного расплава практи
чески является аналогом высокоглиноземистого базальта активных континен
тальных окраин и тыловых зон зрелых островодужных систем, что особенно 
отчетливо видно на примере концентраций Ni, Zr и Сг. Причем низкие содержа
ния хрома являются следствием использования при расчете оливинового
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парагенезиса распределение микроэлементов в модельной жидкости а н а л о 

гично таковому в среднем базальте Алеутской островной дуги. Хорошее .. го в . 
дение наблюдается, например, по концентрациям Ni, Со. V. редких земель и R Ь.

Поскольку многочисленные экспериментальные данные по определенною 
взаимоотношений плавящихся фаз природных образцов и прямое плавлен»ие 
мантийных перидотитов [например, Takahashi, Kushiro, 1983; Tatsumi et al.; 19k.2] 
свидетельствуют о том, что оливин и гранат являются минералами различнЫтх 
фаций глубинности, многие исследователи предполагают более высокие 
давление формирования расплавов высокоглиноземистых базаль ов тыловЫгх 
зон островодужных систем [Tatsumi et al., 1983, 1991, 1995]. Положению 
фигуративных точек глиноземистых базальтов восточного Сихотэ-Алиня Ига 
диаграмме (рис. 87) вблизи линии равновесных составов силикатной жидкостей 
при Ps= 5 кбар и Р = 2 кбар, а также сравнительно высокие температуры 
кристаллизации этих пород косвенно подтверждают, что этот вывод справедлив, 
по крайней мере, для лав активных окраин континентов. Но в этой святзи 
необходимо отметить, что смена минеральных парагенезисов глубинных пород 
по мере удаления от вулканического фронта может быть связана и с падением 
содержания воды в системе и, как следствие, -  заметным сокращением иония 
кристаллизации оливина. Последнее лучше согласуется с геодннамическимти 
особенностями формирования субдукционных вулканитов.

Таким образом, геохим ические особенност и высокогл и потемнеть' гх 
базальт ов акт ивны х конт инент альны х окраин и тыловых <он зрель'.'х 
ост ровны х дуг определяю т ся особенност ям и тектонического режима 
формирования магм  и в соответствии с этим физико-химическими условиям и 
генерации  м а гм а т и чески х  расплавов , небольш ой степенью во до нись><ч- 
щенности, появлением граната в рест ит овом парагенезисе, сравнительн о 
вы сокой  т ем перат урой  (в случае  акт ивн ы х окраин континентов) tч, 
возмож но, общим давлением.

5.3. Петрологонгеохимическая модель базальтового 
вулканизма активных континентальных окраин 

и зрелых островных дуг

Из множества существующих генетических схем магматических прояв
лений в пределах конвергентных границ литосферных плит наиболее логичными! 
кажутся представления Дж. Уолкера с соавторами [Walker et ai., 1995]. Согласно 
этой модели (рис. 95), причиной зарождения магматических расплавов 
фронтальных зонах островных дут является флюидная фаза, образующаяся г- э
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глубине 100-120 км в результате дегидратации субдуцирующей океанической 
плиты. Насыщение водой и крупноионными лн гофилами нижних горизонтов 
надсубдукционного мантийного клина приводит к поязлению в области, 
непосредственно примыкающей к границе океанической пластины. Учитывая 
значительные изотопные вариации высокоглиноземистых базальтов сублук 
ционных зон, можно предполагать участие в процессе плавления как надсубдук
ционного мантийного клина, так и погружающейся океанической пластины.

Образующийся мантийный диапир, состоящий из смеси субдукцнонного 
и мантийного компонентов в различных пронорциях, поднимается в верхние 
горизонты мантии, где происходит его дальнейшее плавление. Высокое содер
жание воды в системе и падение общего давления прн подъеме стабилизируют 
оливиновый парагенезис реститовой фазы, сголь необходимый для объяснения 
распределения элементов-примесей в толеитах вулканического фронта.

В условиях относительно небольшого содержания воды основной 
причиной начала плавления в тыловых зонах островодужных систем является 
декомпрессия. Магматический источник этих пород локализован в нижних 
частях надсубдукционного мантийного клнна, о чем свидетельствует близость 
высокой] инозем истых базальтов фронтальных и тыловых зон островодужных 
систем по многим геохимическим параметрам, включая соотношения 
некогерентных элементов и радиогенных изотопов (Камчатка).

Геохимические особенности тыловодужных глиноземистых базальтов 
определяются низкими содержаниями воды в системе и, возможно, более 
высоким общим давлением генерации расплавов, что в совокупности приводит 
к появлению граната в составе реститовой фазы.

Увеличение степени растяжения континентальной коры по мере удаления 
от вулканического фронта и усиливающийся эффект декомпрессии приводят к 
перемещению очагов плавления в верхние горизонты мантийного клнна с 
формированием родоначальных расплавов внутриплитных лав. Слабо выра
женная субдукционная специфика этих пород является следствием мстасома- 
тической переработки мантийного перидотита. Прн значительных масштабах 
процесса рифтогенеза с образованием окраинно-морских бассейнов иниции
руется глубинный диапиризм изотопно деплетированной астеносферной 
мантии, выплавление и излияние основных лав, близких по составу к океани-

Р и с  95. Модель базальтового магматизма в зрелых островных дугах (Л) и активных 
континентальных окраинах (В. С) |Walker el al , 19451 с добавлениями автора

1,2 - очаги плавления базальтовых (I) и кислых (2) магм: 3 -  лавово-пирокластические 
толши кислого состава; 4 -  направление мантийной конвекции; 5 каналы подъема магма
тических расплавов. ВФ вулканический фронт; ТЗ тыловая зона. Островодужные высо- 
коглиноземистыс базальты BF -  вулканического фронта, BVF -  тыловой зоны; WPB - внутри 
плитные базальты. НдВ - высокогл и нолем истые базальты активных окраин континентов
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ческим толеittам. О взаимосвязи этих процессов свидетельствуют увеличение 
степени изотопной деплетированности высокоглиноземистых базальтов Японии 
и восточного Сихотэ-Алиня по мере омоложения возраста и значительные 
вариации составов основных пород Японского моря.

Отсутствие в пределах активных континентальных окраин базальтов, 
близких по составу к высокоглиноземистым толеитам вулканического фронта 
островодужных систем, говорит об определенных особенностях магмогенери
рующих процессов. При наличии мощной континентальной коры подъем 
насыщенного водой мантийного диапира в верхние горизонты инициирует 
плавление кислого корового субстрата с образованием объемов кислой пиро- 
кластики. Только эти породы и ассоциирующие с ними андезитовые лавы 
можно рассматривать как чисто субдукционные лавы. Массовые излияния 
высокоглиноземистых базальтов здесь свидетельствуют о начале растяжения 
или рифтогенеза территорий. Условия генерации родоначальных базальтовых 
расплавов во многом сходны с таковыми для лав тыловых зон зрелых острово
дужных систем: плавление нижних горизонтов над су бду кционн ого мантийного 
клина и измененной океанической коры при низком содержании воды в системе 
и присутствии граната в рестите,

Появление высогоглиноземистых титанистых базальтов с повышенным 
содержанием некогерентных элементов в зонах максимального растяжения 
Андийского и В о сточ но - С и х от э -А л и нс кого вулканических поясов является 
следствием перемещения зон плавления в надсубдукционный клин субконти
нентальной литосферы.

Прогрессирующий рифтогенез приводит к выплавлению базальтовых 
расплавов с внутриплитными геохимическими характеристиками главным 
образом в пределах субконтинентальной литосферы, обогащенной некоге
рентными элементами, включая LLLE, и дебетированной в отношении 
радиогенного Nd(EM i изотопная специфика) в результате как древних, так и 
относительно молодых метасоматических процессов. Причем степень такой 
переработки была выше в случае осевого рифтогенеза.

Заключение

Эмпирически установленная зависимость геохимических признаков 
магматических пород от геодинамических условий формирования подтвер
ждается при детальном изучении и обобщении опубликованных материалов 
по базальтоидным сериям зон конвергенции литосферных плит субдукцион- 
ного типа. Закономерная смена режима сжатия во фронтальных зонах острово
дужных систем на растяжение -  в тыловых сопровождается таким же
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закономерным нарастанием внутриплитных геохимических характеристик 
вулканических пород. При петрологических исследованиях среди базальтов 
целесообразно выделять геохимические серии: собственно субдукционную и 
рифтогенные. Субдукционная включает в себя высокоглиноземистые тол ей ты 
фронтальных зон; рифтогенные — тыловых высокоглиноземистых базальтов 
(1) и базальтов с внутриплитными геохимическими характеристиками (2).

Отчетливая зависимость петрологических особенностей основных эффу- 
зивов от геодинамического режима формирования позволяет предполагать 
тектоническую природу поперечной геохимической зональности зрелых 
островных дуг. Зарождение магматических расплавов во фронтальных зонах 
связано с активностью флюидной фазы, образующейся в результате дегидра
тации субдуцирующей океанической плиты. Мантийный диапир, состоящий 
из смеси различных пропорций субдукционного и мантийного компонентов, 
поднимается в верхние горизонты мантии, где и происходит его дальнейшее 
плавление, Высокое содержание воды в системе и падение величины общего 
давления при подъеме стабилизируют оливиновый парагенезис реститовой 
фазы, ответственный за особенности распределения элементов-примесей в 
толеитах вулканического фронта.

Основной причиной плавления в пределах тыловых зон островодужных 
систем в условиях относительно небольшого содержания воды является 
декомпрессия.

Несмотря на близкие геолого-геофизические показатели, активные окраи
ны континентов заметно отличаются от зрелых островных дуг значительными 
объемами кислых магм и ярко выраженным блоковым строением. Первое, 
видимо, является следствием вовлечения в процесс плавления кислого состава 
континентальной коры, второе -  более сложного тектонического режима 
формирования. К типично субдукционным здесь следует относить только 
кислые и связанные с ними средние по составу вулканиты. Высокоглино
земистые базальты характеризуют этап прекращения субдукции и начало 
рифтогенной стадии развития территории, что особенно отчетливо видно на 
примере восточного Сихотэ-Алиня, где время массовых излияний глинозе
мистых лав совпадает с резким возрастанием степени их изотопной деплетиро- 
ванности, что позволяет рассматривать это событие как отражение начальной 
стадии раскрытия Япономорской котловины. Учитывая эти данные, базальты 
поздних этапов формирования активных континентальных окраин выделены 
в рифтогенную серию высокоглиноземистых (начальные этапы растяжения) 
и внутриплитных базальтов (заключительные).

Близкие по геодинамическим особенностям формирования глинозе
мистые базальты активных окраин континентов и тыловых зон зрелых 
островных дуг являются практически полными петрологическими аналогами,
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что свидетельствует о сходных условиях генерации родоначальных расплавов: 
плавление нижних горизонтов надсубдукционного мантийного клина и 
измененной океанической коры при декомпрессии, в относительно сухих 
условиях и в присутствии гранатовой фазы в рестите.

В пределах островодужных систем базальтовые ассоциации с внутри- 
плитными геохимическими признаками характеризуют исключительно зоны 
тылового рифтогенеза, тоща как в пределах активных окраин Северной 
Америки и восточного Сихотэ-Алиня они формируются в условиях осевого 
рифтогенеза, непосредственно над палеосубдукционной зоной. В этом случае 
субдукционная специфика этих пород выражена более ярко.
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