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Светлой памяти
Олега Назаровича Волынца
посвящается

ВВЕДЕНИЕ
Изучение состава вулканических пород краевых частей континентов имеет 

большое значение для решения фундаментальных проблем петрогенезиса, 
металлогении, вопросов эволюции земной коры и мантии Земли. Окраины 
континентов являются областями, в которых широко проявлены разнообраз
ные геодинамические условия, обусловленные, преимущественно, процесса
ми сжатия, с развитием специфического надсубдукционного вулканизма. 
Вместе с тем, в этих зонах установлены проявления процессов растяжения, 
сопровождаемые магматизмом, имеющим ярко выраженную специфику, от
личающую его от вулканических проявлений окраинно-континентальных 
поясов. Именно поэтому процессы грабенообразования и рифтогенеза, свя
занные с окраиной Азиатского континента, представляют большой интерес. 
Вместе с тем, вещественные проявления этого процесса, выраженные в пер
вую очередь магматическими породами и связанным с ними оруденением, в 
настоящее время изучены недостаточно. До сих пор отсутствует определен
ность в знании состава рифтогенных магматических ассоциаций и их источ
ников, масштаба проявления соответствующего магматизма, а также его со
отношения с собственно окраинно-континентальным, преимущественно из
вестково-щелочным магматизмом.

Проведенные исследования имели целью выяснение изотопно-геохими
ческих характеристик кайнозойского вулканизма в зонах растяжения на вос
точной окраине Азии, выявление закономерностей распределения кайнозой
ского вулканизма в зонах растяжения на восточной окраине Азии в простран
стве и во времени, установление причин латеральной зональности, определе
ние природы магматических источников, анализ мантийных вещественных 
неоднородностей под окраиной континента.

Все перечисленные проблемы решались на оригинальном материале, соб
ранным автором при исследовании вулканических комплексов Корякского 
нагорья, Чукотки и Камчатки. Помимо этого был изучен каменный материал 
из коллекций В.Н. Григорьева (Приморье), Н.И. Филатовой (п-ов Корея),
А.В. Колоскова (Вьетнам, Южно-Китайское море), а также керновый матери
ал из хранилищ DSDP и ODP (Берингово и Японское моря). Кроме ориги
нального фактического материала, в работе использованы обширные литера
турные данные по исследованному региону.

Микрозондовые определения состава минеральных фаз выполнены на 
микроанализаторе «СатеЬах» в Институте вулканологии и сейсмологии ДВО 
РАН и ВИМСе. Большая часть силикатных анализов была выполнена в Гео
логическом институте РАН и ПГО «Укрчерметгеология», другая -  в ИВиС



ДВО РАН, ГЕОХИ РАН, ГЕОХИ СО РАН. Концентрации редких и редкозе
мельных элементов определялись в ГИН РАН, ИГЕМ РАН, ГЕОХИ РАН, 
ГЕОХИ СО РАН, а также в лабораториях Корнельского университета (Итака, 
США) с использованием следующих методов: инструментального нейтрон
но-активационного анализа (ГИН РАН, Корнельский ун-т), рентгеновской 
флюоресценции (ГИН РАН, ИГЕМ РАН, ГЕОХИ РАН), пламенной фотомет
рии (ГЕОХИ РАН), ICP-MS (ГЕОХИ СО РАН), гамма-спектрометрии (ГЕО
ХИ РАН), количественного спектрального анализа (ГИН РАН).

Изотопный состав Sr исследовался на масс-спектрометрах Finnigan в ГИН 
РАН (В.С. Григорьев), ИГЕМ РАН (Д.З. Журавлев, В.Н. Голубев), ГЕОХИ 
РАН (С.Ф. Карпенко), в Центре коллективного пользования ИЗК СО РАН, 
ГЕОХИ СО РАН и БГИ СО РАН, г. Иркутск (С.И. Дриль) и ИГГД РАН 
(Б.В. Беляцкий). Сведения о изотопном составе Nd получены в ИГЕМ РАН 
(Д.З. Журавлев, В.Н. Голубев), ГЕОХИ РАН и ИГТД РАН (Б.В. Беляцкий), РЬ 
-  в ИГГД РАН (Б.В. Беляцкий).

Автор искренне признателен Ю.Н. Волынцу|, Б.П. Золотареву, А.В. Колос
кову, В.Б. Курносову и Н.И. Филатовой, советы которых оказали неоцени
мую помощь при написании монографии. В разное время автор пользовался 
поддержкой и плодотворно обсуждал многие аспекты работы с В.В. Аки
ниным, Б.В. Беляцким, В.И. Виноградовым, Д.И. Головиным, В.С. Григорье
вым, В.Н. Григорьевым, С.И. Дрилем, В.А. Ерощевым-Шак, Д.З. Журав
левым, В.С. Каменецким, Е.А. Константиновской, К.А. Крыловым, Д.И. Куд
рявцевым, С.М. Ляпуновым, А.О. Мазаровичем, Е.Н. Меланхолиной, Б.Г. По
ляком, В.А. Селиверстовым, С.Д. Соколовым, С.Ю. Соколовым, А.В. Федор
чуком, Г.Б. Флеровым, А.Е. Шанцером, М.Н. Шапиро. Автор глубоко призна
телен всем перечисленным коллегам за поддержку, помощь, советы и критиче
ские замечания, которые помогли существенно улучшить содержание книги.



ГЛАВА 1
ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ И ПРИНЦИПЫ ТИПИЗАЦИИ 

КАЙНОЗОЙСКИХ ВУЛКАНИЧЕСКИХ ПОРОД 
ЗОН РАСТЯЖЕНИЯ

Вулканизм внутриплитной геохимической специализации [Волынец, 
1993], проявленный на континентальных окраинах и связанный как со струк
турами растяжения (грабенами, рифтами, бассейнами типа «пулл-апарт» и 
др.), так и с региональными сдвигами, представляет определенный интерес, 
поскольку размещается на территориях, которые традиционно связываются с 
режимом регионального сжатия. Однако вещественные характеристики этих 
вулканитов к настоящему время изучены недостаточно. До сих пор отсутст
вует определенность в отношении геохимической типизации вулканических 
пород, причин их образования, состава источников, масштаба проявления 
данного типа вулканизма и его соотношений с собственно окраинно
континентальным, преимущественно известково-щелочным магматизмом.

Проблеме соотношения магматизма и рифтогенеза посвящено большое 
количество работ как по конкретным рифтовым структурам [Грачев, 1973; 
Грачев, 1987; Кононова и др., 1993; Континентальные рифты, 1981; Сахно, 
Чащин, 1999; Hart et al., 1989; Yagi et al., 2001 и др.], так и по общим вопро
сам проблемы [Грачев, Поляков, 1985; Леонов, 2001; Милановский, 1976; 
1987; Continental rifts, 1995; White, McKenzie, 1995 и др.]. Основные принци
пы классификации рифтовых структур, их отличия от тафрогенных и лаби- 
генных образований рассмотрены в ряде исследований [Леонов, 2001; Мила
новский, 1976; Ярмолюк, Коваленко, 1991; Николаев, 1999; Фролова, 1999].

Известно [Хайн, Ломизе, 1995; Леонов, 2001 и др.], что заложение струк
тур растяжения и, в частности рифтов, могло являться результатом либо 
подъема мантийного астенолита, вследствие чего происходит утонение и 
раскол коры с образованием рифтовых впадин (согласно модели активного 
рифтогенеза), либо (согласно пассивной модели) первопричиной считается 
боковое воздействие внешних сил на литосферную плиту, способную пере
дать напряжения на большие расстояния, приводящие к образованию рифта и 
формирование астенолита. Практически во всех рифтогенных структурах ус
тановлены сдвиговые смещения. Со сдвиговых деформаций и структур 
«пулл-апарт» начинается образование многих рифтов. Наличие сдвиговой со
ставляющей свидетельствует, по мнению Ю.Г. Леонова [ 2001], не о простом 
растяжении в горизонтальной плоскости ортогонально оси рифта, а об обста
новке транспрессии.

Согласно Е.Е. Милановскому [1976; 1987], континентальные рифты разде
ляются на две группы: эпиплатформенные (эпикратонные) и эпиорогенные,



различающиеся как особенностями структурной позиции и строения, так и 
типом магматизма. Так, если для эпиплатформенных рифтов характерен би
модальный щелочной вулканизм, то эпиорогенный рифтогенез, по мнению 
Е.Е. Милановского, сопровождается известково-щелочным, сходным по мно
гим характеристикам с вулканитами надсубдукционных областей. Однако с 
обоснованностью выделения второй группы трудно согласиться по ряду при
чин. Во-первых, выделяемые тектонотипы посторогенных рифтов по струк
турной позиции отвечают либо межгорным впадинам (Альтиплано 
[Barazangi, Isacks, 1976]), либо континентальным или окраинно-континен
тальным рифтам (провинция Бассейнов и Хребтов [McMillan et al., 2000]). 
Во-вторых, для известково-щелочных серий, крайне редко наблюдаемых в 
рифтогенной обстановке и, как правило, чаще представленных калиевыми ас
социациями [Федорчук, Филатова, 1993; Uto et al., 1994], реже -  натриевыми 
[Федоров и др., 1993], характерны иные изотопно-геохимические характери
стики, отличающие их от собственно надсубдукционных пород, а также 
практически полное отсутствие средних по кремнекислотности вулканитов.

Более обоснованной представляется систематика рифтогенных структур, пред
ложенная В.В. Ярмолюком и В.И. Коваленко [1991]. Эти исследователи, выделяют 
три группы рифтов, связанных с различными структурами континентов.

1. Внутриконтинентальные рифты, расположенные в теле континенталь
ных литосферных плит и не связанные с их деструктивными границами. К 
этой группе, отвечающей эпиплатформенным рифтам, по Е.Е. Милановско- 
му, относятся Восточно-Африканские и Байкальский рифты.

2. Рифты зон континентальной коллизии. К этой группе отнесены рифты 
Альпийско-Гималайского пояса, рифты о-ва Пантеллерия и др. По мнению
Н.В. Короновского, Л.И. Деминой, Д.А. Симонова и др. [Демина, Симонов, 
1999; Короновский и др., 1999; 2003; Короновский, Демина, 1999], среди вул
каногенных образований зон коллизии целесообразно выделение ассоциации 
коллизионно-рифтового типа, представленной, как правило, базальтами по
вышенной щелочности или относимыми к толеитовой серии, часто с прояв
лением бимодальности в распределении вулканитов.

3. Рифты на активных континентальных окраинах, связанные с деструк
тивными процессами на окраине литосферных плит, сформированных на 
предшествующих этапах субдукции. Эта группа, по мнению В.В. Ярмолюка и
В.И. Коваленко, подразделяется на две обстановки реализации окраинно
континентального рифтогенеза -  тыловую, соответствующую размещению 
рифтогенных структур во внешней части окраины, и осевую, образованную в 
пределах краевого пояса. Примером группы являются рифты Патагонии, Чи
лийских Анд, и провинции Бассейнов и Хребтов на западе США.

К последней группе, на наш взгляд, целесообразно относить также риф
ты, образованные на продолжении оси спрединга срединно-океанических 
хребтов (система рифтов Колима -  Тепик-Закоалко, Западная Мексика) и на 
консолидированных блоках активной континентальной окраины (Западная 
Сардиния).

Вулканизм, связанный с зонами растяжения на континентальных окраи
нах, и является предметом нашего исследования на примере восточной ок
раины Азиатского континента.



Распространение зон растяжения в пределах 
восточной окраины Азии

На обширной территории восточной окраины Азиатского континента от 
Чукотки на севере до Малайского п-ва на юге протягивается система разно
возрастных вулканических поясов. Наиболее мощной эпохой развития над- 
субдукционного магматизма в этом регионе была позднемезозойская, охва
тившая всю периферию Тихого океана и приведшая к формированию протя
женного Катазиатского вулкано-плутонического пояса. К началу кайнозоя 
геодинамическая обстановка в пределах континентального обрамления Тихо
го океана резко изменилась: вслед за смещением зон субдукции к океану, ак
крецией разнообразных по геодинамическому типу террейнов, началом колли
зионных процессов окраина Азиатского континента испытала режим растяже
ния с образованием систем сбросов, грабенов, сосдвиговых раздвигов, вплоть 
до окраинноморских бассейнов, и формированием многочисленных ареалов 
базальтоидов преимущественно внутриплитного геохимического типа.

Эта система, выделяемая как Восточно-Азиатский грабеновый пояс [Вар
навский, Малышев, 1986] или рассматриваемая в качестве Западно- 
Тихоокеанского рифтового пояса [Милановский, Никишин, 1988], состоит из 
многочисленных разновозрастных и разнотипных зон растяжения, среди ко
торых широко распространены рифтогенные структуры, такие как Кильчу- 
Менчхон и Пхохан в Корее, грабены Симане и Акита-Ямагата на южном об
рамлении Японского моря, рифты Восточного Китая, а также сдвиговых зон, 
большая часть из которых представляет структуры типа «пул-апарт», охваты
вая полосу шириной от первых сотен до 1000 км. Границы грабенового пояса 
не полностью совпадают с границами Катазиатского надсубдукционного поя
са, частично захватывая территорию как аккреционных комплексов на севе
ро-востоке Азии и Приморье, так и параплатформ, например, Северо- 
Китайской или Янцзы, а также связанных с окраинно-континентальным риф- 
тогенезом краевых морей, таких как Японское или Южно-Китайское.

В строении грабенового пояса можно выделить три основных сегмента, 
различающихся как геологическим строением, так и особенностями эволю
ции вулканизма (рис. 1.1), -  северо-восточный, охватывающий Чукотку, 
Пенжинско-Анадырско-Корякскую область, Северное Приохотье и Берин- 
гоморский регион; восточный, включающий Приморье, Корейско-Япон- 
скоморский регион, Северо-восточный Китай; и юго-восточный, ограни
ченный краевыми частями Юго-восточного Китая, Индокитая и прилегаю
щих к ним краевых морей.

Наиболее северные в пределах северо-восточного сегмента проявления 
постсубдукционного вулканизма, связанного с грабенами известны в соста
ве палеогеновых медвежинского и тнеквээмского комплексов Восточной 
Чукотки и представлены вулканитами бимодальной толеитовой базальт- 
риолитовой ассоциации [Тихоокеанская..., 1991]. На юго-западе Чукотского 
п-ова миоценовый щелочной вулканизм внутриплитной геохимической 
специализации (Энмеленская группа вулканов) напрямую не связан с про
цессами растяжения и приурочен к системе разломов северо-восточного 
простирания [Акинин, Апт, 1994].
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1 -  ареалы распространения вулканитов внутриплитной геохимической специализации; 2 -  
кайнозойские впадины, депрессии; 3 -  глубоководные котловины краевых морей; 4 -  западная 
граница Восточно-Азиатского грабенового пояса [Варнавский, Малышев, 1986, с изменения
ми]; 5 -  глубоководные желоба; 6 -  тектонические нарушения

Южнее, в пределах Корякского нагорья и Верхоянско-Чукотской области 
выделяются две системы грабенов -  Пенжинско-Анадырско-Корякская и 
Приохотская [Филатова, Федоров, 2001а]. Для первой характерно восток- 
северо-восточное простирание грабенов, тогда как для второй -  преимущест
венно северо-восточное. В Приохотской части в раннем кайнозое в акватории 
Охотского моря и прилегающей части континента заложился ряд рифтоген
ных впадин [Харахинов, 1998; Богданов, Добрецов, 2002]: Шантарская, Пья- 
гинская и Шелиховская.

Следующая ветвь грабенов, сопровождаемая позднекайнозойскими покро
вами, шлаковыми конусами и щитовыми вулканами, протягивается от Север
ной Камчатки (Вывенско-Валоваямская вулканическая зона) через Централь
ную Камчатку (пролив Литке и Центрально-Камчатская депрессия), смыкаясь 
на юге со структурами Курильской котловины.

Северным ограничением восточного сегмента Азиатской окраины служат 
структуры Западного Приохотья и Шантарских островов, являющиеся про
должением Монголо-Охотской шовной зоны [Варнавский, Малышев, 1986]. 
В среднем и нижнем Приамурье выделяется система раннекайнозойских гра



бенов названная Амуро-Охотской рифтогенной системой [Красный, 1980], 
выполненных терригенными и угленосными отложениями, сопровождаемые 
излияниями базальтов. На Сихотэ-Алине кайнозойские вулканиты также 
приурочены к структурам растяжения, выполняя, по данным Ю.А. Мар
тынова [19996], вулканические депрессии.

В пределах п-ова Корея вулканиты приурочены к зонам разломов субме
ридиональной и северо-восточной ориентировки, располагаясь в узких впа
динах типа «пулл-апарт», реже в грабенах, или образуют вдоль разломов ла
вовые плато [Федорчук, Филатова, 1993; Федоров, Филатова, 2002].

Восточно-Китайская рифтовая система, с конца палеоцена наложенная на 
обширный участок Северо-Китайской параплатформы, образована системами 
многочисленных грабенов преимущественно северо-северо-восточного про
стирания, расположенных как в континентальной части, так и в пределах дна 
Желтого моря и залива Бохай [Zhao, 1990].

Следующей структурой, образование которой связано с процессами окраин
но-континентального растяжения, являются океанические впадины Японского 
моря и приморской части о-вов Хонсю и Кюсю. По механизму образования 
Японское море представляет бассейн типа «пулл-апарт», являющийся одной из 
разновидностей категории окраинноморских бассейнов [Lallemand et al., 1985].

Юго-восточный сегмент Азиатской окраины с севера отделяется зоной 
Иньшаньского глубинного разлома. В пределах юго-восточной части Китая 
рифтогенные впадины в основном локализованы в провинции Жуандон, а 
также вдоль субширотных сдвигов и грабенов.

На территории Вьетнама кайнозойские вулканические ареалы в основном ло
кализованы в зонах растяжения, приуроченных к разломам [Гатинский, 1980] се
веро-западной ориентировки (параллельные системе Красной реки), усложнен
ных более молодыми правосторонними сдвигами север-северо-западного про
стирания. В Таиланде, в сопряженных с Восточно-Азиатской континентальной 
окраиной структурах, проявления вулканизма приурочены к Шан-Тайской раз- 
ломной зоне и к Центрально-Тайскому грабену [Mukasa et al., 1996].

В восточной части сегмента, в пределах глубоководной впадины Южно- 
Китайского моря, предполагаются [Ке Ru, Pigott, 1986] разновозрастные зоны 
спрединга: поздний палеоцен-эоценового в восточной части котловины, и позд
немиоценового -  в северной. В северо-западной части Южно-Китайского моря в 
пределах шельфа выделяется [Милановский, Никишин, 1988] система рифтовых 
впадин северо-восточного простирания, ограниченная сдвигом Красной реки.

В юго-восточной части Восточно-Китайского моря, западнее дуги Рюкю, 
простирается трог Окинава, образованный также за счет растяжения конти
нентальной коры.

Подводя итог, необходимо отметить следующее.
1. Восточно-Азиатский грабеновый пояс, отличаясь сложным неоднород

ным строением, формировался на гетерогенном основании, включавшем как 
аккреционные комплексы Северо-востока Азии и Приморья, так и комплексы 
Катазиатского вулкано-плутонического пояса и образования платформ.

2. Проявления вулканизма внутриплитной геохимической специализации на 
восточной окраине Азии приурочены в большей степени к структурам растя
жения (грабенам, сбросам, системам сдвиго-раздвигов типа «пулл-апарт»).



3. Заложение структур растяжения (грабенов) происходило в различных 
сегментах и блоках в разное время [Варнавский, Малышев, 1986]. На северо- 
востоке -  или на рубеже позднего мела-палеоцена, или в раннем палеогене, в 
Приморье -  среднем эоцене-олигиоцене, в Корее, Индокитае -  в олигоцене- 
раннем миоцене. Начальным импульсом для образования грабенов и сдвиго
вых деформаций могло послужить действие удаленных сил [Леонов, 2001 и 
др.]. Для северо-восточной окраины Азии -  это аккреция островодужных, 
офиолитовых, окраинно-морских, турбидитовых террейнов, а также террей- 
нов океанической коры и аккреционных призм, происходившая в режиме 
«косого» столкновения, что привело к реактивации древних разломов, то
тальному проявлению сдвиговых деформаций и, в конечном счете, 
формированию бассейнов типа «пулл-апарт» и грабенов.

На востоке и юго-востоке Азиатского континента коллизия Индийской 
плиты с Евразиатской в эоцене, по данным П. Таппонниера и др. [Tapponnier 
et al., 1986] привела к формированию систем сдвигов, сочетающихся со сбро
сами, вдоль которых были сформированы грабены и рифты.

Систематика вулканических пород
Вулканизм является важным индикатором эволюции литосферы и сущест

вующих в ней различных геодинамических обстановок, и поэтому геохими
ческая типизация магматических пород представляет собой одну из главных 
задач при изучении геологического строения регионов.

Понятие петрохимическая серия в геохимической систематике имеет осо
бое значение. Согласно О.А. Богатикову с коллегами [Эволюция..., 1987] и
О.Н. Волынцу [1993], под сериями понимаются естественные ассоциации 
магматических горных пород, обладающие общими петрохимическими при
знаками и занимающие на классификационных геохимических диаграммах 
вполне определенное положение, характеризующее тот или иной тип геоди- 
намической обстановки. Это определение близко понятию формационного 
типа по Ю.А. Кузнецову [1964], но не содержит признаков генетического 
родства, рассматривая лишь абстрактные сообщества пород.

В соответствии с принятой Петрографическим комитетом РАН системати
кой [Классификация..., 1981], в настоящей работе разделение петрохимиче- 
ских серий на ряды нормальной и повышенной щелочности проводилось по 
общему содержанию щелочей, согласно уравнению Na2O+K2O=0,3694 • S i02 
(при S i02<67%) и Na2O+K2O=7,9205 • S i02 (при S i0 2>67%). Породы нор
мальной щелочности по соотношению FeO*/MgO=0,1562SiO2-6,685 разделе
ны на толеитовую и известково-щелочную серии (критерий А.Миаширо). 
Разделение субщелочной и щелочной серий проводилось по отсутствию (в 
первых) и присутствию (во вторых) модальных фельдшпатоидов. Дальней
шее разделение осуществлялось по величине K20/N a20  на натриевые, калие
во-натриевые и калиевые серии.

Среди толеитов по нормативному составу выделяются оливиновые (О/), 
кварцевые (Qtz) и гиперстеновые (Нур) разности; щелочные базальтоиды по 
содержанию нормативного нефелина подразделяются на щелочные оливино
вые базальты {Ne=0-5%), базаниты (Afe=5-10%) и тефриты (Ne> 15%).



Такое разделение, выполненное на петрохимической основе, достаточно 
для выделения традиционных и важных в петрологическом отношении абст
рактных [Эволюция..., 1987] петрохимических серий. Вместе с тем, выделе
ние петрохимических серий имеет не только формальное значение, но и явля
ется важным инструментом для выделения породных ассоциаций, присущих 
той или иной геодинамической обстановке. Методически это, как правило, 
осуществляется с использованием данных по распределению редких, особен
но некогерентных элементов -  высокозарядных (HFSE), крупноионных 
(LILE) и редкоземельных (REE) элементов, а также на основе их межэле
ментных отношений. Подобный подход позволяет выделить ассоциации вул
канических пород, присущие основным геодинамическим обстановкам, -  
внутриплитным, синколлизионным, срединно-океанических хребтов, остров
ных дуг и активных континентальных окраин.



ГЛАВА 2
КАЙНОЗОЙСКИЙ ВУЛКАНИЗМ ЗОН РАСТЯЖЕНИЯ 

СЕВЕРО-ВОСТОЧНОЙ ОКРАИНЫ АЗИИ

На северо-восточной окраине Азии выделяются три основные фазы растя
жения: маастрихт-раннеэоценовая, неогеновая и раннеплейстоценовая [Ниж
ний палеоген..., 1997; Объяснительная записка..., 2000; Федоров, Филатова, 
1999; Филатова, 1987; 1988 и др.], разделенные либо формированием окраин
но-континентальных вулканических поясов (Западнокамчатско-Корякского и 
Олюторского), либо фазами регионального сжатия. Процессы растяжения, 
приведшие к образованию систем сбросов, грабенов и сдвигов, способство
вали формированию лавовых покровов и отдельных вулканических построек 
базальтоидов с внутриплитными свойствами в сочетании с терригенными 
грабеновыми фациями. Необходимо отметить, что в пределах Камчатской 
складчатой области и смежной с ней Олюторской проявления внутриплитно- 
го вулканизма часто синхронны с накоплением надсубдукционных вулкани
ческих комплексов. Напротив, в центральной и юго-восточной частях окраи
ны Азиатского континента, как показано ниже, начиная с раннего кайнозоя, 
вулканизм не был связан с субдукционными процессами.

Терригенные и магматические комплексы маастрихт-раннеэоценового 
возраста размещаются либо в системах грабенов, пересекающих разнообраз
ные в генетическом и возрастном отношениях структуры Охотско- 
Чукотского пояса, южной части Сибирского кратона, Верхояно-Чукотской 
тектонической области, а также аккреционного складчатого пояса Корякско
го нагорья, либо приурочены к региональным разломам.

Установлены две системы маастрихт-эоценовых грабенов -  Приохотская и 
Пенжинско-Анадырско-Корякская (рис. 2.1) [Филатова, Федоров, 2001а]. 
Первая из них протягивается вдоль северного побережья Охотского моря, от 
Удской губы до Пенжинской губы и далее на восток в Восточно-Чукотский 
регион. Общая ее протяженность составляет многие сотни км, а ширина на 
континенте достигает 100 км. Однако, учитывая результаты сейсмострати- 
графических работ [Харахинов, 2000] и данные по Магаданской параметри
ческой скважине [Нижний палеоген..., 1997], можно предположить, что эта 
система грабенов захватывает и широкую полосу северного шельфа Охотско
го моря. Простирание Приохотской системы грабенов, как и ограничиваю
щих их сбросов, меняется с северо-восточного на западе территории через 
субширотное на Примагаданском участке и вновь на северо-восточное на 
востоке. Приохотская система включает субпараллельные, нередко кулисо
образно расположенные грабены шириной обычно 10-20, реже 50 и более км, 
которые разделены горстообразными поднятиями. Сбросы служат не только



Рис. 2.1. Схема размещения кайнозойских вулканических комплексов внутриплитной геохимической специализации 
1 -  Анюйский вулкан; 2 -  Алучинские вулканы; 3 -  вулкан Билибина; 4 -  Пеледон; 5 -  Пенжинско-Анадырская группа ареалов; 6 -  Русские горы; 7 -  

Танюрер-Канчаланская группа ареалов; 8 -  Анадырская впадина; 9 -  Рарыткин горы; 10 -  Каканаут-Вилькемвеемская группа ареалов; 11 -  мыс 
Наварин; 12 -  хребет Ширшова; 13 -  Валоваям; 14-18 -  группы вулканических ареалов: 14 -  Леволесновская, 15 -  Озерновская, 16 -  Срединного 
хребта Камчатки, 17 -  Валагинская, 18 -  Кроноцкая; 19 -  Командорские о-ва; 20 -  Вилигинский ареал; 21 -  Энмеленская группа вулканов; 22 -  
оз.Имурук; 22а -  горы Девил; 23 -  Сант-Майкл; 24 -  Инджакслагвэт; 25 -  горы Флет Топ; 26 -  Тогиак; 27 -  Поркьюпайн-Блэк; 28 -  Приндл вулкан; 29 -  
горы Рей; 30 -  Кукулигит; 31 -  о-в Нунивак; 32 -  южный склон Наваринской котловины; 33 -  о-ва Прибылова; 34 -  о-в Богослов



ограничениями грабенов, но нередко участвуют и во внутреннем строении, 
обусловливая их ступенчатый поперечный профиль. Вторая система впадин- 
грабенов — Пенжинско-Анадырско-Корякская -  имеет восток-северо-восточ- 
ное простирание, нарушая структуры северной периферии Северо- 
Корякского сегмента среднемелового аккреционного орогенического пояса 
[Агапитов и др., 1976; Филатова, 1988 и др.].

Разрез образований, заполняющих маастрихт-эоценовые грабены, начина
ется обычно с грабеновых терригенных фаций (мощностью около 100-150 м): 
чередующихся конгломератов, гравелитов, песчаников, нередко с многочис
ленными прослоями углей и обильными остатками ископаемой флоры. Верх
няя часть разреза представлена слабо дифференцированными базальтоидами 
повышенной щелочности (на долю андезитов приходится не больше 10% 
объема). На отдельных участках базальтоиды дополняются дацитами и рио
литами, составляя в совокупности контрастную ассоциацию. Базальтоидам 
комагматичны интрузии монцонитов и габбро. Максимальная мощность вул
каногенного разреза редко превышает 1000 м, чаще она колеблется в преде
лах 300-600 м. Возраст всех этих заполняющих грабены образований, со
гласно палеоботаническим данным и К-Аг-датировкам, охватывает интервал 
маастрихт-начало среднего эоцена [Ахметьев и др., 1989]. Базальтоиды обра
зуют вдоль магмоподводящих сбросов и сдвигов обширные лавовые плато, ко
торые не только заполняют грабены, но нередко занимают и водораздельные 
части соседних горстов. Эти плато сложены многочисленными, субгоризон
тально залегающими потоками базальтоидов, обусловленными трещинными 
излияниями. Центры таких излияний маркируются цепочками моногенных 
шлаковых конусов. Реже базальтоиды слагают обширные щитовые вулканы.

Грабены конца мела-начала палеогена установлены по сейсмическим дан
ным и у западного побережья п-ова Камчатка, а также в пределах самого по
луострова [Нижний палеоген..., 1997], маркируемые проявлениями шошони- 
тового и калиевого базальтового вулканизма [Флеров, Колосков, 1976; Фле
ров и др., 2001]. Таким образом, на рассматриваемом этапе деструкции юж
ного края Евразиатского континента началось опускание крупных блоков 
земной коры; развитие этой тенденции во времени привело в конце среднего 
эоцена к началу обширной морской трансгрессии в пределах Охотоморского 
и смежных регионов [Нижний палеоген..., 1997].

Магматические комплексы внутриплитной геохимической специализации 
миоценового-четвертичного возраста в Корякском нагорье распространены 
ограничено, слагая отдельные разобщенные поля [Федоров и др., 1993, Фила
това, Дагис, 1990]. В северном Приохотье и на востоке Чукотки они известны 
среди терригенных отложений, образующих в совокупности полосы, протя
гивающиеся по побережью Охотского моря, ширина которых достигает 80 км 
[Объяснительная записка..., 2000]. Пространственное распределение как от
дельных полей миоценовых-четвертичных терригенных отложений, так и 
полос в целом, также контролируется сбросами, обособляющими системы 
грабенов и горстов заложившихся на рубеже мела-палеогена.

Позднекайнозойские вулканиты, связанные с зонами растяжения, просле
живаются и вдоль континентальной окраины Берингова моря. Вместе с тем, 
широкое развитие надсубдукционного вулканизма в этом районе и, в частно



сти, в обрамлении Командорской впадины, создает определенное своеобразие 
состава внутриплитных вулканитов.

Кайнозойский вулканизм на Восточной Чукотке 
и в Северном Приохотье

На востоке Чукотского п-ва проявления кайнозойского вулканизма из
вестны в составе медвежинского, нунлигранского и тнеквээмского комлек- 
сов раннепалеогенового возраста, где образуют как бимодальную базальт- 
риолитовую серию с резким преобладанием высокоглиноземистых (17,4— 
18,5% А120 3) умереннотитанистых (1,5-1,7% ТЮ2) толеитов [Тихоокеан
ская..., 1991], так и дифференцированную трахибазальт-трахидацит-комен- 
дит-щелочногранитную ассоциацию, сходную по химическому составу с 
проявлениями внутриплитного магматизма [Полин и др., 2005].

В юго-восточной части полуострова (р. Энмелен и р. Мелитвеем) вулка
низм приурочен к разрывным нарушениям северо-восточного простирания 
[Рабкин, 1954; Белов и др., 1984; Акинин, Апт, 1994]. Вулканиты слагают 
небольшие вулканические постройки центрального типа с потоками, некки 
и изолированные дайки. Возраст по палинологическим и К -Ar данным оце
нен как поздний миоцен-ранний плиоцен (3,9-10,7 млн лет для Энмелен- 
ского ареала и 6,5-10,0 млн лет для Мелитвеемского) [Акинин и др., 1988; 
Акинин, Апт, 1994].

Основной объем вулканитов, по данным В.В. Акинина и Ю.Е. Апт [Аки
нин и др., 1988; Акинин, Апт, 1994; Акинин и др., 1997; Апт и др., 1998], от
носится к ультраосновным-основным фоидитам. К этому семейству принад
лежат оливиновые меланефелиниты Мелитвеемского вулкана, лейцитсодер
жащие оливиновые меланефелиниты и гиаломеланефелиниты Энмеленской 
группы вулканов, содержащие ксенолиты ультрамафитов; в подчиненном ко
личестве присутствуют оливиновые тефриты и базаниты, слагающие не
большие лавовые потоки и шлаковые постройки.

Фоидиты содержат фенокристы оливина (Fo75_89); в отдельных образцах от
мечаются также фенокристы титанистого диопсида. Основная масса пород сло
жена титанистым диопсидом (En39>8Wo49tiFsn,i; ТЮ2=1,2-5,2%), титаномагнети- 
том, ильменитом, нефелином, лейцитом, калиевыми анортоклазом и андезином, 
вулканическим стеклом; отмечаются кристаллы апатита и чешуйки флогопита. В 
оливиновых тефритах и базанитах присутствуют фенокристы плагиоклаза, ассо
циирующего с оливином и клинопироксеном, а также увеличивается содержание 
в основной массе плагиоклаза (А гц ^ ). Структура основной массы микропорфи- 
ровая, микролитовая и микропойкилитовая, а в гиаломеланефелинитах, где объ
ем вулканического стекла достигает 70%, -  гиалиновая.

Все базальтоиды Afe-нормативные, щелочные (табл. 2.1). Они сильно не- 
досыщены кремнеземом (S i02=38,7^44,2%), характеризуются высокими со
держаниями титана (T i02=2,6-5%), магния и калия (2,3-4%  К 20  при 
Na2O/K2O =0,8-2,l). Базальтоиды обогащены некогерентными элементами и 
спектр их распределения на спайдерграмме, построенной по нормированным 
к примитивной мантии значениям, близок базанитам и нефелинитам океани
ческих островов (рис. 2.2). Распределение REE сильно фракционированное



Таблица 2.1. Представительные анализы базальтоидов Северного Приохотья 
(обр. 1) и Восточной Чукотки (обр. 126)

Комп. 126 1 Комп. 126 1 Комп. 126 1

S i0 2 42,03 41,74 Rb 44 33 Sm 7,0 11,3

ТЮ2 3,10 2,50 Ва 684 478 Eu 2,2 3,3

А12о , 11,30 12,22 Sr 689 1340 Gd - 10,2

Fe20 3 3,69 7,48 Nb 63,0 99 Tb 0,97 -

FeO 8,05 4,79 H f - 7,8 Dy - 6,3

МпО 0,15 0,20 Zr 194 330 Yb 1,3 2,4

MgO 14,31 11,80 Y 13 23 Lu 0,19 -

CaO 8,90 9,36 La 69,17 65

Na20 3,21 4,65 Ce 70 119

к 2о 2,58 2,73 Nd 36 54

p 2o 5 0,63 1,56

Сумма 97,95 99,03

Примечание. Образцы: 1 -  базанит [Захаров, Иванов, 1995], 126 -  лейцит-оливиновый ме- 
ланефелинит [Апт и др., 1998]; прочерк (здесь и далее) -  компонент не обнаружен.

[Акинин и др., 1997], со значительным обогащением цериевыми лантаноида
ми (Lan/Smn=6; Lan/Ybn=35) (рис. 2.2). Изотопный состав стронция и неодима 
умеренно деплетирован, с отношениями на уровне перекрытия значений N- 
MORB и ОЮ (87Sr/86Sr=0,7031080-0,7032970; I43N d/l44Nd=0,5129980-
0,5130410; eNd=7,3-7,9) (рис. 2.3) при низких изотопных отношениях свинца
(206pb / 204pb = 1 8 ) 3 2 1 8 > 4 3 . 207pb / 204pb = 1 5>474_ J  5509; 208pb/204pb=38,03-38,19;
Д8/4РЬ=23-29) (рис. 2.4) [Апт и др., 1998].

Ксенолиты из меланефелинитов р. Энмелен представлены [Акинин, Апт, 
1994, Апт и др., 1998]:

-  шпинелевыми лерцолитами (80-90% от общего количества включений), 
образованными орто- (Eno,78-i,iWo88,6-9i,oFs8,5-9,9) и клинопироксенами (Еп47>о_ 
5i,iWo45,oFs8t5_9t9), оливинами (Fo89,5-9i,2)5 зернами магнезиального пикотита. В 
интерстициях и вдоль трещин наблюдается агрегат мелких необластов оли
вина (Fo88-89) и лейцитовое стекло. Шпинелевые лерцолиты обогащены лег
кими REE (Lan/Smn=4,1-6,8; Lan/Ybn=4,4-7,4);

-  пироксенитами, среди которых выделяются пегматоидные пироксениты 
(En49Wo45Fs6+En87t5W olf5Fsll+мaгнeзиaльный пикотит; Lan/Smn=0,7; Lan/Ybn=
1,3), шпинелевые вебстериты (En79Woo,9Fs2o+En42,i-42,7Wo47,o-48,2Fs9fi_i0,5+ гер- 
цинит; Lan/Smn=l,0; Lan/Ybn=l,9), гранатовые клинопироксениты;

-  шпинелевыми гарцбургитами, габброидами (Lan/Smn=l,l; Lan/Ybn=2,6), ме
гакристаллами клинопироксенов, ортопироксенов, ильменита, оливина и биотита.

Изотопный состав Sr и Nd [Апт и др., 1998] шпинелевых лерцолитов соот
ветствует MORB-подобному мантийному источнику (87Sr/86Sr=0,7022640- 
0,702824; 143Nd/144Nd=0,5129070-0,5132280), тогда как соеди пироксенитов 
выявляются образцы имеющие как деплетированные (87Sr/86Sr=0,7026-0,7028;



Северное Приохотье

Р и с . 2 .2 . Р асп редел ен и е  редки х  и редкозем ельн ы х элем ен тов  в б азальтои дах  В ос
точн ой  Ч ук отки  и С еверн ого  П риохотья  [А кинин, А пт, 1994; А ки н и н  и др ., 1997; А пт 
и др ., 1998; Захаров , И ван ов, 1995]. Зд есь  и далее  редкие эл ем ен ты  норм и рован ы  по 
п рим ити вн ой  м ан ти и  (pm ) [Sun, M cD onough , 1989], редкозем ельн ы е -  по хон дри ту  
[Pallister, K n igh t, 1981]

l43Nd/144Nd=0,513065-0,513101), так и обогащенные (87Sr/86Sr=0,70414- 
0,70423; 143N d/l44Nd=0,512821—0,512863) мантийные характеристики.

В северном Приохотье кайнозойские вулканиты известны в верховьях р. 
Алики (приток р. Вилига), где располагаются в Балыгычано-Сугойском гра
бене и приурочены к Угуланскому разлому [Ичетовкин и др., 1970; Захаров, 
Иванов, 1995; Акинин и др., 1997]. Вулканиты образуют небольшие субвул
канические тела и лавовые потоки и представлены лейцит-оливиновыми ме- 
ланефелинитами, содержащими ксенолиты глубинных пород. Возраст пород 
Вилигинского ареала, по данным К-Аг датирования, -  средний-поздний мио
цен (10,7-13,2 млн лет [Акинин и др., 1997].
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Рис. 2 .3 .143Nd/144Nd-87Sr/86Sr соотношения в кайнозойских вулканических породах внутриплитной геохимической специализации 
северо-восточной части Азии и Берингоморского региона

Использованы данные: Северное Приохотье и Восточная Чукотка [Апт и др., 1998], Наваринская котловина [Davis et al., 1993], Камчатка 
[Волынец и др., 1997; Kepezhinskas et al., 1997 и др.], Берингово море [Yogodzinski et al., 1995; Kay et al., 1978; Roden et al., 1995; Moll-Stalcup, 1995 
и др.], Восточно-Тихоокеанское поднятие [Castillo et al., 2000], вулкан Лоихи [Frey, Clague, 1983; Garcia et al., 1993 и др.]



Рис. 2.4. 207Pb/204Pb-206Pb/204Pb и 208Pb/204Pb-206Pb/204Pb отношения в кайнозойских 
вулканических породах внутриплитной геохимической специализации Северо- 
Востока Азии и Берингоморского региона.

Использованы данные: Северное Приохотье и Восточная Чукотка [Апт и др., 1998], Нава- 
ринская котловина [Davis et al., 1987], Камчатка [Волынец и др., 1997; Kepezhinskas et al., 1997 
и др.], Берингово море [Yogodzinski et al., 1995; Kay et al., 1978; Von Drach et al., 1986; Roden et 
al., 1995; Moll-Stalcup, 1995 и др.], Восточно-Тихоокеанское поднятие [Castillo et al., 2000], 
вулкан Лоихи [Frey, Clague, 1983; Garcia et al., 1993 и др.].

Состав EM I, EM II и HIMU компонентов источника no [Zindler, Hart, 1986; Hart, 1988]



Вулканиты содержат вкрапленники оливина (Fo79_8o) и клинопироксена 
(En34Wo48Fsi8); основная масса породы сложена плагиоклазом и продуктами 
разложения нефелина и лейцита [Захаров, Иванов, 1995].

По химическому составу (табл. 2.1) базальтоиды Afe-нормативные, щелоч
ные. Поведение несовместимых элементов (рис. 2.2) в меланефелинитах 
близко к таковому в аналогичных породах Энмеленской группы вулканов, 
отличаясь более высокими концентрациями Та и Nb и менее фракциониро
ванным распределением REE (Lan/Smn=3,5; La,/Ybn=17,8) (рис. 2.2). Изотоп
ный состав Sr, Nd и Pb базальтоидов Вилигинского ареала более деплетиро- 
ван (87Sr/86Sr=0,703036-0,703079; 143Nd/144Nd=0,513052-0,513054; eNd=8,l; 
206Pb/204Pb= 17,907-17,925; 207Pb/204Pb=l 5,42-15,47; 208Pb/204Pb=37,505-37,693; 
A8/4Pb=34-40) [Апт и др., 1998].

Основной объем ксенолитов в меланефелинитах Вилигинского ареала 
представлен шпинелевыми лерцолитами (Fo89+En49Wo44Fs7+En87Wo2Fsi 1+ 
хромистая шпинель), отличающимися слабым обогащением REE (Lan/Smn= 
1,6; La,/Ybn=0,9) [Захаров, Иванов, 1995], шпинелевыми и гранатовыми пи- 
роксенитами и габброидами.

Кайнозойский вулканизм 
в Пенжинско-Анадырско-Корякском регионе

В Пенжинско-Анадырско-Корякском регионе выделены три разновозра
стных комплекса базальтоидов, образование которых не связано с процес
сами субдукции: маастрихт-среднеэоценовый, миоценовый и раннеплейсто
ценовый [Федоров, Филатова, 1999]. Особенностью тектонической позиции 
этих комплексов является их приуроченность к протяженным разломам, 
большая часть которых представлена сбросами, а меньшая -  сдвигами 
(рис. 2.5). Преобладающее направление разломов -  северо-восточное, что и 
предопределило соответствующую ориентировку ареалов базальтоидов. В 
восточной части рассматриваемого региона это направление сочетается с 
северо-западным планом размещения ареалов. Для базальтоидов характер
ны две структурные обстановки: они слагают узкие протяженные грабены 
либо образуют горные плато вдоль разрывных нарушений. Формирование 
комплексов связано с излияниями лав трещинного типа при ограниченном 
масштабе эксплозий [Филатова, 1988]. Ареалы распространения потоков ба
зальтоидов обычно включают многочисленные некки и шлаковые конуса, 
цепочками протягивающиеся вдоль разломов.

Маастрихт-среднеэоценовый комплекс. Маастрихт-среднеэоценовые ба
зальтоиды занимают обширную площадь в Пенжинско-Анадырско-Коряк
ском регионе (рис. 2.1), характеризуясь значительной латеральной неодно
родностью химического состава. Два наиболее приближенных к Берингову 
морю ареала -  Каканаутский и Велькемвеемский, -  приурочены к разломам 
соответственно северо-восточной и северо-западной ориентировки (рис. 2.1). 
Вулканиты рассматриваются в составе каканаутской свиты [Дундо и др., 
1974] или формации [Григорьев и др., 1984], мощностью до 650-700 м, и 
отнесены к датско-палеоценовому возрастному интервалу [Дундо и др., 
1974; Григорьев и др., 1984].



Рис. 2.5. С хем а р азм ещ ен и е м аастри хт-кайн озой ских  в улкан оген н ы х  образован ий  
П ен ж и н ско -А н ад ы рско -К орякского  реги он а  [Ф едоров, Ф и латова, 1998]

1 -  ареалы известково-щелочных вулканитов позднеэоценового-олигоценового западного Кам
чатско-Корякского окраинно-континентального вулканического пояса; 2-6 -  маастрихт-
кайнозойские комплексы базальтоидов зон растяжения: 2 -  миоценовые базальты субщелочной се
рии и нижнечетвертичные базальтоиды щелочной серии нерасчлененные, 3 -  предположительно 
миоценовые базальтоиды переходной к субщелочной серии; 4-6  -  маастрихт-среднеэоценовые ба
зальтоиды, принадлежащие магматическим сериям: 4 -  щелочной, 5 -  щелочной и толеитовой, не- 
расчлененным, 6 -  толеитовой (а -  ареалы, б -  рои даек); 7 -  палеозойско-мезозойские терригенно- 
вулканогенные и терригенные образования нерасчлененные; 8 -  стратиграфические границы (а -  
установленные, б -  предполагаемые); 9 -  сбросы; 10 -  сдвиги; 11 -  разрывные нарушения с неуста
новленным характером перемещения; 12 -  номера ареалов на схеме: 1 -  Пеледонский, 2 -  Пенжин- 
ско-Анадырская группа (2а -  Евдырвеемский, 26 -  Чинейвеемский), 3 -  Канчалан-Танюрерский, 4 -  
Анадырской впадины (с учетом данных бурения), 5 -  Рарыткинский, 6 -  Русскогорский, 7 -  Кэнкэ- 
рэнский, 8 -  Каканаутский, 9 -  Велькемвеемский, 10 -  Наваринский

Каканаутские отложения отличаются сильной фациальной изменчивостью 
и невыдержанностью мощности, но в целом для формации характерно трех
членное строение: снизу Вверх выделяются вулканомиктовая терригенная, 
туфо-гиалокластитовая и лавовая пачки [Григорьев и др., 1984]. Потоки лав 
характризуются массивной, реже брекчированной текстурой. Мощность ла



вовой части разреза колеблется от 100 до 250-300 м. Наряду с потоками лав в 
строении формации принимают участие субвулканические тела и дайки, се
кущие подстилающие верхнемеловые отложения.

Вулканиты Каканаутского и Вилькемвеемского ареалов дифференцирова
ны от пикритобазальтов до андезитобазальтов. Обычны порфировые и афи- 
ровые разности. Вкрапленники представлены плагиоклазом (Ап65_45), авгитом 
( E ^ 3-^W o37-38Fs18_21), редко оливинами (табл. 2.2, рис. 2.6). Клинопироксены 
часто образуют гломеропорфировые сростки с плагиоклазами и титаномагне- 
титами. В отдельных дайках долеритов встречаются крупные (до 15-20 мм) 
кристаллы амфибола, содержащие до 5,2% ТЮ2. В основной массе породы 
наряду с лейстами и зернами плагиоклаза и клинопироксена присутствует 
магнетит. Структура основной массы интерсертальная, гломеропорфировая и 
микродолеритовая. Все породы формации в различной степени затронуты 
процессами вторичных преобразований, но в наименее измененных породах 
отмечается лишь хлоритизация вулканического стекла.

Таблица 2.2. Состав минералов из базальтов Каканаутского ареала

Компонент
№ анализа

1 ц 2к 3 4 5ц 6ц 7к

S i0 2 51,36 57,69 51,76 52,61 41,06 41,20 40,86

ТЮ 2 0,09 0,07 1,09 0,99 5,15 5,08 5,16

А120 3 29,14 25,46 2,56 2,32 14,92 14,59 15,03

FeO 0,95 0,62 11,20 11,34 14,51 14,77 14,57

МпО 0,04 0,03 0,43 0,45 0,23 0,13 0,23

MgO 0,05 1,20 14,45 13,76 11,21 11,36 11,50

СаО 13,41 8,93 18,37 18,10 9,98 10,03 9,99

Na20 3,91 6,15 0,45 0,41 3,13 3,04 3,22

к 2о 0,12 0,61 0,11 0,01 2,10 2,13 2,03

Сумма 99,07 100,76 100,42 99,99 102,29 102,33 100,59

f - - 30,3 31,2 56,4 56,5 55,8

Ап 65 44 - - - - -

Примечание. Анализы: 1-4 -  базальты из потоков, 5 -7  -  долериты из даек; 1-2 -  плагиок
лазы, 3-4  -  клинопироксены, 5 -7  -  амфиболы; здесь и далее: ц -  центр зерна, к -  край зерна.

Химический состав вулканитов приведен в таблице 2.3. Базальты ареалов -  
//у-нормативные умеренно-калиевые толеиты (рис. 2.7). Для них характерны 
повышенные содержания щелочей при явном преобладании натрия 
(Na20 /K 20 = 3 ,6-6,0), что частично связано с наложенной деанортитизацией 
плагиоклазов. Содержание титана в эффузивах более высокое, чем в надсуб- 
дукционных породах или N-MORB, и близко к таковому в обогащенных то- 
леитах E-MORB. Однако для базальтов формации характерны повышенные 
содержания алюминия (в среднем около 17% А12Оэ), что более обычно для 
вулканитов, связанных с зонами субдукции. В целом, поведение петрогенных
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Рис. 2.6. Состав клинопироксенов из базальтов Каканаутского (1) и Кэнкэрэнско- 
го (2) ареалов восточной части Корякского нагорья

и переходных элементов находится в зависимости от изменения магнезиаль
ное™ породы (mg#=0,35-0,67). Так, например, содержания Сг изменяются от 
310 до 40, Ni -  от 160 до 20, Со -  от 57 до 26 и V -  от 240 до 120 ppm).

Концентрации некоторых высокозарядных (HFSE) элементов, таких как Zr, 
Y, Hf, более высокие, чем в E-MORB и надсубдукционных породах, приближа
ясь к внутриплитным вулканитам (рис. 2.8). Значения Zr/Y также высокие (4,0—
8,5). Однако базальты отличаются сильной отрицательной Ta-Nb и положитель
ной Sr-ей аномалиями, свойственными продуктам надсубдукционного вулка
низма. На диаграмме Th-Hf-Ta (рис. 2.9) базальты располагаются в поле составов 
вулканитов активных континентальных окраин, смещаясь частично в поле Е- 
MORB. Распределение REE в каканаутских базальтах слабо фракционированное 
(Lan/Smn= l, 1-1,3) при небольшом обогащении цериевыми лантаноидами 
(Lan/Ybn=l,6-2,5) (рис. 2.10). Отношения изотопов стронция, неодима и свинца 
умеренно деплегарованные (87Sr/86Sr=0,703478-0,704215; 143Nd/144Nd=0,512795- 
0,512903, sNd=3,8-5,7; 206Pb/204Pb=18,319-18,340; 207Pb/204Pb=l 5,531-15,523;
208Pb/204Pb=38,056-38,073; A8/4Pb=27-28) (табл. 2.4; рис. 2.3, 2.4).

К северо-западу от Каканаутского и Вилькемвеемского ареалов маастрихт- 
средне-эоценовый комплекс представлен несколькими дискретными роями 
крутопадающих даек северо-западной ориентировки, которые в хребте Кэн- 
кэрен и Чирынайских горах прорывают средне-позднемезозойские покровно
складчатые образования.

Ширина роя даек в хребте Кэнкэрен (рис. 2.5) составляет первые км. 
Мощность даек колеблется от 0,5 до 10 м при протяженности до первых де
сятков метров. Возраст даек на основании единичных К -Ar датировок принят 
как маастрихт-палеоценовый [Морозов, 1991]. В строении даек отмечается 
зональность: внутренние части их выполнены долеритами и ферродолерита- 
ми, переходящими в кварцсодержащие долериты в эндоконтактовых зонах.



Таблица 2.3. Представительные анализы базальтов Каканаутского ареала вос
тока Корякского нагорья

Комп.
№ образца

Г29/5 Г29/18 Г30/6 Г45/3 КЗ 34/9 КЗ 34/8 K52/8 Г45/7 КЗ 34/3

S i0 2 52,76 51,34 52,14 51,39 53,48 50,55 40,68 60,08 59,10
ТЮ2 1,36 1,19 1,48 0,93 1,28 1,24 2,83 1,53 0,86
А12О э 17,55 16,18 19,50 19,47 16,75 17,11 13,16 14,65 13,46
Fe20 3 2,16 2,90 2,81 1,79 2,81 4,20 5,33 2,13 4,35
FeO 6,04 5,70 5,13 4,98 5,75 2,81 8,97 6,99 3,57
MnO 0,17 0,14 0,14 0,10 0,09 0,18 0,18 0,09 0,03
MgO 4,39 6,72 4,58 5,03 4,61 6,90 6,83 3,40 3,57
CaO 6,94 10,16 2,63 10,04 5,73 9,20 8,52 2,75 7,40
Na20 4,02 2,89 5,75 2,23 4,54 4,29 3,14 1,56 3,40
k 2o 1,09 0,24 1,14 0,71 1,13 1,13 0,61 1,01 1,60
p 2o 5 0,12 0,10 0,17 0,09 0,11 0,11 0,69 0,04 0,04
h 2o + 3,13 1,74 3,65 2,26 2,66 2,22 9,30 4,45 1,65
H20* 0,40 0,81 0,70 0,65 0,86 0,62 - 1,21 0,42

Сумма 100,13 100,11 99,82 99,67 99,80 100,56 100,24 99,89 99,45

Sc 38 35 39 34 34 36 - - -
Cr 38 195 68 108 50 120 - 32 54
Ni 35 125 43 51 33 72 - 26 33
Co 30 44 31 32 26 28 - 36 21
V 195 185 240 160 130 155 - 165 155
Rb 14 9 10 8 7 8 - 30 31
Sr 450 220 190 240 310 450 - 140 270
Ba 320 110 360 180 330 330 - 350 610
H f 3,8 3,9 3,4 3,9 3,0 3,6 - - -
Zr 150 130 120 100 150 128 - 130 200
Y 30 30 27 18 20 16 - 48 30
Та 0,30 0,22 0,33 0,24 0,14 0,21 - - -
Nb 4,9 3,5 5,3 9,0 2,3 8,0 - - -
Th 1,5 1,5 2,2 1,6 1,2 1,4 - - -
U 1,3 1,0 1,0 - - 1,0 - - -
La 9,4 7,4 8,8 11,3 9,1 6,5 - - -
Ce 20,0 16,0 21,0 23,4 22,0 14,3 - - -
Sm 4,2 5,4 4,6 4,8 4,65 3,1 - - -
Eu 1,20 1,20 1,30 1,45 1,27 1,09 - - -

Tb 0,75 0,74 0,81 0,86 0,82 0,71 - - -
Yb 2,8 2,9 2,9 3,1 2,9 2,7 - - -

Lu 0,43 0,42 0,45 0,49 0,44 0,41 - - -

Примечание. Образцы: Г29/5, Г29/18, ГЗО/6, Г45/3, К334/9, К334/8 -  лавовые потоки, К52/8, 
Г45/7, К334/3 -  дайки. Петрогенные элементы из [Григорьев и др., 1984].



Рис. 2.7. Петрохимические характеристики маастрихт-палеоценовых пород Пен- 
жинско-Анадырско-Корякского региона

1-8 -  ареалы: 1 -  Каканаугский, 2 -  Кэнкэрэнский, 3 -  Анадырская впадина, 4 -  Рарыткин- 
ский, 5 -  Канчалан-Танюрерский, 6 -  Евдырвеемский, 7 -  Чинейвеемский, 8 -  Пеледонский. 

Разделительные линии по [Irvine, Baragar, 1971; Miyashiro, 1974]

Долериты образованы разностями от мелко- до крупнозернистых и пор
фировидных и состоят в основном из таблитчатого плагиоклаза (Ап65-52), а 
также умереннотитанистого авгита (En4Q^6Wo35^ 3Fsi3_2o; T i0 2= l,l-1 ,85% ), 
бурой роговой обманки, титаномагнетита [Морозов, 1991].



Анадырская впадинаС /С
100а pm Каканаутский ареал 100а

Рис. 2.8. Распределение несовместимых элементов в базальтах Пенжинско- 
Анадырско-Корякского региона

Долериты -  низкокалиевые (0,12-0,3% К20 )  Ну и g /z -нормативные толеиты 
(табл. 2.5), характеризующиеся высокими содержаниями Сг и V при умерен
ных Ni. Концентрации крупноионных (LILE) литофилов низкие (Rb 1,2-2,3, Ва 
14-39, Sr 210-290 ppm, Th 0,4-0,8 ppm) при умеренно высоких содержаниях Zr 
(160-180 г/т), Y (37-42 г/т), H f (3,4-4,2 г/т) (рис. 2.8) и высоких значениях Zr/Y, 
что сближает долериты с базальтами спрединговых зон. На диаграмме Th-Hf- 
Та долериты располагаются в приграничной области полей энсиматических 
островных дуг и N-MORB и на границе полей MORB и WPB (внутриплитные 
базальты) (рис. 2.9). Th/Ta и La/Ta отношения высокие (2,5-4,0 и 41,5-42,5 со
ответственно) и характеризуют долериты как продукты надсубдукционного 
вулканизма. Породы отличаются плоскими спектрами REE, типичными для Т- 
типа MORB, слабо истощенными в отношении легких лантаноидов, или прак
тически недеплетированными (Lan/Smn=0,8-0,9; Еа,/УЬп=1,0—1,1) (рис. 2.10). 
Далее на север породы маастрихт-среднеэоценового комплекса вскрыты буре
нием в Анадырской впадине [Агапитов и др., 1976] (рис. 2.5), а также обнажа
ются в береговых разрезах Анадырского лимана.



Hf/3

Рис. 2.9. Дискриминантная диаграмма Th-Hf-Ta для маастрихт-олигоценовых ба
зальтов Пенжинско-Анадырско-Корякского региона

1-4 -  ареалы: 1 -  Каканаутский, 2 -  Кэнкэрэнский, 3 -  Анадырской впадины, 4 -  Рарыткинский.
Поля базальтов различных геодинамических обстановок [Wood, 1980]: N-MORB -  деплети- 

рованных толеитов срединно-океанических хребтов, E-MORB -  обогащенных толеитов сре
динно-океанических хребтов и толеитов внутриплитных структур, WPB -  щелочных базальтов 
внутриплитных структур, IAB -  островных дуг и активных континентальных окраин.

Поля составов базальтов плато Таос, рифт Рио Гранде по [Dungan et al., 1986]

Анадырская впадина имеет сложное блоковое строение, что подтвержда
ется как геофизическими данными, так и материалами бурения [Агапитов, 
Иванов, 1969; Агапитов и др., 1976]. Современный структурный план Ана
дырской впадины обусловлен активизацией разломов меридиональной и се
веро-восточной ориентировки. Согласно результатам буровых работ, в строе
нии разреза принимают участие верхнеюрские-современные отложения пре
имущественно осадочного генезиса [Агапитов и др., 1976].

Вулканогенные и вулканогенно-осадочные образования маастрихт- 
олигоценового возраста образуют две толщи, различающиеся вещественным 
составом [Дагис, Филатова, 1990]. Нижняя толща сложена переслаивающи
мися потоками массивных, реже миндалекаменных и брекчированных лав. В 
ее низах редко встречаются маломощные прослои туффитов, туфов и поли- 
миктовых песчаников. Возраст толщи определен как маастрихт-нижний эо
цен. Максимальная мощность отложений в скважинах достигает 600 м. Верхняя
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Таблица 2.4. Изотопный состав стронция, неодима и свинца в кайнозойских 
вулканических породах Пенжинско-Анадырско-Корякского региона

Х°
п/п

Образец U3N d/l44Nd 2а eNd 87Sr/86Sr 2а 206Pb/2MPb 207Pb/204Pb 208p b /2°4pb

1 К-334-8 0,512795 15 3,8 0,704215 28 18,319 15,531 38,056

2 Г-45-3 0,512903 20 5,7 0,703478 20 18,340 15,523 38,073

3 1142-11 0,512889 14 5,1 0,703016 21 18,213 15,484 37,888

4 1153-6 0,512895 24 5,1 0,703037 25 18,167 15,462 37,798

5 134-2 0,512944 16 6,0 0,703289 16 18,201 15,495 37,877

6 201-3 0,512828 17 3,8 0,703669 28 18,230 15,520 37,972

7 774 0,512897 19 5,1 0,703386 23 18,418 15,503 38,059

8 760 0,512892 20 5,0 0,703598 18 18,344 15,524 38,058

9 32-90 - - - 0,703630 - - - -

10 Г -170-2 0,512867 12 4,5 0,703541 23 18,387 15,543 38,256

11 Г -174-4 0,512926 14 5,6 0,703702 15 18,334 15,509 38,132

12 777 0,512881 22 4,8 0,703688 22 18,293 15,487 38,099

13 771 0,512921 16 5,5 0,703452 19 18,291 15,488 38,136

14 772 0,512936 18 5,8 0,703922 19 18,339 15,487 38,112

15 54-90 0,512979 21 6,7 0,703771 24 18,364 15,512 38,121

16 749 - - - 0,703420 - - - -

17 В-2 0,512913 - 5,4 0,703557 - 18,291 15,412 37,879

18 799 0,512904 - 5,2 0,703541 - 18,297 15,391 37,794

19 36-9-9 0,512920 - 5,5 0,703443 - - - -

20 10/5-9 0,512960 * 6,3 0,703610 - - - -

21 788 - - 0,703640 - - - -

Примечание. Вулканические ареалы и комплексы: 1-2 -  Каканаутский, 3 -4  -  Рарыткинский, 
5-6  -  Русскогорский, 7 -9  -  Керекский, 10-21 -  Наваринский; Анализы: 1-19 -  базальты, 20 -  
клинопироксен шпинелевого лерцолита, 21 -  аплит. Каменный материал Рарыткинского и Рус- 
скогорского комплексов из коллекции А.И. Дворянкина, образец 10/5 -  [Колосков, 1999].

толща включает дифференцированный базальт-дацитовый комплекс вулка
нических пород и их туфов, относимый к образованиям Западнокамчатско- 
Корякского окраинно-континентального вулканического пояса. Мощность 
верхней толщи достигает 1500 м.

Базальты и андезитобазальты нижней толщи представлены преимущест
венно порфировыми разностями. Фенокристаллы образованы плагиоклазом 
( А п 75_зо) ,  авгитом и редко оливином, замещенным идцингсит-боулингитовым 
агрегатом. Основная масса пород сложена лейстами плагиоклаза и зерныш
ками клинопироксена, а также девитрифицированным стеклом. Структура 
основной массы микродолеритовая, реже -  интерсертальная.



Комп.
№ образца

Комп.
№  образца

Д992-5 ДЮ11 Д101-12 ДН13-08 Д992-5 ДЮ11 Д101-12 Д Н 13-08

S i0 2 49,00 46,74 49,99 51,63 Rb 2,3 - 1,2 0,8

ТЮ2 2,36 2,39 2,16 1,50 Sr 210 - 290 53

А120 3 14,63 14,06 12,59 13,41 Ba 39 - 14 25

Fe20 3 2,15 2,69 2,07 4,75 Hf 3,4 4,2 3,4 1,1
FeO 7,95 9,89 9,22 5,92 Zr 180 - 160 48

MnO 0,11 0,16 0,09 0,07 Y 42 - 37 17

MgO 6,14 7,10 5,63 4,21 Та 0,20 0,20 0,50 0,20

CaO 11,49 10,27 10,30 7,40 Nb 5,5 - 5,1 1,0

Na20 3,07 2,07 2,65 5,60 Th 0,5 0,8 0,4 0,8

K20 0,31 0,12 0,13 0,13 La 8,5 8,3 6,7 4,3

K> О 0,21 0,29 0,72 0,18 Ce 23,0 24,0 19,0 8,1
П .П .П . 1,75 3,62 3,56 4,49 Nd 17,0 18,0 15,0 7,2

Сумма 99,67 99,40 99,11 99,29 Sm 5,4 5,9 4,7 2,6

Sc 42 45 39 42 Eu 1,9 1,8 1,7 1,0

Cr 120 120 127 22 Tb 1,3 1,6 1,3 0,58

Ni 47 47 48 12 Yb 4,6 5,1 4,0 2,5

Co 28 30 28 19 Lu 0,68 0,76 0,62 0,40

V 350 350 370 360

Состав лав приведен в таблицах 2.6, 2.7. Базальты являются Ну- 
нормативными, низкокалиевыми толеитами [Дагис, Филатова, 1990] характе
ризующимися повышенными содержаниями титана (T i02= l ,4—2,1%), алюми
ния (до 19% А120 3) и  железа (до 10,5% БеОобщ). Концетрации LILE низкие 
(R b= l-4  ppm, Sr=270-400 ppm), что сближает их с эффузивами N-MORB и 
энсиматических островных дуг, тогда как содержания HFSE (за исключением 
Та) сопоставимы с внутриплитными толеитами (рис. 2.8). Однако в базальтах 
отмечается дефицит Та, что является типоморфным признаком надсубдукци- 
онных лав. По соотношению Th-Hf-Ta анадырские эффузивы располагаются 
в поле базальтов окраинно-континентальных поясов и островных дуг (рис.
2.9). Распределение REE в базальтах фракционированное (рис. 2.10), отноше
ния Lan/Smn и Lan/Ybn (2,4-2,7 и 5,6-8,7, соответственно) близки к E-MORB.

Далее, в глубь континента, к северо-западу от Анадырской впадины, маа- 
стрихт-среднеэоценовый комплекс образует Рарыткинский ареал (рис. 2.5, 
2.11). Слагающие его базальтоиды выделены здесь в качестве позднепалео- 
цен-среднеэоценовой правоталяинской свиты мощностью 350-400 м [Ах- 
метьев и др., 1989], которая несогласно перекрывается позднеэоценовыми- 
олигоценовыми эффузивами Западнокамчатско-Корякского окраинно-конти
нентального вулканического пояса [Филатова, 1988].



Комп.
№ образца

2 5 1/30 9 12 13 1946 1/57 1/62

S i0 2 49,83 49,55 50,02 51,15 49,33 52,41 51,47 49,32 49,59

T i0 2 1,84 1,69 1,88 1,68 1,94 2,07 1,65 2,01 1,69

AI2Oj 17,59 18,65 18,95 18,46 18,89 18,34 18,06 19,04 18,65

FeO 9,82 10,10 9,86 9,54 10,40 8,95 8,47 10,58 9,50

MnO 0,15 0,21 0,25 0,18 0,34 0,14 0,10 0,34 0,21

MgO 7,93 7,03 6,56 6,05 6,50 4,78 5,32 6,50 7,13

CaO 8,98 9,09 8,86 8,42 8,86 7,77 9,66 8,42 9,55

Na20 3,32 3,14 3,34 3,74 3,28 4,36 4,18 3,27 3,14

k 2o 0,31 0,26 0,27 0,47 0,30 0,78 0,62 0,27 0,26

P20 3 0,23 0,25 0,20 0,26 0,26 0,40 0,25 0,26 0,25

Сумма 100,00 99,97 100,19 99,95 100,25 100,00 99,75 100,01 99,97

Cr 270 150 110 120 100 60 260 190 260

Ni 158 84 72 88 105 44 108 115 109

V 200 190 178 190 170 - - - -

Rb 3 4 1 4 2 6 4 2 3

Sr 270 329 326 400 325 370 429 327 542

Zr 103 118 127 148 146 152 186 162 128

Y 24 28 27 30 32 31 32 31 28

Таблица 2.7. Содержание редких элементов в базальтах нижнего комплекса 
Анадырской впадины, по [Дагис, Филатова, 1990]

№ обр. La Ce Nd Sm Eu Gd Er Yb H f Та Th Ba

12 15,5 36,0 12,5 3,5 0,95 3,0 1,45 1,0 3,90 0,25 0,8 385

1946 16,0 37,0 13 3,6 1,00 3,1 1,50 1,1 3,85 0,27 0,7 410

В наиболее полных разрезах Рарыткинского ареала нижний вулканогенный 
комплекс имеет двучленное строение [Федоров и др., 1996]. Он начинается с 
мощной (до 70-100 м) терригенной базальной пачки, несогласно перекрываю
щей складчато-надвиговые структуры в позднемезозойских образованиях. Эта 
пачка состоит из чередующихся мелко- и среднегалечных конгломератов, гра
велитов, реже грубозернистых песчаников, обломочный материал которых 
представлен разнообразными по составу породами палеозойского, триасового, 
юрского и мелового возраста, слагающих докайнозойский фундамент [Filatova, 
Vishnevskaya, 1994]. Верхняя часть рассматриваемого комплекса сложена сла
бо дифференцированными вулканогенными породами -  базальтами и андези- 
тобазальтами. Мощность верхней, вулканической части разреза нижнего ком-



Рис. 2.11. Геологическая схема размещения ареалов кайнозойских вулканогенных 
пород в восточной части Корякского нагорья [Федоров и др., 1996]

1 -  четвертичные терригенные отложения; 2 -  верхнеэоцен-олигоценовые породы Запад- 
нокамчатско-Корякского вулканического пояса; 3 -  палеоцен-среднеэоценовые базальты; 4 -  
мезозойские породы; 5 -  Березовский сдвиг.

Цифрами на схеме обозначены ареалы вулканогенных пород (1 -  Рарыткинский, 2 -  Элекайский)

плекса около 350-400 м, а суммарная его мощность в наиболее полных разре
зах достигает 500 м. Однако на отдельных участках мощность конгломерато- 
вой части разреза уменьшается до нескольких метров или она вообще отсутст
вует, а мощность вулканогенной части сокращается до 50-100 м.

Структурной особенностью пород нижнего комплекса является их приуро
ченность к грабенам северо-восточной и субмеридиональной ориентировки, ши
рина которых в Рарыткинском ареале составляет около 20 км. В песчаниках 
нижней конгломератовой пачки в правобережье р. Таллин и в верховьях р. Топо
левой В.Л. Самсоненко были собраны коллекции ископаемых растений, кото
рые, согласно определениям М.А. Ахметьева, свидетельствуют о позднепалео- 
ценовом-среднеэоценовом возрасте вмещающих пород [Ахметьев и др., 1989].

В базальтах и андезитобазальтах нижнего комплекса хр. Рарыткин, наряду 
с афировыми породами, широко развиты порфировые и субпорфировые раз
ности. Вкрапленники (10—15 об.%) в последних представлены плагиоклазом 
(Ап79_77 1-ой генерация, An73_6i -  2-ой), оливином Fo83-77), клинопироксеном 
(авгиты En49_31Wo3i^ 2Fsi4_23 и более редкие титан-авгиты En39^iW o4o-43Fsi7_2o; 
T i0 2 2,4-3,5%) и магнетитом; изредка встречается ортопироксен (бронзиты 
F s25- 3o) (табл. 2.8; рис. 2.12). Основная масса пород сильно варьирует по содер-



Комп.
№ анализа

1ц Зц Зк 4ц 5к 6ц 7ц 8ц 9ц 10ц

S i0 2 39,64 39,22 40,14 48,90 49,16 48,98 50,34 51,01 52,10 54,71

ТЮ2 0,05 0,09 0,03 3,51 3,00 2,59 1,17 0,91 0,40 0,19

a i2o 3 - - - 4,81 3,51 4,П 4,20 3,97 1,30 1,10

FeO 16,22 16,22 18,62 10,03 10,38 10,29 8,36 8,91 20,17 15,83

МпО 0,22 0,24 0,23 0,21 0,28 0,25 0,24 0,27 0,40 0,36

MgO 44,28 44,17 42,60 13,14 13,50 13,59 14,62 14,56 21,50 25,41

СаО 0,16 0,19 0,19 20,31 19,89 19,40 20,91 19,30 2,44 2,00

Na20 - - - 0,66 0,62 0,62 0,56 0,70 0,07 0,01

к2о - - - 0,08 0,04 0,02 0,01 0,03 - -

Сг20 3 - - - 0,20 0,17 0,26 - - - -

NiO 0,05 - 0,07 - - - - - - -

Сумма 100,6 100,1 99,79 101,5 100,6 100,1 99,9 99,7 98,38 99,61

f 27,0 16,6 19,7 30,0 30,1 30,6 24,3 25,5 34,5 25,8

Wo - - - 43,7 42,5 42,8 43,8 41,5 5,1 4,1

En - - - 39,4 40,2 39,7 42,6 43,8 62,2 71,1

Fs - - - 16,9 17,3 17,5 13,6 14,7 32,7 24,8

Примечание. Анализы: 1-3 -  оливин, 4 -8  -  клинопироксены, 9-10 -  ортопироксены.

жанию темноцветных минералов и содержит плагиоклаз, пироксены, рудные 
минералы и вулканическое стекло, часто девитрифицированное. Структура 
основной массы изменяется от гиалопилитовой до интерсертальной, реже 
микродолеритовой.

Состав лав приведен в таблице 2.9. Породы нижнего комплекса Рарыткин- 
ского ареала являются /^-нормативными толеитами и характеризуются уме
ренной щелочностью при подчиненной доле калия (K2O/Na2O=0,1-0,4), вы
сокими содержаниями титана. Выделяются высокотитанистые (1,9-2,8% 
ТЮ2) и умереннотитанистые (1,4-1,7% ТЮ2) разности [Федоров и др., 1996].

Базальты отличаются пониженными концентрациями Ni и Сг, что наряду с 
невысокой магнезиальностью (mg#=0,68-0,42), характеризуют породы как 
дифференциаты первичных расплавов. Им свойственно обогащение HFSE 
относительно LILE (например, Ba/Zr=0,5-0,6), что типично для дифферен- 
циатов внутриплитного источника (рис. 2.8), широкие вариации значений 
Zr/Y (2,6-7,2) при высоких содержаниях Zr и Y. Однако ряд геохимических 
признаков отражает участие в генезисе базальтов Рарыткинского ареала суб- 
дукционной компоненты. Так, в базальтах наблюдается определенный дефи
цит содержания Nb и Та, смещающий фигуративные точки составов по соот
ношению Th-Hf-Ta в поле островодужных и окраинно-континентальных по
род (рис. 2.9). Отношения La/Ta, изменяющиеся от 12 до 50, охватывают ин-



Рис. 2.12. Состав минералов из базальтов Рарыткинского ареала 
1-2 -  клинопироксены: 1 -  высокотитанистый авгит, 2 -  умеренотитанистый авгит; 3 -  ор- 

топироксены. п -  число анализов

тервалы значений, характерные, одной стороны, для лав островных дуг и актив
ных континентальных окраин, с другой -  для океанических и континентальных 
внутриплитных вулканитов. Величины Th/Ta изменяются от 1,3 до 11,0, пере
крывая интервал вариаций в лавах срединно-океанических хребтов (Th/Ta=0,45-
1,3) и надсубдукционных вулканитах (Th/Ta=5,4—21). Необходимо отметить бо
лее высокие абсолютные концентрации Та (0,2-0,6 г/т) и, в меньшей степени Nb 
(4-10 г/т) в базальтах Рарыткинского ареала по сравнению с типичными лавами 
современных островных дуг и активных континентальных окраин.

Распределение REE слабо дифференцированное при Lan/Smn=0,8-1,2 и 
Lan/Ybn= 1,3-2,2, что сближает базальты Рарыткинского ареала с T-MORB (рис.
2.10). Изотопный состав стронция и неодима варьирует в пределах 0,703016- 
0,703037 и 0,512889-0,512895 (sNd=5,l) (табл. 2.4; рис. 2.3), что характерно для 
базальтов спрединговых зон окраинных морей [Петрология..., 1987]. Отношения 
изотопов свинца также низкие (206РЬ/204РЬ=18,167-18,213; 207Р Ь /04РЬ=15,462- 
15,484; 208РЬ/204РЬ=37,798-37,888; Д8/4РЬ=20-24) (табл. 2.4; рис. 2.4).



Комп.
№ образца

114211 114221 617-6 127010 127012 115314 1153-6 617-7g 115312

S i0 2 49,02 48,54 50,49 46,42 47,13 47,81 47,79 50,88 48,19

T i0 2 2,28 2,33 1,78 1,73 1,78 1,81 1,79 1,75 1,73

A12Oj 17,71 17,27 16,59 17,79 16,74 17,32 17,39 15,80 17,98

Fe20 3 10,73 10,54 9,12 - - 9,29 9,75 9,31 9,67

FeO - - - 9,19 10,08 - - - -

MnO 0,09 0,08 0,18 0,21 0,15 0,15 0,16 0,23 0,17

MgO 4,90 5,59 5,45 7,11 7,60 7,69 7,69 5,41 7,58

CaO 4,94 5,07 9,15 9,04 8,15 9,44 9,55 8,32 9,22

Na20 4,24 4,01 3,79 3,20 2,53 2,88 2,99 3,51 3,12

k 2o 0,48 0,26 0,64 0,19 0,24 0,20 0,19 0,70 0,24

p 2o 5 0,31 0,23 0,28 0,21 0,19 0,22 0,21 0,23 0,20

П .П .П . 5,00 5,60 2,10 4,50 5,21 3,25 2,65 3,45 2,15

Сумма 99,70 99,52 99,57 99,59 99,80 100,06 100,16 99,59 100,25

Cr 90 50 70 65 60 55 85 72 72
Ni 65 50 49 93 85 85 100 19 80
Co 25 21 30 30 20 30 30 25 30
V 220 200 210 185 150 175 195 220 185
Rb 10 6 16 10 10 2 2 10 4
Sr 217 193 230 210 220 270 670 220 250
Ba 120 109 130 125 232 19 84 140 29
H f 5,3 3,9 3,5 3,3 3,3 4,2 2,7 4,6 3,7
Zr 210 210 130 120 145 140 140 150 130
Y 44 51 34 47 42 39 39 35 36
Та 0,35 0,18 0,28 0,19 0,14 0,16 0,16 0,49 0,18
Nb 4 5 8 10 8 3 4 10 3
Th 3,0 1,6 1,1 1,4 2,0 1,35 1,3 1,7 1,8
U - - 0,4 - - - - 0,4 -
La 11,0 9,2 10,0 5,7 5,5 6,4 6,5 11,0 7,7
Ce 31,0 27,0 27,0 18,0 17,0 19,0 20,0 28,0 21,0
Nd 21,0 20,0 18,0 13,0 12,0 14,0 15,0 18,0 15,0
Sm 5,7 5,9 5,1 4,1 3,7 4,3 4,4 5,1 4,2
Eu 1 , 8 2,0 1,4 1,5 1,4 1,5 1,5 1,6 1,4
Tb 1,2 1,3 1,2 1,0 0,92 0,98 1,1 1,2 0,96
Yb 3,5 3,7 3,0 2,8 2,3 2,9 3,0 3,2 2,8
Lu 0,54 0,56 0,44 0,42 0,40 0,43 0,45 0,48 0,42



Отмечаются различия в поведении ряда некогерентных элементов между 
высоко- и умереннотитанистыми базальтами, отражающие, вероятно, гетеро
генность источника. Высокотитанистые базальты имеют более высокие со
держания La, Се и HFSE, а также Zr/Nb и La/Nb отношения, чем умеренноти
танистые, при близких значениях tFeO/MgO.

К северу от Анадырской впадины и Рарыткинского ареала раннекайнозой
ские вулканические породы слагают обширный Канчалан-Танюрерский ареал 
(рис. 2.5), где они выделены в качестве танюрерской свиты мощностью до 
1000 м. Имеющиеся немногочисленные определения (К-Ат методом) возраста 
базальтоидов позволяют отнести их к нижнему и среднему эоцену [Филатова,
1988]. Однако нельзя исключить возможности присутствия в этом комплексе 
пород более древнего возраста.

В Канчалан-Танюрерском ареале преобладают базальты; менее распростра
нены андезитобазапьты. Породы содержат до 20% вкрапленников оливина, пи
роксена и плагиоклаза. Структура основной массы изменяется от интерсерталь- 
ной до микродолеритовой. Базальты являются /^-нормативными и принадлежат 
умеренно-калиевой толеитовой серии (рис. 2.7). Они характеризуются повышен
ными содержаниями ТЮ2 (до 1,6%) и высокими А120 3 (17-19%), что, с одной 
стороны, сближает их с породами внутриплитных серий, а с другой -  с лавами, 
формировавшимися в надсубдукционной обстановке (табл. 2.10).

Далее на северо-запад, в глубь континента, обширную площадь занимает 
Пенжинско-Анадырская группа ареалов маастрихт-среднеэоценового комплек
са (рис. 2.5), которые несогласно перекрывают структуры альб-сенонского 
Охотско-Чукотского вулканического пояса и прилегающей Корякско- 
Камчатской тектонической области [Филатова, 1988]. Маастрихт-средне- 
эоценовый комплекс этой территории включает две свиты (нижнюю атвувеем- 
скую и верхнюю евдыревеемскую) суммарной мощностью до 800-1000 м [Фи
латова, 1988]. Наряду с широким развитием базальтов, в составе вулканическо
го комплекса отмечаются единичные потоки и субинтрузивные тела пород ки
слого, реже среднего состава, образующие с ним контрастную ассоциацию. Ба
зальтам комагматичны породы габбро-монцонитовой формации.

Базальты содержат до 20-25% вкрапленников (оливин, клинопироксен и 
плагиоклаз). Оливин образует мелкие идиоморфные фенокристы, содержа
щие включения шпинели. Юшнопироксены (авгит, реже титан-авгит) иногда 
содержат более ранние выделения оливинов и плагиоклазов. Плагиоклазы по 
оптическим свойствам отвечают битовнит-лабрадорам. Структура основной 
массы интерсертальная и микродолеритовая.

Химический состав Пенжинско-Анадырской группы охарактеризован на 
примере Евдыревеемского и Чинейвеемского ареалов (табл. 2.11).

Базальты Евдыреемского ареала являются Яу-нормативными толеитами и 
по соотношению калий-кремнезем принадлежат высококалиевой серии. Они 
характеризуются широкими вариациями в содержании титана (1,1-1,7% ТЮ2) 
и алюминия (15,5—18,1% А12Оэ). Спектр REE фракционированный
(Lan/Smn=l,6-2 ,5 ; Lan/Ybn=6,5) (рис. 2.10). ,

Среди базальтов Чинейвеемского ареала преобладают умереннотитани
стые (1,4-1,6% ТЮ2), Яу-нормативные разности, близкие по составу базаль
там Евдыреемского ареала. Реже отмечаются высокотитанистые (>2% ТЮ2),



Комп.
№ образцаt

10917 10913 109/5 109/1 10915 10914 109/3 109/2 544/1

S i0 2 52,66 52,09 49,85 51,80 52,32 51,82 51,64 47,84 50,22

ТЮ2 1,53 1,43 1,58 1,56 1,46 1,57 1,58 1,49 1,60

A12Oj 17,79 17,56 18,45 17,40 17,82 17,89 18,10 15,29 19,32

Fe20 , 4,87 7,00 6,66 5,06 5,82 5,51 5,37 4,82 8,94

FeO 4,64 3,01 3,57 4,78 3,86 4,44 4,47 5,55 0,95

MnO 0,20 0,20 0,26 0,13 0,26 0,04 0,08 0,05 0,14

MgO 4,78 5,12 5,27 4,77 4,18 4,74 4,91 10,28 4,60

CaO 8,70 8,69 8,87 8,47 9,82 8,65 7,47 9,30 9,20

Na20 3,22 3,32 3,23 3,37 2,58 3,09 3,78 3,50 3,43

K20 0,81 0,85 1,40 1,58 0,79 1,30 1,56 1,13 1,04

P20 5 0,80 0,72 0,84 1,07 1,08 0,95 1,03 0,73 0,56

Сумма 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00

Примечание. Неопубликованные анализы А.И. Дворянкина и Н.И. Филатовой.

Afe-нормативные базальты, относящиеся к щелочной оливин-базальтовой се
рии. Последние характеризуются сильным обогащением легкими лантанои
дами и фракционированным спектром REE (Lan/Smn=2,6-3,9; Lan/Ybn=19,4) 
(рис. 2.10).

Еще в большей степени близки к продуктам внутриплитного вулканизма ба
зальты Пеледонского ареала, занимающего наиболее тыловое положение в пре
делах рассматриваемой континентальной окраины (рис. 2.5). Базальты являются 
Л^-нормативными, высокотитанистыми (2,0-2,-4% ТЮ2) и по соотношению 
кремнезем-щелочи относятся к щелочной оливин-базальтовой серии (рис. 2.7). 
Распределение REE сильно фракционированное (Lan/Smn=l,9-2.4; Lan/Ybn=6,5- 
16,7) и близко к таковому в вулканитах внутриплитных серий (рис. 2.10).

Миоценовый комплекс. Рассматриваемый комплекс охарактеризован на 
примере Русскогорского и Наваринского ареалов, расположенных соответст
венно в северной и юго-восточной частях Корякского нагорья (рис. 2.5).

Вулканиты Русскогорского ареала, отнесенные к миоцену, несогласно зале
гают на породах позднеэоцен-олигоценового Западнокамчатско-Корякского 
окраинно-континентального вулканического пояса, слагая вершины столовых 
гор в западной и южной частях междуречья рек Гребенка-Орловка-Майн [Бе
лый, Мигович, 1971; Афанасьева, 1972; Филатова, 1987; Филатова, Дагис, 
1990]. Вероятно, эти вулканиты первоначально представляли собой обширное 
лавовое плато, впоследствии нарушенное блоковыми подвижками и эрозион
ными процессами, расчленившими плато на разобщенные поля.

Русскогорский ареал образован преимущественно базальтами, реже анде- 
зитобазальтами и андезитами, образующими потоки мощностью от первых 
метров до первых десятков метров, достигающих общей мощности до 400 м.



Комп.
Ареал, № образца

Евдырвеемский Чинейвеемский Пеледонский

954228 262326 Р32512 D155-2 D37-9 77513 77527

S i0 2 51,38 52,07 50,30 46,38 49,68 45,23 45,90

T i0 2 1,66 1,07 1,42 2,16 1,62 1,90 2,40

А12О з 15,53 18,07 15,46 14,38 16,27 16,40 16,35

Fe2O j 7,06 3,76 7,48 7,06 3,33 3,00 2,90

FeO 5,60 4,72 2,30 4,28 5,91 7,92 7,75

MnO 0,20 0,11 0,14 0,18 0,15 0,17 0,14

MgO 3,69 4,87 6,18 7,10 6,73 8,06 7,18

CaO 7,62 6,83 8,91 8,52 8,13 9,84 8,00

Na20 3,12 3,20 3,40 3,37 3,78 2,50 3,34

k 2o 1,92 2,75 1,04 2,20 1,74 1,20 2,22

P2O5 0,39 0,36 0,27 0,72 0,53 0,38 0,30

П . П .П . 1,90 2,03 2,26 2,91 1,94 2,93 3,30

Сумма 100,07 99,84 99,16 99,26 99,81 99,53 99,78

La 22,0 30,0 24,0 36,0 27,0 16,0 26,0

Ce 47,0 67,0 55,0 72,0 61,0 34,0 60,0

Nd 32,0 37,0 31,0 33,0 35,0 20,0 32,0
Sm 7,8 7,0 5,2 8,0 6,0 4,8 6,4

Eu 1.9 2,5 1,4 2,1 2,1 1,4 1,9
Gd 6,6 6,2 4,6 5,6 5,0 5,0 5,0

Er 2,8 3,0 0,80 3,4 2,4 2,0 1,2
Yb 2,2 - 0,80 - - 1,6 1,0

Иногда встречаются отдельные прослои песчаников и алевритов мощностью до 
10-20 см. Вулканические проявления носили трещинный характер и связаны 
преимущественно с разломами северо-восточного простирания. К ним приуро
чены небольшие вулканические жерла, сопровождающиеся шлаковыми конуса
ми и полями бомбовых туфов. Максимально большие скопления вулканических 
жерловин известны в системе Русскогорской, Гребенкинской и Мамолинской 
вулкано-плутонических структур. Здесь же наблюдается большое скопление 
субвулканических тел базальтового и андезитобазальтового состава. Возраст 
вулканогенных образований на основании датировок абсолютного возраста и 
структурного положения определен как миоценовый [Филатова, Дагис, 1990].

Базальты и андезитобазальты представлены порфировыми разностями с 
интерсертальной, пилотакситовой и микродолеритовой структурой. Вкрап
ленники (10-20%) сложены оливином (Fo89_78), плагиоклазом (Ап75_56), реже -  
клинопироксеном (\V039_44 En43_47Fsii_i5) (табл. 2.12; рис. 2.13). Большая часть



Комп № анализа

1ц 2ц Зц 4ц 5ц 6ц 7ц 8ц 9ц 10ц 11ц 12ц 13ц 14ц 15ц 16ц | 17ц 18ц 19ц 20ц

S i0 2 40,13 40,15 40,15 40,07 49,82 51,06 51,47 51,19 50,63 49,81 53,23 53,46 53,19 53,65 53,39 0,07 0,02 0,07 0,05 0,02

ТЮ2 - - - - 0,99 0,77 0,75 0,74 1,01 1,23 0,31 0,24 0,37 0,28 0,24 1,05 1,12 0,83 4,76 3,36

А120 3 - - - . - 5,08 3,76 3,64 3,75 3,94 4,91 1,89 2,20 2,67 1,59 2,35 31,64 23,41 25,00 10,71 5,19

Fe20 3 - - - - - - - - - - - - - - - 13,11 23,11 18,62 35,13 41,46

FeO 12,62 13,26 13,04 13,19 6,56 7,26 7,49 7,78 7,91 8,51 13,36 14,83 15,29 16,17 16,67 23,08 24,16 23,4 28,68 29,65

MnO 0,19 0,19 0,18 0,20 0,12 0,12 0,14 0,16 0,17 0,21 0,27 0,24 0,33 0,34 0,36 0,50 0,46 0,44 0,39 0,62

MgO 46,94 45,33 45,87 45,16 14,92 15,68 16,01 16,24 15,08 14,76 28,00 27,47 27,38 26,72 26,38 9,41 7,76 8,35 5,35 3,21

CaO 0,19 0,20 0,18 0,18 21,17 20,01 19,64 18,72 20,24 19,46 1,88 1,51 1,59 1,39 1,36 - - - - -

Na20 - - - - 0,50 0,55 0,57 0,56 0,58 0,59 - - - - 0,05 - - - - -

K20 - - - - - - - - - - - - - - - - - - - -

Cr20 3 0,05 0,05 0,02 0,07 0,17 0,21 0,18 0,14 0,18 0,19 0,21 0,11 - - - 21,26 19,92 23,26 13,55 15,65

NiO 0,28 0,24 0,23 0,25 - - - - - - - - - - - - - - - -

v 2o3 - - - - - - - - - - - - - - - 0,15 0,18 0,16 0,38 0,42

Сумма 100,4 99,42 99,67 99,12 99,33 99,42 99,89 99,28 99,74 99,67 99,15 100,0 100,8 100,1 100,8 100,3 100,1 100,1 99,0 99,6

f 19,8 20,6 20,8 21,2 22,7 24,4 21,1 23,2 23,9 23,6 26,2 57,9 63,6 61,1 75,0 83,8

Fo 86,9 85,9 86,2 85,9

Wo 45,0 42,1 41,1 39,5 42,7 41,7 3,7 2,9 3,1 2,7 2,7

En 44,1 46,0 46,6 47,7 44,3 44,0 76,0 74,5 73,8 72,6 71,8

Fs 10,9 11,9 12,3 12,8 13,0 14,3 20,3 22,6 23,1 24,7 25,5

Примечание. Анализы: 1-4 -  оливин, 5-10 -  клинопироксены, 11-15 -  ортопироксены, 16-20 -  шпинель.



вРусскогорский ареал Наваринский ареал

Рис. 2.13. Состав минералов из миоценовых базальтов Русскогорского (1) и Нава- 
ринского (2) ареалов 

п -  число анализов

кристаллов оливина содержат включения хромшпинелидов. Включения Сг- 
шпинелей в оливинах встречаются в виде изометричных кристаллов разме
ром от 10 мкм до 0,1 мм и отличаются сильной вариабильносхью состава, 
особенно по ТЮ2. Их состав (табл. 2.12) следующий: А120 3=23-38%, 
Сг20 3=19-27%, ТЮ2=0,58-1,15%, mg#=0,35-0,6. Наблюдается закономерность 
в изменении состава Сг-шпинелей в зависимости от магнезиальности оливи
на, связанная, вероятно, с изменением условий существования первичных 
расплавов в процессе эволюции, что отражается в уменьшении магнезиально
сти, глиноземистости, увеличении хромистости и содержаний титана (рис.
2.14) [Дагис, 1990]. В андезитобазальтах более обычны титаномагнетиты. Ор- 
топироксены в миоценовых породах ареала встречены только в андезитоба
зальтах, где они образуют идиоморфные фенокристы размером до 1,5 мм. По 
составу ортопироксены отвечают бронзитам: Wo2i7_3jE n 72_76Fs2a_25.



48 
44 - 
40 - 
36 - 
32 - 
28

• " 2 - r

. •

•
—I— i i— i— i— i— i— i i •  i

Рис. 2.14. Диаграммы зависимости содержаний Ti, А1, магнезиальности и хроми- 
стости включений шпинели от магнезиальности вмещающего оливина из базальтов 
Русскогорского ареала [Дагис, 1990]

С лавовыми потоками генетически связаны субвулканические тела базаль
тов и долеритов, близкие по составу лавам и отличающиеся степенью рас- 
кристаллизованности основной массы породы, количественными соотноше
ниями и размерами вкрапленников.

Химический состав лав приведен в таблице 2.13. Базальты и андезитоба- 
зальты Русскогорского ареала обладают устойчивым возрастанием желези
стое™ (FeOo6u/MgO=l,2-2,8) и суммы щелочей при росте кремнезема 
(рис. 2.15), что характерно для переходной от толеитовой к субщелочной се
рии. Вулканиты характеризуются высокими содержаниями титана (1,3-2,1% 
ТЮ2), увеличением концентрации ТЮ2 на начальных стадиях эволюции и от
носительным понижением на поздних. Породам присущи высокие содержа
ния глинозема, уменьшающиеся в наиболее фракционированных членах 
субщелочной серии. Отмечается прямая линейная зависимость между содер
жаниями железа и кальция с общей магнезиальностью породы, обусловлен
ная фракционированием плагиоклаза, оливина и клинопироксена.



Комп.
№ образца

134-Г 201-3 134-8 134-9 6* 212-2* 201-6 134-2 19*

S i0 2 49,75 48,23 50,97 51,10 51,97 53,57 51,24 52,36 | 55,88 |
ТЮ 2 1,77 1,69 1,71 1,68 1,89 2,05 1,97 1,57 1,48
a i2o 3 17,16 17,40 17,66 17,96 18,27 17,45 17,30 18,75 18,32
Fe20 3 - 5,44 5,31 4,11 - - 4,37 3,35 -

FeO 9,55 3,85 3,27 4,36 9,27 8,43 4,12 3,12 8,38
MnO 0,16 0,12 0,15 0,17 0,15 0,12 0,14 0,12 0,15
MgO 7,98 7,11 7,79 7,74 4,99 5,45 7,35 4,96 4,13
CaO 9,45 8,49 9,12 8,36 8,27 7,33 8,11 7,65 6,74
Na20 3,15 3,15 3,08 2,96 4,17 3,89 3,19 4,20 3,95
k 2o 0,71 0,61 0,25 0,58 0,83 1,3 0,39 0,83 0,82
p2o5 0,32 0,22 0,29 0,31 0,39 0,40 0,29 0,33 0,31

П .П .П . - 2,89 0,98 1,18 - - 1,71 2,17 -

Сумма 100,00 99,20 100,58 100,51 100,20 99,99 100,18 99,41 100,16

Sc 32 30 33 31 - - 36 18 -

Cr 240 230 245 185 25 76 196 88 16
Ni 132 115 127 98 29 56 117 35 14
Co 36 50 41 26 32 26 38 30 15
V 290 220 225 200 190 190 210 210 100
Rb 9 14 11 16 10 16 12 9 10
Sr 851 570 570 836 765 575 535 690 817
Ba 242 260 235 286 301 313 325 350 356
H f 3,24 3,70 3,64 3,56 - - 3,74 3,60 3,45
Zr 145 154 165 185 213 227 210 256 276
Y 19 21 24 26 27 26 27 28 33
Та 0,46 0,48 0,51 0,48 - - 0,50 0,74 0,50
Th 0,83 0,85 1,0 0,9 - - 1,2 1,1 0,88
La 13,0 14,50 15,6 15,5 17,0 18,0 17,5 15,0 21,0
Ce 26,2 38,70 22,4 21 50,0 48,0 46,0 33,0 55,0
Nd 14,9 17,40 16,0 17 20,0 19,0 18,0 13,0 21,0
Sm 2,95 3,64 3,0 3,1 6,6 5,2 5,8 3,80 5,0
Eu 1,2 1,8 1,4 1,3 1,6 2,1 1,7 U 1,8
Gd 3,37 3,48 3,40 - 5,0 5,0 - - 5,1
Tb 0,48 0,57 0,51 0,48 - - 0,64 0,60 0,70
Er - - - - 2,8 2,6 - - 2,5
Yb 2,4 1,70 2,2 2,1 2,2 1,9 2,6 1,7 2,4
Lu - 0,17 0,21 0,22 - - 0,28 0,25 -

Примечание. * -  по [Дагис, 1990].



Рис. 2.15. Петрохимические характеристики неогеновых пород Пенжинско- 
Анадырско-Корякского региона

1-2 -  Наваринский ареал: 1 -  потоки базальтов, 2 -  экструзивные тела; 3 -  Русскогорский 
ареал. Разделительные линии по [Irvine, Baragar, 1971; Miyashiro, 1974]. Наряду с оригиналь
ными анализами, использованы материалы [Дагис, 1990]

Концентрации когерентных элементов в наименее дифференцированных 
базальтах высокие, превышающие таковые в вулканитах активных континен
тальных окраин, и близки к базальтам океанических островов и континен
тальных рифтов (Cr>230, Ni>l 10 г/т). Породы характеризуются отношением



Ti/V=35-90, что соответствует спектру составов от N -типа до Е-типа MORB 
[Shervais, 1982]. Содержание ванадия слабо связано с ростом S i0 2, что отра
жает устойчивость фракционирования Сг-шпинель-оливинового парагенезиса 
в основных членах серии. Некоторое снижение V связано с фракционирова
нием магнетита, присутствующего в составе андезитобазальтов.

Базальты характеризуются повышенным содержанием Sr и пониженным 
Rb. В целом Rb накапливается при дифференциации, тогда как содержания Sr 
падают. Концентрация Ва (230-380 г/т) слабо зависит от дифференцирован
ности породы. Базальты Русскогорского ареала умеренно дифференцированы 
в отношении высокозарядных элементов (рис. 2.16). Отмечается преобла
дающий рост циркония (140-270 г/т) относительно иттрия, обусловленный, 
вероятно, фракционированием клинопироксена. По соотношению Zr/Y-Zr 
породы занимают поле внутриплитных базальтов [Филатова, Дагис, 1990]. В 
целом, базальты обогащены HFS-элементами; значения Hf/Th, Ba/Zr, Ва/Га 
смещены в сторону более несовместимого элемента, что типично для произ
водных обогащенного источника. На диаграмме Th-Hf-Ta базальты распола
гаются в пограничной области составов Е-MORB и WPB (рис. 2.17). Однако в 
базальтах Русскогорского ареала отмечается типичный для надсубдукцион- 
ных лав Та минимум (рис. 2.16). Спектр REE умеренно фракционированный 
(Lan/Smn=2,0-2,5; Lan/Ybn=4,0-4,5) (рис. 2.18). В андезитобазальтах отмечает
ся небольшая Eu-аномалия, согласующаяся с повышенным содержанием в 
породе Sr. Отношения изотопов стронция, неодима и свинца умеренно депле- 
тированные (87Sr/86Sr=0,703289-0,703669; 143Nd/l44Nd=0,512828-0,512944, eNd- 
=3,8-6,0; 206Pb/204P b= l8,201-18,230; 207Pb/204P b= l5,495-15,520; 208Pb/204Pb=- 
37,877-37,972; Д8/4РЬ=24-30) (табл. 2.4; рис. 2.4).

Один из наиболее крупных (до 70 км2) ареалов распространения поздне
кайнозойских вулканитов на востоке Корякского нагорья располагается на 
мысе Наварин и в бассейне р. Эгейнмывеем. Предыдущими исследователя
ми [Бушуев, 1954; Занюков и др., 1976] эти вулканиты рассматривались как 
единый вулканический комплекс позднечетвертичного возраста. Наши ра
боты показали, что среди этих образований можно выделить два различаю
щихся по возрасту и вещественному составу комплекса пород -  миоцено
вый и нижнечетвертичный [Колосков и др., 1992]. Миоценовые вулканиты 
Наваринского ареала состоят из нескольких разобщенных полей (рис. 2.19), 
наиболее крупное из которых слагает непосредственно мыс Наварин [Ко
лосков и др., 1992]. Эти вулканиты, выделенные здесь в качестве керекского 
комплекса, несогласно перекрывают дислоцированные меловые образова
ния и представлены рядом переслаивающихся потоков с суммарной мощно
стью от 5-15 м на северо-западе до 400-450 м на юге. Наряду с эффузивны
ми фациями в составе комплекса известны пирокластические образования, а 
также экструзии и дайки андезитов и дацитов (рис. 2.20). Извержения были 
связаны с отдельными длительно эволюционировавшими центрами. Возрас
тные датировки, полученные К -Ar методом (22,3±2,3 млн лет (0,75% К, 
обр.760) -  видимое основание комплекса и 11,5±0,5 млн лет (0,92% К, 
обр.801) -  верхняя часть комплекса), дают представление о возрастном ин
тервале проявления вулканизма, хотя не исключено, что большая цифра 
связана с избыточным содержанием 40Аг в породе.
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Рис. 2.16. Распределение несовместимых элементов в неогеновых вулканитах 
Пенжинско-Анадырско-Корякского региона

H f/3

Рис. 2.17. Дискриминантная диаграмма Th-Hf-Ta для неогеновых и плиоцен- 
плейстоценовых базальтов Пенжинско-Анадырско-Корякского региона

1 , 2 -  миоценовый комплекс, ареалы: 1 -  Русскогорский, 2 -  Наваринский, 3 -  раннеплейсто
ценовый комплекс, Наваринский ареал. Поля базальтов различных геодинамических обстановок 
см. рис. 2.9. Поля составов базальтов плато Таос, рифт Рио Гранде по [Dungan et al., 1986], вулка
на Сьерра Галан, Аргентина по [Thorpe et al., 1984], Западных Азор по [Wood, 1980]
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Рис. 2.18. Распределение редкоземельных элементов в неогеновых вулканитах 
Пенжинско-Анадырско-Корякского региона
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Рис. 2.19. Схема геологического строения юго-восточной части Корякского наго
рья (мыс Наварин) [Колосков и др., 1992]

1 -  породы мезозойского фундамента; 2-5 -  вулканические образования керекского комплек
са: 2 -  преимущественно лавы клинопироксен-плагиоклаз-оливиновых базальтов, 3 -  шлаковые 
конусы и постройки, 4 -  существенно плагиоклазовые базальты и андезитобазальты, 5 -  экстру- 
зивы амфиболовых андезитов и дацитов; 6 -  покровы плагиоклазовых базальтов в бассейне 
р.Рассмомаха; 7-8 -  вулканические образования наваринского комплекса: 7 -  покровы щелочных 
оливиновых базальтов и базанитов, 8 -  шлаковые конусы и постройки; 9 -  четвертичные, пре
имущественно аллювиальные образования; 10 -  разрывные нарушения; 11 -  береговые оползни



Рис. 2.20. Схема геологического строения мыса Наварин
1 -  четвертичные, преимущественно аллювиальные образования; 2 -4  -  вулканические об

разования наваринского комплекса: 2 -  шлаковые конусы и постройки, 3 -  покровы щелочных 
оливиновых базальтов и базанитов, 4 -  питающие каналы; 5-7  -  вулканические образования 
керекского комплекса: 5 -  шлаковые конусы и постройки, 6 -  преимущественно лавы клино- 
пироксен-плагиоклаз-оливиновых базальтов, 7 -  существенноплагиоклазовые базальты и анде- 
зитобазальты; 8 -  палеоген нерасчлененный: туффиты, туфы основного-среднего состава; 9 -  
гангутская свита (маастрихт-даний): песчаники, конгломераты, аргиллиты; 10 -  кенвутская 
свита (баррем-апт): туфопесчаники, туфы, туффиты; 11 -  экструзивы амфиболовых андезито- 
дацитов и дацитов; 12 -  границы вулканогенных фаций; 13 -  разрывные нарушения



Эффузивные фации керекского комплекса образованы преимущественно 
базальтами и андезитобазальтами. Породы представлены афировыми, реже 
порфировыми разностями с интерсертальной и микродолеритовой, редко пи- 
лотакситовой структурой основной массы. Фенокристаллы (до 10-15 об.%) в 
базальтах и андезитобазальтах: оливин (Fo89_76), титанистый (ТЮ2 0,8-1,2%) 
авгит (Wo37^ 3En4o^2Fs16_i8) и битовнит-лабрадор (Ап87_56) (табл. 2.14; рис. 
2.13). Кристаллы оливина часто содержат включения титаномагнетита и 
сульфидов, реже -  шпинели (0,5-1,2% ТЮ2; Сг/Сг+А1 = 21-33) (табл. 2.14). 
Андезиты и андезитодациты экструзивов наряду с плагиоклазами и клинопи- 
роксенами в качестве вкрапленников также содержат высокомагнезиальную 
первичную зеленую роговую обманку, указывающую на некоторую «обвод
ненность» исходных магматических расплавов.

Базальты комплекса -  умереннокалиевые, //^-нормативные толеиты (табл.
2.15), характеризующиеся повышенными содержаниями титана (1,3-1,9% ТЮ2), 
циркония, тантала, сильно фракционированным спектром распределения REE 
(Lan/Smn=l,9-3,9; I^n/Ybn= 3,8-ll,8 ) (рис. 2.18) -  отличают базальты и андезито- 
базальты керекского комплекса от типичных надсубдукционных вулканитов, 
сближая их с продуктами внутриплитного вулканизма. С другой стороны, по
вышенная глиноземистость, наличие Ta-Nb аномалии обуславливают сходство 
базальтов комплекса с надсубдукционными вулканитами (рис. 2.16б). На диа
грамме Th-Hf-Ta базальты в основном располагаются между полями активных 
континентальных окраин и внутриплитных базальтов (рис. 2.17), занимая об
ласть составов базальтов вулкана Сьерра Галан (Аргентинские Анды), рассмат
ривающихся как пример ассимиляционно-фракционно-кристаллизационной эво
люции продуктов внутриплитного источника зоны растяжения на активной кон
тинентальной окраине [Thorpe et al., 1984]. Значения 87Sr/86Sr (0,703386- 
0,703630), 143Nd/'44Nd (0,512892-0,512897; eNd=5,0-5,1), 206Pb/204Pb (18,344— 
18,418), 07Pb/204Pb (15,503-15,524) близки к таковым в базальтах Русскогорского 
ареала при более высоких значениях 208РЬ/204РЬ (38,058-38,059) и более низких 
Д8/4РЬ (16-25) (рис. 2.3, 2.4) [Федоров и др., 2005].

Несколько отличен состав субвулканических тел, включенных нами в ке- 
рекский комплекс (табл. 2.15). Андезиты и андезитодациты, слагающие эти 
образования, по сравнению с эффузивными фациями отличаются иными 
трендами дифференциации и абсолютными содержаниями ряда элементов 
(рис. 2.16), что, на наш взгляд, могло быть связано с ликвационным расщеп
лением магмы на интрателлурическом этапе дифференциации.

Раннеплейстоценовый комплекс. Ареалы распространения пород этого 
возраста в пределах рассматриваемого региона известны только в районе 
мыса Наварин [Занюков и др., 1976; Федоров, Серегина, 1990; Колосков и 
др., 1992].

Лавовые потоки комплекса, выделенного здесь как наваринский, имеют не
большую мощность (от первых метров до 40 м) и залегают на меловых образо
ваниях и на вулканитах миоценового комплекса [Колосков и др., 1992]. Харак
терно наличие небольших (высотой от 300 до 500 м) хорошо сохранившихся 
шлаковых конусов; встречаются прекрасно отпрепарированные некки, а также 
дайки из фаций магмоподводящей системы (рис. 2.20). Возраст пород опреде
лен как раннеплейстоценовый (1,59-1,45 млн лет) [Колосков и др., 1992].



Оливин

№ анализа
Комп.

1ц 2ц Зц 4ц 4к 5ц 5к

S i0 2 39,69 39,37 40,57 40,68 40,67 40,49 40,25

ТЮ2 0,04 0,08 - - 0,02 - -

FeO 16,54 19,21 16,06 16,15 16,25 12,36 13,48

МпО 0,24 0,31 0,25 0,21 0,22 0,21 0,21

MgO 43,19 40,00 43,91 43,52 41,89 46,89 45,69

СаО 0,15 0,20 0,17 0,18 0,23 0,17 0,20

Сг2Оз 0,01 - - 0,06 0,05 0,04 0,05

NiO 0,02 - - - 0,05 0,05 0,04

Сумма 99,88 99,17 100,96 100,80 99,38 100,21 99,92

Fo 81,8 79,0 83,0 83,0 82,4 87,5 86,3

Пироксены

№ анализа
Комп.

1 2 3 4 5 6 7 8

S i0 2 50,00 51,80 49,29 50,59 51,53 51,02 51,34 49,82

T i0 2 1,13 1,08 1,25 0,99 0,72 1,03 0,96 1,16

a i2o 3 з,ю 2,55 3,93 2,32 2,20 2,29 2,11 3,76

Сг20 3 0,02 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01

FeO 10,26 11,19 9,73 11,27 9,71 10,33 10,82 10,81

МпО 0,41 0,42 0,35 0,48 0,32 0,40 0,38 0,38

MgO 13,84 14,43 13,49 13,96 16,09 14,25 14,24 13,23

СаО 19,31 18,39 19,90 18,05 17,70 18,72 18,48 18,80

Na20 0,48 0,46 0,33 0,40 0,05 0,14 0,16 0,13

Сумма 98,55 100,33 98,28 98,07 98,33 98,19 98,50 98,10

f 29,4 30,3 28,8 31,2 25,3 28,9 29,9 31,4

Wo 41,5 39,0 43,0 39,0 37,1 40,2 39,5 41,2

Еп 41,4 42,5 40,6 42,0 47,0 42,5 42,4 40,3

Fs 17,2 18,5 16,4 19,0 15,9 17,3 18,1 18,5

Плагиоклазы

Комп.
№ анализа

1ц 1 к 1 1к2 1 кЗ 2ц 2к Зц Зк 4ц 5ц 5к

S i0 2

А120 3

46,89

34,42

47,97

33,6

52,57

30,14

54,68

28,84

47,74

33,78

51,55

31,16

47,54

34,21

48,85

33,01

49,53

32,8

50,97

31,73

52,68

30,27



Комп.
№ анализа

1ц 1 к 1 1к2 1 кЗ 2ц 2к Зц Зк 4ц 5ц 5к

СаО 17,29 16,09 12,68 11,27 16,48 13,62 16,56 15,58 15,21 14,23 12,7

Na20 1,42 2,03 3,91 4,71 1,8 3,34 1,73 2,23 2,62 3,16 4,08

К 20 0,06 0,09 0,26 0,34 0,05 0,2 0,09 0,13 0,13 0,21 0,28

Сумма 100,1 99,78 99,56 99,84 99,85 99,87 100,1 99,8 100,3 100,3 100,0

Ап 86,8 81 63,2 55,8 83,3 68,5 83,6 78,8 75,7 70,5 62,2

Рудные минералы

Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 0,02 - - - 10,41 - 3,48 - 2,04 - -

ТЮ 2 0,48 45,29 18,17 19,39 11,15 18,02 14,53 18,35 8,98 19,77 19,42

А120 з 35,87 0,06 1,51 1,27 3,87 1,70 3,52 1,35 2,30 2,22 2,28

Fe20 3 10,75 15,39 65,25 61,88 62,15 65,69 61,33 65,69 48,72 32,54 31,91

FeO 16,96 28,53 11,05 13,05 3,07 10,25 11,95 11,21 37,17 40,11 41,92

МпО 0,22 0,84 0,79 0,69 0,54 0,75 0,79 0,62 0,18 0,57 0,55

MgO 14,46 6,26 3,05 2,42 8,82 3,48 3,79 2,96 0,05 4,75 4,84

Сг20 3 22,28 - - - - - - - - - -

Сумма 101,0 96,37 99,82 98,7 100,0 99,89 99,39 100,2 99,44 99,96 100,9

Примечание. Анализы: 1 -  шпинель из включения в оливине, 2 -  ильменит, 3-11 -  магне- 
титы.

Таблица 2.15. Представительные анализы вулканитов керекского комплекса 
Наваринского ареала Корякского нагорья

Комп.
№ образца

757 760 723 774 758 800 761 765 801

S i0 2 53,02 48,46 50,90 48,36 52,40 49,40 46,00 46,08 45,90

ТЮ 2 1,80 1,67 1,60 1,81 1,76 1,48 1,51 1,61 1,58

А120 3 17,92 18,01 16,82 18,01 18,51 18,82 14,80 15,78 14,99

Ре20 3 5,07 3,25 4,87 4,19 5,59 3,44 2,86 5,76 2,57

FeO 3,39 5,69 3,16 5,64 2,98 5,29 6,61 3,74 6,61

МпО 0,14 0,14 0,14 0,15 0,05 0,12 0,17 0,12 0,14

MgO 3,59 4,01 6,56 5,21 3,04 4,78 12,58 7,76 11,74

СаО 9,41 10,17 10,76 9,52 9,51 10,06 9,82 12,48 10,26

Na20 2,81 3,15 2,44 2,80 2,81 3,43 2,03 2,50 2,02

к2о 1,04 0,89 0,93 0,97 0,98 0,68 0,91 0,88 1,08

р2о5 0,24 0,41 0,22 0,39 0,23 0,24 0,20 0,70 0,27



Комп.
JНо образцгi

757 760 723 774 758 800 761 765 801

н 2о - 0,83 - 0,89 0,65 1,13 - 0,70 0,99 0,78

П .П .П . 1,31 2,44 1,19 2,48 1,75 2,25 2,08 2,02 2,49

Сумма 100,62 99,64 100,65 99,74 100,78 100,63 100,27 100,42 100,54

Сг 56 44 132 30 64 394 36 310 371

Ni 40 37 90 24 46 216 31 155 192

Со 26 36 31 28 29 53 17 43 52

V 184 218 248 185 222 232 110 280 188

Rb 15 10 15 16 13 13 13 10 15

Sr 954 755 887 857 958 596 596 634 458

Ва 591 297 526 316 536 203 203 323 135

Zr 153 201 130 196 151 153 153 190 152

Y 21 21 19 23 19 18 18 21 20

Nb 13 20 12 20 11 13 13 20 14

La 15,0 33,0 - 30,0 - 9,5 - - -

Ce 30,0 60,0 - 56,0 - 21,0 - - -

Nd - - - - - - - - -

Sm 2,6 6,6 - 4,5 - 2,8 - - -

Eu 0,96 1,5 - 1,5 - 1,0 - - -

Tb 0,43 1,1 - 0,68 - 0,50 - - -

Yb 1,3 1,8 - 1,7 - 1,6 - - -

Lu 0,22 0,27 - 0,24 - 0,24 - - -

Sc 27 28 - 29 - 31 - - -

Th 2,5 3,5 - - - 1,1 - - -

U 1,0 1,1 - - - 0,4 - - -

H f 2,2 2,4 - 4,1 - - - - -

Та 0,93 1,1 - 1,6 - - - - -

Комп.
№ образца

768 794 797 810 775 745 748 766 796

S i0 2 48,22 47,02 46,24 59,11 57,82 60,17 59,50 65,80 59,89
T i0 2 1,77 1,78 1,68 1,28 1,26 1,30 1,30 0,98 1,40
A120 3 15,79 15,24 16,31 17,01 17,09 18,08 18,04 16,32 18,14
Fe20 3 3,70 3,28 4,36 5,68 5,99 1,96 2,14 2,60 2,22
FeO 5,99 7,11 5,40 2,91 2,93 2,69 2,57 1,87 2,46
MnO 0,17 0,16 0,13 0,09 0,10 0,11 0,07 0,08 0,08
MgO 7,39 8,81 8,11 1,56 1,79 3,14 3,52 2,07 3,55



Комп.
№ образца

768 794 797 810 775 745 748 766 796

СаО 10,56 10,56 10,95 4,97 5,20 6,72 6,54 2,88 5,86

Na20 2,41 2,39 2,41 3,32 3,36 3,36 3,36 3,23 3,17

К 20 0,81 1,21 1,07 1,51 1,49 0,88 0,89 2,41 0,93

*0 К
) О KJ
\ 0,25 0,31 0,35 0,39 0,37 0,13 0,14 0,13 0,19

Н20 ‘ 0,23 0,75 - 0,84 0,64 0,10 0,80 0,32 0,86

п.п.п. 2,37 1,49 3,03 1,28 2,16 0,96 1,04 1,29 1,83

Сумма 99,71 100,11 100,04 99,95 100,20 99,62 100,32 100,05 100,60

Сг 180 248 268 36 12 38 26 34 30

Ni 62 114 140 31 7 34 34 16 26

Со 42 40 42 17 19 18 17 9 17

V 220 220 202 110 185 100 115 120 105

Rb 9 13 12 18 12 14 14 37 12

Sr 739 671 859 471 380 459 455 226 474

Ва 270 368 357 302 190 292 252 544 313

Zr 172 151 170 171 200 130 131 168 147

Y 24 22 22 19 23 16 17 26 17

Nb 20 16 20 11 15 9 10 8 9

La - - - - - 9,0 9,8 - 10,0

Ce - - - - - 18,0 18,0 - 21,0

Nd - - - - - 9,8 11,0 - -

Sm - - - - - 2,2 2,4 - 2,1
Eu - - - - - 0,85 0,84 - 0,7

Tb - - - - - 0,39 0,45 - 0,33

Yb - - - - - 1,20 1,30 - 0,86

Lu - - - - - 0,17 0,21 - 0,12

Sc - - - - - - - - 16

Th - - - - - - - - 1,3
U - - - - - - - - 0,6

H f - - - - - - - - -

Та - - - - - - - - -

Примечание. Образцы: 757, 760, 723, 774, 758, 800, 761, 765, 801, 768, 794, 797, 810 и 775 -  
лавовые потоки; образцы 745, 748, 766 и 796 -  экструзивные тела.

Комплекс образован щелочными оливиновыми базальтами и базанитами, 
включающими афировые и субафировые разности с микродолеритовой 
структурой основной массы. Вкрапленники представлены оливином (Fo90- 
65), клинопироксеном (Wo45_52En36_̂ 6Fs8_i3) и крайне редко плагиоклазами 
(табл. 2.16; рис. 2.21). Шпинелиды в базанитах представлены тремя основными



Оливин
№ анализа

Комп.
1ц 2ц Зц 4ц 5ц 6ц 7ц 8ц 9ц 10ц 11ц

S i 0 2 37,72 38,76 38,67 39,68 41,64 39,85 39,65 39,68 40,15 39,38 39,65

FeO 23,43 20,74 20,59 15,45 9,99 15,21 13,94 21,24 21,48 21,74 20,73

MnO 0,44 0,29 0,35 0,20 0,19 0,16 0,15 0,61 0,58 0,53 0,53

MgO 38,30 40,54 41,09 44,60 48,96 44,90 45,43 37,79 37,94 37,29 38,83

CaO 0,29 0,09 0,08 0,15 0,07 0,16 0,16 0,23 0,30 0,20 0,24

Сумма 100,2 100,4 100,8 100,1 100,9 100,3 99,33 99,55 100,5 99,14 99,98

Fo 74,5 77,7 78,1 83,7 89,7 84,0 85,3 75,5 75,4 74,9 76,5

Пироксены

Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 45,56 46,64 47,68 47,07 43,90 45,71 46,76 45,74 46,77 44,98 45,89

т ю 2 3,74 3,15 3,06 3,00 3,61 3,35 2,61 3,60 3,07 3,22 2,71

А120 3 8,20 7,02 5,84 7,39 8,46 8,92 7,11 7,80 7,86 8,27 7,83

Сг20 3 0,11 0,09 0,07 0,20 0,42 0,16 0,27 0,09 0,03 0,03 0,02

FeO 7,47 7,08 6,80 6,46 7,45 7,49 6,76 7,99 7,52 7,94 7,97
MnO 0,12 0,12 0,12 0,10 0,08 0,10 0,13 0,17 0,12 0,12 0,11
MgO 11,57 12,35 11,96 12,65 11,79 11,38 12,62 11,57 11,75 11,48 11,79
СаО 23,24 23,38 23,99 23,06 23,00 22,17 22,91 22,86 22,27 22,61 22,61
Na20 0,75 0,60 0,83 0,80 0,50 1,28 0,60 0,62 1,16 0,39 0,38
Сумма 100,8 100,4 100,4 100,7 99,2 100,6 99,8 100,4 100,6 99,1 99,3
f 26,6 24,3 24,2 22,3 22,2 27,0 23,1 27,9 26,4 27,9 27,5
Wo 51,5 50,7 52,3 50,5 50,9 50,6 50,1 50,6 50,1 50,5 50,0
En 35,6 37,3 36,2 38,5 36,3 36,1 38,4 35,6 36,8 35,7 36,3
Fs 12,9 12,0 11,5 11,0 12,8 13,3 11,5 13,2 13,1 13,8 13,7

Комп. № анализа
12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22

S i0 2 48,57 50,61 50,66 50,34 44,14 46,75 45,49 46,11 50,21 49,97 51,37
T i0 2 2,58 0,44 0,48 0,48 3,51 3,20 3,02 2,64 1,68 0,91 0,78
a i2o 3 5,82 10,07 9,93 10,19 8,95 6,72 7,98 7,94 4,34 4,82 3,37
Cr20 3 0,02 0,33 0,31 0,25 0,47 0,01 0,38 0,09 0,22 0,62 0,87
FeO 8,22 4,69 4,85 4,75 8,78 8,92 7,91 8,28 7,75 7,85 5,75
MnO 0,16 0,16 0,20 0,16 0,10 0,14 0,12 0,10 0,15 0,16 0,15



Комп.
№ анализа

12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22

MgO 12,22 14,12 13,99 14,05 11,57 12,17 11,72 11,60 14,21 13,40 15,30

СаО 22,34 18,96 18,88 18,93 22,13 22,01 22,15 21,75 21,66 21,44 21,73

Na20 0,74 1,58 1.53 1,59 0,49 1,09 0,32 0,78 0,53 0,53 0,28

Сумма 100,7 100,9 100,8 100,7 100,1 101,0 99,1 99,3 100,8 99,7 99,6

f 27,4 15,8 16,3 16,0 29,2 29,2 27,4 28,6 23,4 75,3 17,4

Wo 48,8 44,9 44,8 44,9 49,1 47,9 49,6 49,1 45,6 46,4 45,7

En 37,2 46,6 46,2 46,3 35,7 36,9 36,5 36,4 41,7 40,4 44,8

Fs 14,0 8,5 9,0 8,8 15,2 15,2 13,9 14,5 12,7 13,2 9,5

Примечание. Анализы: 1-15 -  Наваринский участок ареала, 16-22 -  участок руч. Бараньего.

Шпинель

Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 0,00 0,00 1,41 0,00 0,00 0,00 0,00 0,04 0,05 0,02 7,16

T i0 2 0,11 0,12 2,82 0,12 0,18 0,16 0,18 1,47 1,74 1,44 1,21

a i2o 3 57,19 45,92 31,45 46,29 60,57 61,84 61,05 33,00 32,54 32,44 30,07

Fe20 3 0,24 1,58 6,05 2,09 0,00 0,00 0,09 11,80 12,85 11,65 9,29

FeO 9,77 11,52 20,32 11,51 8,29 9,20 6,91 18,60 18,76 18,26 14,30

MnO 0,11 0,34 0,41 0,38 0,10 0,10 0,12 0,24 0,21 0,20 0,23

MgO 20,31 18,09 13,18 18,42 21,29 20,91 22,39 13,03 13,11 12,90 21,12

Cr20 3 11,59 22,21 22,21 22,97 7,73 8,31 7,51 22,75 21,93 22,67 15,93

Сумма 99,3 99,8 99,7 101,8 98,2 100,5 98,3 100,9 101,2 99,6 99,3

Примечание. Анализы: 1, 8-11 -  включения в оливине; 2 -7  -  отдельные зерна в основной 
массе.

Магнетиты

Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 0,00 0,00 1,13 1,42 1,54 0,00 0,00 0,00 0,00 5,53

ТЮ 2 18,54 18,64 22,50 18,65 22,83 19,89 20,07 22,41 22,76 20,09

a i2o 3 1,97 2,12 1,78 2,03 1,75 1,61 3,35 2,97 2,67 3,18

Fe20 3 32,50 32,06 19,98 29,20 21,46 30,43 28,54 24,06 24,23 16,46

FeO 43,10 42,98 44,31 43,92 47,07 44,41 44,20 47,16 47,77 48,69

MnO 0,66 0,71 0,73 0,71 0,87 0,70 0,76 0,58 0,57 0,61

MgO 3,01 3,08 3,67 3,17 4,25 3,00 3,81 3,45 3,18 4,18



Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Сг20 3 0,29 0,25 0,32 0,29 0,24 0,12 1,03 1,42 1,00 0,67

Сумма 100,4 96,0 96,1 100,5 100,2 100,2 101,7 102,0 102,1 99,41

Примечание. Анализы: 1 -4 , 6, 8-10 -  отдельные зерна в основной массе; 5, 7 -  включения в 
оливине.

Лейкократовые минералы

Комп.
№ анализа

1ц 1к 2ц 2к1 2к2 Зц 4ц 5ц 6ц 7ц 8ц

S i0 2 52,09 53,21 52,69 52,54 56,96 54,52 54,93 55,72 55,90 55,96 54,94

тю 2 0,11 0,09 0,08 0,06 0,06 0,07 0,08 0,07 0,11 0,12 0,11

А120 3 29,96 29,40 29,16 30,09 26,43 23,75 23,87 25,02 24,90 23,97 23,64

FeO 0,58 0,65 0,05 0,52 0,33 0,36 0,41 0,42 0,31 0,02 0,75

MgO 0,02 0,02 0,01 - 0,01 - - 0,02 0,02 - 0,01

CaO 11,78 11,03 11,16 11,53 7,66 0,01 0,01 0,05 0,04 0,01 0,04

Na20 4,19 4,58 4,53 4,23 6,26 0,28 0,19 0,17 0,23 0,28 0,04

K20 0,21 0,24 0,30 0,27 0,57 21,85 22,20 19,95 18,81 20,90 21,85

Сумма 99,0 99,2 98,4 99,3 98,3 100,9 101,7 101,4 100,3 101,5 101,4

An 60,0 56,3 56,6 59,1 38,9

Ort 1,3 4,4 1,8 1,6 3,5

Примечание. Анализы: 1-2 -  плагиоклаз и 3-8  -  лейцит из основной массы.

типами: хром-шпинели часто образуют мелкие (до 0,3 мм) включения в оли
винах и отдельные зерна в основной массе (Сг2Оэ -  16-22; ТЮ2 -  1,2-1,6; 
А12Оэ -  30-33%); титаномагнетиты известны только в основной массе базани- 
тов. Основная масса породы обычно представлена ассоциацией оливина, 
клинопироксена, титаномагнетита и шпинели, редко отмечается лейцит.

Химический состав пород приведен в таблице 2.17. Щелочные оливино- 
вые базальты и базаниты наваринского комплекса соответствуют калий- 
натриевой (рис. 2.22) щелочной серии (Na20 /K 20 > l)  и являются Ate- 
нормативными (Ate=l,5-17%). Для пород комплекса характерны устойчиво 
высокие концентрации магния (16,6-8,5% MgO), железа (7-11%  FeOo6iu), 
фосфора (0,7-1,1% Р20 5) и титана (2,3-3,2% ТЮ2) при умеренно низких алю
миния (11,3-14,4% А12Оэ).

Щелочные базальтоиды отличаются высокими концентрациями несовмести
мых элементов подобно внутриплитным щелочным лавам океанических остро
вов [Sun, McDonough, 1989] и континентальных рифтов [Basaltic Volcanism..., 
1981] (рис. 2.23). Содержание HFS- элементов сопоставимо с таковыми в щелоч
ных базальтах и базанитах района Тувы [Кепежинскас и др., 1987] и западной 
части Азорских островов (рис. 2.17) [Wood, 1980]. Так, содержание Zr в базальтах



Рис. 2.21. Состав минералов раннеплейстоценовых базанитов Наваринского ареала 
а -  пироксены; б -  шпинель (1 -  включения в оливинах; 2, 3 -  зерна из основной массы: 2 -  

центры зерен, 3 -  краевые части зерен); в -  оливин

колеблется в пределах 190-260 г/т и близко к значениям для щелочных базаль
тов района р. Тапсы в Туве (180-350 г/т). Относительно корреляции значений 
Zr/Y с содержанием Zr лавы ручья Бараньего имеют тренд отличный от базаль
тов слагающих мыс Наварин. Это различие между потоками лав не может быть 
объяснено фракционированием оливина и кпинопироксена и, по-видимому, от
ражает первичные особенности состава источников.

Распределение редкоземельных элементов носит дифференцированный 
характер (рис. 2.23) при обогащении элементами цериевой группы 
(Lan/Smn=2,9-4,0; Lan/Ybn= 16-21), что близко к таковым во внутриплитных 
вулканитах и, в частности, в базанитах Восточно-Китайской [Zhi et al., 1990]



Таблица 2.17. Представительные анализы базальтоидов наваринского ком
плекса Корякского нагорья

№ образца, анализа

Комп. 754 763 769 770 771 772 111 799 Б-1

1 2 3 4 5 6 1 8 9

S i0 2 45,66 45,10 45,34 46,12 46,52 46,12 46,51 48,80 47,39

ТЮ2 2,58 2,45 2,38 3,03 2,50 3,06 2,80 2,49 1,99

А12о , 12,39 11,54 11,58 12,87 11,90 14,00 13,61 13,14 11,20

Fe2Oj 3,32 1,56 2,07 2,82 2,02 2,27 3,48 2,04 -

FeO 7,64 9,28 8,65 9,16 9,34 9,25 8,10 8,85 10,79

MnO 0,16 0,16 0,18 0,19 0,17 0,17 0,20 0,14 0,17

MgO 12,20 14,78 14,20 9,56 12,84 8,16 9,10 9,80 16,56

CaO 8,08 7,60 7,98 8,66 8,84 8,74 8,74 8,26 6,31

Na20 3,88 3,43 2,65 3,38 3,21 4,10 3,71 3,38 2,42

k 2o 2,06 1,58 1,87 2,35 1,97 2,45 2,11 1,87 1,50

p 20 5 0,96 0,83 0,78 0,99 0,73 0,95 0,80 0,71 0,67

h 2o - 0,08 0,32 0,48 0,12 0,20 0,20 0,32 0,28 0,90

П .П .П . 0,62 0,87 1,79 0,37 0,29 0,32 1,00 0,26 090

Сумма 99,63 99,50 99,58 99,62 100,53 99,79 100,49 100,02 100,10

Cr 499 750 570 290 500 600 220 270 712

Ni 320 540 390 173 450 115 202 256 580

Co 57 55 48 36 62 51 25 31 46

V 178 172 185 169 185 218 162 180 163

Rb 35 30 29 46 27 38 27 27 20

Sr 708 665 698 816 592 756 469 574 580
Ba 471 465 - 541 436 583 362 403 407
Zr 252 227 217 256 201 254 189 214 142
Y 27 24 22 29 21 26 20 24 33
Nb 58 49 44 59 42 57 36 46 46
La 49,0 25,0 - - 35,0 50,0 37,0 - 32,0
Ce 94,0 44,0 - - 71,0 77,0 75,0 - 66,0
Nd - - - - - - - - 29,0
Sm 8,0 4,7 - - 6,9 8,3 6,3 - 5,7
Eu 2,6 1,3 - - 2,3 2,1 2,2 - 1,9
Tb 1,2 0,8 - - 1,1 1,64 М - 0,78
Er - - - - - - _ _ _

Yb 1,7 0,7 - - 1,4 2,08 1,3 - 1,5



№ образца, анализа

Комп. 754 763 769 770 771 772 777 799 Б-1

1 2 3 4 5 6 7 8 9

Lu 0,22 0,10 - - 0,19 0,3 0,21 - 0,19

Sc 21 20 - - 24 23 22 - -

Th 6,4 4,8 - - 3,4 5,2 4,5 - 5,9

и 1,7 1,3 - - 1,1 2,5 1,1 - -

Hf 5,8 3,9 - - 3,9 6,9 3,8 - 5,2

Та 6,4 4,5 - - 3,4 6,2 3,5 - 5,5

№ образца, анализа

Комп. Б-2 741 749 750 752 764 773 54-90 55-90

10 11 12 13 14 15 16 17 18

S i0 2 45,58 45,12 45,70 45,20 45,22 45,96 46,70 47,88 44,44

T i0 2 1,95 2,34 3,60 2,53 2,70 2,91 2,50 2,52 2,40

a i2o 3 11,63 11,37 11,87 12,37 12,61 12,17 12,48 13,90 12,34

Fe2O j - 3,16 2,87 3,35 4,23 2,16 2,32 1,79 2,72

FeO 10,60 7,73 8,25 7,64 7,07 9,68 9,08 9,94 9,10

MnO 0,16 0,18 0,19 0,19 0,19 0,17 0,17 0,15 0,07

MgO 16,43 15,56 12,50 12,28 11,82 10,66 12,68 9,34 14,14

CaO 7,01 7,50 8,26 8,46 8,46 8,46 9,04 8,36 7,92

Na20 3,38 3,23 3,55 3,83 3,71 3,99 2,92 3,46 3,87

k 2o 1,61 1,73 1,71 2,02 2,21 2,11 1,63 1,87 2,17

P2O5 0,75 0,80 0,51 0,99 1,00 1,00 0,59 0,60 0,82

н2а 0,92 0,22 0,19 0,20 0,04 0,18 0,16 0,28 0,36

П .П .П . 0,74 0,60 0,63 0,58 0,36 0,37 0,27 - -
Сумма 100,03 99,54 99,92 99,64 99,62 99,82 100,54 100,09 100,35

Cr 610 470 420 410 360 325 450 230 485

Ni 539 400 310 365 270 248 420 230 380

Co 41 40 51 56 41 44 42 35 40

V 163 158 152 161 152 192 179 220 170

Rb 22 31 39 35 36 32 36 29 32

Sr 640 578 ' 720 722 734 704 600 535 681

Ba 427 450 462 490 514 - 480 397 403

Zr 203 219 249 249 255 242 236 210 233

Y 24 23 25 26 27 23 27 26 25

Nb 52 48 56 58 19 51 51 40 52

La 37,0 - - - - - - 31,0 38,0



№ образца, анализа

Комп. Б-2 741 749 750 752 764 773 54-90 55-90

10 11 12 13 14 15 16 17 18

Се 77,0 - - - - - 65,0 81,0

Nd 36,0 - - - - - - 33,0 36,0

Sm 6,6 - - - - - - 6,6 6,9

Eu 2,2 - - - - - - 2,2 2,3

Tb 1,0 - - - - - - 1,1 1,1

Ег - - - - - - - - -

Yb 1,7 - - - - - - 1,8 1,5

Lu 0,23 - - - - - - 0,27 0,21

Sc - - - - - - - - -

Th 3,7 - - - - - - 4,0 4,3

u

H f 3,9 _ _ _ _ _ - 3,8 4,0

Та 4,5 - - - - - - 4,2 4,3

№ образца, анализа

Комп. 170-2 172-1 172-2 174-1 174-2 174-3 174-4 174-5

19 20 21 22 23 24 25 26

S i0 2 44,98 43.81 46,63 48,33 46,52 45,06 44,53 45,54

T i0 2 2,29 2,70 1,91 1,95 2,12 2,37 2,68 2,64

a i2o 3 13,17 14,12 14,13 13,83 14,78 14,28 14,00 14,03

Fe20 3 4,01 8,46 16,28 6,33 7,33 8,04 7,83 7,69

FeO 8,01 3,67 1,84 4,81 4,32 3,65 4,31 4,21

MnO 0,18 0,20 0,21 0,19 0,24 0,21 0,20 0,20
MgO 9,08 9,64 9,22 9,59 9,10 9,18 9,23 9,20
CaO 9,58 9,71 9,11 9,20 9,16 9,78 9,31 9,62
Na20 4,48 3,44 3,44 3,89 4,18 4,78 3,89 3,89
k 2o 2,44 1,51 1,66 1,56 1,72 1,27 2,44 2,56
P20 5 0,91 0,39 0,60 0,33 0,37 0,32 0,78 0,34
h 2o - 0,24 0,99 0,58 0,12 0,14 0,20 0,53 0,21
П.П.П. 0,25 1,47 0,56 0,01 - 0,43 0,34 0,34
Сумма 99,62 100,11 100,17 100,14 99,98 99,57 100,07 100,47
Cr 144 160 167 176 160 146 122 141
Ni 126 120 132 138 125 124 122 129
Co 33 38 36 31 33 28 34 37
V 142 138 121 105 115 115 147 148



№ образца, анализа

Комп. 754 763 769 770 771 772 777 799 Б-1

1 2 3 4 5 6 7 8 9

Lu 0,22 0,10 - - 0,19 0,3 0,21 - 0,19

Sc 21 20 - - 24 23 22 - -

Th 6,4 4,8 - - 3,4 5,2 4,5 - 5,9

и 1,7 1,3 - - 1,1 2,5 1,1 - -

H f 5,8 3,9 - - 3,9 6,9 3,8 - 5,2

Та 6,4 4,5 - - 3,4 6,2 3,5 - 5,5

№ образца, анализа

Комп. Б-2 741 749 750 752 764 773 54-90 55-90

10 11 12 13 14 15 16 17 18

S i0 2 45,58 45,12 45,70 45,20 45,22 45,96 46,70 47,88 44,44

T i0 2 1,95 2,34 3,60 2,53 2,70 2,91 2,50 2,52 2,40

a i2o 3 11,63 11,37 11,87 12,37 12,61 12,17 12,48 13,90 12,34

Fe2O j - 3,16 2,87 3,35 4,23 2,16 2,32 1,79 2,72

FeO 10,60 7,73 8,25 7,64 7,07 9,68 9,08 9,94 9,10

MnO 0,16 0,18 0,19 0,19 0,19 0,17 0,17 0,15 0,07

MgO 16,43 15,56 12,50 12,28 11,82 10,66 12,68 9,34 14,14

CaO 7,01 7,50 8,26 8,46 8,46 8,46 9,04 8,36 7,92

Na20 3,38 3,23 3,55 3,83 3,71 3,99 2,92 3,46 3,87

k 2o 1,61 1,73 1,71 2,02 2,21 2,11 1,63 1,87 2,17

43 K) О 0,75 0,80 0,51 0,99 1,00 1,00 0,59 0,60 0,82

н2о* 0,92 0,22 0,19 0,20 0,04 0,18 0,16 0,28 0,36

п.п.п. 0,74 0,60 0,63 0,58 0,36 0,37 0,27 - -

Сумма 100,03 99,54 99,92 99,64 99,62 99,82 100,54 100,09 100,35

Сг 610 470 420 410 360 325 450 230 485

Ni 539 400 310 365 270 248 420 230 380

Со 41 40 51 56 41 44 42 35 40

V 163 158 152 161 152 192 179 220 170

Rb 22 31 39 35 36 32 36 29 32

Sr 640 578 720 722 734 704 600 535 681

Ва 427 450 462 490 514 - 480 397 403

Zr 203 219 249 249 255 242 236 210 233

Y 24 23 25 26 27 23 27 26 25

Nb 52 48 56 58 19 51 51 40 52

La 37,0 - - - - - - 31,0 38,0



П родолж ен и е таб л и ц ы  2 .17_____________ __________________
№ образца, анализа

Комп. Б-2 741 749 750 752 764 773 54-90 55-90

10 11 12 13 14 15 16 17 18

Се 77,0 - - - - - - 65,0 81,0

Nd 36,0 - - - - - - 33,0 36,0

Sm 6,6 - - - - - - 6,6 6,9

Eu 2,2 - - - - - - 2,2 2,3

Tb 1,0 - - - - - - U U

Ег - - - - - - - - -

Yb 1,7 - - - - - - 1,8 1,5

Lu 0,23 - - - - - - 0,27 0,21

Sc - - - - - - - - -

Th 3,7 - - - - - - 4,0 4,3

U - - - - - - - - -

H f 3,9 - - - - - - 3,8 4,0

Та 4,5 - - - - - - 4,2 4,3

№ образца, анализа

Комп. 170-2 172-1 172-2 174-1 174-2 174-3 174-4 174-5

19 20 21 22 23 24 25 26

S i0 2 44,98 43,81 46,63 48,33 46,52 45,06 44,53 45,54

ТЮ2 2,29 2,70 1,91 1,95 2,12 2,37 2,68 2,64

A120 3 13,17 14,12 14,13 13,83 14,78 14,28 14,00 14,03

Fe20 3 4,01 8,46 10,28 6,33 7,33 8,04 7,83 7,69

FeO 8,01 3,67 1,84 4,81 4,32 3,65 4,31 4,21

MnO 0,18 0,20 0,21 0,19 0,24 0,21 0,20 0,20

MgO 9,08 9,64 9,22 9,59 9,10 9,18 9,23 9,20

CaO 9,58 9,71 9,11 9,20 9,16 9,78 9,31 9,62

Na20 4,48 3,44 3,44 3,89 4,18 4,78 3,89 3,89
k 2o 2,44 1,51 1,66 1,56 1,72 1,27 2,44 2,56

P2O5 0,91 0,39 0,60 0,33 0,37 0,32 0,78 0,34
H2CT 0,24 0,99 0,58 0,12 0,14 0,20 0,53 0,21

П.П.П. 0,25 1,47 0,56 0,01 - 0,43 0,34 0,34

Сумма 99,62 100,11 100,17 100,14 99,98 99,57 100,07 100,47
Cr 144 160 167 176 160 146 122 141
Ni 126 120 132 138 125 124 122 129
Co 33 38 36 31 33 28 34 37
V 142 138 121 105 115 115 147 148



№ образца, анализа

Комп. 170-2 172-1 172-2 174-1 174-2 174-3 174-4 174-5

19 20 21 22 23 24 • 25 26

Rb 40 37 25 29 32 36 35 33

Sr 911 844 797 684 762 926 830 936

Ва - - - - - - - -

Zr 185 177 159 164 151 162 191 205

Y 25 27 33 32 33 31 26 25

Nb 42 46 36 30 35 46 45 47

La 39,5 39,1 39,9 32,0 25,9 43,0 46,1 45,0

Ce 80,0 82,0 133,0 64,2 44,2 80,3 74,2 118,0

Nd 34,0 37,0 40,3 31,1 23,8 46,4 52,7 46,0

Sm 8,45 7,14 7,09 5,39 3,25 7,77 8,9 7,62

Eu 1,97 2,31 2,0 1,54 1,1 2,32 2,73 2,2

Tb - - - - - - - -

Er 1,57 2,05 2,45 1,66 1,37 2,05 2,35 2,25

Yb 1,29 1,52 1,73 1,32 1,03 1,72 1,75 1,52

Lu 0,16 0,11 0,18 0,07 0,09 0,10 0,11 0,13

Sc - - - - - - - -

Th 6,1 5,1 5,3 4,5 5,6 5,7 - 4,6

U 1,5 1,1 1,4 1,4 1,6 1,6 - 1,4

H f 4,2 - - 4,3 - - - -

Та 3,6 - - 3,8 - - - -

Примечание. Анализы: 1-18 -  Наваринский участок, 19-26 -  участок ручья Бараньего.

и Западно-Мексиканской рифтовых систем [Luhr et al., 1989]. Изотопный со
став стронция (0,70342(М),703922), неодима (0,512881—0,512979) и свинца 
(206Pb/204pb= 18,291- 18)364; 207РЬ/204РЬ= 15,391-15,512; 208РЬ/204РЬ=37,794-
38,136; Д8/4РЬ=30-40), в целом близок K-Na щелочным базальтам внутри- 
плитного геохимического типа [Фор, 1989].

Отличительной особенностью базанитов раннеплейстоценового комплекса 
является присутствие в большом количестве (иногда до 50% объема потока) ксе
нолитов ультраосновных и основных пород размером от первых сантиметров до 
40 см: шпинелевых лерцолитов (до 90-95% от общего объема), единичных об
разцов дунитов и оливинитов, зеленых пироксенитов, мелкозернистых габброи- 
дов («бурундучного типа»), а также мегакристаллов авгита (до 7-8 см), энстатита 
(до 1 см) и оливина (до 3-4 см) [Федоров и др., 1993]. Отмечены тонкорасслоен- 
ные ксенолиты с полосами оливин-ортопироксенового или клинопироксенового 
состава и зональные -  с лерцолитовым ядром, окруженным пироксенитовой ото-
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Рис. 2.22. Петрохимические характеристики раннеплейстоценовых базальтоидов 
Наваринского ареала

1 — мыса Наварин, 2 — ручья Бараньего. Разделительная линия по [Irvine, Baragar, 1971]

Рис. 2.23. Распределение несовместимых и редкоземельных элементов в базани- 
тах Наваринского ареала

рочкой. Крайне редко встречаются ксенолиты аплитов. Характерно отсутствие 
черных пироксенитов, слюдистых и амфиболовых разностей. Амфиболы в виде 
единичных зерен были встречены в ксенолите пироксенового оливинита, где 
представлены высококальциевой роговой обманкой, и в ксенолите зеленого пи- 
роксенита, отвечая по составу куммингтониту [Колосков, 1999].

Ксенолиты встречены во всех фациях (лавовых потоках, конусах, подво
дящих каналах) наваринского комплекса, тогда как среди лав керекского от
мечаются лишь редкие включения пироксенитов с титаномагнетитом и ксе- 
нокристаллы оливина (Fo93_90). Ксенолиты, как правило, заключены в плот-



ную матрицу лавовых и шлаковых разностей базанитов и имеют округлую 
или угловатую форму. Образцы в различной степени деформированы: от 
практически незатронутых этим процессом (большая часть габбро) до ксено
литов, подвергшихся значительному тектоническому воздействию, выражен
ному в появлении кливажа и рассланцевания в оливинах дунитов и шпинеле
вых лерцолитов. Эта трещиноватость носит первичный характер и не про
должается в базанитовую матрицу. На контактах с вмещающими базанитами 
в ксенолитах наблюдаются реакционные взаимоотношения с образованием 
микролитов пироксенов, полевых шпатов, рудных минералов.

Лерцолиты представлены обычным четырехминеральным парагенезисом 
(табл. 2.18): оливином, орто- и клинопироксеном, шпинелью. Оливин обра
зует относительно идиоморфные кристаллы размером до 3-4 мм. Их состав, 
по данным зондового анализа, меняется в пределах 84-92%  Fo. В одном из 
зерен оливина отмечены мелкие (20-25 микрон) каплевидные включения 
никелистого железа (Ni -  60,28%, Fe -  0039,92%, Ti -  0,07), свидетельст
вующие о восстановительных условиях их формирования [Колосков, 1999]. 
Ортопироксены часто образуют сростки со шпинелью и неравномерно рас
пределены в объеме лерцолитов. Их состав Wo2,o-2,iEn84_85Fsi3t3_13j5. Клино- 
пироксены резко ксеноморфны по отношению к оливину и ортопироксену. 
По составу они отвечают диопсидам с сильно варьирующим содержанием 
Сг20 3 от 0,3 до 1,5%. Состав диопсидов изменяется в значительных преде
лах (Wo43,6-49En46<2_49Fs3i8_9t5). Содержание Na20  в клинопироксенах колеб
лется от 0,4 до 1,6 мас.%. Шпинель присутствует в виде ксеноморфных вы
делений в интерстициях зерен оливина. По составу шпинель (герцинит) -  
умереннохромистая и высокоглиноземистая.

В целом, ксенолиты ультраосновных пород характеризуются умеренной 
(типичной для ксенолитов лерцолитов из внутриплитных вулканитов) же- 
лезистостью темноцветных минералов (f в среднем для оливинов и пирок
сенов составляет 9-12 с понижением в участках перекристаллизации для 
клинопироксенов до 7-6, а для ортопироксенов до 8; для шпинелей f=21— 
27). В шпинелях содержание глинозема ультраосновных ксенолитов варь
ирует от 44 до 60 мас.%.

Зеленые пироксениты (вебстериты) содержат до 75-80%  магнезиального 
бронзита и до 5% хризолита, как правило, вторичного, в зонах инконгруэнт- 
ного плавления ортопироксена. Они более железистые и более хромистые (за 
счет наличия хромистого диопсида), чем лерцолиты.

Габброиды образованы 15-20 об.% оливина (Fo77_79), 30-35% плагиоклаза 
(Ап73_62) и  40-45%  клинопироксена (Wo46,7-50,3En37t4̂ 5t3Fs 7,7_12,б), а также тита- 
номагнетитом (табл. 2.19).

Аплиты представляют собой лейкократовую катаклазированную породу, 
характеризующуюся аллотриоморфнозернистой структурой с довольно зна
чительным количеством (15-20 об.%) бесцветного интерстициального 
кремнекислого вулканического стекла, содержащего трудноопределимые кри
сталлиты. По химическому составу среди стекол различаются натриевые ще
лочные дацитового и калиевые щелочные риолитового состава (табл. 2.20). 
Структура стекла перлитовая. Стекло резорбирует кварц и отчасти калие
вый полевой шпат.



№ анализа
Комп.

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 39,50 39,62 40,17 41,66 54,78 54,21 55,11 54,25 51,60 51,81 49,51

ТЮ2 - - - - - 0,11 0,12 0,14 0,45 0,46 0,56

А 1 20 з - - - - 5,26 5,00 4,85 5,62 7,89 7,73 8,96

Fe2Oj - * - - - - - - - - -

FeO 14,73 14,50 8,07 8,41 6,69 7,10 7,74 6,25 3,62 3,57 4,42

MnO 0,27 0,34 0,10 0,08 - 0,10 0,12 0,08 0,10 0,12 0,13

MgO 44,57 45,04 50,54 49,07 32,74 31,17 30,17 33,05 14,65 14,54 14,30

CaO 0,20 0,26 0,16 0,03 1,01 1,12 1,15 0,98 18,55 18,44 19,37

Na20 - - - - - - - - 1,66 1,56 1,07

Сг20з - - - - 0,39 0,25 0,21 0,41 0,74 0,68 0,30

Сумма 99,27 99,76 99,04 99,25 100,9 99,06 99,57 100,8 99,26 98,9 98,6

f 10,3 11,3 12,6 9,6 12,2 12,1 14,8

Fo 84,4 84,7 91,8 91,2

Wo 1,9 2,2 2,3 1,9 44,4 44,5 45,3

En 88,0 86,7 85,4 88,7 48,8 48,8 46,6

Fs 10,1 11,1 12,3 9,4 6,8 6,7 8,1

Комп.
№ анализа

12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 2$

S i0 2 49,48 49,67 49,06 52,96 53,23 52,80 53,38 54,11 0,00 0,00 0,00

T i0 2 0,57 0,58 0,55 0,23 0,18 0,20 0,20 0,21 0,06 0,05 0,05

A120 3 8,93 8,90 9,16 6,10 5,93 4,57 4,59 4,99 45,75 58,12 57,52

Fe20 3 - - - - - - - - 0,75 0,95 0,76

FeO 4,44 4,42 4,33 2,72 2,80 2,12 2,17 2,24 9,75 10,45 10,72

MnO 0,09 0,05 0,11 0,05 0,10 0,05 0,03 0,05 0,18 0,14 0,13
MgO 14,81 14,09 14,28 16,52 16,50 15,41 14,83 14,69 18,99 20,20 19,79
CaO 19,26 19,31 19,25 20,40 20,65 21,35 21,21 21,16 - - -
Na20 0,90 1,12 1,07 1,64 1,62 1,42 1,35 1,34 - - -
Cr20 3 0,34 0,30 0,34 1,35 1,27 1,34 1,26 1,54 23,54 10,91 11,04

Сумма 98,8 98,4 98,2 101,0 102,3 99,3 99,02 100,3 99,06 100,8 100,0
f 14,3 15,0 14,6 8,5 8,7 7,3 7,6 7,2
Fo
Wo 44,5 45,6 45,3 44,8 45,2 48,0 48,7 48,8
En 47,6 46,3 46,7 50,5 50,0 48,2 47,4 47,2
Fs 7,9 8,1 8,0 4,7 4,8 3,8 3,9 4,0

Примечание. Анализы: 1-4 -  оливин, 5-8 -  ортопироксены, 9-19 -  клинопироксены, 20-22 -  
шпинель.



Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 39,10 38,99 39,11 54,21 51,06 51,65 51,54 50,85 47,77 47,37 1,45

ТЮ 2 - - - 0,04 0,06 0,06 0,04 0,05 2,80 2,77 9,01

А120 3 - - - 2,02 5,63 5,30 5,52 5,73 6,62 6,45 4,25

Fe20 3 - - - - - - - - - - 74,11

FeO 19,20 19,28 19,10 4,66 5,59 5,46 5,48 5,74 7,09 7,32 5,43

MnO 0,38 0,46 0,36 0,15 0,12 0,15 0,13 0,16 0,13 0,14 0,56

MgO 41,61 41,66 41,29 15,51 14,13 14,13 14,15 14,21 12,23 12,22 5,14

CaO 0,25 0,30 0,23 22,09 22,56 22,60 22,72 22,19 22,87 22,72 0,08

Na20 - - - 0,41 0,37 0,30 0,37 0,31 0,60 0,62 0,18

Сумма 100,5 100,7 100,1 99,2 99,57 99,7 99,99 99,3 100,2 99,67 100,2

f 14,4 18,2 17,8 17,8 18,5 24,4 25,2

Fo 79,2 79,4 78,5

Wo 46,7 48,4 48,6 48,7 47,8 50,3 50,0

En 45,6 42,2 42,3 42,2 42,6 37,5 37,4

Fs 7,7 9,4 9,1 9,1 9,6 12,2 12,6

Примечание. Анализы: 1-3 -  оливин, 4 -10 -  клинопироксены, 11 -  магнетит

Таблица 2.20. Состав стекол и полевых шпатов из ксенолитов аплитов Нава
ринского ареала Корякского нагорья

Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8

S i0 2 63,71 73,58 78,31 77,10 64,50 71,33 73,21 68,82

ТЮ 2 - 0,10 0,14 0,11 - 0,01 0,08 0,05

a i2o 3 21,57 13,83 10,41 10,29 20,27 15,75 12,57 15,31

FeO 0,13 0,71 1,06 1,04 0,04 0,63 0,86 0,82

MnO 0,02 0,05 0,04 0,07 - 0,05 0,04 0,10

MgO - 0,01 0,19 0,20 - 0,04 0,02 0,35

CaO 2,63 - - - 1,57 - - -

Na20 7,49 2,18 1,45 2,18 7,28 2,93 2,05 8,83

K20 2,51 6,15 4,84 5,46 4,12 6,44 5,75 6,75

Сумма 98,06 96,61 96,44 96,46 97,78 97,18 94,58 101,0

Примечание. Анализы: 1-7 стекла, 8 -  полевой шпат.



Порода сложена ксеноморфными амебовидными и округлыми кристал
лами кварца, размером 0,3-2 мм (40-60% ) и калийшпат-плагиоклазовым аг
регатом, составляющим 20-30%  объема породы. Преобладает калиевый по
левой шпат. Иногда в интерстициях наблюдается катаклазит, сложенный 
обломками кварца и полевого шпата. Из акцессорных минералов присутст
вует рудный минерал (« 1 % ) , образующий ксеноморфные и мелкие (0,05- 
0 1 мм) округлые каплевидные выделения, а также единичные призматиче
ские кристаллы циркона. В кварце иногда наблюдаются округлые включе
ния буроватого вулканического стекла, по-видимому, по кремнекислотно- 
сти более основного состава, чем стекло интерстиций и очень редко округ
лые в сечении мелкие включения апатита.

По валовому химическому составу ксенолиты отвечают умереннокалие
вому риолиту (табл. 2.21). Концентрации H f (2,2 г/т), Та (0,83 г/т) и Th 
(3,9 г/т) низкие по сравнению с калиевыми риолитами и гранитами остров
ных дуг и складчатых областей [Магматические..., 1987]. Распределение REE 
фракционированное (La„/Sm„=7,2; Lan/Ybn=14,6), близкое к таковому во вме
щающих базанитах, характеризуясь, вместе с тем, более низкими абсолют
ными концентрациями и иным спектром поведения средних и тяжелых лан
таноидов (рис. 2.24). По изотопному составу стронция (87Sr/86Sr=0,70364) и 
кислорода (5|80=6,8) аплиты находятся в изотопном равновесии с вмещаю
щими базанитами (87Sr/86Sr=0,703420-0,703922 и 6180 = 6 ,1-7,2), что позволяет 
рассматривать их как крайний дифференциат базанитового расплава. Однако 
К-Аг датировки аплитов (6,3 млн лет) и базанитов (1,59-1,45 млн лет) также 
допускают предположение о коровой природе первых [Федоров и др., 2000].

Вероятно, ксенолит аплита в перегретом основном расплаве базанита был 
доведен до субликвидусного состояния, что частично объясняет уравновеши
вание изотопного состава. При этом кварц частично перешел в расплав, ре- 
зорбируя остаточные кристаллы кварца и частично калиевого полевого шпа
та, и занял позицию в интерстициях. Мегакристаллы клинопироксена пред
ставлены авгитом и практически однородны по химическому составу 
( WО з 5 7 _ З б , 1 Еп51_5_5 1 j Fs 1 2 ,3 -1 2 ,б) (табл. 2.21).

По минеральному и химическому составам (табл. 2.22) изученные перидоти- 
товые включения относятся к лерцолитовой серии [Куно, 1972] и на основе гео
химических критериев (mg#=96-91; Са>1%, А120 3>2%, ТЮ2>0,1%), предложен
ных в работе [Nixon et al., 1981], могут рассматриваться в качестве обогащенного 
типа этой серии включений, в то время как некоторые из разностей деплетиро- 
ваны в отношении цериевых лантаноидов (Lan/Ybn=0,38-0,40; La/Lu=4,16-4,19) 
(рис. 2.24). Клинопироксениты и габбро отличаются большими вариациями ред
ких элементов и обогащенным спектром РЗЭ (Lan/Ybn= l,l-5 ,9 ).

В отдельных ксенолитах шпинелевых лерцолитов отмечаются зоны интен
сивного плавления и перекристаллизации, с образованием низкоглиноземи
стого и высококальциевого ортопироксена внутри мелкозернистого пирок- 
сен-оливинового агрегата. Стекла, присутствующие в таких ксенолитах, ха
рактеризуются дацитовым составом, высокой глиноземистостью и щелочно
стью (табл. 2.23). Клинопироксены, связанные с зонами плавления, отлича
ются повышенной магнезиальностью, и их составы никак не коррелируют с 
железистостью ксенолитсодержащих пород [Колосков и др., 1997]. По мнению



Таблица 2.21. Представительные анализы ксенолитов и мегакристов из база- 
нитов Наваринского ареала востока Корякского нагорья

№ образца, анализа

Комп. 738 781 784 806 36-5 36-2 Б-2к 787 793

1 2 3 4 5 6 7 8 9

S i0 2 43,16 43,62 42,90 43,88 43,00 43,36 42,89 51,12 49,11

ТЮ 2 0,32 0,40 0,16 0,22 - 0,32 0,29 0,48 0,78

А120 3 1,84 2,98 1,64 3,80 0,55 3,30 5,08 2,89 6,50

Fe20 3 3,93 3,58 0,27 0,26 0,58 0,50 1,40 2,60 3,02

FeO 6,21 6,04 8,13 7,49 7,29 7,70 6,68 3,54 з,п
MnO 0,14 0,14 0,23 0,12 0,10 0,05 0,13 0,07 0,14

MgO 40,65 37,28 44,54 40,72 47,11 38,98 36,06 24,36 19,88

CaO 2,73 4,55 0,77 2,28 0,74 3,74 3,48 13,17 15,31

Na20 0,38 0,38 0,28 0,39 0,20 0,92 0,54 1,26 1,26

k 2o 0,30 0,15 0,11 0,14 0,12 0,04 0,12 0,22 0,15

p 2o 5 0,01 - 0,09 0,06 - 0,01 0,29 0,01 -

П .П .П . - - 0,54 0,37 - 0,69 1,11 0,36 0,32

co 2 - - 0,16 0,11 - - - - -

Сумма 99,77 99,34 99,82 99,84 99,69 99,61 98,07 100,08 99,58

№ образца, анализа

Комп. 22-1 36-6 732 10-1 744 788 36-3

10 11 12 13 14 15 16

S i0 2 49,00 50,72 45,58 46,82 49,88 73,00 73,85

ТЮ 2 0,86 0,08 0,31 0,09 1,68 0,88 -

A120 3 6,89 5,21 12,31 18,13 8,14 14,42 13,68

Fe20 3 1,63 1,47 4,11 0,88 1,56 0,66 0,14

FeO 5,33 4,05 4,87 4,64 4,56 0,58 0,92

MnO 0,14 0,11 - 0,10 0,15 0,04 0,12

MgO 19,08 18,74 16,16 12,32 15,54 0,69 0,28

CaO 15,32 17,88 15,18 15,52 16,62 1,54 1,04

Na20 1,27 0,61 0,67 0,74 1,05 3,94 4,05

k 2o 0,24 0,24 0,15 0,24 0,08 з ,зз 4,36

p2o 5 - 0,07 - - 0,06 0,06 -

П .П .П . - 0,24 0,04 0,05 0,46 1,28 1,32

О О К) - - - - 0,05 0,05 -

Сумма 99,76 99,42 99,38 99,53 99,83 99,67 99,76

Примечание. Анализы: 1-7 -  шпинелевые лерцолиты, 8-11 -  «зеленые пироксениты», 12- 
13 -  габбро, 14 -  мегакристалл авгита, 15-16 -  плагиоклазиты.



L a  C e  N d  S m  E u  T b  Y b  Lu

Рис. 2.24. Распределение редкоземельных элементов в ксенолитах из раннеплей
стоценовых базанитов Наваринского ареала

1 -  шпинелевые лерцолиты, 2 -  вебстериты, 3 -  габбро, 4 -  мегакристаллы авгита, 5 -  аплит

Таблица 2.22. Содержание редких элементов в ксенолитах из базанитов Нава
ринского ареала

Обр. № ан. Sr Y Zr Ва Sc Сг Со La Се Sm Eu Tb Yb Lu

36/5 1 37 11 20

738 2 - - - - 13 2300 120 2 3,3 0,42 0,12 0,08 0,22 0,03

781 3 14 - 10 - 20 2800 ПО 0,25 1,0 0,26 0,11 0,08 0,41 0,06

787 4 - - - - 35 7800 49 з,з 6,8 0,76 0,22 0,13 0,46 0,07

36/6 5 50 13 22 100

793 6 - - - - 47 3400 35 1,8 3,9 1,4 0,48 0,37 U 0,15
732 7 - - - - 54 880 55 1,6 3,4 0,36 0,12 0,09 0,34 0,05
10/1 8 - 13 29 102 - 111 - - - - - - - -
788 9 - - - - 1 47 1 9,3 14,0 0,79 0,21 0,07 0,42 0,08
744 10 120 - 42 23 48 350 42 3,2 8,2 2,80 1,00 0,61 1,00 0,13

Примечание. Анализы: 1-3 -  шпинелевые лерцолиты, 4 -6  -  «зеленые» пироксениты, 7-8  -  
габбро, 9 -  аплит, 10 -  мегакрист авгита.

А.В. Колоскова [1999], появление ортопироксена, ассоциирующего с низко
натровым клинопироксеном, свидетельствует о переходе к последней (гарц- 
бургитовой) стадии метасоматического преобразования ксенолитов.



Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 51,82 52,20 52,02 53,11 52,12 62,58 62,14 60,95 57,60 60,18 64,81

ТЮ 2 0,13 0,11 0,38 0,40 0,45 0,06 0,05 0,08 0,05 0,36 0,16

А120 3 7,25 7,13 5,29 4,89 7,71 21,28 21,33 19,72 17,32 23,18 18,95

Сг2Оэ 0,22 0,34 0,95 0,70 0,57 - - - - - -

FeO 8,23 8,14 2,93 3,34 3,45 0,79 1,32 0,58 2,60 1,27 0,42

МпО 0,17 0,15 0,08 0,11 0,12 - 0,03 - 0,08 - -

MgO 29,68 28,97 15,63 16,12 14,67 1,40 2,16 1,43 5,94 0,82 0,01

СаО 1,01 1,01 21,35 20,82 18,57 2,49 2,42 2,33 2,64 4,57 0,37

N a20 - 0,04 0,53 0,50 1,55 4,28 4,28 5,99 5,43 7,64 6,23

к2о - - - - - 3,99 3,81 4,91 з,п 1,67 7,56

Сумма 98,51 98,09 99,16 99,99 99,21 96,87 97,54 95,99 94,77 99,69 98,51

Примечание. Анализы: 1-2 -  ортопироксены, 3-5 -  клинопироксены, 6-11 -  стекла.

Кайнозойский вулканизм внутриплитного геохимического типа
на Камчатке

На территории п-ва Камчатка проявления вулканизма внутриплитного 
геохимического типа известны в различных вулканических поясах (рис. 
2.25), имеют различный возраст, объединяясь в несколько петрохимических 
серий: K-Na щелочную базальтовую (позднемиоценового возраста на Вос
точной Камчатке), K-Na щелочную оливин-базальтовую (плиоценового воз
раста на Восточной Камчатке и позднеплейстоцен-голоценового возраста на 
Срединном хребте) и K-Na базальт-комендитовую (плиоцен-раннеплейсто- 
ценового возраста на Срединном хребте), а также К  щелочнобазальтовую и 
ассоциирующую с ней шошонит-латитовую серию олигоценового возраста 
[Перепелов и др., 2002] на Западной Камчатке [Волынец, 1993; Волынец и 
др., 1995; Volynets, 1994]. Вулканиты этих серий (за исключением шошони- 
тов) по особенностям распределения петрогенных и редких элементов 
идентичны щелочным и субщелочным базальтам соответствующих серий 
океанических островов и континентальных рифтов. Однако необходимо от
метить следующее.

К рифтогенной системе Камчатки, по данным В.А. Ермакова [Ермаков и 
др., 1984; Очерки..., 1987 и др.], относятся грабены и элементы ее дизъюнк
тивной тектоники, генетически не связанные со структурами наложенных 
межгорных впадин. Морфология строения грабенов, взбросо-надвиговое 
строение зоны обрамления, значительная протяженность и наложенность на 
орогенные структуры подтверждает их самостоятельность и связь с рифто- 
генезом [Очерки..., 1987].



Рис. 2.25. Схема размещения кайнозойских вулканитов в пределах Олюторской 
зоны Корякского нагорья и Камчатки

1 -  K-Na щелочные оливиновые базальты (миоцен, перешеек Камчатки; плиоцен, Восточ
ная Камчатка; поздний плейстоцен-голоцен, Срединный хребет); 2 -  K-Na щелочные базальты 
(поздний миоцен, Восточная Камчатка); 3 -  К-щелочные базальтоиды (олигоцен, Западная 
Камчатка); 4 -  вулканиты толеитовой и переходной серий. ЦКД -  Центральная Камчатская де
прессия

Наиболее крупной рифтогенной структурой Камчатки является Центрально- 
Камчатская депрессия, в северо-восточной части смыкающаяся через попереч
ное поднятие с грабеном пролива Литке и продолжающаяся на юге в Больше- 
редкий грабен. Общая протяженность системы грабенов достигает 1000 км при 
ширине от 6 до 100 км. На юге Камчатки система грабенов смыкается с Южно- 
Курильской глубоководной котловиной. Развитие этой структуры началось, по



мнению А.Е. Шанцера, в середине миоцена, о чем свидетельствует его секущее 
положение по отношению к поздним олигоценовым-раннемиоценовым фли- 
шевым отложениям тюшевской серии [Очерки..., 1987].

Вулканизм, проявленный в пределах Центрально-Камчатской депрессии, 
трактуется как рифтогенный [Ермаков и др., 1984]. Вместе с тем, по геохими
ческим характеристикам он относится к надсубдукционному типу, причем 
какие-либо геохимические критерии, отличающие его от пород вулканиче
ского фронта, за исключением широкого развития субщелочных мегаплагио- 
фировых базальтов, а также пород шошонитовой серии [Цветков и др., 1993; 
Колосков, 2001], отсутствуют [Volynets, 1994]. Так, для всех базальтов вне 
зависимости от серийной принадлежности и возраста характерны низкие со
держания высокозарядных элементов и, в первую очередь, группы титана, 
высокие концентрации крупноионных литофилов, «пилообразное» распреде
ление нормированных к составу примитивной мантии некогерентных эле
ментов с четко выраженными Ta-Nb минимумом и Sr максимумом, высокие 
значения Ba/Nb, La/Nb, Th/Ta, пониженные LaJYbn отношения [Волынец, 
1993; Churikova et al., 2001]. 87Sr/86Sr (0,703295-0,703665), 143Nd/144Nd 
(0,513032-0,513121), 206Pb/204Pb (18,20-18,35), 207Pb/204Pb (15,47-15,51),
208Pb/204Pb (37,89-38,0), A8/4Pb (18-26) [Churikova et al., 2001] свидетельству- 
ют о достаточно деплетированном характере мантийного субстрата под Цен
тральной Камчатской депрессией.

В низовьях р. Тымлата и на побережье пролива Литке позднемиоценовые 
базальты, а также описанные П.К. Кепежинскасом [Kepezhinskas et al., 1997] 
андезиты образуют мощные потоки (до 30-40 м) со столбчатой, реже глыбовой 
отдельностью. Структура базальтов порфировая, с низким (до 10%) содержа
нием вкрапленников, представленных пироксенами, плагиоклазами, оливином. 
Для основной массы характерны плагиоклаз-пироксен-магнетитовые ассоциа
ции; структура гиалопилитовая, реже микролитовая. Плагиоклазы образуют 
идиоморфные таблитчатые кристаллы, часто в сростках с пироксенами. Кли- 
нопироксены представлены незональным диопсид-авгитом, ортопироксены -  
гиперстеном. Оливин образует мелкие гипидиоморфные выделения.

По соотношению кремнезема, щелочей и железо-магниевого отношения 
базальты и андезиты Тымлата относятся к умереннокалиевой известково
щелочной серии (рис. 2.26). Для них характерно «пилообразное» распределе
ние некогерентных элементов на спайдерграмме, с ярко выраженными Ta-Nb 
минимумом и Sr максимумом, типичными для надсубдукционных образова
ний. Вулканиты отличаются более низкими по сравнению с аналогичными 
вулканитами Центральной Камчатской депрессии значениями Ba/Nb (50-90), 
La/Nb (1,1-2,8), а также высокими значениями Sr/Y (30-50) в андезитах, сни
жающимися до 2-20 в базальтах. Распределение редких земель слабо фрак
ционированное (Lan/Ybn=l,9-3,6). Изотопные отношения Sr, Nd и Pb в анде
зитах [Kepezhinskas et al., 1997] характеризуют умеренно деплетированный 
состав источника (87Sr/86Sr=0,70261-0,70323; l43N d/^4Nd=0,513095-0,513173; 
206Pb/204Pb=l 8,06-18,26; 207Pb/204Pb= 15,46— 15,49; 208Pb/204Pb=37,77-37,96;
Д8/4РЬ=24-40) (рис. 2.3, 2.4).

На перешейке Камчатки, в бассейне р. Валоваям (рис. 2.25), наряду с уме
реннокалиевыми андезитами и андезитобазальтами, известны щелочные лейци-



Вапагинский хребет Срединньм хребет
□ позднемиоценовы е базальты  о  плиоцен-раннеплейстоценовая серия  
■ плиоценовы е базальты  •  позднеплейстоцентолоценовы е базальты
+  среднем иоценовы едайки Ты млат

▲ позднемиоценовы е вулканиты  
ф Валоваям, щ елочны е базальты

Рис. 2.26. Петрохимические характеристики кайнозойских пород Камчатки

товые базальты и базаниты, слагающие небольшой конус (до 200 м в основа
нии) и несколько даек мощностью от 1,5 до 3 м и содержащие ксенолиты ба- 
зит-гипербазитового состава [Колосков и др., 1988]. Возраст базальтоидов по 
данным К-Аг анализа, составляет 7,3 млн лет [Hochstaedter et al., 1994].

Базальтоиды, по данным А.В. Колоскова, сложены фенокристами оливина 
(Fo7i_73)5 клинопироксена (En38/7_4 iiiWo44t4_̂ 8,8Fsiifi_i2,6)J реже плагиоклаза 
(Ап52_бб)- В основной массе наблюдаются плагиоклаз, оливин, клинопироксен, 
лейцит, апатит, рудные минералы. По химическому составу базальтоиды от
носятся к внутриплитному геохимическому типу (ОЮ-подобному), но вместе 
с тем отличаются пониженными концентрациями HFSE, более высокими 
LILE, Sr (табл. 2.24; рис. 2.27), повышенной глиноземистостью. Для них ха
рактерны более низкие концентрации легких REE при фракционированном 
распределении лантаноидов (Lan/Smn=3,1-3,3; Lan/Ybn=8,2-8,8). Базальтоиды 
характеризуются низкими величинами 87Sr/86Sr=0,70296-0,70317 и высокими 
143Nd/14*Nd=0,513091-0,513110, сопоставимыми с таковыми в N-MORB, при 
повышенных отношениях изотопов свинца (206РЬ/204РЬ= 18,490-18,555; 
207РЬ/204РЬ= 15,614-153646; 208РЬ/204РЬ=38,637-38,746; Д208/204РЬ=65-69) 
[Волынец и др.,1995; Hochstaedter et al., 1994] (рис. 2.3, 2.4).

Умереннокалиевые андезиты р-на р. Валоваям, синхронные по времени 
формирования (5,95-8,2 млн лет [Hochstaedter et al., 1994]) щелочным базаль- 
тоидам, характеризуются более высокими концентрациями LILE, низкими 
содержаниями HFSE, низкими отношениями Lan/Smn (1,8-3,4) и Lan/Ybn (4,6-
5,6), более высокими 87Sr/86Sr (0,70317-0,70320) и более низкими 143Nd/,44Nd 
(0,512976-0,51312), 206Pb/204Pb (18,235-18,445), 207Pb/204Pb (15,47-15,57), 
2°8pb/204pb (3 7 )91_ 3 8)13) и Д8/4РЬ (20-24) [Hochstaedter et al., 1994].



№ образца, анализа
Комп. KT631 KT627 6256 6732a-C 1019/2 7742 7658 7 1001-C N291

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
Si02 47,2 45,91 49,12 48,5 49,65 46,28 43,75 50,78 49,82 51,64
ТЮ2 i,6 1,19 1,80 2,13 1,55 2,07 2,55 1,81 1,65 1,84
А120 3 11,45 14,27 18,05 17,48 16,98 17,13 14,7 18,8 16,3 17,4
Fe20 3 4,94 3,33 4,51 2,71 3,68 4,09 6,09 3,91 4,79 1,78
FeO 3,5 5,76 7,82 6,65 6,02 3,86 3,69 6,49 5,7 7,16
MnO 0,16 0,21 0,14 0,16 0,15 0,16 0,17 0,19 0,22 0,10
MgO 12,19 9,52 4,00 6,37 7,37 5,83 7,12 3,4 7,18 5,2
CaO 7,70 9,73 8,18 9,3 8,38 6,23 7,76 8,83 8,2 7,23
Na20 U 7 3,40 4,18 4,00 3,35 5,96 4,48 3,44 3,58 4,39
K20 4,29 1,44 1,78 1,85 1,9 1,26 1,45 1,36 1,54 2,15
p2o5 1,09 0,39 0,30 0,60 0,39 0,5 1,24 0,33 0,44 0,60
П .П .П . 2,46 3,34 0,30 0,29 0,01 6,13 6,24 0,71 0,82 -

Сумма 97,75 98,49 100,18 100,04 99,43 99,5 99,24 100,05 100,24 99,49
Cr 400 415 11 96 164 116 165 96 457 182
Ni 600 190 10 52 117 41 127 23 110 -
Co 41 39 28,4 35,1 45,9 26,3 31,8 30,5 37 32
Sc - - 21 25,4 27 20,4 16,4 30 22 15
V 450 420 130 - 279 - 160 378 - -
Rb 66 22 15 - 28 - 11 15,8 - 22
Ba 1700 2230 668 494 634 941 665 302 283 378
Sr 860 815 647 650 676 192 1015 476 674 534
U 2,6 1,6 0,43 1,15 0,4 1,07 2,7 0,75 0,83 0,56
Th 4,4 3,8 1,6 2,49 2,5 2,88 5,8 2 1,65 1,91
Та - - 1,07 1,31 1 2,19 5,08 0,58 1,54 1,39
Nb 6,6 7,5 25 20 9,6 - 83 7,4 - 20
H f 17,6 18,8 4,8 4,46 4 5,4 9,2 3,3 3,79 3,25
Zr 690 380 249 226 172 230 459 173 - 202
Y 26 22 - 23 24,7 29 40 - 21
La 36 17 25,2 23,1 15,8 26,45 75,4 13,4 19,4 17,9
Ce 100 57 51,8 50,8 30,8 55,85 132 27,1 46,3 35,4
Pr 8 4,6 - - - - - - - -
Nd 54 28 26,6 26,6 19,7 27,19 54,3 16,6 26,5 18,1
Sm 16 7,9 6,19 5,73 5 5,57 11 5 6,4 4,35
Eu 3,6 2 1,92 1,7 1,65 1,77 3,33 1,75 1,98 1,6
Gd 9,1 5,9 6,5 - 4,6 - 8,8 6 - 4,2
Tb 1,5 - 1,02 0,85 0,71 0,8 1,37 0,95 0,97 0,68
Tm - - 0,43 - 0,28 - - 0,55 - -

Yb 2,1 2,5 2,56 2,24 1,6 1,87 2,27 3,1 2,61 1,28
Lu - - 0,35 0,32 0,2 0,237 0,265 0,04 0,36 0,17



Окончание таблицы 2.24
№ образца, анализа

Комп. val4 va!29 val28 8710 val55
11 12 13 14 15

Si02 57,7 57,8 55,1 47,14 48,08
ТЮ2 1,23 0,9 1,04 2,34 2,03
АЬОз 16,7 17,7 17,3 16,75 15,89
Fe203 7,33 6,86 7,76 9,7 10,2
МпО 0,1 0,12 0,13 0,1 0,16
MgO 4,82 3,98 5,87 7,65 8,51
СаО 7,54 7,65 8,4 8,66 9,67
Na20 3,3 3,67 3,05 3,68 3,01
К20 1,09 1,06 1,11 2,21 1,96
р2о5 0,25 0,31 0,24 0,56 0,5
п.п.п. - 0,77 0,62 - -
Сумма 100,06 100,82 100,62 98,79 100,01
Сг 104 64 119 315 339
Sc 20,2 16,2 20,9 21,3 25,5
Rb 19 16 14 34 22
Sr 594 746 557 743 667
Ва 356 481 369 430 448
Y 14,4 14,7 17,6 24 22
Zr 77,1 104 112 209 162
Hf 2 2,8 2,4 3,2 3,7
Nb 7,5 10,3 5,8 37 32,1
Th 1,4 1,8 1,5 2,6 3
La 11 14,8 11,2 29,4 25
Ce 24,4 29,4 25,1 56,6 49,3
Nd 14,2 15 13,5 30,1 23,1
Sm 3,6 2,7 3,5 5,7 4,6
Eu 1,22 0,94 1,25 1,97 1,58
Gd 3,6 3 3,7 6,1 4,6
Dy 2,9 2,7 3,1 4,6 3,9
Yb 1,3 1,5 1,6 2,2 2
Lu 0,19 0,22 0,24 0,34 0,3

Примечание. Анализы: 1-2 -  Тигильское поднятие: 1 -  К щелочной базальт, 2 -  абсарокит; 
3 -  Белоголовский вулкан, щелочной оливиновый базальт; 4 -5  -  Дол Геологов, гавайиты; 6 -8  -  
Вапагинский хребет: 6 -  габбро, 7 -  щелочной базальт, 8 -  субщелочной базальт; 9 -  плато Ба- 
кенинг, толеит; 10 -  потоки п-ова Озерного, щелочной оливиновый базальт, 11-15 -  
р. Валоваям (перешеек Камчатки): 11-13 -  андезиты известково-щелочной серии, 14, 15 -  ще
лочные базальты. Анализы: 1-2 -  по [Волынец и др., 1986], 3 -  по [Геохимическая типиза
ция..., 1990], 4, 5, 9, 10 -  по [Volynets, 1994]; 6, 7 -  по [Волынец и др., 1987], 8 -  по [Волынец и 
др., 1990], 11-13 и 15 по [Hochstaedter et al„ 1994], 14 -  из коллекции А.В. Колоскова.



Рис. 2.27. Распределение редких и редкоземельных элементов в позднемиоцено
вых вулканитах бассейна р. Валоваям (перешеек Камчатки) [Kepezhinskas et al., 1997]

1 -  андезиты, 2 -  щелочные базальты

Образованию плиоцен-четвертичного островодужного вулканического поя
са Камчатки предшествовало внедрение щелочных и субщелочных магм внут- 
риплитной геохимической специализации, представленных как эффузивными 
(Валагинский хребет [Волынец и др., 1990в; 1997; Геохимическая..., 1990], 
Тумрок [Шанцер, Краевая, 1980]), так и субвулканическими (Валагинский хре
бет [Волынец и др., 1997], п-ова Кроноцкий и Камчатского мыса [Супруненко, 
Марковский, 1973; Тихомирова, 1994]) фациями [Волынец и др., 1990в].

На восточных отрогах Валагинского хребта, по данным О.Н. Волынца [Во
лынец и др., 19906,в; Геохимическая..., 1990], среднемиоценовые дайки образо
ваны тремя разновидностями габброидов: керсутитовыми габбро-сиенитами, 
габбро с титанистым клинопироксеном и амфибол-клинопироксеновым микро
габбро. Габброиды принадлежат щелочной серии (табл. 2.24; рис. 2.26) и харак
теризуются последовательным обогащением некогерентными элементами от 
амфибол-клинопироксеновых микрогаббро через титан-салитовое габбро к габб
ро-сиенитам. Аналогичным образом изменяются значения Lan/Smn (0,9-3,1) и 
La/Ybn (1,7-15,2). Для пород характерен слабый максимум на спайдерграмме 
(рис. 2.28) или отсутствие его. По соотношению Th-Hf-Ta (рис. 2.29) большая 
часть анализов располагается в поле внутриплитных базальтов и E-MORB, а со
став микрогаббро попадает в поле N-MORB. Изотопный состав Sr, Nd и Pb в 
дайках отличается более высокими значениями 87Sr/86Sr (0,70381-0,70459) и бо
лее низкими 143Nd/144Nd (0,5123-0,5126) и 206РЬ/204РЬ (17,818-18,164) при сход
ных 207РЬ/204РЬ и 208РЬ/204РЬ [Волынец и др., 1997] (рис. 2.3, 2.4).

Позднемиоценовые базальты представлены порфировыми и субафировы- 
ми разностями [Волынец и др., 19906]. Вкрапленники сложены оливином 
(Fo84-86) с включениями глиноземистой шпинели и клинопироксенами (тита
нистым диопсидом и салитом). Основная масса, наряду с оливином и клино
пироксенами, сложена плагиоклазом, щелочными полевыми шпатами, тита- 
номагнетитом, ильменитом, анальцимом при переменном содержании вулкани-
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Рис. 2.28. Распределение редких и редкоземельных элементов в вулканитах Камчатки
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Рис. 2.29. Дискриминантная диаграмма Th-Hf-Ta для кайнозойских внутриплит- 

ных базальтов Камчатки и Берингоморского региона
а -  Камчатка [Волынец, 1993; Волынец и др., 1995; 1997; Volynets, 1994 и др.]. 1-3 -  Вала- 

гинский хр.: 1 -  позднемиоценовые базальты, 2 -  плиоценовые базальты, 3 -  среднемиоцено
вые дайки габброидов; 4, 5 -  Срединный хребет: 4 -  позднеплейстоцен-голоценовые базальты, 
5 -  плиоцен-раннеплейстоценовые базальты; 6 -  р. Валоваям, щелочные базальты

б -  Берингово море и Аляска. 1 -  Командорская котловина; 2,3 -  Наваринская котловина [Davis 
et al., 1989, 1993]: 2 -  эоценовый комплекс, толеигы, 3 -  плейстоценовый комплекс, базаниты; 4-5 -  
о-ва Прибылова [Davis et al., 1995]: 4 -толеиты, 5 -  щелочные базальты; 6, 7 -  хр. Прибылова [Davis 
et al., 1995]: 6 -  толеиты, 7 -  щелочные базальты; 8,9 -  Бетел [Moll-Stalcup, 1994; 1995]: 8 -  толеиты, 
9 -  щелочные базальты; 10, 11 -  о-в Св. Лаврентия [Moll-Stalcup, 1995]: 10 -  толеиты, 11 -  щелоч
ные базальты. Поля базальтов различных геодинамических обстановок см. рис. 2.9



ческого стекла. По соотношению щелочи-кремнезем (рис. 2.26) базальты 
принадлежат щелочной серии, характеризуясь высокими концентрациями ко
герентных и некогерентных литофильных элементов, близкими к таковым в 
щелочных базальтах континентальных рифтов и океанических островов. Для 
пород также характерны Ta-Nb максимум на спайдерграмме и высокие зна
чения La„/Sm„ (2,3-4,1) и La„/Yb„ (6-31) (рис. 2.28). На диаграмме Th-H f-Ta 
(рис. 2.29а) фигуративные точки располагаются в области WPB.

В плиоценовых базальтах вкрапленники представлены плагиоклазом 
(АПбсмД оливином (F072-73). авгитом. В основной массе распознаются микро
литы плагиоклаза, железистого оливина (Fo44_64), титаномагнетита и неболь
шое количество кислого щелочного стекла [Волынец и др., 19906]. По содер
жанию щелочей и поведению железа и магния базальты относятся к субще
лочной толеитовой серии (рис. 2.26) и характеризуются более низкими кон
центрациями Sr, легких REE, Та, Nb (при наличии Ta-Nb максимума) при 
большем обогащении Rb, Y, Yb и менее дифференцированном спектре REE 
(Lan/Sm„=l,2-1,4 и La,/Ybn=2,2-2,9) (рис. 2.28).

Изотопный состав Sr, Nd и Pb в базальтах обоих возрастных интервалов в 
целом сходен (87Sr/86Sr=0,70363-0,70512; l43Nd/145tNd=0,51195-0,51216;
206Pb/204Pb=17,87-18,10), отличаясь как от габброидов лайкового комплекса, 
так и от плиоцен-четвертичных островодужных вулканитов более обогащен
ным составом [Волынец и др., 1997] (рис. 2.3, 2.4).

Позднеплейстоцен-голоценовые базальты K-Na щелочной оливин- 
базальтовой серии Срединного хребта Камчатки проявились в виде зоны аре
ального вулканизма на поздних этапах развития островодужного вулканиче
ского пояса и приурочены к линейным структурам, косо секущим образования 
пояса [Волынец, 1993; Волынец и др., 1995; Volynets, 1994]. В целом, их состав 
аналогичен плиоценовым базальтоидам Вапагинского хребта, отличаясь не
сколько большей вариабильностью содержания элементов группы титана.

Вулканиты плиоцен-раннеплейстоценового возраста базальт-трахит-коменди- 
товой серии приурочены к крупной вулканотектонической депрессии, образуя 
как длительно развивающиеся стратовулканы (Белоголовский и др.), так и встре
чаясь среди полей развития пород K-Na щелочной оливин-базальтовой серии в 
тыловой зоне вулканического пояса Срединного хребта [Волынец и др., 1986].

Вулканические породы серии, как правило, лейкократовые порфировые. 
Вкрапленники в базальтах представлены оливин-плагиоклазовой ассоциаци
ей, в щелочных кварцевых трахитах и трахириолитах -  клинопироксенами и 
фельдшпатоидами, в комендитах -  биотитом и фельдшпатоидами; во всех 
породах отмечаются субфенокристы и лейсты титаномагнетита и ильменита 
[Волынец, 1993; Волынец и др., 1986]. Вулканиты принадлежат щелочной ка
лиевой серии и отличаются высокими концентрациями легких и средних 
REE, Th, элементов группы титана (табл. 2.24; рис. 2.28). Характерно после
довательное увеличение значений La,/Ybn в ряду базальт-щелочной кварце
вый трахит (от 6,5 до 9) и резкое их уменьшение в наиболее кремнекислых 
комендитах (до 3,1), вызванное снижением концентраций легких REE при 
продолжающемся росте тяжелых (рис. 2.28) [Геохимическая..., 1990].

Вулканиты олигоценовой К-щелочнобазальтовой серии известны только 
на Западной Камчатке, где они слагают субвулканические тела и ассоцииру



ют с породами шошонит-латитовой серии [Гузиев, 1976; Волынец и др., 1985; 
1993; Геохимическая..., 1990; Перепелов и др., 2002]. Базальтоиды серии -  
меланократовые, порфировые породы с флогопит-оливин-клинопироксено- 
вой ассоциацией вкрапленников. Характерные особенности минерального со
става пород (крайне хромистая шпинель, хром-диопсиды, хромистый флого
пит, сменяющийся в каймах фенокристов и микролитах высокотитанистым 
биотитом, повышенная бариевость фельдшпатоидов) сближают их с ордени- 
товыми разновидностями пород лампроитовой серии и некоторыми лампро
фирами [Волынец, 1993]. К-базальтоиды, наряду с высокими концентрация
ми калия, характеризуются высокой магнезиальностью (mg#=67-76%), соче
танием высоких концентраций Сг и Ni с высокими содержаниями щелочных 
и щелочно-земельных элементов, легких REE, Zr, H f (табл. 2.24). Так, отно
шения Lan/Ybn изменяются от 4,5 до 13,7. Однако, в отличие от базальтоидов 
других серий внутриплитной геохимической ассоциации, в К-базальтоидах 
Западной Камчатки отмечается Ta-Nb минимум, а на диаграмме Th-H f-Ta 
(рис. 2.29) их фигуративные точки в основном располагаются в поле острово- 
дужных вулканитов.

Кайнозойский вулканизм на шельфе Берингова моря 
и западной окраине Аляски

Данные о проявлении вулканической деятельности в пределах шельфа 
Берингова моря крайне малочисленны. При драгировках континентального 
склона в районе Наваринской котловины был поднят комплекс пород разно
го возраста и генезиса [Davis et al., 1989; 1993]: раннеэоценовые (50,2-54,4 
млн лет) вулканиты, отвечающие по составу базальтам, андезитам, дацитам 
и риолитам, ранне-среднеплейстоценовые базаниты и щелочные оливино- 
вые базальты.

Раннеэоценовые базальты и андезиты по химическому составу относятся 
как к толеитовой, так и известково-щелочной сериям, тогда как среди даци- 
тов и риолитов встречены только известково-щелочные разности (табл. 2.25) 
[Davis et al., 1989]. Среди толеитовых базальтов выделяются умереннотита
нистые (ТЮ2=1,7-1,82%) и  низкотитанистые (TiO2=0,7-1,0%) разности. Ба
зальты первой группы характеризуются относительно «пологим» распреде
лением некогерентных элементов на спайдерграмме (рис. 2.30), сильным Ta- 
Nb максимумом и умеренно деплетированным распределением LREE 
(Lan/Smn=0,8-0,9; Lan/Ybn= l,3-1 ,4) (рис. 2.30а).

Остальные вулканиты вне зависимости от серийной принадлежности 
обогащены крупноионными литофильными элементами относительно вы
сокозарядных (LILE>HFSE), на спайдерграмме отмечается «пилообразное» 
распределение некогерентных элементов с сильным Ta-Nb минимумом и Sr 
максимумом, что характерно для надсубдукционных образований (рис. 
2.30). Аналогично их поведение и на диаграмме H f-T a-T h  (рис. 2.29б), где 
фигуративные точки раннеэоценовых базальтов располагаются в поле со
ставов пород деструктивных обстановок. Отношения Lan/Ybn сильно варьи
руют. Так, от базальтов к дацитам отношения изменяются от 2 до 14, дости
гая в риолитах 17-20 (рис. 2.30).



Таблица 2.25. Представительные анализы кайнозойских вулканитов Берингова 
моря и Аляски

№ образца, анализа
Комп. 15-CC 10-2 15-5 40-16 44-13 44-6 G-14 P-27A

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 47,60 47,90 47,78 52,30 51,80 65,10 45,40 43,20 48,10 45,30
ТЮ2 1,70 1,78 1,79 1,82 0,96 0,33 3,16 3,41 2,38 3,23
А 1 А 15,90 15,47 14,67 16,80 17,50 17,10 11,60 11,20 13,60 16,10
Fe20 3 4,60 5,92 6,28 6,73 3,66 - 3,69 3,64 3,88 4,73
FeO 4,80 3,97 4,51 4,59 4,27 3,25 8,74 8,87 8,74 7,54
MnO 0,33 0,25 0,25 0,23 0,11 0,04 0,15 0,16 0,17 0,17
MgO 6,00 6,25 6,25 4,36 6,37 2,76 8,91 10,50 9,10 6,66
CaO 10,60 9,97 10,42 7,92 10,50 4,62 10,10 10,90 8,94 9,90
Na20 2,80 3,11 3,27 4,89 3,46 4,67 3,41 3,54 3,16 4,08
k 2o 0,23 0,39 0,22 0,05 1,04 1,79 2,16 2,30 0,91 1,84

p 20 5 0,28 0,20 0,19 0,24 0,23 0,15 0,92 0,86 0,32 0,56
П .П .П . 4,95 3,99 3,95 - - - 0,73 0,29 - -

Сумма 99,79 99,20 99,48 99,93 99,90 99,81 98,97 98,87 99,30 100,11

Cr 380 - - 139 223 34 201 223 - -

Ni 95 59,04 56,99 - - - - - - -
Co 44 38,19 39,04 37 30 10 51,8 56,4 - -
Sc 40 33,00 32,73 42 33 8,3 17,9 18,6 - -
Rb 9 8,86 4,15 2 22 29 67 60 25 17
Ba 9 10,99 8,45 80 230 229 643 793 100 200
Sr - 144,54 148,47 132 325 570 789 874 405 710
Th - 0,22 0,21 0,4 1,3 1,43 6,3 8,4 1,18 1,95
Та - 0,32 0,32 0,6 0,37 0,12 3,9 4,4 1,45 2,72
Nb - 3,20 3,09 ' 5 5 5 63 65 15 15
Hf - 4,01 3,99 2,3 2 2,9 5,3 5,8 3,26 4,26
Zr 150 112,89 116,16 78 63 135 233 258 100 100
Y 50 29,91 30,98 25 21 12 24 21 20 10
La - 4,74 4,67 6 6,5 8,45 52 63,6 12,5 23,2
Ce - 14,40 13,97 17 16 18 92,1 110 27,3 50,2
Pr - 2,23 2,24 - - - - - - -
Nd - 11,94 12,57 9 11 8,94 39 51 15,8 26,2
Sm - 3,82 3,97 4,4 2,9 1,88 8,1 9,9 3,97 5,84
Eu - 1,45 1,48 1,3 0,9 0,66 2,5 2,8 1,46 2,05
Gd - 5,05 5,05 - - - - - - -

Tb - 0,89 0,95 0,87 0,45 0,29 0,84 0,88 0,7 0,86
Dy - 5,90 6,26 - - - - - - -

Ho - 1,18 1,24 - - - - - - -

Er - 3,56 3,77 - - - - - - -

Tm - 0,50 0,52 - - - - - - -

Yb - 3,40 3,44 3 1,9 0,63 1,5 1,3 1,75 1,38
Lu - 0,51 0,49 0,51 0,29 0,1 0,21 0,2 0,27 0,21



№ образца, анализа
Комп. DR 1-24 3/19-7 66H122 88-059 87-106 90-006 90-011 90004D

11 12 13 14 15 16 17 18

S i0 2 48,30 50,10 47,70 51,90 49,40 46,40 49,60 40,10
T i0 2 2,09 1,79 2,10 1,90 3,23 2,11 2,18 3,02
A12Oj 14,80 15,60 15,50 15,20 14,10 16,10 14,10 11,80
Fe20 3 3,59 6,20 2,40 1,53 2,23 2,94 1,60 5,90
FeO 7,42 2,16 8,80 8,80 8,71 7,62 9,55 8,47
MnO 0,13 0,19 0,19 0,15 0,16 0,19 0,17 0,22
MgO 8,84 4,87 7,30 7,00 7,41 7,64 9,48 10,10
CaO 9,40 8,79 7,00 8,92 8,84 7,62 8,77 9,38
Na20 3,55 3,41 5,03 3,28 3,80 4,13 3,01 4,40
K20 1,08 1,83 2,73 0,63 1,40 2,73 0,89 2,38
P20 5 0,58 0,73 0,93 0,28 0,63 0,64 0,30 1,27
П .П .П . - 2,37 0,41 0,41 0,17 1,40 0,29 1,59
Сумма 99,78 98,04 100,09 100,00 100,08 99,52 99,94 98,63
Cr - 168 192 178 170 123 258 283
Ni - 153 - 115 98,1 126 135 253
Co - 29 41,4 40,6 37,4 39,8 44,7 52,2
Sc - 18,2 13,9 19,1 17,1 19 19,3 10,5
Rb 26 10 61,6 8,1 14,3 19,9 17 17,7
Ba 150 460 760 130 267 209 196 252
Sr 530 1500 1000 590 890 800 338 1390
Th 1,38 0,93 6,9 0,77 2,11 - - -
Та 1,46 0,16 4,7 0,91 2,37 3,98 1,03 7,7
Nb 10 - 65 16 34 60 20 106
H f 3,11 2,14 6,82 2,1 4,55 5,99 3,44 8,18
Zr 70 - 360 100 205 335 160 435
Y 15 - 18 16 32 30 24 26
La 14,1 13,7 55,8 8,3 20 33,9 14,2 62,3
Ce 28,3 33,4 98,2 19,6 43,4 70,7 34,5 140
Nd 16,1 19,2 41 13,8 27,3 31,2 19,1 65,8
Sm 3,89 3,69 8,5 4,01 7,32 6,47 5,02 13,2
Eu 1,53 1,15 2,4 1,41 2,8 1,99 1,61 3,83
Tb 0,75 - 0,9 0,55 1,13 0,82 0,74 1,28
Yb 1,83 0,8 1,51 1,3 1,83 2,21 1,69 1,06
Lu 0,26 0,13 0,2 0,17 0,23 0,3 0,23 0,13

Примечание. Анализы: 1-3 -  Командорская котловина, скв, 191 ODP: 1 -  по [Stewart et al., 
1974], 2-3 -  оригинальные данные (обр. 19-191-16R-1, 25,0-31,0 и 19-191 -16R-1, 78,0-83,0 соот
ветственно); 4-8  -  Наваринская котловина: 4-6 -  эоценовый комплекс, по [Davis et al., 1989], 7-8 -  
четвертичный комплекс, по [Davis et al., 1993]; 9 -1 0 -  о-ва Прибылова, по [Davis et al., 1995]; 11 -  
подводный хребет Прибылова, по [Davis et al., 1995]; 12 -  о-в Беринга, по [Цветков, 1990]; 13 -  о- 
в Св. Лаврентия, по [Moll-Stalcup, 1995]; 14—18 -  Аляска, ареалы, по [Moll-Stalcup, 1995]: 14-15 -  
Бетел, 16-17 -  озеро Имурук, 18 -  вулкан Кендл. 1—3, 14, 17 -  толеиты, 5, 6 -  известково
щелочные вулканиты, 7-11, 13, 15, 16, 18 -  щелочные базальты, 12 -  трахибазальт.
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Рис. 230. Распределение редкоземельных и несовместимых элементов в вулкани
тах шельфа Берингова моря и западной части Аляски

Наваринская котловина, по [Davis et al., 1989; 1993]; о-в Св. Лаврентия, по [Moll-Stalcup, 
1995]; о-ва и хр.Прибылова, по [Davis et al., 1995]; Аляска, по [Moll-Stalcup, 1994; 1995]
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Ранне-среднеплейстоценовые базаниты и щелочные оливиновые базальты 
являются умереннопорфировыми породами [Davis et al., 1993]. Вкрапленники 
образованы оливином (Fo82-84)> клинопироксеном (En39_46Wo45 t̂9Fs8-i2). Ос
новная масса породы стекловатая.

Базальтоиды -  щелочные, /^-нормативные породы (табл. 2.25) [Davis et 
al. 1993; 1995], характеризующиеся высокими содержаниями (M gO =9-ll% ). 
Содержания К 20 , T i0 2 и А120 3 увеличиваются с уменьшением MgO. Распре
деление некогерентных элементов (рис. 2.30) типично для вулканитов внут- 
риплитной геохимической специализации: породы обогащены легкими лито- 
фильными элементами, имеют отчетливый Ta-Nb максимум. На диаграмме 
fjf_Xa-Th (рис. 2.29б) фигуративные точки базальтоидов также располагают
ся в поле WPB. Распределение REE сильно фракционированное, с обогаще
нием LREE (La„/Smn=3,5-4,5; Lan/Ybn= l9,6-33,2) (рис. 2.30). Значения 
206РЪ/204РЪ (18,75-18,93), 207РЬ/204РЪ (15,54-15,56), 208Pb/204Pb (38,79-38,92), 
Д8/4РЬ (35-50), 87Sr/86Sr (0,70428-0,70434) и 143Nd/l44Nd (0,512665-0,512702) 
несколько выше и ниже, соответственно, чем в большей части внутриплит- 
ных базальтоидов Берингового моря (рис. 2.3, 2.4).

Интенсивный кайнозойский вулканизм проявился и на о-вах Берингова мо
ря, расположенных большей частью в пределах его шельфовой части (рис. 2.1). 
На о-вах Прибылова (о-в Св. Георгия и о-в Св. Павла) и одноименном подвод
ном хребте различаются два эпизода вулканической деятельности: позднеп- 
лиоцен-раннеплейстоценовый (1,6-2,2 млн лет) и ранне-среднеплейстоцено- 
вый (0,77-0,84 млн лет), причем более поздняя вулканическая деятельность 
была проявлена преимущественно в пределах подводного хребта Прибылова и 
отчасти на о-ве Св. Павла, где известны извержения в историческое время 
(1892 г.) [Barth, 1956; Сох et al., 1966; Lee-Wong et al., 1979].

В отличие от базальтоидов Наваринской впадины, вулканиты о-вов и 
хребта Прибылова преимущественно плагиофировые [Lee-Wong et al., 1979]. 
Вкрапленники в базальтоидах представлены большей частью плагиоклазами 
(Ап69-55)> а также оливином (Fo65-89), клинопироксенами, изменяющими со
став от авгита в умеренно щелочных разностях базальтоидов, до салита в не- 
фелинитах. Основная масса пород образована плагиоклазами, клинопиро
ксенами, рудными минералами, вулканическим сидеромелановым стеклом; в 
нефелинитах отмечаются мелкие кристаллы нефелина. В отдельных потоках 
встречены ксенолиты ультрамафитов.

Все базальтоиды принадлежат щелочной серии, однако их состав изменя
ется от умереннощелочного в оливиновых базальтах до сильнощелочного в 
нефелинитах (табл. 2.25), а по нормативному составу большая часть базаль
тоидов является Afe-нормативными, хотя редко встречаются и Нур- 
нормативные разности [Davis et al., 1995].

По концентрациям и распределению некогерентных элементов базальтои
ды хребта Прибылова принадлежат к внутриплитной геохимической ассо
циации и сходны с ОШ (рис. 2.30). Так, для них характерно обогащение вы
сокозарядными литофильными элементами относительно крупнокатионных 
(HFSE/LILE>1), обычен Ta-Nb максимум. Распределение REE фракциониро
ванное, с обогащением LREE, хотя и не таким значительным, как в вулкани
тах Наваринского бассейна (Lan/Smn=l,6-3,2; Lan/Ybn=3,3-19,5) (рис. 2.30).



На диаграмме Hf-Ta-Th (рис. 2.296) большая часть фигуративных точек базаль- 
тоидов располагается в поле щелочных WPB, однако /fy/7-нормативные базальты 
смещены в область составов E-MORB. Отношения изотопов Sr (0,70272- 
0,70306), Nd (0,51303-0,51308) и Pb (А8/4РЬ=от -9  до -20) в базальтоидах При- 
былова отражают более деплетированный источник магмогенерации, чем для 
базальтов Наваринского бассейна (рис. 2.3,2.4) [Kay et al., 1978 и др.].

Остров Нунивак представляет собой крупную (90x70 км) вулканическую 
постройку, сложенную потоками плиоцен-четвертичных (0,9-6,2 млн лет 
[Hoare et al., 1968]) оливиновых толеитов и щелочных оливиновых базальтов, 
перекрывающих меловые осадочные отложения о-ва, а также многочислен
ными шлаковыми конусами, сформированными базанитами и нефелинитами, 
часто содержащими ксенолиты ультрамафитов и мафитов [Mark, 1971; Меп- 
zies, Murthy, 1980; Roden, 1982; Roden et al., 1984; 1995]. Изотопный состав Sr 
и Nd в базальтоидах сходен с таковым в N-MORB.

Большая часть ксенолитов на о-ве Нунивак представлена тонкозернисты
ми шпинелевыми лерцолитами и пироксеновыми гранулитами [Francis, 1976, 
1978; Menzies, Murthy, 1980; Roden et al., 1984; 1995]. Пироксеновые гранули- 
ты характеризуются деплетированным распределением некогерентных эле
ментов, положительной Ей аномалией, и отношениями 87Sr/8$Sr (0,70242- 
0,70248) и 143Nd/144Nd (0,51305-0,51311), подобными как в вмещающих база- 
нитах и нефелинитах, так и N-MORB. Лерцолиты высокомагнезиальны, но 
обогащены базальтовой составляющей, с отношениями LREE/HREE мень
шими, чем в хондритах (Lan/Smn= 0,47^0,55; Lan/Ybn=0,38-0,43) и д еб ети р о 
ванными отношениями изотопов Sr (0,70232-0,70264) и Nd (0,51321-0,51330) 
(рис. 2.3, 2.4) [Roden et al., 1995].

Вулканический ареал Кукулигит о-ва Св. Лаврентия, перекрывающий вул
канические, плутонические и осадочные породы раннего палеозоя-раннего 
кайнозоя, образован серией плейстоценовых (0,24-1,5 млн лет) лавовых по
токов на площади 42 на 33 км общей мощностью до 500 м [Patton, Csejtey, 
1980]. Основной объем вулканитов представлен щелочными оливиновыми 
базальтами при подчиненной роли оливиновых толеитов, а также базанитами 
и нефелинитами, формирующими отдельные потоки и шлаковые конуса, и 
содержащими ксенолиты ультрамафитов и мафитов.

Вулканиты, по соотношению S i0 2, (Na20+ K 20 )  и tFeO/MgO, относятся к 
щелочной и субщелочной толеитовой сериям (табл. 2.25) и принадлежат 
внутриплитной геохимической ассоциации [Moll-Stalcup, 1995]. Базальтоиды 
обогащены некогерентными элементами, имеют значительный Ta-Nb макси
мум на спайдерограммах (рис. 2.30). На диаграмме H f-Ta-Th (рис. 2.296) 
точки состава базальтоидов располагаются в поле WPB. Распределение REE 
фракционированное, со значительным обогащением LREE, увеличивающим
ся от толеитов через щелочные оливиновые базальты к базанитам и нефели- 
нитам (Lan/Smn=2,1-4,0; Lan/Ybn=7-24) (рис. 2.30). Изотопные отношения Sr 
(0,70335-0,70393), Nd (0,51285-0,51288) и Pb (A8/4Pb=46-65) [Mark, 1971; 
Moll-Stalcup, 1995] характеризуют более обогащенный мантийный источник, 
по сравнению с островами Нунивак и Прибылова (рис. 2.3, 2.4).

В развитии кайнозойского магматизма западной окраины Аляски выделя
ются три главных этапа, связанные с разными геодинамическими событиями



в регионе [Moll-Stalcup, 1994]. Первый, раннетретичный, отчасти захваты
вающий и конец мела (76-50 млн лет), и второй, среднетретичный (43-37 млн 
лет), связаны с развитием островных дуг и формированием преимущественно 
известково-щелочного надсубдукционного магматизма, охватывающего рай
оны западной (пояс Юкон-Кануити), центральной (пояс Аляскинского хребта 
и гор Кускоквим) и южной (пояс Санак-Баранов) Аляски. Третий, поздний 
миоцен-голоценовый (~6 млн лет -  совр.) связан с процессами деструкции и 
растяжения и характеризуется широким развитием базальтового вулканизма 
внутриплитной геохимической специализации.

Хотя наиболее ранние проявления базальтового вулканизма на западной ок
раине Аляски (ареал Кугрук, п-ов Сьюард) датируются олигоценом (26-28 млн 
лет [Swanson et al., 1981]), образование большей части вулканических ареалов 
приходится на плиоцен-четвертичное время [Moll-Stalcup, 1994]. Известно 
около 15 вулканических ареалов, размещение которых прослеживается вдоль 
побережья Берингова моря от п-ва Сьюард (Имурук, Девил) на севере, вдоль 
побережья залива Нортон (Сент-Майкл), дельты р. Юкон (междуречье рек 
Юкон и Кукоквима, группа ареалов Инджакслагвэт), окрестностей г. Бетель, до 
долины р. Тогиак (ареал Тогиак). Во внутренних частях Аляски проявления ба
зальтового вулканизма известны в бассейне р. Юкон и на вулкане Приндл 
(рис. 2.1). Большая часть вулканических ареалов Берингоморской провинции 
Аляски образована потоками толеитов и щелочных оливиновых базальтов при 
меньшем развитии базанитов и нефелинитов; однако ряд ареалов сформирован 
либо только толеитами, либо щелочными базальтоидами.

В районе оз. Имурук различаются пять основных фаз вулканической ак
тивности: олигоценовая (26-28 млн лет), поздний миоцен-плиоценовая (2,2- 
5,8 млн лет), среднеплейстоценовая (0,8-0,9 млн лет), позднеплейстоценовая 
и голоценовая [Hopkins, 1963; Swanson et al., 1981]. Основной объем вулка
нического ареала сложен потоками щелочных оливиновых базальтов при 
подчиненной доли оливиновых и g /z-толеитов, тогда как на заключительных 
этапах базанитами были сформированы шлаковые конуса и маары. Базаниты 
содержат ксенолиты шпинелевых лерцолитов, реже гарцбургитов. Так, на п-ове 
Сьюард в позднем плиоцене (2,5-2,9 млн лет) были образованы ареалы Девил 
и Теллер, сложенные базанитами, тефритами и щелочными оливиновыми ба
зальтами [Moll-Stalcup, 1994].

Вулканический ареал Сент-Майкл занимает площадь около 2000 км2 и 
сложен главным образом потоками оливиновых толеитов и щелочных оливи
новых базальтов плиоценового возраста (2,8-3,25 млн лет) при подчиненном 
развитии базанитовых шлаковых конусов.

В дельте Юкона оливиновые толеиты слагают ряд маломощных потоков. 
Меньшим развитием в этом районе пользуются шлаковые конуса и маары, 
сложенные базанитами и оливиновыми нефелинитами, содержащими ксено
литы шпинелевых лерцолитов и оливиновых габбро. В юго-западной части 
Аляски среднеплейстоценовые (0,76 млн лет) толеиты и щелочные оливино
вые базальты формируют ареал Тогиак [Ноаге, Coonrad, 1980].

Плейстоценовые и голоценовые вулканические ареалы центральной части 
Аляски образованы преимущественно щелочными базальтоидами. Так, база
ниты слагают шлаковый конус вулкана Приндл, а потоки щелочных оливи-



новых базальтов занимают площадь около 100 км2 в междуречье Юкона и 
Коюкука [Patton, Box, 1989].

По химическому составу базальтоиды Берингоморской провинции Аляски 
относятся к внутриплитной геохимической ассоциации, проявляя сходство как 
с базальтоидами континентальных рифтов, так и океанических островов [Moll- 
Stalcup, 1994, 1995]. По соотношению щелочи-кремнезем и по поведению же
леза при дифференциации базальтоиды относятся к щелочной и субщелочной 
толеитовой сериям; среди последних различаются 01- и £^2_толеиты (табл. 
2.25). В базальтах щелочной и толеитовой серий вкрапленники представлены 
оливином, клинопироксеном, плагиоклазом, реже магнетитом. В базанитах 
плагиоклаз отсутствует, а в основной массе отмечаются нефелин и анальцим, в 
нефелинитах -  натриевые пироксены и нефелин. Большая часть базальтоидов 
имеет высокую магнезиальность (mg#>75%), а щелочные базальты часто содер
жат ксенолиты шпинелевых лерцолитов, гарцбургитов, а также мегакристы 
анортоклаза, клинопироксенов и керсутита [Moll-Stalcup, 1994]. Базальты обо
гащены некогерентными элементами, имеют значительный Ta-Nb максимум от
носительно щелочных и легких редкоземельных элементов (рис. 2.30). Распре
деление REE сильно фракционированное: степень обогащения цериевыми лан
таноидами увеличивается от толеитов к щелочным оливиновым базальтам, база- 
нитам и нефелинитам (Lap/Sm ^l,3-4,0; Lan/Ybn=4,2-38,7). На диаграмме H f-Ta- 
Th (рис. 2.29б) фигуративные точки базальтов располагаются в поле WPB.

Отношения 87Sr/86Sr и 143Nd/144Nd в базальтах изменяются от N-MORB- 
подобных в базальтах ареалов Сент-Майкл и Инджакслагвэт до умеренно де- 
плетированных в базальтах ареала Бетель (0,70267-0,70325 и 0,512811- 
0,51311) [Mark, 1971; Moll-Stalcup, 1995]. Примечательно, что щелочные ба
зальты отдельного ареала имеют более низкие значения 87Sr/86Sr и более высо
кие 143Nd/144Nd, чем породы толеитовой серии (рис. 2.3) [Moll-Stalcup, 1994], 
что отмечается и во многих вулканитах внутриплитного геохимического типа. 
Изотопный состав свинца базальтов Аляски в целом также близок N-MORB по 
соотношениям 206Pb/204Pb, 207РЬ/204РЬ и 208РЬ/204РЬ (рис. 2.4) [Moll-Stalcup, 1995].

Корреляция кайнозойских магматических и геодинамических 
событий в пределах Северо-Востока Азии

Деструкция северо-восточной континентальной окраины Азии в кайнозое 
проявилась в интенсивном развитии сдвиговых дислокаций и образовании 
грабенов, развитии гетерогенного по составу магматизма преимущественно с 
внутриплитными геохимическими свойствами. Анализ данных по магматиз
му региона позволил реконструировать геодинамические обстановки его про
явления и природу предполагаемых источников. При анализе вулканизма и 
геодинамических событий в регионе важно еще раз подчеркнуть, что в пре
делах Камчатской складчатой области и смежной с ней Олюторской проявле
ния внутриплитного вулканизма часто синхронны с накоплением надсубдук- 
ционных вулканических комплексов, что обусловлено крайне гетерогенной 
природой магмогенерирующих источников.

Отправным рубежом при анализе кайнозойской эволюции магматических и 
тектонических событий следует считать маастрихт-среднеэоценовый этап.



К концу позднего мела завершилось развитие протяженного Охотско- 
Чукотского вулканического пояса [Белый, 1978]; вдоль окраины Корякско- 
Камчатской зоны накапливался Лесновско-Укэлаятский терригенный флиш. 
Прекращение субдукции и начавшееся интенсивное шарьирование аллохтон
ных пластин из океанической области на континент, вероятно, были связаны 
с изменением кинематики литосферных плит, сопровождавшимся резким со
кращением темпов спрединга в Тихом океане [Хайн, 2001]. Вероятно, текто
ника и геодинамика северо-востока Евразии и прилежащих частей Тихого 
океана в значительной степени определялись коллизией системы террейнов с 
Евразиатской и Северо-Американской плитами на рубеже мела и палеогена, 
приведшей к образованию сдвигов и сопряженных с ними грабенов перед 
фронтом аллохтонных пластин.

В маастрихт-среднеэоценовое время развивается интенсивный базальтовый 
вулканизм, связанный со структурами растяжения, отличающийся латеральной 
неоднородностью состава, ареалы которого охватывают обширную террито
рию северо-восточной окраины Азиатского континента, включая Корякско- 
Камчатскую складчатую область и прилегающие с севера структуры Верхояно- 
Чукотской складчатой области совместно с меловым Охотско-Чукотским ок
раинно-континентальным вулканическим поясом [Филатова, 1988].

Общим свойством пород маастрихт-среднеэоценового времени в регионе 
является их обогащение HFSE относительно LILE, что придает им сходство с 
образованиями внутриплитных магматических серий. Вместе с тем, степень 
обогащенности этими элементами различна в отдельных ареалах комплекса, а 
наличие резко выраженной Ta-Nb аномалии в базальтах большей части ареа
лов обуславливает их сходство с надсубдукционными вулканическими се
риями активных континентальных окраин. Кроме того, часть базальтов этого 
возраста близка по составу к MORB-типу. Таким образом, маастрихт- 
среднеэоценовый комплекс включает базальтоиды разных магматических се
рий (чаще комбинацию признаков последних), что предполагает участие в их 
генезисе нескольких магматических источников, соотношение в которых 
океанической деплетированной, обогащенной внутриплитной и субдукцион- 
ной компонент меняется по площади в направлении от океана в глубь конти
нента [Федоров, Филатова, 1999].

Качественную оценку процесса смешения компонент различного состава и 
генезиса иллюстрируют диаграммы межэлементных и изотопных отношений. 
Так, на диаграммах зависимости отношений Ba/La и K/La от (La/Yb)n (рис. 2.31) 
первый, субдукционный, компонент имеет высокие значения Ba/La (80) и K/La 
(2000) и низкие (La/Yb)n (0,5) и характеризует метасоматически измененную в 
связи с субдукцией мантию, или расплав [Nye, Reid, 1986; Luhr et al., 1989]. Вто
рой компонент с низкими значениями Ba/La (15) и K/La (450) и высокими 
(La/Yb)n (20) соответствует продуктам внутриплитного магматизма [Dixon et al., 
1984], третий -  отвечает деплетированной океанической мантии [Sun, 
McDonough, 1989].

Базальты маастрихт-среднеэоценового комплекса образуют несколько 
групп, различающихся соотношением этих компонент в их мантийных ис
точнике (рис. 2.3 \а,б). Первую группу, характеризующую область продуктов 
деплетированного (MORB-подобного) источника, составляют базальты Кэнкэ-
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рэнского и Рарыткинского ареалов. Долериты Кэнкэрэнского ареала отлича
ются деплетированными спектрами распределения RJEE, LILE и слабо фрак
ционированным распределением HFSE, что сближает их с N-MORB. Базаль
ты Рарыткинского ареала имеют низкие изотопные отношения стронция и в 
то же время менее деплетированы по содержанию REE и LILE и характери
зуются повышенными концентрациями Ti, Zr, Y и Yb, наличием Ta-Nb ми
нимума и, в целом, более фракционированным составом по сравнению с кэн- 
кэрэнскими долеритами. Подобное распределение REE и HFSE в базальтах 
Рарыткинского ареала отражают вероятность участия в их генезисе наряду с 
деплетированной также субдукционной компоненты при незначительной до
ли внутриплитной [Федоров и др., 1996].

При характеристике химического состава маастрихт-кайнозойских базаль- 
тоидов зон растяжения рассматриваемого региона возникает необходимость 
объяснения Ta-Nb минимума, проявляющегося обычно в вулканитах иного 
генезиса, в обстановке надсубдукционного магматизма и дегидратации по
гружающейся океанической плиты. И хотя подобная обстановка в этапы 
формирования маастрихт-кайнозойских комплексов зон растяжения в данном 
регионе отсутствовала, на их геохимическую специализацию оказало влияние 
то обстоятельство, что в магмогенерации этих комплексов принимала уча
стие верхняя мантия, метасоматически переработанная на более ранних эта
пах субдукции (прежде всего, при формировании альбсенонского Охотско- 
Чукотского окраинно-континентального пояса).

Базальты Каканаутского ареала образуют вторую группу в маастрихт- 
среднеэоценовом комплексе (рис. 2.31а). Они слабо обогащены цериевыми лан
таноидами, обладают повышенными содержаниями HFSE (за исключением Та и 
Nb), что сближает их с базальтами E-MORB. Низкие значения (La/Yb)n и высо
кие Zr/Nb (25-35) в базальтах характеризуют одну из компонент источника как 
деплетированную, близкую к MORB. Ta-Nb минимум в сочетании с высокими 
содержаниями LILE, высокими значениями К/La, Ba/La, Th/Ta и La/Nb свиде
тельствуют о присутствии в источнике также и субдукционной составляющей.

В другую геохимическую группу обособляются базальты Анадырской впа
дины (рис. 2.31а). Они отличаются наименьшим, среди базальтов маастрихт- 
среднеэоценового комплекса, фракционированием по кремнезему, устойчивым 
толеитовым трендом дифференциации, умеренной щелочностью. Высокие со
держания HFSE (кроме Та) и отношения (La/Yb)n обуславливают сходство ба
зальтов впадины с базальтами Е-MORB. На диаграмме смешения для базальтов 
Анадырской впадины значения K/La и (La/Yb)n свидетельствуют о существен
ной доле внутриплитной компоненты в источнике (рис. 2.31). В то же время 
базальты отличаются высокими значениями Ba/Th (100-110), Th/La (0,22-0,25) 
и Ba/La (24-25), характеризующими надсубдукционную компоненту.

Среди наиболее северных ареалов маастрихт-среднеэоценовых базальтов 
(Пенжинско-Анадырский район), отличающихся широким распространением 
вулканитов субщелочной и щелочной серий с высоким содержанием калия и 
сильно фракционированным спектром REE, выделяются две группы пород 
(рис. 2.31 б). Одну группу образуют умереннотитанистые базальты, фигура
тивные точки которых приурочены к линии смешения внутриплитной ком
поненты с субдукционной. Составляющие вторую группу высокотитанистые



базальты Чинейвеемского и Пеледонского ареалов располагаются в области 
составов внутриплитных базальтов.

В целом, выявленная по геохимическим данным латеральная зональность 
базальтоидов маастрихт-среднеэоценового возраста позволяет предполо
жить синхронное действие на этом этапе магмогенерирующих источников, 
состав которых существенно менялся в пределах северо-восточной окраины 
Азиатского континента.

Долериты Кэнкэрэнского ареала были связаны с наиболее деплетированны- 
ми магмами N-MORB-типа. Базальты Рарыткинского ареала представляют со
бой продукты смешения деплетированной и субдукционной компонент источ
ника при незначительной роли внутриплитной. Базальты Каканаутского ареала 
были связаны с источником, содержащим большую долю субдукционной ком
поненты. Базальты Анадырской впадины могут рассматриваться как результат 
смешения деплетированного и внутриплитного компонент источника, при не
значительной роли субдукционной. В наиболее северных (и наиболее удален
ных от океана) ареалах базальты были связаны с источниками двух типов. Ис
точник расплавов умереннотитанистых базальтов характеризовался примерно 
равным соотношением внутриплитной и субдукционной компонент, в то время 
как высокотитанистые базальтоиды Чинейвеемского и Пеледонского ареалов 
были связаны с источником внутриплитного типа. Таким образом, латеральные 
различия состава базальтоидов демонстрируют существенное увеличение 
внутриплитной компоненты в генезисе пород маастрихт-среднеэоценового 
комплекса в направлении от океана в глубь континента.

Оценить природу магматического источника можно используя модель 
изотопного смешения в координатах 87Sr/86Sr -  206Pb/204Pb (рис. 2.32), предло
женную М. Флауэром [Hoang et al., 1996]. Расчет кривых смешения прово
дился согласно методике Д. Паоло [DePaolo, 1988] по уравнению К. Лангмю- 
ра и др. [Langmuir et al., 1978]. Диаграмма отражает: 1) смешение компонент 
EMI и N-MORB, приводящее к увеличению гетерогенности источника; вто
рой компонент представляет гибрид DM и HIMU [Hart, 1988]; и 2) контами
нацию источника компонентой ЕМП. Из анализа диаграммы видно, что среди 
пород Пенжинско-Анадырско-Корякского региона, анализируемых по изото
пии свинца и стронция, базальты Рарыткинского ареала отличаются наиболее 
деплетированными изотопными характеристиками, а в составе базальтов Ка
канаутского ареала отмечается присутствие компоненты ЕМП.

В пределах Олюторского террейна в палеогене развивалась Говенско- 
Карагинская островная дуга, состоящая из ряда вулканических островов и под
нятий, сменяющих друг друга по простиранию и в крест [Чехович и др., 1990].

В маастрихт-палеоцене деструкция континентальной окраины Евразии 
проявилась не только на континентальном обрамлении Берингова и Охотско
го морей, но и в более внутренних частях последнего. Грабены конца мела- 
начала палеогена установлены по сейсмическим данным у западного побере
жья п-ова Камчатка, а также в пределах самого полуострова [Нижний палео
ген ...,1997], который в конце мела вместе с большей частью Охотоморского 
региона являлся сушей. Однако вулканизм данного отрезка времени, прояв
ленный на западном побережье Камчатки (напр., на мысе Утхолокский), по 
петрогеохимическим характеристикам сопоставим с надсубдукционными обра-



0,710 87S r/ 86Sr BA\

0,708 ■

0,706-

0,704 -

♦  Каканаутский ареал 
▲ Рарытки некий ареал
♦  Русскогорский ареал 

Наваринский ареал:
Корейский комплекс 
Н аваринский комплекс 

Энмеленский ареал 
Вилигинский ареал 
Валоваямский ареал 
Валагинекий ареал: 

Эф ф узивный комплекс 
Инт рузивный комплекс 

Наваринская котловина 
« Плейст оценовый комплекс 
ж о-ва Прибылова
♦  СКВ. 191 DSDP 
я  о-в Св. Матвея 
▼ о-в Мунивак

0,702

2 0 6 p b / 2 0 4 p b

17,0 18,0 19,0

Рис. 2.32. Вариации отношений 87Sr/86Sr и 207РЬ/206РЬ в кайнозойских вулканических породах внутриплитной геохимической
специализации Северо-Востока Азии и Берингоморского региона

Использованы данные: Северное Приохотье и Восточная Чукотка [Апт и др., 1998], Наваринская котловина [Davis et al., 1993], Камчатка 
[Волынец и др., 1997; Kepezhinskas et al., 1997 и др.], Берингово море [Yogodzinski et al., 1995; Kay et al., 1978; Von Drach et al., 1986; Roden et al., 
1995; Moll-Stalcup, 1995 и др.], Восточно-Тихоокеанское поднятие [Castillo et al., 2000], вулкан Лоихи [Frey, Clague, 1983; Garcia et al., 1993 и др.]. 

Состав EM I, EM II и HIMU компонентов источника, no{Zindler, Hart, 1986; Hart, 1988]



зованиями субаэральных окраинно-континентальных вулканических поясов 
[Шанцер, Федоров, 1999]. Рассматриваемый этап деструкции края Евразиат- 
ского континента явился началом опускания крупных блоков земной коры; 
развитие этой тенденции во времени привело в конце среднего эоцена к нача
лу обширной морской трансгрессии в пределах Охотоморского и смежных 
регионов [Нижний палеоген..., 1997].

В пределах Аляски маастрихт-палеоценовый промежуток времени харак
теризуется заложением и развитием (до позднего эоцена включительно) ок
раинно-континентальных вулканических поясов, пространственное распро
странение которых охватывало практически всю центральную и южную 
часть региона [Moll-Stalcup, 1994].

Стиль тектоники и магматизма на северо-востоке Азии коренным образом 
изменился на эоцен-олигоценовом этапе, вслед за изменением направления 
движения Тихоокеанской плиты, ставшим практически перпендикулярным 
северо-восточному краю Азиатского континента.

В раннем эоцене произошло заложение Алеутской дуги, отгородившей 
обширную область перехода от океана к континенту. На севере Алеутской 
котловины началось формирование поднятия Витус, в эоцене представляв
шем зону спрединга [Cooper et al., 1992].

Касаясь вопросов эоцен-олигоценового этапа магматизма крупнейшей на 
севере Тихого океана островной дуги, необходимо отметить следующее.

Палеомагнитные данные, как и отличия в геологическом строении и вул
канизме Командорского сектора от остальной части Алеутских о-вов, позво
ляют предполагать, что Командорские острова сформировались южнее их со
временного положения [Баженов и др., 1991; Ставский и др., 1988]. На палео
геновом (эоцен-олигоцен) этапе развития Командорских о-вов формирова
лись надсубдукционные вулканиты толеитовой и известково-щелочной се
рий, объединяемых в базальт-плагиориолитовую формацию [Цветков, 1990]. 
В Алеутской части дуги (о-в Атту) наряду с островодужными вулканически
ми и субвулканическими образованиями присутствуют толеитовые базальты, 
по петрогеохимическим характеристикам близкие позднемиоценовым вулка
нитам Командорской впадины (скв. 191 DSDP) и соответствующие петрохи- 
мическому типу N-MORB [Rubenstone, 1985]. Их образование, согласно су
ществующей точке зрения [Цветков, 1990], могло быть связано со спрединго- 
вым центром котловины Бауэрса, имеющей «модельный» возраст раскрытия 
28 млн лет [Rubenstone, 1985].

В пределах Корякско-Камчатского региона формировался Западнокамчат- 
ско-Корякский окраинно-континентальный вулканический пояс, протяги
вающийся от Анадырской впадины на северо-востоке до южной оконечности 
Срединного хребта Камчатки (гора Черная). Пояс сегментирован из-за резкой 
проявленности поперечных разломов, но вместе с тем единая структурная по
зиция вулканогенных пород и близкий их возраст (средний-поздний эоцен 
для Камчатского сектора [Нижний палеоген..., 1997] и поздний эоцен- 
олигоцен для Корякского [Дагис, Филатова, 1990; Федоров и др., 1996]) под
тверждается как геологическими, так и геофизическими данными [Филатова,
1988]. Необходимо отметить, что при большой протяженности структур вул
каногенного пояса, наложенное™ их на гетерогенные образования различных



структурно-формационных комплексов (как и унаследованности эоценовых 
вулканитов Западной Камчатки по отношению к маастрихт-палеоценовым) и 
обособленности ареалов наземного вулканизма, предполагаются различия в 
составе вулканитов между отдельными сегментами пояса [Дагис, Филатова, 
1990; Федоров и др., 1996; Митрофанов и др., 1979; Шанцер, Федоров, 1999].

На Западной Камчатке в раннем олигоцене началось формирование вулка
нитов К-щелочнобазальтовой серии, основной объем которых приходится на 
интервал 30-35 млн лет [Перепелов и др., 2002].

В Апукско-Пахачинской вулканической зоне Корякии в эоцене сформиро
вался вулканогенно-осадочный комплекс, состоящий из вулканогенно
обломочных и терригенных отложений, а также силл и лав шошонитовой се
рии, относимых по ряду геохимических признаков к рифтогенным образова
ниям [Кепежинскас и др., 1988].

С миоценом связано как начало процессов грабенообразования и интен
сивной вулканической активности, приведшей к формированию ряда разроз
ненных ареалов толеитовых и щелочных базальтов в западной части Берин- 
гоморья и Северном Приохотье, отличающихся большой гетерогенностью 
химического и изотопного состава, так и формирование вулканических поя
сов в пределах Камчатки и южной части Корякского нагорья.

В раннем миоцене вулканизм, приуроченный к сдвигам и зонам растяжения, 
проявился преимущественно в Корякском нагорье. Оценивая состав керекских 
толеитов и русскогорских субщелочных базальтов в целом, необходимо под
черкнуть, с одной стороны, обогащенность пород высокозарядными (за исклю
чением Та и Nb) элементами, сближающими их с продуктами внутриплитного 
источника, с другой -  выраженный Ta-Nb минимум. Так, базальты Наварин- 
ского ареала (керекский комплекс) характеризуются низкими содержаниями 
LILE, высокими HFSE, фракционированным распределением REE, (La/Yb)n 
отношения при котором варьируют от E-MORB до внутриплитных толеитов. 
Значения La/Ta (16-30), Th/Ta (2,6-3,2) и Hf/Th (0,7-0,8 ) также характерны для 
внутриплитных толеитов. Смещенные в глубь континента базальты Русскогор- 
ского ареала по сравнению с керекскими отличаются высокими содержаниями 
LILE, менее фракционированным спектром REE при сопоставимых содержа
ниях HFSE. Значения La/Ta (28-42) и Hf/Th (3,9-4,3) в них смещены в сторону 
более деплетированных составов, a Th/Ta -  в сторону обогащенных (1,75-1,8).

Изотопные отношения стронция и 206РЬ/204РЬ в русскогорских базальтах 
также более деплетированы, чем в керекских (рис. 2.32). На диаграммах зави
симости отношений Ba/La и K/La от (La/Yb)n (рис. 2.31) миоценовые базаль
ты в целом располагаются на линии смешения деплетированной и внутри- 
плитной компонент источника, причем составы керекских базальтов смеще
ны в сторону внутриплитной составляющей.

С раннемиоценовым временем в регионе связано также внезапное пре
кращение субдукции в Командорском сегменте, вызванное, вероятно, отры
вом нижней части субдуцирующей плиты и ее быстрым погружением в асте
носферу [Цветков, 1990], и формирование в ослабленной зоне вулканитов 
трахибазальт-тешенитовой формации, близких по изотопно-химическому со
ставу субщелочным лавам внутриплитной геохимической ассоциации [Гео
химическая ..., 1990; Цветков, 1990].



Средний-поздний миоцен на северо-западной окраине Тихого океана озна
меновался рядом важнейших событий, повлиявших на химизм и латеральную 
зональность магматизма в регионе: аккрецией Олюторского [Чехович, Богда
нов, 1999] и Восточно-Камчатских [Константиновская, 1999; Шапиро, Лан- 
дер, 2001] террейнов, спредингом в Командорской котловине Берингова моря 
[Rubenstone, 1985], формированием вулканических поясов.

Реконструкция геодинамических обстановок формирования столь гетеро
генного магматизма неогенового времени тесно связана с проблемой рас
шифровки геодинамических событий в области сочленения края Евроазиат
ской плиты и океанических плит Тихого океана и, в частности, с развитием 
Командорской впадины [Федоров, Шапиро, 1998].

На континентальной окраине Командорской котловины, в Вывенско- 
Валоваямской зоне, Срединном хребте Камчатки и отчасти в Апукско- 
Пахачинской зоне, со среднего миоцена началось формирование вулканических 
поясов, сложенных надсубдукционными дифференцированными эффузивами. 
Примечательно, что в части вулканических серий (средне-позднемиоценовые ба
зальты Вывенско-Валоваямской зоны юга Корякского нагорья, позднемиоцен- 
плиоценовый алнейский комплекс перешейка Камчатки и др.) отмечаются неко
торые геохимические аномалии, не характерные для островодужных серий, в ча
стности, обогащение высокозарядными литофильными элементами относитель
но крупноионных [Кепежинскас, Федоров, 1986; Федоров, Шапиро, 1998].

Очевидно, что общая геодинамическая ситуация зоны перехода океан- 
континент, контролировшая вулканическую деятельность на севере Средин
ного хребта Камчатки в миоцене и позже, в плиоцене, обусловила присутст
вие в магматических очагах нескольких мантийных компонентов, формиро
вавших геохимический облик магматизма.

Наряду с субдукционным компонентом, традиционно выделяемым среди 
лав в обстановке активной континентальной окраины, немаловажную роль 
играла внутриплитная составляющая, связанная с аппвелингом мантийного 
материала. Так, позднемиоценовые щелочные базальты Валоваяма, синхрон
ные по времени надсубдукционным образованиям Вывенско-Валоваямской 
зоны, характеризуются распределением некогерентных элементов, типичным 
для щелочных базальтоидов внутриплитной обстановки (рис. 2.27), имеют 
более высокие значения 143Nd/144Nd при более низких 87Sr/86Sr, 207Pb/204Pb и 
208Pb/204Pb и на диаграммах изотопных отношений располагаются вдоль трен
да смешения деплетированной и EMI мантийных компонент (рис. 2.3, 2.4, 
2.32) [Колосков и др., 1988; Hochstaedter et al., 1994]. Появление подобных 
щелочных базальтоидов внутриплитной геохимической специализации, ассо
циирующих с надсубдукционными известково-щелочными вулканитами, из
вестно на вулканах Турриалба, Коста Рика [Reagan, Gill, 1989] и Сент-Хеленс, 
Каскадные горы [Halliday, 1983], на о-вах Виту Ново-Британской островной 
дуги [Basaltic volcanism..., 1981], где их образование связывается со смешени
ем расплавов небольшой степени плавления, образуемых непосредственно 
над субдуцирующей плитой за счет разложения горнблендита, с расплавами 
высокой степени плавления, образующимися на более высоких уровнях при 
декомпрессии поднимающейся астеносферы. При этом, по мнению М. Регана 
и Дж. Гилла [Reagan, Gill, 1989], базальты с внутриплитными характеристи



ками в надсубАукционной обстановке образуются только когда СН4- 
обогащенные расплавы мигрируют из глубинных частей астеносферы сквозь 
субдуцируемую плиту и вовлекаются в петрогенезис. Расплавы сохраняют 
низкую фугитивность кислорода, так как TNT фазы продолжают быть недо- 
сыщенными по отношению к расплавам небольшой степени плавления, обра
зующимися здесь. Напротив, известково-щелочные расплавы отличаются оп
ределенным истощением HFSE, связанным с насыщением рутилом расплавов 
небольшой степени плавления в мантии, которые были подвергнуты воздей
ствию флюидов из «окисленной» субдуцирующей литосферы.

Аккреция террейнов Восточной Камчатки [Шапиро, Ландер, 2001] и пере
скок зоны субдукции Тихоокеанской плиты в ее современное положение [Лег- 
лер, 1977], способствовали образованию в среднем—позднем миоцене системы 
сдвигов и грабенов на восточных отрогах Валагинского хребта и формирова
нию щелочных габбро и базальтоидов [Волынец и др., 1990в]. Щелочные габб
ро и базальтоиды Валагинского хребта по геохимическим характери-стикам 
подобны ОЮ. Повышенные значения 87Sr/86Sr, 207Pb/204Pb и 208Pb/204Pb и пони
женные 143Nd/144Nd (рис. 2.3, 2.4) характеризуют присутствие компонента EMI 
[Волынец и др., 1997], тогда как соотношение 206Pb/204Pb -  87Sr/86Sr (рис. 2.32) 
характеризует также существенное влияние компонента ЕМП.

В пределах Восточной Чукотки и Северного Приохотья на средний- 
поздний миоцен приходится усиление щелочнобазальтового вулканизма, 
приведшего к образованию ряда вулканических ареалов [Ичетовкин и др., 
1970; Захаров, Иванов, 1995; Акинин и др., 1997; Апт и др., 1998]. Щелочные 
базальтоиды отличаются сильным обогащением всеми некогерентными эле
ментами, деплетированным изотопным составом Sr, Nd и Pb, фигуративные 
точки отношений которых на диаграммах располагаются вдоль тренда сме
шения деплетированной и EMI мантийных компонент (рис. 2.3, 2.32).

На плиоцен-голоценовом этапе сохранилось примерно то же направление 
перемещения Тихоокеанской плиты в рассматриваемом регионе. Субдукция 
тихоокеанской литосферы привела в начале плиоцена к формированию со
временной Курило-Камчатской островодужной системы.

В Апукско-Пахачинской зоне Корякского нагорья и на Северной Кам
чатке продолжалось формирование надсубдукционных вулканических ком
плексов, сложенных преимущественно породами дифференцированной из
вестково-щелочной серии при подчиненном развитии вулканитов толеито- 
вой и шошонитовой серий.

На п-ве Камчатка, в пределах Срединного хребта, внутриплитные K-Na 
щелочная оливинбазальтовая (плейстоцен-голоцен) и щелочная базальт- 
комендитовая (плиоцен-ранний плейстоцен) серии проявились на поздних 
этапах развития островодужного вулканического пояса, сосуществуя в тече
ние определенного времени с надсубдукционными вулканитами [Волынец, 
1993]. На Восточной Камчатке проявления внутриплитных вулканитов пред
шествовало формированию островодужного пояса: накопление позднемиоце
новых щелочных базальтов отделено от формирования островодужных лав 
начавшимся в позднем плиоцене-раннем плейстоцене этапом излияния лав 
переходной K-Na щелочной оливинбазальтовой серии [Волынец и др., 
19906,в]. С этим же временем, вероятно, связано формирование базальтов,



слагающих основание вулкана Бакенинг («плато-базальты»), по геохимиче
ским характеристикам отвечающим толеитам внутриплитной геохимической 
специализации [Churikova et al., 2001].

Характеризуя в целом K-Na щелочные плиоцен-четвертичные внутри- 
плитные вулканиты Камчатки, необходимо отметить как наличие в них в раз
ной мере выраженных «надсубдукционных» признаков (например, обеднен- 
ность Та и Nb), что связано с участием в их генезисе наряду с обогащенной 
внутриплитной составляющей и метасоматически измененного материала 
мантийного клина, так некоторую обедненность радиогенным Sr.

 ̂В Корякском нагорье и, вероятно, на северо-восточной окраине Азии, в це
лом, проявления четвертичного вулканизма ограничены районом мыса Наварин.

Раннеплейстоценовые щелочные оливиновые базальты и базаниты Наварин- 
ского ареала характеризуются высокими содержаниями HFSE, LDLE и REE при 
относительном обогащении Та и Nb [Федоров и др., 1993] и близки по составу 
внутриплитным вулканитам океанических островов (Западные Азоры [Wood, 
1980]) и континентальных рифтов (Тува [Кепежинскас и др., 1987], Восточно- 
Африканский рифт [Basaltic Volcanism..., 1981]), что также подтверждается зави
симостью отношений Ba/La и K/La от (La/Yb)n (рис. 2.31), где фигуративные 
точки базальтоидов тяготеют к области внутриплитного источника.

Характеризуя источник первичных магм наваринского комплекса, интересно 
сравнить межэлементные отношения в лавах с таковыми в примитивной мантии 
Земли и некоторых вулканических сериях океанических островов и континен
тальных рифтов. Весь ряд отношений разделяется на три группы: ниже мантий
ных, выше мантийных и близкие к рассчитанной примитивной мантии [Sun, 
McDonough, 1989]. К первой группе принадлежат отношения ТЮ2/Р2О5, Ti/Zr, 
Nb/U, Zr/Nb, Zr/P20 5, (La/Sm)n, (La/Yb)n и Sr/Ва; к третьей -  Nb/Th, Th/U, La/Th, 
La/Nb, Ba/Rb, K/Rb и K/Ba. Вторую группу отношений, величины которых вы
ше, чем в примитивной мантии, составляют Ba/La и Zr/Y. Подобная закономер
ность в распределении отношений несовместимых элементов может свидетель
ствовать о гетерогенной природе мантийного субстрата, обусловленной как ме- 
тасоматическим воздействием на состав примитивной мантии, так и истощением 
на предыдущих этапах плавления [Федоров, Колосков, 1999].

Для определения состава источника наваринских базанитов были расчита- 
ны три различные модели плавления. В первых двух был использован состав 
ксенолитов шпинелевых лерцолитов из базанитов комплекса -  слабо депле- 
тированного и умеренно обогащенного -  как потенциальные источники база- 
нитовой магмы.

Модальный состав ксенолитов расчитывался методом наименьших квад
ратов, исходя из валового состава породы и состава минералов. Расчеты были 
произведены для различных степеней плавления, используя методику Лан- 
гмюра [Langmuir et al., 1978]. В расчетах использовалось уравнение Шоу 
[Shaw, 1970] Ci/C0=l(D +(f(l-D )), где Q -  концентрация в расплаве, С0 -  кон
центрация в источнике, D -  валовые коэффициенты распределения и f  -  сте
пень плавления. Как видно из рисунка (рис. 2.33а), при небольшой степени 
плавления (от 0,5 до 1%) деплетированного шпинелевого лерцолита (обр. 
781) концентрация Се, Sm и Ей в расплаве близка к содержаниям данных 
элементов в базанитах. Однако лавы более обогащены Се относительно La в



Рис. 233. Модели частичного плавления деплетированного (а) и обогащенного (б) 
шпинелевых лерцолитов из базанитов наваринского комплекса юго-восточной части 
Корякского нагорья

Коэффициенты распределения, по [Chen, Frey, 1985; Lambert, Simmons, 1987]

рассчитанных расплавах, что не согласуется с наблюдаемыми отношениями в 
базанитах. Низкие степени плавления деплетированных шпинелевых лерцо
литов показывают выположенное распределение иттриевых редкоземельных 
элементов от ТЬ до Yb. Таким образом, данные расчеты показывают, что де- 
плетированные шпинелевые лерцолиты не могли являться материалом ис
точника для выплавления базанитовых расплавов.

Во второй модели в качестве источника базанитовых расплавов рассмот
рен состав обогащенного шпинелевого лерцолита (обр. 738). Этот образец 
характеризуется присутствием прожилков хром-диопсида и включений 
стекла. Распределение REE при степени плавления 4-6%  близко к таковому 
в наваринских базанитах (за исключением Yb) рис. 2.336). Содержание УЪ в 
модельных расплавах приближается к наблюдаемым в базанитах только при 
степенях плавления больше 8 %. Однако, как показано Н.С. Муравьевой с 
соавторами [1989], при степени плавления шпинелевого лерцолита выше 8 -  
9% состав расплава, равновесного с мантийным оливином, близок составу 
MORB и отличается от щелочных внутриплитных базальтов низкими со
держаниями Ti, Na и К.

Состав перидотитовых и пироксенитовых ксенолитов из базанитов нава
ринского комплекса показывает, что для образования этих базанитов необхо
дим дополнительный компонент источника, ответственный за обогащение 
щелочными и несовместимыми элементами [Колосков и др., 1997]. Некото
рые ксенолиты шпинелевых лерцолитов содержат тонкозернистые зонки вы
сококремневого материала, отвечающего по составу трахиандезитам, трахи
там, трахириолитам. Образование этих зон могло быть связано с процессами 
мантийного метасоматоза при взаимодействии с флюидами субдуцирующей 
плиты, проявившимися в течение предыдущих эпизодов субдукции.



Модели плавления шпинелевых лерцолитов, таким образом, позволяют 
предположить, что ксенолиты, принадлежащие фации шпинелевых лерцоли
тов, не могут являться единственными источниками базанитовых магм и что 
более глубинные процессы, отвечающие фа-циям стабильности граната, иг
рали важную роль в петрогенезисе базанитовых расплавов. Наваринские ба- 
заниты, как и щелочные базальты Гавайских островов [Basaltic Volcanism..., 
1981] имеют тренды уменьшения общей щелочности и увеличения LREE с 
увеличением S i02, что предполагает наличие остаточного граната в их источ
нике. Основываясь на модели селективного плавления [Федоров, Колосков, 
1999], предполагается, что наваринские базаниты могли быть образованы при 
плавлении менее 3% гранатового перидотита с содержаниями Се и Yb, отве
чающими таковым в примитивной мантии [Sun, McDonough, 1989].

Таким образом, можно предположить существование двух моделей обра
зования базанитов Наваринского ареала: 1) источник базанитовых магм отве
чал по составу шпинелевому лерцолиту с зонами метасоматизированных пи- 
роксенитов, аналогичных модели Вуда для Исландии [Wood, 1979]; 2) источ
ники базанитовых расплавов по фациям глубинности отвечали верхним гори
зонтам фации гранатовых перидотитов.

В отличие от Северо-восточной окраины Азии, где к позднекайнозойскому 
времени наблюдается сокращение вулканической деятельности, на западной 
Аляске и о-вах шельфовой части Берингова моря плиоцен-четвертичный этап 
характеризовался усилением процессов грабенообразования и рифтогенеза и 
интенсивной вулканической активностью, приведшей (начиная с 6  млн лет и 
до настоящего времени) к формированию разрозненных ареалов толеитовых 
и щелочных базальтов. Занимая задуговое (относительно современной Але
утской дуги) положение, базальтоиды рассматриваемых комплексов по со
ставу не отвечают ВАВВ, изменяющим состав от N-MORB до островодуж- 
ных толеитов [Saunders, Tamey, 1979]. Их изотопно-геохимические характе
ристики подобны таковым в базальтах океанических о-вов и континенталь
ных рифтов и резко отличаются от характеристик, как для типичных ВАВВ и 
N-MORB, так и для островодужных базальтов Аляски и Алеутской дуги.

Оценивая состав позднекайнозойских базальтов Аляски и Берингова моря, 
необходимо отметить их большую изотопную неоднородность [Mark, 1971; 
Moll-Stalcup, 1994; 1995; Francis, 1976; 1978; Menzies, Murthy, 1980; Roden et 
al., 1984; 1995; Davis et al., 1993; 1995 и др.]. Для всех базальтов региона ха
рактерны высокие концентрации HFSE и LREE, увеличивающиеся от толеи
тов к щелочным базальтам, сильное обогащение Та и Nb. Вместе с тем, отме
чаются существенные различия в изотопном составе Sr, Nd и Pb между ба
зальтами индивидуальных вулканических полей, превышающие таковые 
внутри ареала (рис. 2.3, 2.4). По мнению Е. Молл-Стелкап [Moll-Stalcup, 
1995], наблюдается корреляция изотопного состава Sr, Nd и Pb с возрастом 
литосферы, в пределах которого располагается вулканический ареал. Так, ба
зальты о-ва Св. Лаврентия, расположенные в пределах палеозойской лито
сферы, имеют более низкие значения 206РЬ/204РЬ, чем остальные базальты 
провинции, а также умеренно деплетированные 87Sr/86Sr и 143Nd/144Nd. Базаль
ты, располагающиеся в пределах аккретированной мезозойской океанической 
коры, отличаются более высокими величинами 143Nd/144Nd и более низкими



87Sr/86Sr, образуя ряд среди базальтов о-вов Прибылова, о-ва Нунивак и ареа
ла Бетел, отличаясь также более высокими значениями 206Pb/ 2 rb  (рис. 2.4). 
Исключение составляют драгированные в Наваринской котловине базаниты, 
характеризующиеся наиболее низкими отношениями 143N d/144Nd и наиболее 
высокими 87Sr/86Sr и 207РЬ/204РЬ при величинах 206РЬ/204РЬ, сходных с таковы
ми в базальтах островов Прибылова [Davis et al., 1993].

В целом, изотопный состав позднекайнозойских базальтов Аляски опреде
ляется смешением трех различных компонентов источника: деплетированно- 
го HIMU и ЕМ. Первые два компонента представляют источник MORB 
[Hart, 1988]. Третий компонент, имеющий высокие отношения 207РЬ/204РЬ и 
*08РЬ/204РЬ, обычен для источников OIB-подобных базальтов (рис. 2.4).

Выводы
1. Кайнозойский вулканизм внутриплитной геохимической специализации на 

Северо-востоке Азии приурочен преимущественно к обстановке растяжения, 
структурной формой которой являются грабены, бассейны типа «пулл-апарт», а 
также системы сдвигов. Тектонические и геодинамические условия формирова
ния данных структур в значительной степени определялись воздействием внеш
них сил на литосферную плиту -  аккрецией системы гетерогенных террейнов с 
Евразиатской и Северо-Американской плитами, приведшей к образованию 
структур растяжения, формированию и подъему мантийного диапира.

Установлены три разновозрастных комплекса малодифференцированных 
базальтоидов, связанных с обстановками растяжения: маастрихт-среднеэоце- 
новый, миоценовый и раннеплейстоценовый.

2. Вулканиты маастрихт-среднеэоценового комплекса представлены обра
зованиями глиноземистой умереннотитанистой толеитовой, умереннощелоч
ной и щелочной серий, миоценового -  высокотитанистой толеитовой, пере
ходной (умереннощелочной) и щелочной меланефелинитовой серий и ранне
плейстоценового -  щелочной базанитовой серии.

3. Установлена латеральная зональность состава маастрихт-среднеэоцено- 
вых базальтоидов, выраженная в смене калий-натриевой специфики химизма 
пород на юго-востоке региона на калиевую субщелочную и щелочную к се
веро-западу, в глубь континента, увеличении обогащенное™ пород в этом 
направлении легкими REE, уменьшении степени дифференцированности 
магм. Наряду с латеральной неоднородностью, для юго-восточной части Ко
рякского нагорья отмечается последовательная смена геохимических особен
ностей продуктов вулканизма -  от умеренно деплетированных глиноземи
стых базальтов до внутриплитных обогащенных. Данные вариации предпола
гают гетерогенность магмогенерирующих источников.



ГЛАВА 3
КАЙНОЗОЙСКИЙ ВУЛКАНИЗМ В ЗОНАХ РАСТЯЖЕНИЯ 

НА ВОСТОЧНОЙ ОКРАИНЕ АЗИИ

Формирование на востоке Азиатского континента протяженных Сихотэ- 
Алинских и Южно-Корейско-Японского окраинно-континентальных вулкани
ческих поясов завершилось к середине раннего палеоцена, и край континента 
испытал режим растяжения с образованием сдвигов, сбросов и грабенов вплоть 
до окраинноморских бассейнов. Приуроченные к зонам растяжения многочис
ленные ареалы кайнозойских вулканических пород пользуются широким рас
пространением в регионе и, судя по публикациям [Fan, Hooper, 1991; Flower et 
al., 19986] в них доминируют базальты щелочных серий. Однако полученные 
новые данные по вулканизму п-ва Корея и о-ва Чечжудо [Федоров, Филатова, 
2000; 2002; Федоров и др., 2002; Филатова, Федоров, 20016; 2003], а также 
привлечение информации по вулканизму Восточного Китая, Сихотэ-Алиня и 
Япономорского региона свидетельствуют о гетерогенности состава магматиче
ских пород в зонах растяжения. Анализ изменения химизма кайнозойских вул
канитов в пространстве и во времени позволил выявить общую тенденцию в 
эволюции вулканизма, оценить природу магматических источников.

Кайнозойский вулканизм в Приморье
Сихотэ-Ачинская складчатая область заложилась на стыке двух докем- 

брийских срединных массивов (Буреинского и Ханкайского) с Охотскомор- 
ским и Япономорскими литосферными блоками. От Буреинского массива 
складчатая область отделена Куро-Бикинской разломной зоной, а от Ханкай
ского -  Даубихинским и Алчанским разломами [Салун, 1978]. От Охотско- 
морского блока граница проходит по структурам Западного Приохотья и 
Шантарских островов. Японскоморский блок отделяется от Сихотэ-Алинской 
складчатой области Восточно-Сихотэ-Алинским глубинным разломом (Бере
говым швом), которому отвечает положительная аномалия магнитного поля 
шириной 10-50 км и протяженностью свыше 900 км. Севернее, Береговой 
шов стыкуется с Монеронским глубинным разломом [Салун, 1978]. Под осе
вой частью Сихотэ-Алиня обнаружена аномально разуплотненная мантия 
[Глубинное строение..., 1984] с пониженными значениями скорости до 7,2- 
7,4 км/с в мантии по сравнению со значениями 8,0-8,5 км/с на сопредельных 
территориях [Тектоническое районирование..., 1979].

Развитие Сихотэ-Алинской вулканического пояса обычно связывается с 
субдукцией плиты Кула в меловое время [Зоненшайн и др., 1990]. В верхне- 
альбское или альбсеноманское время происходило накопление туфогенно-



терригенных отложений и кислых эффузивов [Сахно, Коваленко, 1981], с 
резким угловым несогласием перекрывающих коллизионные граниты и обра
зования Нижнеамурского и Кемского террейнов [Ханчук, 1993]. Кислый вул
канизм в сеноман-туронское время сменился образованием лав и пирокластов 
преимущественно андезитового состава и одновременным формированием 
отложений вулканогенной молассы в депрессиях. В сенонское время про
изошло накопление мощных толщ кислых игнимбритов, сопровождавшееся 
внедрением многочисленных экструзий риолитов и крупных интрузивов гра- 
нитоидов. Конечному этапу формирования вулканической области предшест
вовал длительный перерыв вулканизма и широкое развитие эрозионной дея
тельности [Рыбалко и др., 1980]. В маастрихт-датское время произошла смена 
кислого вулканизма на более основной, андезитовый. С вулканитами сопря
жены интрузивы, состав которых варьирует от диоритов до гранитов. В да- 
ний-палеоцене вулканическая деятельность наиболее широко проявилась в 
южных и северных частях области, где в составе кузнецовской свиты распро
странены потоки андезитов, с которыми переслаиваются андезитобазальты, 
базальты, риолиты, а также горизонты агломератовых туфов, туффитов и 
песчаников [Рыбалко и др., 1980].

На границе мела и палеогена субдукция плиты Кула прекратилась, и рас
сматриваемый регион стал частью трансформной континентальной окраины 
калифорнийского типа [Мартынов, 1999а; Ханчук, 2000]. Постсубдукцион- 
ные вулканические комплексы формировались в пределах вулканических де
прессий [Мартынов и др., 2002] или были приурочены к протяженным раз
рывным нарушениям. Проявления кайнозойского вулканизма известны на 
всей территории Приморья, но наиболее широко покровы и отдельные вулка
нические постройки развиты на востоке и юге Сихотэ-Алиня (рис. 3.1). По 
возрасту проявлений среди них можно выделить три комплекса: эоцен
олигоценовый, раннемиоценовый, среднемиоценовый-раннеплиоценовый.

Эоцен-олигоценовый комплекс наиболее широко распространен в пределах 
Восточного Сихотэ-Алиня, протягиваясь от устья р. Амура на севере до мыса 
Поворотного (г. Находка) на юге. Комплекс имеет чаще всего однотипное 
строение. По данным А.В. Олейникова [1989], нижние части разреза образо
ваны лавами и туфами субаквальных фаций, включающие базальты, гиалоба
зальты, гиалокластиты, переслаивающиеся с песчаниками, алевролитами, 
опоками, диатомитами и часто замещающиеся ими по простиранию. В сред
них частях комплекса преобладают субаэральные потоки базальтов и андези- 
тобазальтов, тогда как в верхних частях покровов отмечаются, наряду с ба
зальтами и андезитобазальтами, потоки андезитов и дацитов. К-Аг возраст 
комплекса определен в интервале 24,0-54,8 млн лет [Sato et al., 1993; Oka- 
mura et al., 1998a; 2005].

Наиболее полно комплекс изучен В.К. Поповым [1986] и Ю.А. Мартыно
вым [1990; 1999а,б], показавшими, что основной объем вулканических обра
зований представлен преимущественно базальтами с вкрапленниками оли- 
вин-плагиоклазового парагенезиса, реже -  базальтами и андезитобазальтами 
оливин-клинопироксен-плагиоклазового парагенезиса. Фенокристаллы оли
вина -  хризолиты, реже гиалосидериты (Fo67-85)> состав крупных зональных 
плагиоклазов изменяется от Ап75 до Апб5. Фенокристаллы клинопироксенов не-



Рис. 3.1. Схема распространения неоген-четвертичных базальтов в Приморье 
[Щека, 1983]

Цифры на схеме: базальтовые плато и покровы: 1 -  Совгаванское, 2 -  Нельминское, 3 -  Би- 
кинское, 4 -  Муданцзянское, 5 -  Шкотовское, 6 -  Шуфанское; отдельные вулканические по
стройки и массивы: 1 -  Менченский, 2 -  Содусинский, 3 -  Верхне-Муданцзянские (КНР), 4 -  
Нарвский, 5 -  Боевский, 6 -  Борисовский и Ананьевский, 7 -  Меркушевский, 8 -  Подгелбаноч- 
ный и Старикова, 9 -  Верхне-Раздольнинский, 10 -  Свиягинский, 11 -  Антоновский, 12 -  Мед
вежий, 13 -  Еленовский, 14 -  Лесозаводский, 15 -  Нижне-Мулинский, 16 -  Сальский, 17 -  
Вострецовские, 18 -  Восток-2, 19 -  Зевский, 20 -  Верхне-Бикинский, 21 -  Дурминский, 22 -  
Анюйские, 23 -  Святогорский, 24 -  Синдинский, 25 -  Болоньский



зональные и по составу отвечают авгиту и титан-авгитам (0,3-2,5% ТЮ2) -  
En36-.2Wo37-t6Fsio-23 [Мартынов, 1999а]. Ортопироксены редки и представле
ны зональным бронзитом и гиперстеном. Структура основной массы базаль
тов и андезитобазальтов толеитовая, микродолеритовая, гиалопилитовая и 
пойкилоофитовая. Микролиты образованы плагиоклазами (Ап45_65), субкаль
циевым авгитом (25-35 мол.% Wo), титаномагнетитом.

Базальты эоцен-олигоценового комплекса [Мартынов, 1999а] -  преимуще
ственно Нур-, реже ^/-нормативные толеиты, отличающиеся умеренными 
содержаниями щелочей (рис. 3.2) при варьирующих концентрациях калия 
(табл. 3.1). Для базальтов характерны высокие содержания глинозема 
(А120 3=17,5-19%). Концентрации титана варьируют при преобладании уме
реннотитанистых (1,4-2,0% ТЮ2) разностей; низкотитанистые базальты (1,0- 
1,3% ТЮ2) менее распространены и, как правило, приурочены к кольцевым 
депрессиям. Концентрации переходных элементов относительно высокие 
(Ni=30-110 ppm, Со=26-40 ppm). Содержания крупноионных литофилов 
также относительно высокие и близки таковым в толеитах E-MORB типа. 
Концентрации некоторых HFS-элементов, таких как Zr, Hf, Y, а также Та и 
Nb в умереннотитанистых толеитах комплекса выше, чем в надсубдукцион- 
ных породах и E-MORB, приближаясь к их содержанию во внутриплитных 
вулканитах. Базальтам свойственно обогащение HFSE относительно LILE, 
что отличает их от пород надсубдукционной обстановки. Однако толеиты от
личаются отрицательной Ta-Nb и положительной Sr аномалиями, характер
ными для продуктов надсубдукционного вулканизма (рис. 3.3). По соотноше
нию Th-H f-T a (рис. 3.4) толеиты вариабильны, вследствие чего их фигура
тивные точки располагаются как в поле обогащенных толеитов MORB, так и 
островодужных базальтов. Распределение REE фракционированное. Степень 
обогащения легкими лантаноидами изменяется при переходе от базальтов 
(Lan/Smn= 1,5-5,6) к андезитобазальтам (La,>/Smn=3,0-3,5) (рис. 3.5). Изотопный 
состав стронция изменяется в пределах 0,703434-0,705097 [Okamura et al., 
19986], отличаясь более низкими отношениями 87Sr/86Sr в наиболее молодых 
базальтах комплекса [Мартынов, 1999а]. Значения eNd (3,9-5,9), и Д8/4РЬ (51- 
56) в базальтах обоих типов близки и варьируют от умеренно деплетированных 
до обогащенных составов (рис. 3.6, 3.7).

Раннемиоценовый комплекс представлен ограниченно в восточной части 
Сихотэ-Алиня, где образован маломощными потоками вулканитов. Потоки 
умереннокалиевых толеитов (16,9-21,1 млн лет) [Okamura et al., 1998а] в со
ставе кизинской свиты, вскрытые скважинами под позднемиоценовыми- 
раннеплиоценовыми вулканитами Совгаванского плато, характеризуются де- 
плетированным распределением некогерентных элементов, сильной Nb ано
малией (рис. 3.46). Их состав также умерено деплетирован в отношении ра
диогенных изотопов (87Sr/86Sr=0,703359-0,70365; 143N d/l44Nd=0,512905- 
0,512942 (eNd=5,2-5,9); 206Pb/204Pb=18,218; 207Pb/204Pb= 15,52; 208Pb/204Pb= 
38,185 и A8/4Pb=52-53) [Okamura et al., 19986] (рис. 3.6, 3.7).

Вулканиты, относимые к шошонитовой серии, слагают Уйские сопки 
вблизи г. Совгавань [Фаворская и др., 1961] и характеризуются бимодальным 
распределением кремнезема (с отсутствием пород состава 54—59% S i0 2). 
Миоценовые вулканиты (15-18 млн лет) содержат вкрапленники плагиоклаза,



Рис. 3.2. Петрохимические характеристики кайнозойских вулканических пород 
Приморья

Наряду с оригинальными анализами использованы данные [М артынов, 1990; 1999а,б; 
Есин, 1988; Есин и др., 1992а-г; 1994; 1995; Мартынов, 1995]. Линия раздела щелочных и 
субщелочных пород, по [Irvine, Baragar, 1971], известково-щелочных (СА) и толеитовых 
(ТН), по [M iyashiro, 1974]

оливина, роговой обманки и магнетита [Petrova et al., 1996; Shimazu, Kawano, 
1999]. Содержания K20  изменяются от 1,5 до 2,5% в основных членах серии, 
до 3,0-4,5% в кислых при содержании Na20  2,5-4,5% и Р20 5 от 1,8-2,0 до 
0,2-0,4%. Породы обогащены несовместимыми элементами (рис. 3.3); концен-



Таблица 3.1. Представительные анализы кайнозойских вулканитов Восточно
го Сихотэ-Алиня

№ образца, анализа

Комп. 1687 7 770 K7060 K7026 1335 1406 1810 68 75

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 49,30 51,25 47,00 50,45 52,05 52,69 46,33 52,47 49,88 51,30

ТЮ2 1,53 1,56 1,97 1,54 1,33 1,55 1,79 1,96 2,12 1,61

a i2o , 18,03 17,47 17,04 17,26 18,16 15,94 15,85 16,06 17,68 17,65

Fe20 3 2,64 7,23 3,70 10,60 8,44 3,97 2,02 2,55 7,20 8,34

FeO 6,67 2,14 7,57 - - 5,55 9,32 7,71 3,51 2,14

MnO 0,16 0,19 0,17 0,16 0,11 0,13 0,14 0,14 0,14 0,12

MgO 6,54 5,22 6,85 4,62 4,02 6,88 10,40 6,28 3,22 3,22

CaO 7Л8 6,06 7,95 8,34 8,04 7,59 8,80 8,06 6,39 5,15

Na20 3,20 3,56 2,71 2,82 3,19 2,82 2,84 3,67 4,15 3,83

K20 0,86 1,51 1,55 2,45 2,79 0,50 1,36 0,59 2,23 3,36

P2O5 0,63 0,72 0,39 0,56 0,54 0,27 0,57 0,31 0,74 0,77

П .П .П . 3,23 1,3! 1,90 0,68 1,59 - - - - -

Сумма 99,87 98,22 98,80 99,48 100,26 97,89 99,42 99,80 97,26 97,49

Rb 19 21 29 57 78 30 23 14 94 -

Ba 550 336 - 880 1020 484 473 270 953 -

Sr 781 642 1055 568 685 699 619 440 825 -

Th - - - - - 1,2 2 3,6 4,9

Та - - - - - 0,51 - 0,57 3,03 3,55
Nb 14 19 12 5,4 5,7 7 28 16 - 61
H f 3,58 3,8 4,6 - - 2,59 3 2,45 5,1 6,1
Zr 140 168 99 160 154 93 143 104 - 262
Y 27 26 29 29 22 - 23 25 - 28
La 26 22,8 13,5 24,8 26,1 8,4 16,8 8,9 38,9 44,8
Ce 53 39,2 25 21 34,7 22 62,9 74,2
Nd 14 16,7 15,6 27,5 33,4
Sm 8,2 7,3 4,35 5 4,79 5,8 7,2
Eu 2,18 1,84 1,60 1,90 1,80 1,52 1,7 1,65 2,32 2,68
Gd - - - - - 5,2 5,3 4,1 4,3 6,0
Tb - - - - - 0,81 0,71 0,72 0,69 0,90
Dy - - - - - - - - - -

Yb 2,3 2,1 2,3 2,2 1,9 1,8 1,2 1,82 1,7 1,7
Lu 0,33 0,29 0,33 0,43 0,36 0,24 0,2 0,26 0,24 0,22

Примечание. Комплексы: 1-3 -  эоцен-олигоценовый, толеитовая серия; 4—5 -  раннемиоце
новый, шошонитовая серия, 6-10 -  позднемиоцен-раннеплиоценовый: 6 -8  -  толеитовая серия, 
9-10 -  щелочная серия. Анализы: 1-3 -  по [Мартынов, 1999], 4—5 — по [Shimazu, Kawano, 
1999], 6-10 -  по [Мартынов, 1995].



Эоцен-олигоценовый комплекс Раннемиоценовый комплекс

Поздний миоцен - плиоценовый комплекс 
Сов гаванское плато

Нельминское плато (•)
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Рис. 33. Распределение несовместимых элементов в кайнозойских вулканических 
породах Приморья. Наряду с оригинальными анализами, использованные данные из 
[Мартынов, 1990; 1999а,б; Есин, 1988; Есин и др., 1992а-г; 1994; 1995; Мартынов, 1995]



Th Та

О  толеиты  (сов гавански й  ком плекс)
•  щ елочны е базальты  (ванинский ко м п л е кс)
+  влк Болоньский, щ елочны е базальты  
+  ар еал ы  се в е р о -в о сто ка  Китая  
□  м ассив  Ч а н ь б ао ш ан ь , толеиты  
■  м ассив  Ч а н ь б ао ш ан ь , щ елочны е базальты  
▲ Д ату н

Рис. 3.4. Дискриминантная диаграммы Th-Hf-Ta для кайнозойских пород Примо
рья и Северо-восточной части Китая

Сихотэ-Алинь, по [Мартынов, 1990; 1999а,б; Есин, 1988; Есин и др., 1 9 9 2 ^  Есин и др., 1994; 
1995; Мартынов, 1995], Северо-восточный Китай, по [Nakamura et al., 1989; 1990; Zhang et al., 1998; 
Zou et al., 2000 и др.]. Поля базальтов различных гео динамических обстановок [Wood, 1980]: N- 
MORB -  деплетированных тблеитов срединно-океанических хребтов, E-MORB -  обогащенных то- 
леитов срединно-океанических хребтов и толеитов внутриплитных структур, WPB -  щелочных ба
зальтов внутриплитных структур, IAB -  островных дуг и активных континентальных окраин

трации Sr до 708 ppm, Ва до 1708 ppm, La до 35 ppm), а их межэлементные от
ношения отражают комбинацию как надсубдукционных, так и внутриплитных 
характеристик [Petrova et al., 1996]: Ba/La=29-41,4; Sr/Nd=l 5,6-27,2;
(Ce/Yb)n=3,8-5,3. Изотопный состав стронция (87Sr/86Sr=0,70367-0,70372) и не-
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Рис. 3.5. Распределение редкоземельных элементов в кайнозойских вулканических 
породах Приморья. Наряду с оригинальными анализами, использованы данные из 
[Мартынов, 1990; 1999а,б; Есин, 1988; Есин и др., 1992а-г; 1994; 1995; Мартынов, 1995]
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Рис. 3.6. Соотношения 143Nd/I44Nd-87Sr/86Sr в кайнозойских вулканитах Корейско-Япономорского региона
Использованы данные: Восточный Сихотэ-Алинь [Есин и др., 1995; Okamura et al., 1998^], грабен Пхохан-Яннам [Shimazu et al., 1990; Song et 

al., 1997], грабен Чегарён, о-вов Уллындо, Чечжудо и Оки Дого [Kim et al., 1999], скважины ODP [Pouclet, Bellon, 1992; Allan, Gorton, 1992], банка 
Ямато, о-вов Дог (Лианкур) и симаунтов Ямато [Tatsumoto, Nakamura, 1991], зоны Чугоку, Япония, о-вов Оки Дозен [Morris, Kagami, 1989]. 
Состав ЕМ I, ЕМ II и HIMU компонентов источника, по [Zindler, Hart, 1986; Hart, 1988]



Рис. 3.7. Соотношения “ ’P b / ^ b - ^ b / ^ b  (а) и 208Pb/204Pb-206Pb/204Pb (б) в кайнозойских вулканитах Корейско-Япономорского региона 
Использованы данные: Восточный Сихотэ-Алинь [Есин и др., 1995; Okamura et al., 1998б], грабен Пхохан-Яннам [Shimazu et al., 1990; Song et 

al., 1997], грабен Чегарён, о-вов Уллындо, Чечжудо и Оки Дого [Kim et al., 1999], скважины ODP [Pouclet, Bellon, 1992; Allan, Gorton, 1992], банка 
Ямато, о-вов Дог (Лианкур) и симаунтов Ямато [Tatsumoto, Nakamura, 1991], зоны Чугоку, Япония, о-вов Оки Дозен [Morris, Kagami, 1989]. 
Состав ЕМ I, ЕМ II и HIMU компонентов источника по [Zindler, Hart, 1986; Hart, 1988]
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одима (143Nd/144Nd=0,512843-0,512861; sNd=3,7-4,1) умеренно деплетирован 
(рис. 3.6), и уйские шошониты по этим параметрам занимают промежуточное 
положение между породами шошонитовой серии Алеутских островов и Анд.

Севернее Совгаванского плато раннемиоценовые (18 млн лет) [Shimazu, 
Kawano, 1999] вулканиты слагают отдельные потоки, которые простираются 
от мыса Тумнин до мыса Сюркум. Потоки образованы субщелочными анде- 
зитобазальтами, андезитами, реже дацитами и характеризуются умеренным 
обогащением некогерентными элементами, слабо дифференцированным рас
пределением REE (Lan/Smn=l,9-2 ,8 ; Lan/Ybn=3,9-5,8). Для них характерны 
более высокие значения 87Sr/86Sr (0,7037-0,7038) и более низкие 14*Nd/144Nd 
(0,512769-0,512831; eNd=3,04,2) [Shimazu, Kawano, 1999], чем таковые в 
раннемиоценовых толеитах Совгаванского плато.

Среднемиоценовый-раннеплиоценовый комплекс наиболее широко представ
лен среди кайнозойских образований Приморья и Сихотэ-Алиня, где вулканиты 
образуют обширные базальтовые плато и многочисленные вулканические по
стройки, наложенные как на породы фундамента, так и на позднемеловые вул
каногенно-осадочные образования окраинно-континентальных вулканических 
поясов и вулканических комплексов раннего кайнозоя. Основные центры вулка
нических проявлений приурочены к трем группам разломов [Геология СССР, 
1969]: Береговому шву, Монеронскому разлому (с востока) и Восточной сдвиго
вой зоне. Базальтовые плато часто наследуют более ранние системы разломов, 
вдоль которых изливались вулканиты раннекайнозойских комплексов.

В Восточном Сихотэ-Алине вулканиты позднемиоценового-раннеплиоцено- 
вого комплекса образуют ряд моногенных вулканических построек и плато, наи
более крупные из которых Совгаванское, Нельминское и Бикинское (рис. 3.1).

Совгаванское плато, являющееся наиболее хорошо изученным [Ахметьев, 
Ботылева, 1971; Берсенев, Денисов, 1971; Есин и др., 1992а-г; 1994; 1995; 
Мартынов, 1995; 1999а,б], располагается в междуречье Тумнин и Коппи, 
имея в плане изометричную форму. В основании плато залегают либо отло
жения коры выветривания мощностью до 1 0  м, либо слаболитифицирован- 
ные туфогенно-осадочные породы. Плато образовано потоками базальтов и 
андезитобазальтов толеитовой серии мощностью от 1 - 2  до 8 - 1 0  м, иногда 
разделенными маломощными отложениями кор выветривания. Отмечаются 
силлы микрогаббро. Общая мощность разреза толеитов достигает 300 м. Ще
лочные базальты редки и слагают небольшие вулканические постройки как в 
поле развития толеитов, так и пород фундамента.

Нельминское плато, расположенное южнее, в междуречье Ботчи и Самар- 
ги, изучено главным образом по береговым обнажениям Татарского пролива 
[Ахметьев, Ботылева, 1971; Есин и др., 19926]. Строение вулканических по
кровов напоминает совгаванский разрез. Щелочные базальты редки и извест
ны лишь в западной части плато.

Возраст толеитов, слагающих Совгаванское и Нельминское плато, по 
данным К-Аг датировок определен как позднемиоценовый (5,6-11,8 млн 
лет) [Есин и др., 1994; Okamura et al., 1998а]. Излияния щелочных базаль
тов, рассматриваемых ранее как самостоятельный ванинский комплекс 
[Есин и др., 1992а-г], также происходили в позднем миоцене (5,0-11,9 млн 
лет) [Okamura et al., 1998а].



Самое южное вулканическое плато в пределах Восточного Сихотэ-Алиня 
-  Бикинское -  расположено в бассейне верхнего течения р. Бикин и ее прито
ка р. Зевы. Плато сложено толеитами, выполняющими узкий грабен широт
ного простирания [Ахметьев, Ботылева, 1971]. Щелочные базальты в преде
лах плато известны вблизи устья р. Зевы, где образуют отдельные потоки, а 
также на перевале рек Килоу и Дагды, где сохранились реликты крупного 
щитового вулкана [£Цека, 1983].

Базальты, слагающие вулканические плато, не обнаруживают, как неодно
кратно отмечалось ранее [Есин, 19926; Мартынов, 1999], существенных раз
личий по петрографическим и петрохимическим характеристикам, вследст
вие чего в дальнейшем будут рассматриваться совместно. Вещественная ха
рактеристика вулканитов Восточного Сихотэ-Алиня приводится в основном 
по работам С.В. Есина с соавторами и Ю.А. Мартынова.

Низко- и умереннокалиевые толеиты характеризуются афировой, реже 
порфировой структурой. Вкрапленники образованы преимущественно зо
нальными плагиоклазами (Ап^-бо -  ядра, Ап28_3о -  краевые зоны), реже оли
вином (Fo74_82 и F o50-7o), клинопироксенами (En34_55 Wo34^,5Fs, («о) и магнети
том. Ортопироксены редки, встречены в андезитобазальтах и представлены 
брОНЗИТОМ (En75Wo3Fs2I) И ПИЖОНИТОМ (Еп63_65WО|_gFS20-24)•

Базальты и андезитобазальты — Qtz -, реже 0/-нормативные и по соотно
шению кремнезема, щелочей и железа принадлежат к субщелочной толеито- 
вой серии (рис. 3.2). Толеиты характеризуются умеренно высокими содержа
ниями титана (ТЮ2=1,4-2,1), глинозема (А120 3= 14,5-17,9%) при варьирую
щих концентрациях фосфора (P2Os=0,14-0,57). По распределению К20  среди 
толеитов выделяются низко- и умереннокалиевые разности (0 , 1 2 - 2 ,2 %) 
[Мартынов, 19996]. Однако большая часть (80-85%) исследованных пород, с 
одной стороны, характеризуется устойчивым максимумом в распределении 
калия в области 0,8-1,6 % К 20 ,  с другой -  как низко-, так и умереннокалиевые 
разности близки по содержанию остальных петрогенных и редких элементов, 
образуя единые тренды на вариационных диаграммах [Мартынов, 19996].

В толеитах сильно варьируют содержания переходных элементов (Сг от 60 
до 260 ppm, Ni от 25 до 270 ppm, Со от 22 до 43 ppm, V от 126 до 155 ppm). 
Концентрации некогерентных элементов высокие, превышающие таковые (за 
исключением H f и Yb) в E-MORB. Однако их распределение на спайдер- 
грамме имеет «пилообразный» рисунок (рис. 3 .3 в,д), свойственный надсуб- 
дукционным породам. Поведение Та и Nb в толеитах определяется норма
тивным составом пород. Так, для (^/-нормативных толеитов характерен сла
бый Ta-Nb максимум на спайдерграмме, тогда как ^^-нормативные толеиты 
отличаются либо минимумом, либо отсутствием аномалии. Аналогичное по
ведение проявляется также и на диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.4), где фигура
тивные точки 0/-толеитов располагаются в области составов WPB, тогда как 
^ t e - т о л е и т ы  занимают переходную область между обогащенными толеитами 
MORB и надсубдукционными базальтами. Распределение REE фракциониро
ванное: в Qfc-толеитах отношения La„/Smn и Lan/Yb„ изменяются в пределах 
0,7—1 ,6  и 1,8—5,0, возрастая в OZ-толеитах до 1,4—2,5 и 2,5—11,5, соответствен
но (рис. 3.5в,д). Изотопный состав толеитов сильно варьирует, и первичные 
отношения изменяются в пределах: для неодима -  0,512496-0,512815 (eNd=



+3,0 до минус 2,5), для свинца (206РЬ/204РЬ) -  17,266-18,324, для стронция -  
0,703853-0,704693 (рис. 3.6, 3.7).

Щелочные базальты -  щелочные оливиновые базальты, базаниты и гавай- 
иты [Есин и др., 19926] -  в пределах Восточного Сихотэ-Алиня развиты пре
имущественно на Совгаванском плато. Они представляют собой порфировые 
породы с фенокристами оливина (Fo62-86), реже плагиоклаза (Ап38_58). Микро
литы клинопироксена -  салиты, отличающиеся повышенным содержанием 
натрия. Основная масса базальтоидов сложена плагиоклазами, клинопирок- 
сенами, оливином и титаномагнетитом, характеризуясь интерсертальной, до- 
леритовой, реже пойкилоофитовой структурой.

Щелочные базальтоиды характеризуются умеренно высокими содержания
ми щелочей (Na20+ K 20 = 3 ,0-7,5%) (рис. 3.2), фосфора (Р20 5=0,3-0,8%) и силь
но варьирующими концентрациями глинозема (А12Оз=13-18%). Породы высо
котитанистые (ТЮ2=1,7-2,8%), с высокими содержаниями редких некогерент
ных элементов (рис. 3.3), в том числе и легких REE (Lan/Smn=2,3-5,7; 
Lan/Ybn=6,5-18,3) (рис. 3.5). На диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.4) фигуративные 
точки щелочных базальтов располагаются в области составов WPB. Изотопный 
состав стронция (87Sr/86Sr=0,70370-704488) и неодима (143Nd/144Nd=0,512648- 
0,512804; sN d=l,5-2,0) (рис. 3.6, 3.7) близок толеитам Совгаванского плато, 
при более низких значения 206РЬ/204РЬ (17,687-17,88).

В пределах Западного Сихотэ-Алиня и Южного Приморья наиболее круп
ные базальтовые плато -  Верхнеанюйское, Среднеамурское, Шкотовское и 
Шуфанское (рис. 3.1) приурочены к системам разломов северо-восточного 
простирания, видимо, являющихся продолжением разломов восточной ок
раины Кореи [Тихоокеанская..., 1991].

Верхнеанюйское плато сложено позднемиоценовыми (—13,2 млн лет) 
[Есин, Травин, 1994] толеитовыми базальтами. Позже, в позднем миоцене- 
раннем плиоцене (3,9-7,9 млн лет) [Есин, Травин, 1994] на плато и вне его 
изливались щелочные базальты.

Среднеамурское плато, расположенное в пределах Уссури-Амурского грабе
на, образовано фрагментарными выходами базальтов, относящимися к щелоч
ной и толеитовой сериям. Формирование базальтов происходило в два этапа: 4—6 
и 8-10 млн лет, причем щелочные базальтоиды, в отличие от Верхнеанюйского 
плато, изливались только на первом этапе [Петухова, Приходько, 1999].

В северной части Уссури-Амурского грабена вулканические плато образо
ваны сложным переслаиванием толеитов, щелочных базальтов и перекры
вающих их трахитов, имеющих возраст 15,0; 13,5 и 12,5 млн лет, соответст
венно. К этим плато примыкают сдвоенные вулканы Бабушка-Дедушка, 
имеющие возраст 4,78 и 12,1 млн лет соответственно [Сахно, Моисеенко, 
2000; Рассказов и др., 2000] и вулкан Болоньский, возраст которого 9,6 млн 
лет [Приходько и др., 1996].

Болоньский вулкан располагается в 100 км юго-западнее г. Комсомольска- 
на-Амуре, слагая остров Ядасен озера Болонь. Длина вулканической постройки 
достигает 230 м при ширине до 110 м, а высота над уровнем моря достигает 15 
м. По данным Е.Ф. Малеева [1963], туфовая толща, слагающая основной объем 
вулканической постройки (рис. 3.8), состоит из угловатых обломков пористых 
базальтов, сцементированных пепловым материалом. В небольшом количестве



Р и с . 3 .8 . С хем а геологи ческого  строен ия  Болонского  вулкан а, по [М алеев, 1963]
1 -  рыхлые отложения, 2 -  базальты, 3 -  “обожженные” туфы, 4 -  туфы, 5 -  нижнемеловые 

турбидиты

присутствуют аггломератовые туфы, сложенные округлыми обломками пород 
с характерной губчатой структурой. Лавовые потоки базальтов известны толь
ко в центральной и юго-восточной частях острова.

Базальты Болонского вулкана представляют собой плотные, реже порис
тые породы [Федоров, Колосков, 2000]. Структура микропорфировая, вкрап
ленники образованы оливином, клинопироксеном, реже лейцитом (табл. 3.2). 
Оливины химически зональны, магнезиальность ядер колеблется в пределах 
89^91% Fo, снижаясь к краю зерна до 8 8 %. Клинопироксены вкрапленников -  
низкотитанистый авгит (\V0 4 3 _4 7 En4 7_5 2Fs5_7). Состав лейцита (55,0-55,3% S i02, 
22,9-23,1% А120 3; 22,0-22,3% К 20 )  [Приходько и др., 1996] близок к идеаль
ной формуле минерала. Основная масса базальтов образована зернами оли
вина (Fo7i_76), клинопироксенов, изменяющими состав от титан-авгита до же
лезистого авгита (ТЮ2=1,3-4,9%; Wo49_53En3i_38Fsii_i6), зернами калинатрово- 
го полевого шпата, нефелина, лейцита, апатита и рудных минералов. Отме
чаются небольшие выделения глиноземистого высококалиевого (до 4,8% 
К 20 ), низконатриевого (до 1% Na20 )  стекла дацитового состава. Структура 
основной массы микрокристаллическая.

По химическому составу лавы Болонского вулкана являются калиевыми 
щелочными базальтами (K2O/Na2O=0,75-1,1; Na20+ K 20 = 6 ,9-8,3%). Щелоч
ные базальты отличаются высокими концентрациями несовместимых эле
ментов (рис. 3.3; табл. 3.3) подобно внутриплитным щелочным лавам океани
ческих островов и континентальных рифтов. Распределение HFSE показыва
ет, что лавы комплекса незначительно диффренцированы, и межэлементные 
отношения смещены в сторону более несовместимого элемента, что обычно 
для внутриплитных щелочных лав. Распределение редкоземельных элементов 
носит дифференцированный характер (рис. 3.5) при обогащении элементами 
цериевой группы (Lan/Smn=3,7-3,9; Lan/Ybn= 18-22), что также типично для 
внутриплитных щелочных вулканитов [Федоров, Колосков, 2000].



Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7

S i0 2 40,85 40,50 53,92 54,53 45,42 42,78 55,31

ТЮ 2 - - 0,51 0,08 3,31 4,30 0,10

А120 3 - - 1,76 0,69 6,81 8,77 23,12

Сг2Оэ - - 0,54 1,59 - - -

FeO 9,76 11,24 4,26 4,27 8,26 7,40 0,28

МпО 0,01 0,09 16,43 19,35 11,84 10,03 0,03

MgO 47,74 46,52 23,16 17,39 23,32 21,10 0,01

СаО 0,00 0,13 0,45 0,83 0,47 0,70 -

N a20 - - - - - - -

к2о - - - - - - 22,01

NiO 0,27 0,00 - - - - -

Сумма 98,63 98,49 101,03 98,73 99,43 95,08 101,17

m g# 88,1 86,4 87,3 89,0 71,9 70,7 -

Комп.
№ анализа

8 9 10 11 12 13 14

SiOz 51,24 41,52 42,02 52,77 53,20 56,37 56,72

ТЮ 2 0,07 - - 0,31 0,40 0,04 0,02

А120 3 30,35 - - 4,05 3,24 4,43 4,40

Сг20 3 - - - 1,25 1,15 0,28 0,32

FeO 0,57 8,57 8,49 2,44 3,05 5,85 6,05

МпО 0,01 - 0,02 - - - -

MgO - 49,62 49,16 15,57 15,91 32,37 31,99

СаО 0,08 0,01 0,19 22,61 22,70 0,60 0,60

Na20 15,01 0,06 0,05 0,63 0,60 0,22 0,26

К 20 1,77 - - - - - -

NiO - 0,14 0,06 - - - -

Сумма 99,10 99,93 99,99 99,64 100,26 100,16 100,36

mg# - 89,8 88,4 91,9 90,3 90,8 90,4

Примечание. Анализы: 1-7 -  щелочные базальты, 8-14 -  ксенолит шпинелевого лерцолита; 1-2, 
9-10 -  оливин, 3 -6 ,11-12  -  клинопироксены, 6 -  лейцит, 7 -  нефелин, 13-14 -  ортопироксены.

Базальты содержат многочисленные мелкие ксенолиты шпинелевых лер- 
цолитов, состоящие из оливина (Fo88_92,5), ортопироксена (Woifi_i,4En89t3_ 
89,7Fs8,7_9,2)> клинопироксена (Wo45_49En44_5iFs3_6) и шпинели (mg#=73-75%; 
сг#=11-13%) с незначительными вариациями в количественных соотношениях.



Комп.
№ образца

707 709 710 711 714 715 715a

S i0 2 44,42 44,24 44,8 44,83 45,33 44,72 44,78

тю2 2,19 2,36 2,27 2,2 2,66 2,1 0,13

АЬОз 14,12 13,93 13,82 14,03 12,84 13,64 3,35

Ре20з 3,1 5,43 5,18 8,07 2,2 3,11 1,67

FeO 7,9 5,98 6,33 3,46 8,2 7,94 6,62

MnO 0,18 0,18 0,19 0,17 0,2 0,18 0,18

MgO 10,5 10,06 9,96 9,99 10,68 10,82 40,07

CaO 8,71 9,15 8,98 8,82 8,49 9,4 2,75

Na20 3,86 3,65 3,47 3,55 4,68 3,68 0,28

K20 3,74 3,73 3,66 3,68 3,61 3,19 0,07

p2o5 1,3 1,29 1,34 1,21 1,11 1,22 0,08

Cr 600 558 621 633 402 683 1800

Ni 434 431 446 371 330 569 -

Co 58 45 50 60 58 70 99

Sc 20 20 20 20 19 19 9,1

V 208 209 99 123 64 218 -

Rb 58 63 58 59 92 91 5,2

Ba 760 740 740 670 640 620 49

Sr 1200 1200 1200 1200 1100 1100 65

Th 6 6,9 6,1 6,6 4,8 5,3 0,6

Та 4,3 4,7 3,9 4,4 3,9 4,1 -

Nb 74 76 73 76 72 72 -

H f 8,2 7,5 8,0 7,5 7,2 7,4 -

Zr 280 290 280 280 270 270 15

Y 23 25 25 27 24 25 1,6

La 64 62 59 55 63 59 4,7

Ce 110 110 100 96 110 100 10

Nd 48 50 45 42 49 48 3,5

Sm 9,9 10 9,2 8,7 10 9,8 0,66

Eu 2,5 2,4 2,1 2 2,5 2,2 0,22

Tb 0,94 1 0,84 1,1 1,1 0,92 0,12

Yb 1,9 2,1 2,1 1,8 2,1 2 0,29

Lu 0,27 0,27 0,3 0,28 0,3 0,32 0,06

Примечание. Образцы: 707-715 -  базальты, 7 1 5 а -  ксенолит шпинелевого лерцолита.



Иногда в ксенолитах отмечаются пироксенитовые каймы и прожилки, сло
женные авгитом (Wo47^ 9En45^ 9FS4_6).

По минеральному и химическому составам изученные перидотитовые 
включения относятся к лерцолитовой серии (по X. Куно) и на основе геохи
мических критериев (mg#=90-93%; СаО=2,7-2,9%; А12Оз=2,9-3,4%,
ТЮ 2=0,12-0,13%) отвечают обогащенному типу этой серии (по П. Никсону), 
что также подтверждается фракционированным распределением редкозе
мельных элементов (Lan/Smn=4,3; Lan/Ybn=10,7) [Федоров, Колосков, 2000]. 
Состав ксенолитов свидетельствует, что возникновение магматических рас
плавов происходило на уровне шпинель-лерцолитового равновесия.

В южной части Приморья базальтовые плато представлены покровами 
сложного строения. На Шкотовском плато нижние части разреза сложены по
токами толеитов (13-13,3 млн лет) [Саранина, 2002], сменяющимися потоками 
щелочных оливиновых базальтов с экструдирующими их плагиопорфировыми 
долеритами (9,4 млн лет) [Саранина, 2002], обогащенными (до 40-50%) круп
ными (до 2 см) мегакристаллами плагиоклаза [Щека, 1983; Сахно, Моисеенко, 
2000]. Разрез базальтовых потоков, полученный по материалам бурения в рай
оне с. Шкотово, показывает, что на протяжении 240 м базальты Шкотовского 
плато образуют несколько циклов чередования оливин-клинопироксеновых 
разностей с гиперстенсодержащими [Щека, 1983]. В поздних циклах гиперстен 
исчезает, и в разрезе преобладают богатые плагиоклазом оливиновые разности. 
Возраст образований 8,7-11,8 млн лет [Okamura et al., 1998а]. В пределах плато 
широко распространены моногенные вулканические постройки, сложенные 
щелочными базальтами, содержащими ксенолиты шпинелевых лерцолитов.

Иное строение имеет Шуфанское плато, располагающееся большей ча
стью на территории КНР. Восточная часть плато, известное как Борисовский 
покров, состоит из большого количества потоков (до 25) пористых базальтов 
[Берсенев, Денисов, 1971], в верхней части плато известны туфы и туфобрек- 
чии андезитодацитового состава. Плато представляет сложно построенный 
щитовой вулкан со множеством жерловин, трубок взрыва щелочных высоко
калиевых магнезиальных базальтов с ксенолитами шпинелевых лерцолитов. 
По периферии плато располагается ряд вулканов: на восточном фланге -  Ба
рановский (8,2 млн лет) [Саранина, 2002], трахиандезитобазальтового соста
ва, на западном -  Борисовский и Боевский -  щелочно-базальтовые, с ксено
литами лерцолитов. Возраст последних вулканических построек колеблется 
от 12 до 13,5 млн лет [Сахно, Моисеенко, 2000].

К данному возрастному интервалу в пределах Сихотэ-Алинской области 
также относятся анкаратриты и пикритобазальты (13,9 млн лет) [Мартынов, 
2002], образующие Лесозаводскую трубку взрыва [Гапеева, 1954; Фаворская 
и др., 1961]. Трубка имеет сложное строение [Щека, 1983]. Основное тело 
трубки выполнено мелкообломочной массой, состоящей из анкаратритов, 
пикритов, монолитных базальтов, а также мегакристаллов полевого шпата, 
пироксенов, оливина, керсутита и биотита. Западная зона насыщена облом
ками лерцолитов, кристаллических сланцев и гнейсов. Апофизы от трубки, 
протягивающиеся на расстояние 50-120 м, выполнены стекловатыми порис
тыми базальтами и состоят на 80-95% из ксенолитов шпинелевых лерцолитов 
и ксенокристов их минералов, цементируемых темным пористым стеклом.



Кайнозойский вулканизм в восточной части Китая
В восточной части Китая проявления кайнозойского вулканизма приурочены 

преимущественно к рифтовым системам северо-восточного и северо-северо- 
восточного простирания -  Восточно-Китайской и Циркум-Ордосской (рис. 3.9).

В Восточно-Китайской рифтовой системе, состоящей из многочисленных 
односторонних грабенов и разделяющих их горстов, выделяются три круп
ных периода вулканизма: раннетретичный, неогеновый и плиоцен- 
четвертичный [Fan, Hooper, 1991]. В данном разделе рассмотрены проявления 
кайнозойского вулканизма в северо-восточной и центральной частях рифто
вой системы, отделенных сутурой от структур Юго-восточного Китая и Юж
но-Китайского моря, вулканизм которых будет охарактеризован в главе 4.

Раннетретичный вулканизм начался в палеогене и, достигнув максимума 
в раннем эоцене, начал ослабевать в позднем эоцене и олигоцене. Вулканиче
ские ареалы связаны с осадочными бассейнами (Сяляо и Северо-Китайским) 
и широко проявлены в пределах равнины Хубей, где вулканические породы, 
переслаиваясь с морскими осадочными отложениями, образуют мощные (до 
800 м, как в ареале Фанжи) покровы. В северной части рифтовой зоны ранне
третичные вулканиты пользуются меньшим распространением и, как правило, 
приурочены к системе разломов Тан-Лу. Большая часть раннекайнозойских 
базальтоидов представлена толеитами, тогда как в ареалах Аньхой, Чанчуен, 
Ксиляхэ и Субеи преобладают щелочные оливиновые базальты и базаниты 
[Zhou, Chen, 1978; Liu et a l ,  1983]. Базальты северной и центральной частей 
Китая обогащены некогерентными элементами и на дискриминантных диа
граммах занимают поля внутриплитных базальтов [Fan, Hooper, 1991]. При 
близости распределения петрогенных и редких элементов (рис. 3.10) между 
раннетретичными базальтами этих ареалов существуют определенные разли
чия в изотопном составе Sr, Nd и Pb (рис. 3.11, 3.12) [Peng et al., 1986]. Так, 
толеиты и щелочные базальты ареала Аньхой характеризуются умеренно де- 
плетированными отношениями *7Sr/86Sr (0,70444—0,70465), при изменчивых 
значениях ,43Nd/144Nd (0,512409 и 0,512803, eNd=+3,2 до —4,5) и высоких 
Д8/4РЬ (84-170), отражающих DUPAL аномалию в базальтах (206РЬ/204РЬ= 
16,59-18,15, 207РЬ/204РЬ=15,32-15,57; 208РЬ/204РЬ=37,35-38,47). Напротив, па
леогеновые щелочные базальты ареала Куаньдянь отличаются более депле- 
тированными отношениями изотопов Sr и Nd (0,70314 и 0,512994, eNd=6,9) и 
сходных изотопных отношениях РЬ (206РЬг04РЬ= 17,60-17,86; 207РЬ/204РЬ= 
15,40-15,51; 208РЬ/204РЬ=37,55-38,06).

Миоценовый (25-5 млн лет) этап вулканизма широко представлен на террито
рии Восточно-Китайской рифтовой системы, где, по данным, приведенным в ра
ботах [Fan, Hooper, 1991; Peng et al., 1986], большая часть вулканических ареалов 
приурочена к системе разломов Тан-Лу (рис. 3.9). Миоценовые ареалы образова
ны маломощными потоками базальтов и большим количеством мелких шлако
вых конусов, связанных с однократными извержениями, или слагают вулканиче
ские плато долгоживущих вулканических центров (вулканические массивы 
Чаньбаошань, Абага). Преобладающий объем вулканитов потоков и шлаковых 
конусов представлен щелочными базальтоидами, включающими щелочные оли
виновые базальты, базаниты и оливиновые нефелиниты, однако в ряде ареалов 
щелочные базальтоиды переслаиваются с толеитовыми базальтами.



Рис. 3.9. Схема размещения кайнозойских вулканогенных образований в восточной 
части Китая [Basu et al., 1991; Fan, Hooper, 1991; Tu et al., 1991; Милановский, 1993]



Рис. ЗЛО. Распределение несовместимых элементов в кайнозойских вулканиче
ских породах восточной части Китая [Basu et al., 1991; Hsu et al., 2000; Song et al., 
1990; Wang et al., 1989; Zhang, 1992; Zhang et al., 1995, 1998 и др.]

Содержания некогерентных элементов в породах нормированы по примитивной мантии 
(pm) [Sun, McDonough, 1989]



В Северо-Восточном Китае (за исключением массива Чаньбаошань) мио
ценовая вулканическая деятельность проявлена относительно слабо, и ще
лочные базальты, переслаиваясь с редкими потоками оливиновых толеитов, 
слагают ареалы Йитон и Муданцзян [Fan, Hooper, 1991].

На полуострове Шаньдун щелочные базальты и базаниты изливались в 
интервалах 18,8-10,6 и 7,7-5,0 млн лет [Peng et al., 1986]. Породы характери
зуются выдержанностью состава на всем интервале вулканической деятель
ности и отличаются деплетированным составом изотопов Sr и Nd (87Sr/86Sr= 
0,7032-0,7041; 143Nd/144Nd=0,51262-0,51295 (sNd=4,0-6,2) и варьирующими 
отношениями 206Pb/204P b = l7,60-18,49; 207Pb/204P b= l5,42-15,59; 2o6Pb/204Pb= 
37,83-38,52; Д8/4РЬ=22,7-95,3 (рис. 3.11, 3.12).

Южнее, в провинции Цзянсу среднемиоценовые (7,0-10,9 млн лет) ареалы 
сложены переслаивающимися потоками щелочных базальтов и оливиновых то
леитов, имеющими близкие к базальтам п-ва Шаньдун отношения 87Sr/86Sr= 0,7034 
и 143Nd/144Nd=0,512927 (eNd=5,9), и слабо варьирующие значения Д8/4РЬ (54-58).

В раннем плиоцене вулканизм в Восточно-Китайской рифтовой системе 
практически полностью прекратился и был ограничен трахит-пантеллеритовыми 
извержениями в пределах вулканического массива Чаньбаошань и щелочно
базальтовыми в районе гор Тайхань (3,75-7,5млн лет) [Fan, Hooper, 1991].

Плиоцен-четвертичные вулканические породы пользуются наиболее ши
роким распространением в Восточном Китае среди кайнозойских вулканитов, 
формируя постройки преимущественно центрального типа, сложенные ще
лочными базальтоидами, реже -  толеитами.

Вулканическая группа Чаньбаошань, расположенная на плоскогорье Чань- 
баи в провинции Гирин на северо-востоке Китая (рис. 3.9), представляет один 
из наиболее крупных вулканических центров востока Азии. Известно более 
100 вулканических построек, включая крупное кратерное озеро Тианчи. Выде
ляется [Liu, 1987; Yun et al., 1993] около семи фаз вулканических извержений: 
от щелочных оливиновых базальтов и оливиновых толеитов Зенбонсан раннего 
миоцена (19-23 млн лет), через среднемиоценовую (13,5-16,4 млн лет) фазу 
толеитового вулканизма Найтошань к плиоцен-плейстоценовым базальтам, 
позднеплейстоценовым щелочным трахитам Байтошань и раннеголоценовым- 
современным (1984 г) трахитам, обсидианам и пантеллеритам.

Раннемиоценовые базальтоиды Зенбонсан слагают нижний комплекс вулкани
ческого основания массива и представлены переслаиванием щелочных оливино
вых базальтов и оливиновых толеитов [Yun et al., 1993]. Базальты Найтошань сла
гают мощные (300-400 м) покровы верхнего комплекса. По соотношению кремне
зема, щелочей и железо-магниевого отношения базальты являются субщелочными 
толеитовыми, а по нормативному составу среди них вьщеляются 01- и Qtz- 
толеиты. Основной объем толеитов приходится на оливиновые разности, тогда как 
g/z-толеиты слагают отдельные малочисленные потоки [Basu et al., 1991]. Толеиты 
умеренно обогащены несовместимыми элементами (рис. 3.10) и характеризуются 
дифференцированным распределением REE, при котором отношения Lan/Srrin и 
La/Ybn изменяются от 1,8 и 4,8 в Q/z-толеитах до 2,2-3,1 и 5,5-8,4 в <Э/-толеитах, 
соответственно. Отношения 87SrASr (0,70495-0,70513) и 143Nd/144Nd (0,51250— 
0,51277 (sNd=or -1,3 до -2,6) во всех разностях толеитов, как и отношения изото
пов свинца, характеризуют слабо обогащенный источник (рис. 3.11,3.12).



14
3N

d/
14

4N
d

0,5132 -

0,5128

0,5124

0,512

+ ▲

HIMU

о толеиты
•  щелочные базальты 
э трахиты
ф ксенолиты Sp лерцолитов 
+ Удалянчи 
х К-серии СВ Китая 
о Гирин 
+ Куаньдянь 
□ Q fz-толеиты 
■ щелочные базальты 
▼ ранний миоцен 
v плиоцен
*  Датун 
▲ Аньхой
*  Цзянсу

t n  К-серииСВ Китая

T
*5

т
0,702 0,703 0,704 0,705 0,706

87S r/86Sr

ЕМ II

г I

0,707 0,708

Рис. 3.11. Соотношения 143Nd/l44Nd-87Sr/86Sr в кайнозойских вулканитах восточной части Китая [Basu et al., 1991; Peng et al., 
1986; Zhang et al., 1998; Hsu et al., 2000; Wang et al.,1989; Моисеенко, Сахно, 2000]



Рис. 3.12. 207Pb/204Pb -  206Pb/204Pb (а) и 208Pb/204Pb -  206Pb/204Pb (б) соотношения в кайнозойских вулканитах восточной части 
Китая [Peng et al., 1986; Basu et al., 1991; Zhang et al., 1998; Моисеенко, Сахно, 2000; Hsu et al., 2000]

Состав EM I, EM II и HIMU компонентов источника no [Zindler, Hart, 1986; Hart, 1988]
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Среди плиоцен-плейстоценовых базальтов Чаньбаошань выделяются [Hsu 
et al., 2000]: кварцевые толеиты, щелочные оливиновые базальты и базаниты. 
gfz-толеиты представляют собой везикулярные порфировые породы, вкрап
ленники в которых образованы плагиоклазом и оливином. В основной массе 
различаются оливин, плагиоклаз, магнетит, погруженные в вулканическое 
стекло. Толеиты характеризуются повышенной для данного типа пород ще
лочностью (Na20+ K 20= 3 ,5-5,3%) при содержании кремнезема 53-55% S i0 2 и 
сильно варьирующих концентрациях А120 3 (14,8-18,8%), ТЮ2 (1,2-3,0%) и 
Р20 5 (0,2-0,8%). Щелочные базальты -  редкопорфировые породы, с оливином 
и клинопироксеном в виде вкрапленников и оливином, клинопироксеном, 
магнетитом, плагиоклазами в основной массе породы. В щелочных оливино- 
вых базальтах и базанитах содержание Na20+ K 20  изменяется от 4,3-6,3 и 
5,7-6,3%, соответственно, при изменении кремнезема от 45,6 до 51,7%. Все 
базальты умеренно обогащены некогерентными элементами (рис. 3.10). На 
диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.4) толеиты занимают поле E-MORB, а фигура
тивные точки щелочных базальтов расположены в области внутриплитных 
составов, однако часть базанитов ареала Ванчин смещена к полю активных 
континентальных окраин, полю составов базальтов вулкана Сьерра Галан 
(Аргентинские Анды), рассматривающихся как пример ассимиляционно- 
фракционно-кристаллизационной эволюции продуктов внутриплитного ис
точника зоны растяжения на активной континентальной окраине [Thorpe et 
al., 1984]. Для этих же базанитов, в отличие от других базальтоидов массива 
Чаньбаошань, характерен устойчивый Та минимум на спайдерграмме (рис.
3.10). Распределение REE во всех типах базальтоидов фракционированное. 
Увеличение отношения Lan/Ybn от толеитов (3,5-18,6), через щелочные оли
виновые базальты (7,4-12,9) к базанитам (11,4—16,3) может интерпретиро
ваться как изменение степени плавления подобного мантийного источника 
[Hsu et al., 2000], что также подтверждается негативной корреляцией между 
Na20+ K 20  и S i02 для толеитов и щелочных базальтов [Chen, 1988].

Значения 87Sr/86Sr (0,70458-0,7052) в плиоцен-плейстоценовых толеитах 
несколько выше, чем в щелочных базальтах (0,704319-0,70513) при изменчи
вых значениях 143Nd/144Nd (0,512570-0,512744 (sNd =+2,1 до -1,3) и 0,51250- 
0,512805 (sNd =+2,7 до -2 ,6) в толеитах и щелочных базальтах соответствен
но) (рис. 3.11) [Hsu et al., 2000; Сахно, Моисеенко, 2000]. Во всех базальтах 
отношения Д8/4РЬ варьируют от 47 до 160, что свидетельствует о наличии 
DUPAL аномалии.

В щелочных базальтах массива Чаньбаошань присутствуют ксенолиты 
шпинелевых лерцолитов, разделяемые по содержанию REE на обогащенные 
LREE (Lan/Ybn=6,6-8,15) и деплетированные (Lan/Ybn=0 ,2 - 0 ,7 ) разности. 
Концентрации HREE в обоих типах пород сходные [Hsu et al., 2000]. Обога
щенные лерцолиты также имеют более высокие концентрации LDLE, а также 
Ti, Y, Nb, Та, более высокие отношения 87Sr/86Sr (0,706077-0,706440) и более 
низкие 143Nd/144Nd (0,512631-0,512696), чем деплетированные разности 
(0,703768-0,70386 и 0,513012-0,513074 соответственно).

Раннеголоценовые-современные трахиты представляют собой порфиро
вые породы [Hsu et al., 2000]. Вкрапленники сложены анортоклазом, натрие
вым диопсидом, оливином и кварцем. Трахиты характеризуются высокой



щелочностью (Na20+ K 20 =  10,5-12,5%) и обогащенностью некогерентными 
элементами (рис. ЗЛО). Они сильно обогащены LREE (Lan/Ybn=10,0-17,5) и 
характеризуются резким Ей минимумом. Большая часть трахитов (за исклю
чением одного образца) имеет сходные с базальтами значения 87Sr/86Sr 
(0,70513-0,7054) и f43Nd/144Nd (0,51258-0,51264, sNd=0 до -1,4), что подразу
мевает сходство изотопного состава источников. Положительная корреляция 
между отношениями 1/Sr и 87Sr/86Sr в части образцов трахитов может свиде
тельствовать о частичной контаминации магм коровым материалом. Расчеты 
AFC моделей [Hsu et al., 2000] позволяют предположить возможность обра
зования трахитов за счет фракционирования плагиоклаза, оливина, клинопи- 
роксена, фельдшпатоидов и магнетита из базальтовых магм при определен
ной роли корового материала.

К западу от массива Чаньбаошань располагается вулканический центр 
Лонган, образованный более 200 конусами щелочных базальтов на площади 
свыше 1200 км2 [Liu, 1988]. Юго-западнее плоскогорья Чаньбаи потоки суб
щелочных и толеитовых базальтов и шлаковые конуса щелочных базальтои- 
дов формируют среднеплейстоценовый ареал Куаньдянь, который занимает 
площадь размером приблизительно 35 на 15 км [Basu et al., 1991; Tatsumoto et 
al., 1992]. Основной объем вулканических пород представлен базанитами; в 
нижней части плато отмечается несколько потоков оливиновых толеитов. Ба- 
заниты характеризуются умеренно высокими концентрациями титана 
(ТЮ2=1,7-2,2%) и  щелочей (Na20+ K 20=5,3-6,2% ). Распределение КЕЕ фрак 
ционированное (Lan/Smn=2,0-3,6; Lan/Ybn=5,8-20,7). Отношения 
143Nd/144Nd (0,70417-0,70474 и 0,51265-0,51283 (eNd=2,7-3,7), как 
изотопов свинца умеренно деплетированные (рис. 3.11,3.12).

Базаниты содержат большое количество ксенолитов, среди которых раз
личаются шпинелевые лерцолиты (>90 об.%), амфибол- и гранатсодержа
щие пироксениты и лерцолиты, мегакристы клинопироксенов, граната, 
анортоклаза, амфиболов, флогопита и ильменита [Tatsumoto et al., 1992]. 
Шпинелевые лерцолиты и гранатовые пироксениты ареала Куаньдянь отли
чаются в целом наиболее низкими значениями 87Sr/86Sr (0,70289-0,70398) и 
наиболее высокими 143Nd/144Nd (0,51289-0,51306) и 3Не/4Не отношениями 
среди ксенолитов восточной части Китая, а также сильно варьирующими 
величинами Д8/4РЬ (-15,8^+72,1) [Tatsumoto et al., 1992; Xu et al., 1998]. В 
мегакристаллах гранатов отношения 87Sr/86Sr изменяются в пределах 
0,70475-0,70583 при сходстве высоких значений 143N d/144Nd (0,51282- 
0,51293) и Д8/4РЬ (6,8-23,5).

В восточной части Северо-восточного Китая располагается группа вулка
нических ареалов плейстоценового возраста, отличающаяся высококалиевым 
составов базальтоидов и включающая центры Удалянчи, Эркешань, Гэлоу 
Нуомин и Цяугулихе, занимающие площадь свыше 3000 км2 (рис. 3.9). Выде
ляются три фазы вулканических извержений в этих ареалах [Whitford-Stark, 
1987; Zhang, 1992]: средне-позднемиоценовая (7-16,5 млн лет), позднеплио- 
ценовая-плейстоценовая (0,13-2,3 млн лет) и современная (до 1721 г.), при
чем наиболее продуктивной была вторая фаза.

Ареалы Удалянчи, Эркешань и Гэлоу располагаются в северной части 
рифтовой впадины Сяляо на стыке со структурами Малого Хингана, тогда

87S r rS r  и 
отношения



как ареалы Нуомин и Цяугулихе приурочены к восточным склонам Большого 
Хингана. Калиевые вулканиты представлены в основном лейцитовыми база- 
нитами, за исключением вулкана Удалянчи, где наряду с лейцитовыми база- 
нитами известны оливиновые лейцититы и трахибазальты [Wang et al., 1989; 
Zhang, 1992; Zhang et al., 1995; 1998]. Породы умеренно порфировые. Вкрап
ленники образованы оливином (Fo79^_86,5), клинопироксенами (Еп37?8_ 
455Wo42,5-47,3Fs9>o- i7,2) и лейцитом. В основной массе породы распознаются 
оливин, клинопироксены, лейцит, магнетит, нефелин, калиевые полевые 
шпаты, содалит и флогопит, погруженные в калиевое вулканическое стекло.

Содержание кремнезема в вулканитах изменяется от 43 до 55% при кон
центрации калия от 3,1 до 9,2% и K2O/Na2O =l,0-4,5 (табл. 3.4). Магнезиаль- 
ность изменяется от 51 до 77%, а в оливиновых лейцититах и лейцитовых ба- 
занитах, как правило, превышает 66%. Все породы сильно обогащены LILE и 
LREE, причем их максимальные концентрации отмечаются в базанитах Цяу
гулихе, а минимальные -  в базанитах Нуомин. Концентрации HFSE относи
тельно низкие (рис. 3.10). Все вулканиты характеризуются сильно дифферен
цированным распределением REE (Lan/Smn=3,7-5,4; Lan/Ybn=25,3-58,3). При
мечательно, что отношения La/Ce в базанитах Удалянчи увеличиваются с 
уменьшением возраста пород [Hsu et al., 1998], что может интерпретировать
ся как уменьшение степени их плавления. Калиевые породы характеризуются 
обогащением изотопами Sr (87Sr/86Sr=0,7046-0,70580) и Nd (143Nd/f44Nd= 
0,51265-0,51203 (eNd— 3-^-7), относительно низкими значениями 206Pb/204Pb 
(16,49-17,98) и варьирующими 207РЬ/204РЬ (15,37-15,51) и 208РЬ/204РЬ (36,35-
38,02) по отношению к NHRL (рис. 3.11, 3.12) [Zhang et al., 1998], причем 
наиболее деплетированные характеристики имеют породы ареала Нуомин, а 
обогащенные -  ареала Цяугулихе.

Во всех ареалах (за исключением Цяугулихе) калиевые вулканиты содер
жат ксенолиты флогопитсодержащих шпинелевых лерцолитов и пироксени- 
тов [Zhang et al., 1998]. Лерцолиты деплетированы базальтовыми компонен
тами (А12О3=0,4-1,6%, СаО=0,11-2,33%, TiO2=0,01—0,11%), обогащены LILE 
и LREE, в первую очередь, К, Rb, Ва. Изотопный состав Sr и Nd в клинопи- 
роксенах из лерцолитов варьирует от слабо деплетированного до обогащен- 
ного (87Sr/*6Sr=0,7048-0,70516, eNd=+6,9--2) относительно CHUR.

В северной части Внутренней Монголии базальты Абага-Дариганга сла
гают обширное вулканическое плато, образованное потоками и шлаковыми 
конусами базальтов. Выделяются [Zhou et al., 1988] три этапа вулканической 
деятельности: 1) раннемиоценовый, представленный щелочными базальтами, 
содержащими глубинные включения, и сменяющийся на рубеже 20 млн лет 
толеитовым вулканизмом; 2) конец раннего миоцена-позднемиоценовый, 
представленный переслаиванием щелочных и толеитовых базальтов, и 3) 
плиоцен-четвертичный, во время которого сначала накапливались толеито- 
вые базальты, а затем -  щелочные, содержащие глубинные ксенолиты.

В центральной части Восточного Китая проявления четвертичного вулка
низма менее распространены. Они известны в ареале Уди, сложенным пото
ками оливиновых нефелинитов.

Циркум-Ордосская рифтовая система образована западной ветвью рифто- 
вой зоны Иньчуань и восточной ветвью рифтовой зоны Шаньси (Фэн-Вэй),



Таблица 3.4. Представительные анализы кайнозойских вулканитов Восточно
го Китая

К
ом

по
не

нт
Ареал

Датой Вэйчан Хануоба Уда-
лянчи

Цяугу-
лихе Куаньдянь

№ образца, анализа

СН-2 WQ-6 WQ-7 DF-1 D-52, D -11 Н-38 XGL ВС-2-4 В С -1-4

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 47,83 51,76 49,85 53,60 49,40 44,10 48,16 48,30 50,70 47,70

T i0 2 2,90 2,12 2,24 1,23 1,84 2,42 2,29 3,18 1,77 2,19

АЬОз 14,93 13,75 13,67 16,60 14,40 13,60 12,95 10,92 14,70 14,60

Fe203 11,95 11,09 11,56 9,34 11,60 13,70 9,76 8,16 11,40 11,90

MnO 0,15 0,17 0,16 0,12 0,13 0,18 0,14 0,13 0,15 0,17

MgO 6,19 7,95 9,57 5,74 6,34 8,73 7,75 7,15 7,23 8,59

CaO 8,63 8,91 8,84 8,65 8,59 8,47 8,11 6,03 7,89 7,65

Na20 4,27 2,73 2,41 3,56 2,99 2,45 4,18 1,95 3,75 3,88

K20 1,30 1,07 1,45 0,82 0,78 1,92 4,59 8,77 1,54 2,34

p 2o 5 0,19 0,35 0,44 0,2 0,28 0,81 1,11 1,7 0,38 0,6

Сумма 98,34 99,9 100,19 99,86 96,35 96,38 99,04 98,65 99,51 99,62

Rb 20 19 30 13,83 8,25 31,42 89 181 20,52 37,52

Ba 430 244 329 - - - 1912 4962 - -

Sr 900 417 676 510,5 418,1 812,9 1653 1449 567,9 716,1

U - - - 0,31 0,04 0,98 1,9 1,5 0,76 1,5

Th 6,69 - - 1,29 1,14 4,41 8,1 8,3 3,69 5,79

Та 3,90 - - - - - 4,1 3,3 - -

Nb - 21 25 - - - 72 65 - -

H f 5,61 - - - - - 6,9 22 - -

Zr 280 170 174 - - - 373 832 - -

Y 24 26 23 - - - 26,5 - -

La 33,50 - - 11,5 12,6 41,8 105 186 26,3 38,8
Ce 66,50 - - 25 26 78 198 307 52 72
Nd 35,50 - - 12 15 37 82 142 24 35
Sm 8,34 - - 2,94 3,9 7,82 13,3 22,7 5,48 7,31
Eu 2,75 - - 1,25 1,45 2,53 3,7 5,2 1,7 2,46
Tb 1,09 - - 0,4 0,6 1,2 1,0 1,7 0,8 1,0
Yb 1,78 - - 1,02 1,44 1,33 1,4 2,1 1,41 1,92
Lu - - - 0,15 0,19 0,19 0,2 0,26 0,2 0,27

Примечание. Анализы: 1 ,3 ,1 0 -щелочные оливиновые базальты, 2,4, 5, 9 - толеиты, 6 - 8 -  
базаниты. 1 -  по [Nakamura et al., 1989; 1990], 2-3 -  по [Fan, Hooper, 1991], 4-6,9-10 -  no [Basu 
et al., 1991], 7, 8  -  no [Zhang et al., 1998].



окружающими Ордосский докембрийский массив (рис. 3.9) [Милановский, 
1993]. В отличие от Восточно-Китайской рифтовой системы, в Ордосской сис
теме вулканизм проявлен относительно слабо, и вулканические ареалы приуро
чены преимущественно к зоне сочленения рифтовых зон Иньчуань и Шаньси. 
Наиболее ранние, раннемиоценовые проявления вулканизма в этом районе из
вестны в ареале Вэйчан, расположенном на северном замыкании рифтовой сис
темы и приуроченном к субмеридиональной зоне сдвиговых нарушений, а также 
в ареале Хануоба, расположенном непосредственно в зоне рифта Шаньси.

Раннемиоценовые (22-23 млн лет) базальты ареала Вэйчан представлены 
высокотитанистыми разностями и по химическому составу разделяются на 
толеитовую и щелочную серии [Fan, Hooper, 1991]; среди пород щелочной 
серии различаются щелочные оливиновые базальты и оливиновые нефелини- 
ты, а базальты толеитовой серии содержат Qtz- и CV-нормативные разности.

Ранне-среднемиоценовый ареал Хануоба (-300 км2) образован переслаи
ванием щелочных и толеитовых базальтов с осадочными породами общей 
мощностью до 400 м при подчиненной роли Ol толеитов [ Basu et al., 1991; 
Fan, Hooper, 1991; Zhi et al., 1990]. Базальты и базаниты характеризуются 
умеренным обогащением некогерентными элементами (рис. 3.10а; табл. 3.4) 
и фракционированным поведением REE (Lan/Smn=2,0-3,6; La,/Ybn=5,8-20,7). 
Отношения f7Sr/86Sr и l43N d/144Nd, как и отношения изотопов свинца (рис. 
3.11, 3.12) умеренно деплетированные в базанитах (0,70408-0,70417 и 
0,51289-0,51294 (eNd=4,9-5,9), 2<fePb/204Pb=17,66-17,85; 207Pb/204Pb=15,39-15,44; 
208Pb/204Pb=37,51-37,70 и A8/4Pb=53-57), становятся более обогащенными в 
оливиновых толеитах (до 0,70497; 0,51268 (eNd=0,8) и 65-73 соответственно).

В южной части раннемиоценового комплекса ареала Хануоба в базальтои- 
дах присутствуют ксенолиты глубинных пород, среди которых выделяются 
шпинелевые лерцолиты, вебстериты и пироксениты, причем последние отме
чаются только в щелочных оливиновых базальтах [Song, Frey, 1989; Song et 
al., 1990]. Среди шпинелевых лерцолитов по изотопно-геохимическим харак
теристикам выделяются [Song, Frey, 1989; Tatsumoto et al., 19921: деплетиро- 
ванная (La„/Yb„=0,26-0,64; 87Sr/86Sr=0,7026-0,7036; 143Nd/144Nd=0,51296-
0,51350; A7/4Pb— 10д о -7 ,5) и обогащенная (La„/Ybn= l ,1-3,3; 87Sr/86Sr= 
0,7038-0,7042; ,43N d/144Nd=0,51254-0,5130; A7/4Pb=5,0-7,6) группы, однако, 
часть лерцолитов имеет Sr-Nd изотопный состав, подобный низко-Nd компо
ненту мантии (ZoNd) по С. Харту [Hart, 1988]. Гранатовые пироксениты имеют 
более высокие отношения 87Sr/86Sr (0,70496) и низкие 143Nd/14*Nd (0,51289), чем 
шпинелевые лерцолиты. Иной изотопный состав имеют флогопитовые пирок
сениты, характеризующиеся экстремально высокими отношениями 87Sr/86Sr 
(0,71167-0,7223) и низкими 143Nd/144Nd (0,51134—51136) и отражающие древ
нюю метасоматизированную литосферу в этом регионе.

Базальты среднемиоценового комплекса относятся к толеитовой серии и 
по нормативному составу являются g /z-толеитами [Fan, Hooper, 1991]. Они 
отличаются менее фракционированным поведением REE (Lan/Smn=2,3-2,4; 
Lan/Ybn=7,4-8,2), чем щелочные базальты и имеют более обогащенный изо
топный состав Pb (А8/4РЬ=76-78) при сходстве величин 87Sr/86Sr и 143Nd/144Nd 
(0,70382-0,70417; ^43Nd/144Nd=0,51276-0,51284 (eNd=2,3-3,9 соответственно) 
рис. 3.11,3.12).



Вулканический ареал Датун сформирован миоценовыми лавовыми пото
ками оливиновых толеитов и плейстоценовыми шлаковыми конусами щелоч
ных оливиновых базальтов и базанитов, занимающими площадь около 50 км2 
[Basu et al., 1991]. Толеиты и щелочные базальты сильно обогащены некоге
рентными элементами (рис. 3.10). Отношения Lan/Ybn изменяются от 11,2 в 
толеитах, до 7,5-32 в щелочных базальтах. Толеиты имеют более высокие 
значения 87Sr/86Sr (0,70473) и более низкие 143Nd/,44Nd (0,5128: eNd=3,2), чем 
щелочные базальты (0,7038 и 0,5129; sNd=5,l), при сходстве отношений изо- 
топов свинца (206РЬ/204РЬ= 17,40-17,85; 207РЬ/204РЬ=15,41; 208РЬ/204РЬ=37,29- 
37,94 и Д8/4РЬ=61-62,5) (рис. 3.11,3.12).

Потоки позднемиоценовых (7,5-8,5 млн лет) базальтов ареала Гинин за
нимают площадь около 1000 км2 при средней мощности около 100 м (редко 
достигающей 300 м). Постройки центрального типа редки и известны в ареа
ле Пиньян, где образуют два шлаковых конуса и несколько даек; ранняя фаза 
ареала сложена щелочными оливиновыми базальтами и базанитами, на позд
ней -  происходит накопление оливиновых толеитов и оливиновых нефелини- 
тов [Fan, Hooper, 1991].

Кайнозойский вулканизм в Корейском регионе
Тектоническая структура Корейского полуострова включает досинийские 

континентальные блоки с синийско-раннекаледонским чехлом, разновозраст
ные мезозойские складчато-покровные зоны с сопровождающими их полями 
мигматитов и гранитоидов, мезозойские впадины, мезозойско-раннекайно
зойские окраинно-континентальные вулканические пояса, кайнозойские сис
темы сдвигов, надвигов и грабенов, сочетающиеся с грабеновыми терриген- 
ными и магматическими формациями [Филатова и др., 1991].

Кайнозойские вулканические породы п-ова Корея слагают многочислен
ные разрозненные ареалы; концентрирующиеся, главным образом, в север
ной части региона (рис. 3.13). Все они сформировались в обстановке растя
жения и приурочены к зонам разломов субмеридиональной и северо- 
восточной ориентировки [Федорчук, Филатова, 1993; Федоров, Филатова, 
2000; 2002; Федоров и др., 2002].

Вонсан-Сеульская система разломов, имеющая субмеридиональное про
стирание, пересекает весь Корейский перешеек, скрываясь на юго-западе в 
Желтом, а на северо-востоке в Японском морях. Ее составляющие характери
зуются как сдвиговыми, так и сбросовыми перемещениями, приведшими в 
олигоцене к образованию грабенов, наиболее крупные из которых (Кильчу- 
Менчхонский, Чхильбосанский, Пхохан-Яннам) приурочены к обрамлению 
Японского моря. Вдоль составляющих Вонсан-Сеульской системы разломов 
также широко распространены плиоцен-четвертичные вулканиты, образую
щие обширные поля в северо-восточной и центральной частях Кореи.

К сдвигам северо-восточной ориентировки магматические проявления 
приурочены редко, и лишь вблизи г. Анжу базальты образуют отдельные по
токи [Геология Кореи, 1964].

Третья система разломов северо-западной до субмеридиональной ориенти
ровки нарушает составляющие первых двух систем и, в частности, пересекая





<= Р и с . 3 .1 3 . Схема расположения ареалов кайнозойских вулканических пород в 
пределах п-ова Корея [Федоров, Филатова, 2001]

1 -  докембрийские-мезозойские образования; 2 -  верхнеэоценовые-олигоценовые терри- 
генно-вулканогенные породы (включая шошонитовую серию); 3—6 -  нижнемиоценовые обра
зования: 3 -  терригенные морские, 4 -  терригенные континентальные, 5 -  преимущественно 
вулканогенные дифференцированной толеитовой серии, 6 -  базальты умереннощелочной се
рии; 7, 8 -  среднемиоценовые образования: 7 -  морские терригенные, 8 -  базальты щелочной 
серии; 9-13 -  плиоцен-четвертичные образования: 9 -  базальты толеитовой и умеренноще
лочной серии нерасчлененные, 10 -  базальты толеитовой серии (а -  ареал, б -  единичный вы
ход^ 11 -  базальты щелочной серии, а также трахиты и щелочные риолиты нерасчлененные, 
12 -  базальты умереннощелочной серии, а также трахиты и щелочные риолиты нерасчленен
ные, 13 -  щелочные игнимбриты; 14, 15 -  четвертичные вулканогенные образования; 14 -  тра
хиты и щелочные риолиты (включая пемзы), 15 -  базальты щелочной серии; 16-17 -  основные 
кайнозойские разрывные нарушения: 16 -  преимущественно сдвиги, 17 -  листрические сбро
сы. Цифрами на схеме обозначены главные вулканические ареалы: 1 -  Пэктусан, 2 -  Онсупхен, 
3 -  Намсок грабена Кильчу-Менчхон, 4 -  Мёнган, 5 -  ареалы горста Чхильбосан, 6 -  Анджу, 7 -  
Чаньён, 8 -  Пэннёндо, 9 -  Синге-Коксан, 10 -  Тхончхон, 11 -  Вонсан, 12 -  Чунгарён, 13, 14 -  
ареалы грабена Пхохан-Яннам: 13 -  зоны Яннам, 14 -  зоны Пхохан.

На врезке показано местоположение ареалов плиоцен-четвертичной дифференцированной 
серии о-вов Чечжудо и Уллындо

Вонсан-Сеульскую систему разломов, определяет структурную локализацию 
наиболее крупных ареалов -  Пэктусанского и Чхильбосанского. Во время вул
канических эпизодов все эти разломы играли роль сбросов или, чаще, сдвигов. 
Структурно продукты кайнозойского вулканизма располагаются в узких раз- 
двиговых впадинах, реже в грабенах или образуют вдоль разломов лавовые 
плато, иногда венчающиеся вулканическими постройками центрального типа.

Проведенные исследования с учетом опубликованных данных позволили вы
делить в пределах Корейского региона четыре разновозрастных вулканических 
комплекса: олигоценовый, миоценовый, плиоцен-четвертичный и четвертичный.

Олигоценовый комплекс. Олигоценовый вулканический комплекс слагает 
ареал Намсок, который протягивается вдоль северо-западного борта грабена 
Кильчу-Менчхон (рис. 3.14). Комплекс образован массивными лавами в ниж
ней части, грубообломочными туфами в средней и миндалекаменными лава
ми с подчиненным количеством пирокластики в верхней части разреза [Фе
дорчук, Филатова, 1993]. Вулканиты (мощностью 800-1000 м) залегают на 
угленосной свите иондон с флорой эоцена-олигоцена и перекрываются тер- 
ригенными отложениями менчхонской свиты нижнего миоцена [Геология 
Кореи, 1964; 1993].

Ареал Намсок сложен преимущественно базальтами с резко подчиненным 
количеством андезитобазальтов [Федорчук и др., 1989]. Вкрапленники ба
зальтов -  железистый хризолит (Fo89-7i), низкотитанистый авгит (En42,i- 
45,6Wo42,7^ 4,iFsio,3-i5,2; ТЮ2=0,55-0,78%) (рис. 3.15), лабрадор-андезин (А п ^  
5 5). Структура основной массы серийно-порфировая, реже интерстиционная.

Базальты отличаются высоким содержанием щелочей (табл. 3.5; рис. 3.16) 
и по соотношению K2O/Na2O=0,8—1,1 принадлежат шошонитовой серии. Для 
них характерны низкие содержания ТЮ2 (0,7-1,3%), повышенные Р20 5 (0,33— 
0,44%). Концентрации когерентных элементов низкие (Ni=40-65 г/т, Sc=21- 
27 г/т). Базальты отличаются дифференцированным спектром распределения



Р и с. 3 .1 4 . Схема размещения кайнозойских вулканических комплексов в северной 
части Корейского полуострова [Федорчук, Филатова, 1993]

1 -  докембрийские-мезозойские образования; 2 -  верхнеэоцен-олигоценовые терригенно- 
вулканогенные породы; 3 -  миоценовые терригенные отложения; 4 -  неогеновые щелочные ба
зальты; 5 -9  -  плиоцен-четвертичные вулканогенные образования: 5 -  базальты толеитовой и 
умереннощелочной серий, нерасчлененные, 6 -  базальты толеитовой серии (а -  вулканическое 
поле, б -  единичный выход), 7 -  базальты щелочной серии, а также трахиты и щелочные риоли
ты, нерасчлененные, 8 -  базальты умереннощелочной серии, а также трахиты и щелочные риоли
ты, нерасчлененные, 9 -  щелочные игнимбриты; 10-11 -  четвертичные вулканогенные образова
ния: 10 -  трахиты и щелочные риолиты, 11 -  щелочные базальты; 12-13 -  сдвиги и сбросы: 12 -  
система Тан-Лу (а) и Вонсан-Сеульская (б), 13 -  прочие сдвиги; 14 -  листрические сбросы. Бук
вами на схеме обозначены структуры: грабены -  А -  Оречхон, Б -  Кильчу-Менчхон, В -  Анджу, 
горст -  Г -  Чхильбосан; цифрами -  главные вулканические поля: 1 -  Намсок, 2 -  Чхильбосан, 3 -  
Мёнган, 4 -  Пэктусан, 4а -  Онсупхен, 5 -  Чаньён, 6 -  Синге-Коксан, 7 -  Вонсан, 8 -  Тхончхон
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Рис. 3.15. Состав минералов из кайнозойских базальтов и ксенолитов шпинелевых 
лерцолитов Корейского региона

1 -  шошониты олигоценового комплекса, ареал Намсок [Федорчук и др., 1989], 2 -  щелоч
ные базальты плиоцен-четвертичного комплекса, 3 -  шпинелевый лерцолит, ареал Чаньён, 4 -  
шпинелевый лерцолит, остров Пэннёндо [Park, Park, 1996], 5 -  щелочные базальты четвертич
ного комплекса, остров Пэннёндо [Park, Park, 1996]

несовместимых элементов при высоком содержании крупноионных литофи- 
лов (LILE) и дефиците HFSE (Ba/Nb=230-280; Th/Ta=6,5-12), а также силь
ной отрицательной Ta-Nb аномалией (рис. 3.17), что сближает их с надсуб- 
дукционными магматическими образованиями. На диаграмме Th-H f-Ta (рис. 
3.18а) базальты также располагаются в поле островодужных пород. Однако
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Рис. 3.16. Петрохимические характеристики кайнозойских вулканических пород 
Корейского региона

1 -  олигоценовый комплекс, ареал Намсок; 2-4  -  миоценовый комплекс, ареалы: 2 -  Онсуп- 
хен, 3, 4 -  грабен Пхохан-Яннам: 3 -  зона Пхохан, 4 -  зона Яннам; 5-14 -  плиоцен-четвертичный 
комплекс, ареалы: 5 , 7 -  Пэктусан: 5 -  толеиты, 6 -  щелочные базальты, 7 -  трахиты и щелочные 
риолиты, 8 -  Мёнган, 9, 11 -  ареалы горста Чхильбосан: 9 -  умереннощелочные базальты, 10 -  
щелочные базальты, 11 -  трахиты и щелочные риолиты, 12 -  Чечжудо, 13 -  Уллындо, 14 -  Анд- 
жу; 15-20 -  четвертичный комплекс, ареалы: 15 -  Синге-Коксан, 16 -  Вонсан, 17 -  Тхончхон, 18 
-  Чунгарён, 19 -  Чаньён, 20 -  Пэннёндо. Линия раздела щелочных и субщелочных пород по [Ir
vine, Baragar, 1971 ], известково-щелочных (СА) и толеитовых (ТН), по [Miyashiro, 1974]. Наряду 
с оригинальными анализами использованы данные из [Kane et al., 1985; Nakamura et al., 1990; 
Shimazu et al.,1990; Park, Kwon, 1993; Lee et al., 1994; Park, Park, 1996; Song et al., 1997 и др.]

распределение REE слабо фракционированное (Lan/Smn= l ,9-2,3; Lan/Ybn=5,2-
6,3) (рис. 3.19), в отличие от шошонитов островных дуг и активных конти
нентальных окраин. Подобное распределение REE известно в кайнозойских 
шошонитах зон растяжения континентальных окраин и островных дуг, на
пример, кирганикской свиты Срединного хребта Камчатки [Федоров, Дубик, 
1990], Кекукнайского вулкана Камчатки [Волынец и др., 1986; 1990а] и на 
острове Вити Леву [Gill, 1970]. Кроме того, приуроченность шошонитов 
Намсок к грабену Кильчу-Менчхон на северном обрамлении Японского моря 
позволяет связывать их формирование с первыми фазами растяжения края 
континента [Федорчук, Филатова, 1993].
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Рис. 3.16. Окончание

Миоценовый комплекс. Проявления миоценового вулканизма известны на 
северо-западе п-ва Корея (ареал Онсупхен) и в грабене Пхохан-Яннам на 
юго-востоке Кореи (рис. 3.13). Породы Онсупхенского ареала несогласно за
легают на мезозойских образованиях и несогласно перекрыты плиоцен- 
четвертичными вулканитами (рис. 3.14). Судя по К-Аг датировкам базальтов 
этого комплекса в пределах смежного района Китая [Liu, 1987; 1988; Xie et al.,



грабен Пхохан-Яннам

Рис. 3.17. Распределение несовместимых элементов в кайнозойских вулканиче
ских породах Корейского региона

Наряду с оригинальными анализами использованы данные из [Nakamura et al., 1990; Park, 
Kwon, 1993; Song et al., 1997]
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с= Рис. 3.18. Дискриминантная диаграмма Th-Hf-Ta для кайнозойских Корейско- 
Япономорского региона.

А. Корея. Комплексы: 1 -  олигоценовый, Намсок; 2-4 -  миоценовый: 2 -  Онсупхен, 3-4 -  гра
бен Пхохан-Яннам: 3 -  зона Яннам, толеигы, 4 -  зона Пхохан, щелочные базальты; 5-11 -  плиоцен- 
чегвертичный: 5 -  Анджу, 6 -  Пэктусан, толеиты, 7-8 -  ареалы горста Чхильбосан: 7 -  умеренно
щелочные базальты, 8 -  щелочные базальты; 9-10 -  Чечжудо, -9 -  толеиты, 10 -  щелочные базаль- 
ТЬ111— Уллындо [Nakamura et al., 1990], 12-13 -  четвертичный: 12 -  Чаньён, 13 -  Тхончхон.

Б. Япономорский регион. 1-5 -  скважины ODP [Pouclet, Bellon, 1992; Allan, Gorton, 1992]: 
1_2 -  794: 1 -  верхний комплекс, 2 -  нижний комплекс, 3 -4  -  797: 3 -  верхний комплекс, 4 -  
нижний комплекс, 5 -  795; 6 -7  -  о-в Сикоку, Япония [Hibbard, Karig, 1990]: 6 -  комплекс Сми
н а в  -  комплекс Маруяма, 8-9 -  о-в Оки Дого [Uto et al., 1994]: 8 -  раннемиоценовый ком
плекс, шошониты, 9 -  позднемиоценовый комплекс, щелочные базальты; 10 -  среднемиоцено
вые толеиты зоны Мацуе, по [Uto et al., 1994].

Поля составов базальтов о-ва Оки Дого, плиоцен-плейстоценовый комплекс, по (Nakamura et 
al., 1989, 1990; Uto et al., 1994), р-на Чугоку, ю-з Хонсю по (Morris, Kagami, 1989; Nakamura et al.,
1989, 1990; Iwamori, 1992; Miyake, 1994), с-в Х онсю  [Sakuyama, Nesbitt, 1986, Shuto, Yashima,
1990, Kersting et al.,1996, Shibata, Nakamura, 1997], Гавайских о-вов no (Budahn, Schmitt, 1985; 
Chen, Frey, 1985; Lanphere, Frey, 1987 и др.), Эфиопского рифта по (Hart et al., 1989).

Поля базальтов различных геодинамических обстановок [Wood, 1980]: N-MORB -  депле- 
тированных толеитов срединно-океанических хребтов, E-MORB+WPB -  обогащенных толеи- 
тов срединно-океанических хребтов и толеитов внутриплитных структур, WPB -  щелочных 
базальтов внутриплитных структур, IAB -  островных дуг и активных континентальных окраин

1988], их возраст оценивается в пределах 19,9-15,1 млн лет. Однако, наряду с 
преобладанием раннемиоценовых образований, не исключено присутствие 
базальтов рубежа раннего-среднего миоцена (15-13,5 млн лет) [Yun et al., 
1993]. Комплекс имеет трехчленное строение при видимой мощности от 80 
до 400 м. Его нижняя часть образована чередованием потоков агломератовых 
и массивных базальтов и андезитобазальтов, средняя -  слоистыми терриген- 
но-туфогенными породами с единичными потоками базальтов; верхняя часть 
разреза сложена базальтами [Федорчук, Филатова, 1993; Федоров, Филатова, 
2002]. Вулканиты представлены миндалекаменными мелкопорфировыми и 
субафировыми разностями. Вкрапленники образованы оливин-клинопиро- 
ксен-плагиоклазовой ассоциацией с резким преобладанием плагиоклаза. 
Структура основной массы серийно-порфировая.

Базальты и андезитобазальты ареала Онсупхен являются О/-, реже Нур- 
нормативными породами и отличаются умеренно высокими содержаниями 
щелочей (рис. 3.16; табл. 3.6) при умеренной доли калия в них (K20/N a20 =  
0,4-0,8 ) [Федорчук, Филатова, 1993]. Характерны повышенные содержания 
ТЮ2 (1,2-1,7%) (рис. 3.16), Р20 5 (0,48-0,57%). Поведение щелочей, титана и 
распределение ЕеО*/М§0-отношения позволяют характеризовать данные по
роды как умеренно щелочные. Распределение LILE в базальтах Онсупхенско- 
го ареала близко к таковым в олигоценовых шошонитах Кильчу- 
Менчхонского грабена (рис. 3.1 б), отличаясь более низким содержанием Rb. 
Однако межэлементные отношения существенно выше, чем в упомянутых 
шошонитах (Ba/Nb=37—47; Th/Ta=7—15), и их концентрации HFSE сопоста
вимы с базальтами толеитовой серии ОЮ. Ta-Nb минимум выражен отчетли
во, хотя и не столь значительно как в породах олигоцена (рис. 3.17). На диа
грамме Th-H f-Ta (рис. 3.18а) фигуративные точки базальтов занимают проме-



№ образца, анализа

Комп. K39 КЗ 8 КЗ 7 КЗ 7/1 КЗ 7/2 К229 К210

1 2 3 4 5 6 7

S i0 2 48,24 50,36 50,42 50,80 50,38 48,45 50,65

T i0 2 1,07 0,89 1,07 1,13 1,12 1,09 1,16

a i2o 3 16,32 14,99 16,59 16,91 17,28 16,92 18,61

Fe20 3 1,72 1,56 1,55 1,52 1,57 1,62 1,46

FeO 8,78 7,95 7,90 7,76 8,00 8,26 7,43

MnO 0,17 0,15 0,16 0,16 0,17 0,19 0,22

MgO 7,08 7,67 5,68 5,03 4,67 6,02 3,81

CaO 8,85 8,26 7,54 6,70 7,44 9,72 7,55

N a20 2,70 2,70 3,00 3,00 3,20 3,45 3,42

k 2o 2,17 2,41 3,13 3,15 3,51 1,52 2,16

p2o5 0,34 0,33 0,44 0,44 0,44 0,63 0,56

П .П .П . 1,08 1,34 1,15 - - - -

Сумма 98,52 98,61 98,63 96,61 97,78 97,87 97,03

Sc 27 21 23 21 22 - -

Cr 140 100 150 60 53 - -

Ni 80 111 55 - - - 43

Co 28 24 26 36 25 - -

Rb 67 80 160 160 170 103 83

Sr 520 530 540 690 690 540 630

Ba 540 480 740 500 580 755 631

H f 3,0 3,8 3,9 4 4,1 - -

Zr 97 130 140 140 150 109 135

Y 19 18 19 20 21 24 24

Та 0,5 0,5 0,5 0,5 0,5 - -

Nb 4,7 5,3 6,4 7,1 7,5 - -

Th 2,0 5,3 7,8 7,8 7,3 - -

La 15,0 16,0 18,0 18 19 - -

Ce 31,0 55,0 44,0 43 45 - -

Nd 18,0 19,0 24,0 23 24 - -

Sm 4,8 4,5 5,4 5,5 5,6 - -

Eu 1,2 М 1,4 1,4 1,4 - -

Tb 0,68 0,64 0,69 0,73 0,77 - -

Yb 1,9 1,9 2,2 1,9 2,3 - -

Lu 0,32 0,29 0,30 0,32 0,36 - -

Примечание. Содержания петрогенных элементов и никеля по данным А.В. Федорчука.



Ареал
Ё1) Онсупхен Яннам Пхохан
Я
Оя № образца, анализа
2оч/ К305-2 К305-1 214-3 2 214-7 58 60 60а 119-1 3

им

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 50,13 52,39 51,67 52,01 53,66 55,90 56,33 60,20 52,67 49,81

ТЮ2 1,31 1,39 1,28 1,25 0,98 0,88 0,77 0,81 2,25 1,99

a i2o 3 16,46 18,36 18,47 18,64 21,53 18,03 17,49 17,02 16,51 18,27

Fe20 3 0,99 1,09 - - - 8,56 7,14 6,31 - -
FeO 5,03 5,58 9,79 9,18 7,53 - - - 6,85 7,84

MnO 0,28 0,20 4,55 0,20 0,28 0,15 0,15 0,14 о,и 0,12

MgO 3,90 5,32 0,19 4,32 2,14 3,89 3,68 2,73 6,44 5,66

CaO 9,20 6,22 9,53 10,69 9,00 7,44 7,12 5,39 3,94 6,70

Na20 3,25 4,00 3,61 2,81 4,02 3,14 3,29 3,71 6,39 4,43

K20 1,73 2,21 0,62 0,64 0,61 1,35 0,81 2,05 3,13 3,62

p2o5 0,54 0,57 0,29 0,25 0,26 0,24 0,19 0,16 1,71 1,57

П .П .П . 6,12 1,35 - - - 0,30 2,86 1,30 - -
Сумма 98,94 98,88 100,00 99,99 100,00 99,88 99,83 99,82 100,00 100,01

Sc 13 16 - - 29 23,9 19,3 16,9 22 -

Cs - - - - - 1,7 10,2 1,5 - -

Rb 24 47 17,2 11 13,4 32,4 49,2 53,5 46 61
Ba 580 760 190 - 425 397,3 317,2 339,8 1053 -

Sr 610 680 432,1 481 513,1 463,0 705,8 399,0 1252 1499
U - - - - - 0,63 1,32 0,81 - -

Th 3,6 4,2 3 - 2 2,91 4,80 5,35 14,0 -

Pb - - - - - 12 И 12 - -

В - - - - - 15 13 10 - -

Та 1,4 1,7 - - - 1,59 0,47 0,36 8,0 -

Nb 23 26 - 6 - 5,16 4,85 5,25 - 125
H f 7,6 7,3 4 - 3 3,35 3,09 1,04 9,0 -

Zr 330 270 112 130 129 153,6 137,8 168 525 542
Y 27 22 26 25 31 25,1 20,5 20,1 23 33
La 41,0 35,0 11,73 9,6 12,1 16,60 18,63 19,99 80,13 84,3
Ce 82,0 70,0 26,55 - 22,64 27,20 39,58 43,49 152,21 -

Pr - - 4,79 - 4,13 4,33 4,28 4,27 15,87 -

Nd 37,0 30,0 20,99 - 17,53 20,71 18,85 20,09 58,15 -

Sin 7,2 5,9 5,77 4,1 4,67 4,52 3,83 4,15 9,13 9,2
Eu 1,8 1,5 1,70 0,9 1,45 1,28 1,11 1,14 2,75 2,8
Gd - - 6,27 - 5,46 4,41 3,65 3,83 7,07 -



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

Tb и 0,84 0,94 - 0,81 0,63 0,53 0,59 0,91 -

Dy - - - - - 4,00 3,25 3,19 - -
Ho - - 1,18 - 1,1 0,80 0,70 0,64 0,90 -

Er - - 3,49 - 3,27 2,26 1,94 1,74 2,48 -

Tm - - - - - 0,42 0,37 0,32 - -

Yb 2,6 2,4 3,06 3,5 2,89 2,27 2,03 1,62 2,03 2,5
Lu 0,40 0,35 0,38 0,34 0,41 0,36 0,33 0,23 0,28 0,22

Примечание. Образцы: 3, 5 -  по [Song et al., 1997]; 9, 1 0 -  по [Shimazu et al., 1990].

Рис. 3.19. Распределение редкоземельных элементов в кайнозойских вулканиче
ских породах Корейского региона

Наряду с оригинальными анализами, использованы данные из [Nakamura et al., 1990; Park, 
Kwon, 1993; Song et al., 1997; Choi et al., 2002]
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жуточную область между составами островодужных и внутриплитных ба
зальтов, отчетливо смещаясь в область последних. Распределение REE фрак
ционированное (Lan/Smn=2,9-3,7; Lan/Ybn=8,l-15,5) (рис. 3.19), сходное с та
ковым в щелочных базальтах ОШ.

В ограниченном разломами миоценовом грабене Пхохан-Яннам северо- 
восточной ориентировки (рис. 3.20) выделяются две разновозрастные зоны -  
раннемиоценовая юго-восточная Яннам и среднемиоценовая северо- 
западная Пхохан.

Зона Яннам образована чередованием терригенно-туфогенных пород и эф- 
фузивов, несогласно, с конгломератами в основании, залегающих на меловых- 
палеогеновых вулканитах Корейско-Японского окраинно-континентального 
вулканического пояса. Возраст эффузивов зоны Яннам охватывает интервал 
22,6-14,6 млн лет (К-Аг определения), хотя преобладающие значения состав
ляют 22,4-17,0 млн лет [Lee, Pouclet, 1988; Shimazu et al., 1990].

Зона Пхохан образована трансгрессивной серией среднемиоценовых тер- 
ригенных пород (конгломератов, песчаников, сланцев), большая часть кото
рых представлена палеонтологически охарактеризованными морскими фа
циями [Yoon, 1997 и др.]. Эти терригенные породы интрудированы субвулка
ническими телами щелочных базальтов мощностью до 30 м [Shimazu et al., 
1990]. Возраст базальтов (К-Аг датировки) лежит в пределах 15,2-13,6 млн 
лет [Song et al., 1997].

Раннемиоценовые вулканические образования зоны Яннам дифференци
рованы от базальтов до дацитов. Среди основных пород преобладают андези- 
тобазальты. В базальтах и андезитобазальтах вкрапленники образованы оли
вином, часто измененным в сапонит и гематитовый агрегат, клинопироксе- 
нами, плагиоклазами. Основная масса образована плагиоклазом, клинопирок- 
сеном, оливином, амфиболами, ульвошпинелью и гематитом. Структура по
род микрозернистая и микролитовая. В андезитах и андезитодацитах вкрап
ленники представлены плагиоклазом и амфиболами. В основной массе этих 
пород различаются клинопироксен, амфибол, плагиоклаз, ульвошпинель и 
ильменит. Структура основной массы микролитовая.

Базальты и андезитобазальты зоны Яннам являются Qtz-, редко 01- 
нормативными и по соотношению кремнезема, щелочей и железа принадле
жат к умеренно калиевой толеитовой серии, в то время как андезитодациты и 
дациты смещены в область известково-щелочных составов (рис. 3.16). Ба
зальтам и андезитобазальтам свойственны высокие содержания ТЮ 2 ( 1 ,2 — 
1,6%) (рис. 3.16) и Р20 5 (0,25-0,42), значительно превосходящие таковые в 
базальтах мелового-раннекайнозойского Корейско-Японского окраинно
континентального пояса и сходные с концентрациями в толеитах океаниче
ских островов. Раннемиоценовые вулканиты имеют «пилообразный» спектр 
распределения некогерентных элементов (рис. 3.17), свойственный надсуб- 
дукционным породам, что подчеркивается отчетливым Ta-Nb минимумом и 
значительным фракционированием Sr. На диаграмме Th-H f-T a (рис. 3.18а) 
раннемиоценовые толеиты располагаются как в поле WPB, так и LAB, что 
связано с варьирующими содержаниями Та. Распределение REE слабо фрак
ционированное в основных вулканитах (Lan/Smn=0,8-2,4; Lan/Ybn= l,5-5 ,5) с 
отчетливым выположенным спектром распределения, и более фракциониро-



Рис. 3.20. Схема геологического строения грабена Пхохан- Яннам [Yoon, 1997]
1 -  современные аллювиальные отложения; 2-3 -  зона Пхохан: 2 -  среднемиоценовые осадоч

ные и вулканогенно-осадочные отложения, 3 -  базальты; 4-5 -  зона Яннам, раннемиоценовые обра
зования: 4 -  преимущественно осадочные, 5 -  вулканические; 6 -  граниты основания; 7 -  меловые- 
эоценовые вулканогенные и осадочные образования основания; 8 -  разрывные нарушения

ванное в андезитах и дацитах (Lan/Smn=2,3-2,9; Lan/Ybn=4,2-6,9) (рис. 3.19). 
Характерна незначительная Ей аномалия. Все вулканиты отличаются невысо
кими отношениями изотопов неодима (143Nd/144Nd=0,512643-0,512843; 
sNd=2,3-4,5) и пониженными стронция (87Sr/86Sr=0,7041-0,7048) (рис. 3.6, 
3.21) [Shimazu et al., 1990; Song et al., 1997; Федоров и др, 2002].
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Рис. 3.21. Диаграмма Ti/P-87Sr/86Sr для кайнозойских вулканических пород Корей
ского региона.

Поля составов по [Shimazu et al., 1990; Nakamura et al., 1990; Park, Park, 1993; Song et al., 1997]

Среднемиоценовые щелочные базальты субвулканических тел зоны Пхо
хан во вкрапленниках содержат оливин (F072-77), титан-авгит (En36,5-4 i,2Wo48,7- 
5o,6Fsio,o-i2,8; ТЮ2=1,9-4,3%), плагиоклаз (Ап65_$о). Структуры основной массы 
интерсертальная, долеритовая и серийно-порфировая. Отмечаются интерсти- 
ционные стекла [Shimazu et al., 1990]. Вулканиты зоны Пхохан принадлежат 
щелочной серии (рис. 3.16). Породы обогащены LILE и LREE, Та и Zr и на 
спайдерграмме (рис. 3.17) отражают спектр распределения, свойственный ба
зальтам ОГВ. На диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.18а) фигуративные точки пород 
располагаются в области составов WPB. Спектр распределения REE сильно 
фракционированный; отношения Lan/Smn и Lan/Ybn (5,4-6,3 и 22-29, соответ
ственно) (рис. 3.19) аналогичны таковым во внутриплитных щелочных ба
зальтах континентальных рифтов [Hart et al., 1989]. Значения 87Sr/86Sr варьи
руют от 0,70439 до 0,70446 (рис. 3.21), изотопов неодима -  от 0,512831 до 
0,512845 (sNd=3,8-4,0) (рис. 3.6) [Shimazu et al., 1990; Song et al., 1997].

Плиоцен-четвертичный комплекс. В пределах п-ова Корея позднемиоце
новые вулканиты неизвестны. Вулканические породы плиоцен-четвертичного 
комплекса наиболее широко распространены в пределах п-ва Корея и, как 
правило, приурочены к системе разломов субмеридиональной и северо- 
северо-восточной ориентировки [Филатова и др., 1991]. Они несогласно пе
рекрывают более древние образования, включая и раннекайнозойские, а так
же слагают о-ва Японского моря и Цусимского пролива. Наиболее крупные



ареалы плиоцен-четвертичных вулканитов -  Пэктусанский, Чхильбосанские 
и Менганский -  находятся на севере и востоке Кореи (рис. 3.14). Возраст 
формирования этих ареалов установлен в пределах плиоцен (от 5 млн лет)- 
современный исторический этап (Геология Кореи, 1993). Преобладают в ука
занных ареалах породы щелочной и умереннощелочной серий с широким 
развитием щелочных кислых вулканитов (табл. 3.7, 3.8). Общим их свойст
вом является обогащение HFSE относительно LILE, что придает им сходство 
с образованиями внутриплитных магматических серий. Небольшой объем 
слагают толеиты, которые довольно неоднородны по составу.

В Пэктусанском ареале многочисленные потоки базальтов, реже андези- 
тобазальтов, суммарной мощностью до 400 м слагают обширное плато с воз
вышающимися над ними четвертичными конусами, сложенными вулканита
ми кислого состава. Базальтовое плато подстилается флористически охарак
теризованными отложениями плиоцена [Yun et al., 1993; Геология Кореи, 
1964]. К-Ат датировки пород базальтового плато -  плиоцен-раннеплейсто- 
ценовые: 5,0-0,65 млн лет [Liu et al., 1987; 1988; Yun et al., 1993]. Наиболее 
ранние купола щелочных риолитов датированы 3,11 млн лет [Yun et al., 
1993], но основной объем вулканитов кислого состава был накоплен вслед за 
базальтами, в течение плейстоцена, в интервале 0,65-0,0876 млн лет [Чичагов 
и др., 1989; Yun et al., 1993]. Исторические извержения пепла и пемзы кисло
го состава из вулканических центров массива Пэктусан происходили в 1413, 
1597, 1668 и 1702 годах [Геология Кореи, 1964; 1993].

Нижняя часть разреза Пэктусанского базальтового плато сложена клинопи- 
роксен-порфировыми умереннощелочными базальтами, верхняя -  субафиро- 
выми толеитовыми. Клинопироксен-порфировые базальты и андезитобазальты 
по соотношению кремнезема и щелочей характеризуются как умереннощелоч
ные (табл. 3.7). Базальты являются высокотитанистыми (T i0 2=2-4%), с высо
кими содержаниями фосфора (0,4-0,7%). Они сильно обогащены LILE при оп
ределенном дефиците LREE (Lan/Smn=l,4—2,4; La,/Ybn=8-12) (рис. 3.19). Ха
рактерен слабый Ta-Nb максимум или отсутствие такового (Lap/Nbp=0,8-1,0) 
(рис. 3.17). Отношения Zr/Y высокие (6 - 8 ). На диаграмме Th-H f-Ta (рис. 
3.18а) умеренно щелочные базальты Пэктусанского ареалов располагаются в 
поле WPB+E-MORB, занимая область базальтов рифта Рио Гранде.

Субафировые базальты отличаются низкой щелочностью, низкими содер
жаниями Р20 5 (0,1-0,3%}, умеренно высокими содержаниями ТЮ2 (1,3-1,8 %) и 
на диаграмме S i02-FeO  /MgO (рис. 3.16) располагаются в поле толеитов. По
родам свойственно обогащение HFSE относительно LILE при более низких, по 
сравнению с породами щелочной серии, концентрациях тех и других элемен
тов (рис. 3.17). Характерен Ta-Nb минимум на спайдерграмме. Отношения 
Zr/Y более низкие (2,5-5), чем в умереннощелочных базальтах. Распределение 
REE слабо фракционированное (Lan/Smn=l,0-2,4; Lan/Ybn=2-6) (рис. 3.19).

Трахиты Пэктусанского ареала характеризуются афировой и редко порфиро
вой структурой. Субфенокристы образованы плагиоклазом, калиевым полевым 
шпатом, магнетитом, реже, клинопироксеном; в трахириолитах присутствуют 
вкрапленники кварца. Структура основной массы трахитовая и витрокристалли- 
ческая. Породы отличаются умеренно высокими содержаниями щелочей (рис.
3.16) и большей части несовместимых элементов (рис. 3.17), фракционирован-



Ареал
£и Чанбайшань Пэктусан
ос № образца, анализа
S

3 92P03 WQ2-3 WQ2-4 CW03 К301 TJ-7 Т-1 К306-2 КЗ 15-3 КЗ 15-2
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 52,92 47,7 47,99 66,4 50,99 52,18 50,46 52,54 64,31 70,41
ТЮ 2 1,52 2,03 2,01 0,44 1,35 2,32 2,44 2,07 0,34 0,14
А12Оз 15,27 14,65 14,7 14,65 15,16 16,38 17,27 15,06 17,19 14,48
Fe20 3 - - - - 1,82 3,43 3,38 1,79 4,00 3,27
FeO 10,43 9,58 9,49 5,14 9,26 6,44 6,90 9,13 - -

MnO 0,13 0,16 0,16 0,17 0,17 0,22 0,13 0,15 0,15 0,09
MgO 7,06 9,49 9,27 0,19 7,61 4,19 5,25 5,44 0,21 0,20
CaO 8,5 9,23 8,85 1,11 8,23 5,96 8,25 7,71 1,15 0,40
Na20 3,47 3,65 3,69 5,91 3,00 3,70 3,90 3,05 5,69 5,38
k 2o 0,56 2,02 2,14 5,82 0,33 3,30 1,30 0,89 5,98 4,83
p 2o 5 0,75 0,81 0,76 0,07 0,09 0,80 0,21 0,19 0,04 0,04
П .П .П . - 0,07 - 0,35 0,50 0,58 0,31 0,50 0,50 0,50
Сумма 100,61 99,39 99,06 100,25 98,51 99,50 99,80 98,53 99,56 99,74
Sc 15 29 27 5 19 - - 19 4 2,1
Cr 196 449 483 3,6 170 - - 130 5 6
Ni 148 153 166 3,4 147 - - 113 12 9
Co 33,9 40,8 47,9 2,4 48 - - 35 2 2
Rb 8 42 42 187 9 - - 16 150 240
Sr 461 632 713 3,4 240 418 418 330 26 1,4
Ba 213 785 797 38 150 1818 1818 210 95 27
H f 2,34 3,36 3,18 28,29 2,0 - - 4,6 24,0 17,0
Zr 87 177 179 1147 66 119 119 160 820 600
Y 19,1 25,5 24,9 86 15 20 20 23 45 70
Та 0,6 1,87 1,74 - 0,5 - - 0,7 5,6 10,0
Nb 9 52,4 52 130,4 5,1 36 36 11 86 180
Pb 2,6 4,0 3,2 20,5 - - - - - -

Th 1,0 4,66 4,59 18,73 0,9 5,95 5,95 0,9 15,0 30,0
La 7,9 44,1 41,9 97,2 8,3 29,99 29,29 13,0 87,0 100
Ce 16,3 72,6 68,9 191,3 19,0 59,75 59,75 26,0 160 200
Nd 13,8 37,2 35,9 97,2 12,0 34,79 34,79 19,0 65,0 76,0
Sm 3,84 6,61 6,17 16,83 3,3 7,43 7,43 5,5 11,0 13,0
Eu 1,58 2,17 2,12 0,43 1,0 4,51 4,51 1,7 0,79 0,2
Gd - - - - - 6,84 6,84 - - -

Tb 0,62 1,05 0,96 2,64 0,65 - - 1,2 1,5 1,6
Er - - - - - 2,05 2,05 - - -

Yb 1,23 1,88 1,81 5,64 1,8 1,55 1,55 2,1 4,4 4,7
Lu 0,20 0,29 0,27 0,90 0,26 - - 0,28 0,66 0,74

Примечание. Анализы: 1-4 -  по [Hsu et al., 2000]; 6, 7 -  по [Tian, Tang, 1989].
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Чхильбосан Мен-
ган Анджу

№ образца, анализа
К47 К40 К43 К48 К48-1 К52-2 К201 К221 КЗ 86-1 КЗ 86

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 49,07 49,71 49,56 50,09 51,31 67,11 72,09 46,09 51,98 53,33
TiOj 2,63 2,36 2,24 2,34 2,29 0,44 0,25 1,31 1,85 1,76
A 1 2O j 15,95 17,90 17,32 16,05 17,08 11,23 9,92 16,80 15,59 15,73
РегОз 1,75 1,66 1,63 1,77 1,64 8,65 7,60 1,55 1,76 1,58
FeO 8,91 8,44 8,33 9,05 8,37 - - 7,89 8,96 8,05
MnO 0,14 0,16 0,16 0,16 0,14 0,15 0,20 0,15 0,15 0,16
MgO 6,34 4,52 5,87 4,96 4,09 0,60 0,20 7,38 6,70 6,48
CaO 7,56 5,90 6,88 8,69 8,91 0,58 0,13 11,22 8,75 8,09
Na20 4,09 4,85 3,94 3,63 3,53 5,70 4,25 3,21 2,62 3,05
K20 2,02 2,85 2,62 1,67 1,17 4,59 4,46 0,15 0,45 0,67
p 2o 5 0,55 0,71 0,51 0,58 0,51 0,04 0,04 0,16 0,21 * 0,22
П .П .П . - - - - - 0,50 0,60 3,66 - -

Сумма 99,01 99,06 99,06 98,99 99,05 99,59 99,74 99,57 99,01 99,11
Sc 18 11 15 17 17 0,7 1,9 - 19 17
Cr 98 22 92 73 74 3 3 - 170 150
Ni 98 50 - 85 - - 15 176 132 131
Co 32 25 29 33 30 1 2 - 41 35
Rb 78 78 47 26 18 180 560 5 9,1 18
Sr 840 810 680 610 640 7,6 3,7 249 420 380
Ba 940 1000 1100 1000 970 45 27 122 280 290
H f 7,0 7,5 7,0 3,5 3,3 26,0 120 3,6 3,8
Zr 260 280 260 130 120 990 4800 99 120 130
Y 22 24 23 20 20 130 140 25 18 18
Та 2,6 2,9 2,5 1,3 1,2 7,9 35,0 - 1,2 1,2
Nb 47 - 43 20 19 130 520 6 15 15
Th 4,9 4,3 3,6 0,5 2,7 20,0 67,0 - 1,5 1,6
La 34,0 41,0 35,0 23,0 26,0 120 56,0 5,0 14,0 14,0
Ce
P r

62,0 86,0 67,0 44,0 42,0 210 110 14,0 28,0 27,0
г  Г

Nd 27,0 36,0 30,0 24,0 25,0 92,0 50,0 _ 18,0 16,0
Sm 5,8 6,7 6,4 6,0 6,5 19,0 11,0 3,5 4,0 3,9
Eu 1,8 2,3 2,1 2,6 2,6 0,88 0,47 1,00 1,5 1,4
Gd - - - - - - - - - -

Tb 0,71 0,94 0,9 0,87 0,88 2,9 2,2 - 0,54 0,54
Ho
Fr

- - - - - - - - - -
C l

Yb 1,5 2,1 1,7 1,3 1,7 8,4 8,9 _ 1,5 1,5
Lu 0,22 0,29 1,7 0,18 0,24 1,2 1,2 - 0,21 0,21
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Плиоцен-четвертичный комплекс Четвертичный комплекс
Ареал

Уллындо Синге-Коксан Вон
сан
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№ образца, анализа
2 6 5 25 3 43 К262/1 К263 К265/7 К279
11 12 13 14 15 16 17 18 19 20

S i0 2 41,70 47,30 56,40 57,53 59,30 61,83 К262/1 К263 47,28 47,21
T i0 2 3,19 2,88 1,29 1,00 0,26 0,53 48,73 49,21 1,98 2,17
Al20 3 14,60 17,30 19,00 19,41 19,10 18,50 2,21 1,83 15,90 17,26
Fe2Oj 11,70 10,21 5,58 4,35 3,87 1,80 17,38 17,13 1,73 1,70
FeO - - - 0,41 - 2,20 1,55 1,59 8,80 8,66
MnO 0,16 0,17 0,14 0,14 0,18 0,21 7,92 8,09 0,15 0,22
MgO 7,67 3,87 1,64 0,99 0,31 0,33 0,17 0,19 9,37 6,69
CaO 10,10 8,47 3,76 2,52 1,48 0,92 5,45 7,70 8,23 9,91
Na20 2,72 3,47 5,62 6,00 7,36 7,14 9,24 8,75 3,43 3,33
k 2o 1,27 2,73 5,63 5,97 6,44 5,95 3,80 2,64 1,78 1,30
p2o 5 0,67 0,87 0,32 0,26 0,08 0,10 2,00 1,48 0,37 0,58
П . П .П . - - - 1,03 - 0,52 0,66 0,48 - -

Сумма 100,00 100,00 100,00 99,61 98,38 100,03 99,11 99,09 99,02 99,03
Sc 22,4 12,7 4,96 11,8 0,79 5,4 - - - 24
Cr 170 20 101 5,4 10 8,3 - - - 100
Ni 116 И З 88 5,7 97 2,0 47 - 162 85
Co 45,3 27,5 9,93 7,0 1,88 0,9 - - 37
Rb 30 70 160 155 180 159 24 22 29 35
Sr 850 1040 610 455 70 1,8 723 565 561 530
Ba 640 103 870 954 120 184 542 360 407 440
H f 5,47 6,19 9,29 - 13,7 - - - 5,4
Zr 290 320 480 504 670 605 242 207 255 190
Y 20 30 40 22 40 40,2 31 26 28 27
Та 4,1 5,2 6,8 - 10,6 - - - - 2,6
Nb - - - 138 - 161 - 23 24 42
Th 7,43 9,47 19,8 - 28,4 - - - - 2,5
La 56,3 73,2 87,5 - 115,0 - 38 32 25,0 26,0
Ce 106,0 141,0 142,0 - 177,0 - 80 66 66,0 48,0
Pr - - - - - - - - -

Nd 47,6 52,4 42,9 - 54,4 - 35 30 29,0 24,0
Sm 8,46 8,98 6,57 - 8,12 - 5,8 6,2 6,8 5,2
Eu 2,56 2,97 2,12 - 1,21 - 2,2 2,0 2,0 1,4
Gd - - - - - - - 6,0 -

Tb 1,0 1,02 0,81 - 1,13 - - - - 0,98
Ho - - - - - - - - - -
Er - - - - - - 4,0 3,2 3,2 -
Yb 2,29 2,15 2,52 - 3,83 - 2,4 2,2 2,3 2,4
Lu - - - - - - - - - 0,30
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Ареал

Пэннендо Чаньен Чугарен
Xг образца, анализа

В4 BR4 К388-1 С1-2 С4-Р
21 22 23 24 25

S i0 2 45,72 50,13 45,68 47,17 47,61

T i0 2 1,42 1,70 1,69 1,59 2,05
AI2O3 14,57 17,77 16,13 14,64 14,85
Fe20 3 13,64 11,04 1,85 11,21 11,36
FeO - - 9,43 - -
MnO 0,19 0,15 0,19 0,15 0,16
MgO 3,73 8,25 4,94 9,95 8,91
CaO 6,88 7,78 7,22 7,74 8,30
Na20 5,37 3,67 6,83 2,18 2,83
K20 3,50 2,03 1,44 1,35 1,95

P205 1,12 0,47 1,33 0,32 0,43
П.П.П. 2,62 0,02 1,72 2,87 0,46
Сумма 98,76 99,71 98,45 99,17 98,91
Sc - - 6,8 - -

Cr - - 39 - -

Ni - - 56 - -

Co - - 28 - -

Rb - - 35 - -

Sr - - 530 - -

Ba - - 440 - -

H f - - 5,4 - -

Zr - - 190 - -

Y - - 27 - -

Та - - 2,6 - -

Nb - - 42 - -

Th - - 2,5 - -

La - - 26,0 - -

Ce - - 48,0 - -

Pr - - - - -

Nd - - 24,0 - -

Sm - - 5,2 - -

Eu - - 1,4 - -

Gd - - - - -

Tb - - 0,98 - -

Ho - - - - _

Er - - - - _

Yb - - 2,4 - -

Lu - - 0,30 - -

Примечание. В образцах ареалов Чхильбосан, Менган, Анджу, Синге-Коксан, Вонсан и 
Тхончхон содержания петрогенных элементов и никеля по данным А.В. Федорчука; обр. 8 -  по 
[Федорчук, Филатова, 1993]; 11-13, 15 -  по [Nakamura et al., 1990]; 14, 16 -  по [Kane et al., 
1985]; 21, 22, 24, 25 -  no [Park, Park, 1996].



ным спектром распределения REE (Lan/Smn=4,1-4,9; Lan/Ybn=12-15) (рис. 3.19). 
Для отдельных образцов трахитов характерен сильный Ей минимум.

В Чхильбосанском горсте вулканические породы плиоцен-четвертичного 
комплекса образуют несколько ареалов (рис. 3.14), которые представлены 
преимущественно щелочными породами кислого состава -  трахитами, трахи- 
риолитами, щелочными игнимбритами, слагающими вулканические построй
ки центрального типа. На отдельных участках они перекрываются потоками 
клинопироксен-порфировых базальтов, а подстилаются потоками оливин- 
порфировых базальтов [Федорчук, Филатова, 1993]. Изолированный ареал 
Менган в северной части грабена Кильчу-Менчхон сложен субафировыми 
толеитовыми базальтами.

Оливин-порфировые базальты ареала Чхильбосан относятся к щелочной 
серии (Na20+ K 20=5,7-8,4% ), а клинопироксен-порфировые -  к умеренноще
лочной серии (Na20+ K 20= 4 ,7-5,3%) (рис. 3.16; табл. 3.8). В оливин- 
порфировых щелочных базальтах концентрации всех несовместимых элемен
тов высокие (рис. 3.17), близкие по составу к внутриплитным базальтам, что 
подтверждается низкими отношениями Th/Ta и расположением фигуратив
ных точек базальтоидов на диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.18а). Распределение 
REE сильно фракционированное (Lan/Smn=3,1-4,1; LayYbn= 12-20) (рис. 3.19). 
Умереннощелочные базальты (рис. 3.16) отличаются более низкими абсо
лютными концентрациями несовместимых элементов, а их взаимные отно
шения смещены в сторону более деплетированных составов. Афировые ба
зальты ареала Менган являются низкокалиевыми, умереннотитанистыми 
(ТЮ2=1,6-1,8%) и по соотношению S i02-F e 0 7 M g 0  относятся к толеитовой 
серии (рис. 3.16). По соотношению Zr/Y (3,7-4,0), Ti/Zr (75-85), Lan/Smn (0,9) 
базальты близки к переходным толеитам MORB.

Вулканиты кислого состава ареалов Чхильбосан отличаются от однотип
ных пород Пэктусанского ареала более дифференцированным спектром рас
пределения REE (рис. 3.19), а межэлементные отношения некогерентных 
элементов в них близки к таковым в щелочных базальтоидах, свидетельствуя, 
что часть трахитов могли быть образована за счет массового фракционирова
ния плагиоклаза и калиевого полевого шпата при дифференциации щелочных 
магм [Федорчук, Филатова, 1993].

На северо-западе Кореи плиоцен-четвертичный комплекс представлен ареа
лом Анджу, приуроченным к северо-восточному сдвигу. Ареал сложен субафи
ровыми базальтами мощностью до 2 0 0  м, которые отличаются низкими концен
трациями щелочей (Na20+ K 20= 3 ,0-3,7%) и умеренно высокими титана 
(ТЮ2=1,7-1,9%). На диаграмме S i02-Fe07M g0 (рис. 3.16) базальты располага
ются в поле толеитовой серии. Породам свойственны обогащение HFSE относи
тельно LILE при низких концентрациях тех и других (рис. 3.17) и небольшой Та 
максимум (Ьарп/Гарш~0,7)- На диаграмме Th-Hf-Ta (рис. 3.18а) фигуративные 
точки базальтов располагаются в поле обогащенных MORB. Распределение REE 
фракционированное (Lan/Smn=2,1-2,2; LaI/Ybn=6 ,1-6,3) (рис. 3.19).

Плиоцен-четвертичный комплекс слагает также о-в Чечжудо, располагающий
ся к югу от п-ва Корея в Цусимском (Корейском) проливе (рис. 3.13). В составе 
комплекса (рис. 3.22) выделяют лавовое плато (верхний плиоцен-нижний плей
стоцен), щитовой вулкан (плейстоцен) и шлаковые конуса (голоцен) [Lee, 1982а].



Рис. 3.22. Схема геологического строения о-ва Чечжудо [Lee, 1982а; Yoon, 1997]
1 -  шлаковые конуса, 2 -  щитовой вулкан, 3 -  лавовое плато, 4 -  осадочные породы

Лавовое плато, слагающее нижнюю видимую часть острова, сформирова
но мощными (до 40-50 м) пакетами потоков щелочных оливиновых базаль
тов, трахитов и единичными потоками оливиновых толеитов. Над лавовым 
плато возвышается обширный щитовой вулкан, сложенный дифференциро
ванным рядом пород от щелочных оливиновых базальтов к гавайитам и муд- 
жиеритам до трахитов при ограниченном распространении бенмореитов 
[Park, Kwon, 1993а,б]. Повсеместно развиты паразитические шлаковые кону
сы, образованные трахитами, реже щелочными оливиновыми базальтами.

Вулканиты лавового плато, так же как и щитового вулкана, имеют тренды 
дифференциации от Afe-нормативных базальтовых составов к Нур-нормативным 
и далее к ^^-нормативным [Lee, 1982а,б], выраженные в закономерном измене
нии как химического состава породы, так и состава минеральных фаз.

Преобладающие на о-ве Чечжудо щелочные базальтоиды щитового вулкана 
представлены порфировыми и редкопорфировыми разностями. Вкрапленники в 
щелочных оливиновых базальтах образованы [Lee, 1982а] оливином (F og^), ав
гитом и титан-авгитом (Eow^sWo^gFsKMe; T i02=l,9-2,6% ) и плагиоклазом 
(Anso^o); в гавайитах -  оливином (Fo8i_55), авгитом (En41_46Wo4i^4Fsii_i4), плаги
оклазом (Ап54_58) и  ильменитом; в муджиеритах -  оливином (Fo73̂ 7), авгитом 
(En3g_42Wo4i_43Fsi6-i9)> плагиоклазом (Ап4о_58), апатитом, магнетитом и керсути- 
том. Основная масса базальтоидов сложена оливином (Fo74_39), авгитом 
(En44_29^VO40-47Fs 1 з-28), плагиоклазом (Ап62-з8)> магнетитом с мелкими выделения
ми апатита, ильменита, санидина и анортоклаза. Структура основной массы ин- 
терсертальная, микрокристаллическая, реже пил отакситовая. Отмечается 
уменьшение содержания магния в клинопироксенах при сохранении содержания 
кальция и возрастании количества железа, что характерно для щелочных базаль
тоидов внутриплитных обстановок и отличает их от толеитов тех же обстановок.



Базальтоиды щелочной серии о-ва Чечжудо характеризуются умеренно 
высокими содержаниями щелочей (Na20+K 20=3,5-8,0%) (рис. 3.16; табл. 3.9), 
высокими ТЮ 2 (1,8-3,6 %), фосфора и пониженными концентрациями алю
миния. В базальтах сильно варьируют содержания переходных элементов 
(Сг от 35 до 230 ppm, Ni от 20 до 170 ppm, Со от 20 до 47 ppm). Концентрации 
всех несовместимых элементов высокие (рис. 3.17), близкие к таковым во 
внутриплитных базальтах, что подтверждается низкими отношениями Th/Ta, 
расположением фигуративных точек базальтоидов на диаграмме Th-H f-Ta 
(рис. 3.18а), а также фракционированным распределением REE (Lan/Smn= l ,8 -  
4,9; La,/Ybn=5-20) (рис. 3.19). Для базальтов характерны незначительные ва
риации в изотопном составе стронция (87Sr/86Sr=0,7040-0,7044) и неодима 
(143Nd/144Nd=0,51276-0,51286; eNd=2,7-4,3) (рис. 3.6, 3.21) [Kim et al., 1999].

Щелочные базальтоиды острова содержат ксенолиты ультрамафитов -  
шпинелевых лерцолитов (преобладающий тип), шпинелевых гарцбургитов, 
вебстеритов, клинопироксенитов и верлитов [Choi et al., 2002]. Шпинелевые 
лерцолиты характеризуются обогащенным спектром REE (Lan/Smn=l,2-3 ,6 ; 
LaI/Y bn= l Л -3,3) (рис. 3.19), реже встречаются деплетированные разности 
(Lan/Smn=0,9; Lan/Ybn=0,4). Изотопный состав Sr и Nd изменяется от деплети- 
рованного N-MORB-подобного до близкого BSE (87Sr/86Sr=0,702268- 
0,704593; ,43Nd/144Nd=0,512793-0,513087).

Немногочисленные базальты толеитовой серии о-ва Чечжудо отмечаются 
среди лавового плато. Это редкопорфировые породы с оливин-плагиоклаз- 
клинопироксеновой ассоциацией вкрапленников. Базальты характеризуются 
широкой вариацией содержаний S i0 2 (47,5-52%) и низкой щелочностью 
(Na20+ K 20=2,5-5% ) (рис. 3.16); на диаграмме S i0 2-F e 0 7 M g 0  (рис. 3.16) они 
располагаются в поле толеитовой серии, отвечая 0 /-нормативным толеитам. 
Содержание ТЮ2 высокое (1,8-3,0%), слабо зависящее от щелочности и 
кремнезема (рис. 3.16). Содержания LILE относительно высокие, близкие та
ковым в толеитах E-MORB типа. Концентрации некоторых HFSE, таких как 
Zr, Hf, Y, так же как и Ti, в рассматриваемых толеитах выше, чем в Е- MORB, 
приближаясь к таковым во внутриплитных вулканитах. Отношения Zr/Y так
же высокие, меняющиеся в диапазоне 5-8,7. Толеитам свойственно обогаще
ние HFSE относительно LILE, что отличает их от пород надсубдукционной 
обстановки. Однако толеитам о-ва Чечжудо свойственна отрицательная Та- 
Nb и положительная Sr аномалии, что характерно для продуктов надсубдук- 
ционного вулканизма (рис. 3.17). Вместе с тем на диаграмме Th-H f-T a (рис. 
3.18а) фигуративные точки толеитов смещены в область внутриплитных со
ставов. Распределение REE менее фракционированное по сравнению с тако
вым в щелочных базальтоидах (Lan/Smn=2-4; LaI/Y bn=4-7) (рис. 3.19). Отно
шения 87Sr/86Sr в толеитах несколько выше, чем в щелочных базальтах 
(0,7042-0,7050) [Федоров и др., 2002].

Трахиты характеризуются афировой и редко порфировой структурой. 
Субфенокристы образованы плагиоклазом, калиевым полевым шпатом, маг
нетитом; реже отмечаются зерна клинопироксена, циркона и оливина. Струк
тура основной массы трахитовая и витрокристаллическая. По соотношению 
щелочей и кремнезема (рис. 3.16) трахиты принадлежат к щелочной серии. 
Они характеризуются крайне высокими содержаниями большинства несовме-



Таблица 3.9. Представительные анализы вулканитовплиоцен-четвертичного 
комплекса о-ва Чечжудо

№ образца, анализа
Комп. 73 74 76 77a 77 79 79-1 75 26-9

1 2 3 4 5 6 7 8 9

S i0 2 50,62 50,89 51,65 53,61 49,72 48,73 47,80 51,78 48,11

ТЮ2 2,38 2,20 1,99 1,82 2,59 2,97 3,07 2,06 2,45

a i2o 3 15,75 14,94 14,27 17,28 16,86 16,62 16,60 14,98 15,24

Fe2Oj 11,99 11,90 11,93 10,54 12,46 12,87 13,41 11,37 12,25

FeO - - - - - - - - -
MnO 0,15 0,15 0,15 0,18 0,16 0,16 0,16 0,15 0,14

MgO 6,16 7,41 7,89 2,83 5,06 5,44 5,35 7,06 7,45
CaO 8,09 8,90 8,69 5,54 7,78 8,60 8,12 7,82 8,69
Na20 3,24 2,90 2,74 4,62 3,32 3,33 3,21 3,25 3,16
K20 1,48 0,80 0,64 2,90 1,48 1,27 1,28 1,39 1,08

p 2o 5 0,45 0,31 0,23 1,06 0,54 0,49 0,50 0,39 0,53
П .П .П . - - - - - - 0,46 - 0,50
Сумма 100,31 100,40 100,18 100,38 99,97 100,48 99,96 100,25 99,60

Sc 19,2 23,2 23,4 8,9 18,2 19,4 19,7 19,0 -
Cs 0,3 0,4 0,3 0,3 0,3 0,2 0,1 0,5 -
Rb 39,4 19,7 15,5 64,8 33,3 28,6 27,0 34,2 13,5
Ba 322,0 253,1 159,6 708,3 348,6 304,4 326,5 323,3 388,6
Sr 466,1 351,9 330,4 813,5 581,9 585,2 504,7 405,0 539
U 1,22 0,70 0,34 1,90 1,10 0,91 1,03 0,96 -
Th 6,40 4,01 2,05 10,92 5,94 4,99 5,13 5,65 3,02
Pb 2,0 2,0 2,4 3,3 2,3 2,8 3,8 1,9 -
В 4,3 3,5 5,1 5,4 2,9 2,5 2,1 4,2 -
Та 2,58 1,36 0,89 4,26 2,41 2,34 2,21 2,11 -
Nb 47,92 25,29 16,02 117,73 44,27 41,63 39,05 37,55 34,1
H f 5,17 4,22 3,14 7,79 5,32 5,05 4,97 5,37 4,88
Zr 211,2 166,7 134,8 354,3 220,4 194,0 187,0 223,9 183,3
Y 24,9 23,2 23,1 35,6 28,5 24,9 27,5 24,0 24,3
La 33,59 18,53 14,58 92,29 36,15 29,32 31,77 28,83 29,15
Ce 94,83 40,72 22,26 192,28 97,96 86,02 87,03 58,84 56,33
Pr 6,91 4,42 3,69 13,63 7,77 6,55 7,46 6,19 8,17
Nd 32,30 22,33 19,08 61,15 38,08 33,21 37,76 29,95 32,17
Sm 6,96 5,39 4,99 11,32 7,92 7,27 7,94 6,49 7,30
Eu 2,17 1,84 1,62 3,45 2,52 2,35 2,65 2,06 2,57
Gd 6,17 5,12 5,14 9,90 7,12 6,38 7,03 5,84 8,18
Tb 0,97 0,83 0,75 1,36 1,09 0,98 1,04 0,91 1,08
Dy 4,51 4,13 4,41 6,55 5,15 4,70 5,12 4,45 -
Ho 0,81 0,75 0,81 1,11 0,93 0,85 0,93 0,80 1,10
Er 2,15 2,04 1,97 2,93 2,40 2,19 2,38 2,08 2,65
Tm 0,36 0,35 0,32 0,53 0,42 0,36 0,40 0,36 -
Yb 1,82 1,69 U59 2,62 1,90 1,81 1,96 1,71 2,07
Lu 0,23 0,23 0,24 0,35 0,27 0,26 0,28 0,23 0,24



№ образца, анализа
Комп. J4 J-5 26-15 27-8 26-18 80

10 11 12 13 14 15

S i0 2 49,28 50,00 53,46 57,6 62,18 63,95
T i0 2 2,44 2,28 2,14 1,24 0,60 0,38
a i2o , 15,70 14,41 16,25 17,62 17,83 18,88
Fe2Oj 11,95 13,06 11,58 8,50 5,43 3,36
FeO - - - - - -

MnO 0,15 0,15 0,15 0,13 0,18 0,26
MgO 6,24 6,60 2,79 1,73 0,81 0,22
CaO 7,68 8,74 5,83 3,88 2,68 2,10
Na20 3,59 4,40 4,54 5,20 5,54 5,48
k 2o 1,80 0,87 2,31 3,39 3,98 4,77

p2o5 0,49 0,41 0,77 0,42 0,19 0,05
П . П .П . 0,68 - 0,37 0,02 0,38 -
Сумма 100,00 100,00 99,46 99,73 99,80 99,45
Sc 18 22,9 - - - 0,8
Cs - - - - - U
Rb 37 18,8 62,5 77,5 60,5 154,2
Ba 495 340 692,6 1010,2 996,6 1312,8
Sr 619 380 539,4 487,1 390,3 567,3
U - - - - - 2,70
Th - 2,9 7,02 10,29 10,78 13,09
Pb - - - - - 5,9
В - - - - - 6,4
Та - 1,5 - - - 5,34
Nb 44 - 59,5 79,5 93,1 164,62
H f - 4,2 8,16 11,07 8,84 2,87
Zr 233 200 369,7 518,8 287,6 100,8
Y 29 24,7 39,2 36,1 20,2 33,1
La 40,0 24,1 54,6 63,98 62,19 139,56
Ce 65,0 41,3 99,74 114,46 110,55 177,96
Pr - - 13,46 15,02 12,98 16,88
Nd 31,0 31,6 54,11 56,47 44,96 60,40
Sm 6,60 7,06 11,08 11,37 6,82 8,49
Eu 1,70 2,01 3,95 3,71 2,05 2,41
Gd - - 12,18 11,26 6,53 7,53
Tb - 0,98 1,77 1,63 0,80 0,96
Dy - - - - - 5,37
Ho - - 1,60 1,5 0,92 1,03
Er - - 3,94 3,93 6,29 2,68
Tm - - - - - 0,49
Yb 1,60 2,04 3,11 3,33 3,12 2,60
Lu - - 0,43 0,41 0,37 0,42

Примечание. Анализы: 9, 1 2 -1 4 -  по [Lee et al., 1994]; 10-11 -  по [Park, Kwon, 1993a,б].



стимых элементов (рис. 3.17) и фракционированным спектром распределения 
REE (Lan/Smn=4-5,5; Lan/Ybn= l 1-15) (рис. 3.19).

Четвертичный комплекс. К четвертичному комплексу отнесены разоб
щенные маломощные ареалы преимущественно щелочных базальтов, запол
няющие четвертичные долины-грабены вдоль разломов субмеридиональной 
и север-северо-восточной ориентировки в центральной части п-ва Корея. Они 
включают группы ареалов Синге-Коксан, Вонсан, Тхончхон, Чугарен, Чаньен 
и Пэннендо (рис. 3.14).

Вулканиты этих ареалов представлены щелочными и умереннощелочны
ми базальтами, среди которых преобладают щелочные оливиновые базальты, 
базаниты и трахибазальты; реже распространены оливиновые толеиты. Со
став вкрапленников -  оливин, клинопироксен, плагиоклаз. Структура основ
ной массы интерсертальная и микрокристаллическая.

По химическому составу (табл. 3.8) среди щелочных базальтов выделяются 
две группы: к первой относятся щелочные оливиновые базальты и трахиба
зальты ареалов Синге-Коксан, Вонсан, Тхончхон, Чугарен и частично о-ва 
Пэннендо, ко второй -  тефриты и базаниты о-ва Пэннендо и ареала Чаньен. Ба- 
зальтоиды первой группы являются умереннощелочными (Na20+ K 20=4,3- 
5,9%) (рис. 3.16), высокотитанистыми (ТЮ2=1,7-2,2%). Вулканиты обогащены 
несовместимыми элементами (рис. 3.17) и на диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.18а) 
их фигуративные точки располагаются в области внутриплитных составов. Им 
также свойственно сильное обогащение LREE (Lan/Smn=3-4 и La,/Ybn= 7-11) 
(рис. 3.19). Значения 87Sr/86Sr варьируют от 0,7035 до 0,7037 в щелочных оли- 
виновых базальтах ареала Тхончхон, от 0,7041 до 0,7044 в трахибазальтах о-ва 
Пэннендо, от 0,7044 до 0,7048 в трахибазальтах ареала Тхончхон и от 0,7048 до 
0,7051 в базальтоидах ареала Чугарен (рис. 3.21) [Park, Park, 1996].

Базальтоиды щелочной серии, развитые на о-ве Пэннендо и в ареале Чань
ен, составлявших ранее, по-видимому, единый вулканический ареал, пред
ставлены субафировыми или оливин-порфировыми разностями, которые от
личаются высоким содержанием щелочей (Na20+ K 20=5,5-8,9% ) и  ̂в первую 
очередь, калия (К2О=2,0-3,5%). Базальты характеризуются крайне высокими 
концентрациями HFS- и LIL-элементов (рис. 3.17), резко фракционирован
ным распределением REE (Lan/Smn=4,3-4,5; Lan/Ybn=25-27) (рис. 3.19), 
обычными для продуктов внутриплитного магматизма. Отношения 87Sr/86Sr 
(рис. 3.21) изменяются в пределах 0,7033-0,7036 [Park, Park, 1996].

Примечательной особенностью базальтов данных ареалов являетЬя наличие в 
них ксенолитов шпинелевых лерцолитов [Федоров и др., 20006]. Лерцолиты 
представлены четырехминеральным парагенезисом (табл. 3.10): оливином, орто- 
и клинопироксеном и шпинелью. Оливин образует относительно идиоморфные 
кристаллы размером до 4 мм, состав которого, по данным зондового анализа, 
меняется в пределах 85-89% Fo. Ортопироксены образуют сростки со шпинелью 
и неравномерно распределены в объеме лерцолитов. Их состав Wo0,6-o,9En87- 
89FS10-11. Клинопироксены резко ксеноморфны по отношению к оливину и орто
пироксену. По составу отвечают диопсидам (Wо49>5_51 ̂ En^ j ̂ 5)7Fs4>2_5i 1). Содержа
ние Na20  в клинопироксенах колеблется от 0,05 до 0,15 мас.%. Шпинель присут
ствует в виде ксеноморфных выделений в интерстициях зерен оливина. По со
ставу шпинель низкохромистая и высоко глиноземистая.



Таблица 3.10. Состав минералов из шпинелевых лерцолитов Корейского ре
гиона

Комп.
№ анализа

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 42,79 42,28 57,80 57,46 58,08 54,48 53,22 53,20 - -

ТЮ 2 - - 0,03 0,06 0,03 0,45 0,47 0,54 0,03 0,02

А120 3 - - 3,23 3,95 3,50 5,64 5,90 5,82 62,41 60,56

Сг20 3 - - 0,07 0,16 0,10 0,33 0,45 0,39 7,64 8,09

FeO 10,59 10,69 6,84 7,25 6,93 2,55 2,53 2,36 11,11 11,79

МпО 0,04 0,04 0,05 0,04 0,01 - - - 0,01 0,04

MgO 45,79 46,04 31,87 31,39 31,62 14,02 13,38 14,21 19,18 19,39

СаО 0,02 0,06 0,34 0,44 0,40 22,14 21,79 21,85 - -

Na20 - - - - - 1,35 1,66 1,70 - -

NiO - - - - - - - - 0,25 0,16

Сумма 99,23 99,11 100,23 100,75 100,66 100,96 99,40 100,07 100,63 100,05

f 11,50 11,54 10,75 11,46 10,96 9,25 9,60 8,49 26,81 25,44

Примечание. Анализы: 1-2 -  оливин, 3-5 -  ортопироксены, 6 -8  -  клинопироксены, 9-10 -  
шпинель.

По минеральному и химическому составам изученные перидотитовые 
включения относятся к лерцолитовой серии (табл. 3.11) и на основе геохими
ческих критериев (mg#=88-89; СаО=3,5-3,7 мас.%; А120 3=2,7-2,9 мас.%, 
TiO2=0,1—0,11 мас.%) отвечают обогащенному типу этой серии, по [Nixon et 
al., 1981], в то же время характеризуясь примитивным или слабо деплетиро- 
ванным распределением РЗЭ (Lan/Smn=0,95-0,98; Lan/Ybn=0,98-1,035).

Состав ксенолитов свидетельствует, что возникновение магматических 
расплавов происходило на уровне шпинель-лерцолитового равновесия.

Базальты, отличающиеся низкими содержаниями щелочей (Na20+ K 20= 3 ,5 - 
5,0%) и по соотношению S i02-FeOVMgO принадлежащие толеитовой серии, 
известны в ареалах Синге-Коксан и Чугарен. Базальты характеризуются уме
ренно высокими концентрациями HFS- и LIL-элементов, фракционированным 
спектром распределения REE (Lan/Smn= l,9-2,1 и Lan/Ybn=6-8), сближающими 
их с E-MORB, в то время как среди части толеитов отмечается отрицательная 
Nb аномалия (Lapn/Nbpm~l,7) (рис. 3.17, 3.19).

Кайнозойский вулканизм в Японском море
В скважинах Японского моря обнаружены нижнемиоценовые магматиче

ские образования, а на ряде островов -  миоценовые и плиоцен-голоценовые 
(рис. 3.23). Нижнемиоценовые породы, вскрытые скважинами ODP в этом бас
сейне, принципиально отличаются от одновозрастных вулканитов Кореи, об
наруживая химическое сходство только с толеитами зоны Яннам юго-востока 
Кореи. Согласно данным глубоководного бурения [Cousens, Allan, 1992 и др.],



Таблица 3.11. Химический состав глубинных ксенолитов из щелочных базаль
тов Кореи

Ареал
Ё
U

Чаньен Чечжудо
SCо

&

№ образца, анализа
К.-338 К-338а SG-28 SS-6 SS-3

1 2 3 4 5

Si02 45,11 45,25 45,10 44,00 44,80
Ti02 0,11 0,10 0,09 0,06 0,02
А12Оз 2,89 2,79 2,73 1,64 0,88
Fe20 3 2,53 2,49 - - -
FeO 6,72 6,57 8,5 8,53 7,26
MnO 0,27 0,29 0,14 0,14 0,12
MgO 37,37 37,84 39,40 42,20 46,10
CaO 3,67 3,51 3,08 1,62 0,61
Na20 0,31 0,28 0,18 0,14 0,07
K20 0,03 0,01 0,05 0,03 0,03
p2o 5 0,03 0,06 0,01 0,01 -
Сумма 99,04 99,19 99,20 98,40 99,90
Cr 1000 1100 2366 1777 2078
Ni 850, 875 1906 2187 2280
Co 100 100 101 114 107
V 48 56 30,6 8,3 -
La 0,55 0,61 0,66 0,17 0,19
Ce 0,72 0,84 U 7 0,55 0,38
Nd 1,00 1,21 0,63 0,2 0,26
Sm 0,34 0,39 0,237 0,091 0,071
Eu 0,13 0,15 0,116 0,033 0,019
Tb 0,08 0,09 0,064 0,021 0,016
Yb 0,35 0,41 0,3 0,11 0,056
Lu 0,054 0,06 0,049 0,019 0,01

Примечание. 1-4 -  шпинелевые лерцолиты, 5 -  шпинелевый лерцолит. Анализы: 3-5 -  по 
[Choi et а!., 2002].

магматические породы в Японском море выявлены в трех скважинах, две из 
которых расположены в бассейне Ямато, а одна на севере Японского (Цен
трального) бассейна (рис. 3.23). Нижнемиоценовые магматические породы 
этих скважин (включающие сиплы и вулканиты) [Cousens, Allan, 1992; Allan, 
Gorton, 1992] образовались в интервале 21,2-17 млн лет [Kaneoka et al., 1992],
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Р и с. 3 .2 3 . Схема размещения верхнеэоценовых-голоценовых магматических обра
зований в Корейско-Японском регионе [Филатова, Федоров, 2003]

1 -  докембрийские-мезозойские образования в пределах Кореи и Японии; 2 -  верхнеэоце- 
новые-олигоценовые терригенные и вулканогенные породы (шошонитовая серия); 3 -4  -  ниж
не-среднемиоценовые вулканиты: 3 -  базальты умереннощелочной серии, 4 -  дифференциро
ванные породы толеитовой серии; 5 -  среднемиоценовые толеиты о-ва Хонсю: а) зоны Мацуе, 
по [Morris, Kagami, 1989] (грабен Симане по [Uto et al., 1994]) и б) грабена Акита-Ямагата, по 
[Uto et al., 1994], 6 -  среднемиоценовые базальты щелочной серии; 7 -  верхнемиоцен- 
голоценовые преимущественно щелочные базальтоиды; 8 -9  -  плиоцен-четвертичные вулкани
ты: 8 -  базальтоиды умереннощелочной, щелочной, изредка -  толеитовой серий, а также тра
хиты и щелочные риолиты (а -  ареалы, б -  внемасштабные выходы), 9 -  базальты толеитовой 
серии (а -  ареал, б -  внемасштабный выход); 10 -  четвертичные базальты щелочной серии (а -  
ареал, б -  внемасштабные выходы); 11-14 -  кора Японского моря, по [Tamaki et al., 1992] (для 
остальной части морских акваторий, включая Желтое море, строение дна не показано): 11 -  
континентальная, 12 -  континентальная, испытавшая деструкцию, 13 -  континентальная, ис



пытавшая рифтогенез и рассеянный спрединг, 14 -  новообразованная окраинно-морская; 15 -  
местоположение скважин ODP (794, 795, 797) и драгировок (D l, D5, D7, D8); 16 -  гравитаци
онная ступень, по [Геология Кореи, 1993, Kang et al., 1996]; 17 -  зона сжатия в Японском море, 
по [Jolivet, Tamaki, 1992, Kimura, Yoshida, 1999, Underwood et al., 1992 и др.]; 18 -  глубоковод
ный желоб; 19 -  зона палеоспрединга бассейна Сикоку, по [Chamot-Rooke et al., 1987]; 20 -  
преимущественно сдвиги; 21 -  преимущественно сбросы; 22 -  предполагаемые листрические 
сбросы; 23 -  главные вулканические ареалы (1-14 -  п-ова Кореи: 1 -  Пэктусан, 2 -  Онсупхён, 3 
-  Намсок грабена Кильчу-Менчхон, 4 -  Мёнган, 5 -  ареалы горста Чхильбосан, 6 -  Анджу, 7 -  
Чаньён, 8 -  Пэннёндо, 9 -  Синге-Коксан, 10 -  Тхончхон, 11 -  Вонсан, 12 -  Чугарён, 13—14 — 
ареалы грабена Пхохан-Яннам: 13 -  зоны Яннам, 14 -  зоны Пхохан; 15-16 -  юго-западной и 
центральной части о-ва Хонсю: 15 -  площади Чугоку, 16 -  центральной части о-ва Хонсю; 24 -  
Срединная Тектоническая Линия Японии

т.е. на этапе раскрытия Япономорского бассейна [Jolivet, Tamaki, 1992]. Ба- 
зальтоиды скважин обладают составом, меняющимся не только на разных уча
стках морского дна, но и по разрезу одной скважины (табл. 3.12).

Наиболее деплетированные породы выявлены в пределах бассейна Ямато 
[Pouclet, Bellon, 1992; Allan, Gorton, 1992]. В пробуренной на севере этого 
бассейна скважине 794 на двух уровнях вскрыты базальты толеитовой серии, 
датированные (39Аг/40Аг-методом) в интервале 21,2-19,9 млн лет [Kaneoka et 
al., 1992]. Базальты нижнего комплекса (уровень 645-740 м) неоднородны и 
представлены двумя типами толеитов. Один из них по распределению и низ
кому содержанию некогерентных элементов (рис. 3.24), а также спектру REE 
(Lan/Smn=0,8) (рис. 3.25) близок к составам N-MORB. На диаграмме T h-H f- 
Ta фигуративные точки этих толеитов также занимают область N-MORB 
(рис. 3.186). Второй тип толеитов нижнего комплекса скважины 794 близок к 
составам обогащенных MORB -  в них выше содержания HFSE и LILE (рис. 
3.24), а, кроме того, наблюдается слабое обогащение легкими лантаноидами 
(Lan/Smn=0,7-1,3). На диаграмме Th-H f-Ta их фигуративные точки группи
руются в области Е-MORB. Оба типа толеитов нижнего комплекса несут суб- 
дукционные метки, что выражается в незначительном их обогащении Th и Sr 
и Ta-Nb минимуме (рис. 3.24).

Толеиты верхнего комплекса скважины 794, слагающего интервал 560- 
645 м, в отличие от пород нижнего, обогащены всеми некогерентными эле
ментами (рис. 3.24) и близки толеитам Е-MORB. Спектр распределения REE 
более фракционированный (Lan/Smn=l,4-1,8). На диаграмме Th-H f-T a фигу
ративные точки этих пород располагаются в основном в области составов Е- 
MORB, но из-за влияния субдукционного компонента (устойчивый Ta-Nb 
минимум) частично смещены в область островодужных составов (рис. 3.186).

В расположенной на западе бассейна Ямато скважине 797 силлы толеитов 
установлены на двух уровнях -  575-715м и 715-900м. Возраст нижних ба- 
зальтов (39АгЛ А г-датировки) -  19,0-17,7 млн лет [Kaneoka et al., 1992]. Воз
раст базальтов верхнего комплекса из-за низкого содержания калия не опре
делялся. Толеиты нижнего комплекса характеризуются умеренным обогаще
нием некогерентными элементами (включая REE) по сравнению с базальтами 
нижнего комплекса скважины 794 (рис. 3.24). Однако по степени обогащен
ное™ они весьма неоднородны. Наряду с толеитами, обладающими упло
щенным спектром REE, в нижнем комплексе выявлены породы, обогащенные



Таблица 3.12. Представительные анализы вулканитов Японского моря [Allan, 
Gorton, 1992]

К
ом

по
не

нт
Скважина

794 ODP 797 ODP
795 ODPКомплекс

Верхний Нижний Верхний Нижний
№ образца, анализа

7R-2-
8-10

7R-1-
46-48

12R-4-
85-86

18R-1-
44-47

14R-1-
70-72

20R-2-
104-
108

31R-2-
36-38

36R-3-
2-4

38R-1-
23-25

39R-1-
9-11

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 51,27 51,53 50,96 49,37 50,51 51,46 48,36 46,39 50,24 49,27

ТЮ 2 1,44 1,26 1,32 1,67 1,00 0,99 1,24 1,10 1,65 1,79
A12Oj 16,56 17,8 16,97 17,8 19,25 19,15 20,96 20,53 14,91 17,33
FeO 8,217 7,83 7,362 7,812 7,758 6,993 6,984 8,199 9,252 9,945
MnO 0,12 0,15 0,16 0,27 0,24 0,22 0,43 0,45 0,19 0,45
MgO 10,63 9,81 9,42 7,39 6,01 6,02 8,96 12,65 6,13 11,65
CaO 8,18 6,21 9,09 10,76 9,84 9,73 6,17 4,6 10,04 3,13
N a20 2,98 3,89 2,84 3,02 3,05 3,45 3,86 2,81 3,55 3,58
K20 0,59 0,82 0,71 0,22 0,49 0,30 0,17 0,40 0,52 0,38
p 20 5 0,21 0,20 0,23 0,19 0,26 0,27 0,12 0,10 0,24 0,21

Сумма 100,20 99,50 99,06 98,50 98,41 98,58 97,25 97,23 96,72 97,74

Sc 24,6 30,7 37,7 37,8 34,4 36,5 37 38,1 36,7 44,1
Cr 216 229 214 319 25 25 323 314 134 294
Ni 88 100 80 124 26 29 172 153 36 -
Co 29,8 26,1 33,3 46,4 25,6 25,1 52,2 - 33,8 40,9
Rb 4 10,3 6 3 п,з 4,1 1 9 3 2
Sr 133 373 275 200 259 243 229 138 276 95
Ba 133 166 160 6 79 53 12 15 181 70
H f 2,31 1,87 2,09 2,51 1,48 1,33 1,86 0,069 3,37 з,п
Zr 100 92 108 107 69 67 89 67 160 121
Y 22 17,9 23 33 20,4 22,1 19 15 34 35
Та 0,561 0,227 0,476 0,143 0,209 0,192 0,019 1 0,419 0,333
Nb 11 5 9 3 4 3 - - 6 -
Th 1,03 0,91 1,03 0,23 0,44 0,45 0,12 0,09 1,51 0,37
La 8,89 6,46 8,69 4,56 5,91 6,32 4,23 8,8 11 8,21
Ce 21,3 14,8 20,0 14,8 13,0 14,2 11,7 6,2 29,5 31,6
Nd 11,7 8,1 10,0 10,2 7,9 8,9 8,8 2,55 13,8 13,6
Sm 3,18 2,39 3,24 3,89 2,4 2,63 2,79 0,99 4,63 4,12
Eu М 2 0,91 1,14 1,39 0,96 0,99 1,15 0,499 1,54 1,52
Tb 0,562 0,42 0,612 0,81 0,481 0,49 0,526 1,81 1,0 0,86
Yb 1,91 2,14 2,00 3,37 2,04 2,18 1,76 0,255 3,45 3,65
Lu 0,305 0,298 0,323 0,47 0,319 0,381 0,286 1,64 0,538 0,522
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Рис. 3.24. Распределение несовместимых элементов в позднекайнозойских ба- 
зальтоидах Японского моря [Pouclet, Bellon, 1992; Allan, Gorton, 1992]
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Рис. 3.25. Распределение редкоземельных элементов в позднекайнозойских ба- 
зальтоидах Японского моря [Pouclet, Bellon, 1992; Allan, Gorton, 1992]



LREE (Lan/Smn до 1,7). Наиболее деплетированные базальты нижнего ком
плекса на диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.186) попадают в поле составов N- 
MORB, несколько смещаясь к границе составов E-MORB. Вместе с тем, эти 
толеиты несут признаки влияния субдукционного метасоматоза (Ta-Nb ми
нимум), в связи с чем часть их фигуративных точек на диаграмме Th-H f-Ta 
группируется в области островодужных составов. Изотопный состав Nd и Sr 
толеитов скважины 794 и нижнего комплекса скважины 797 близок и колеб- 
лется в пределах: 143Nd/144Nd=0,512684-0,512862 (eNd=2,4-5,8) и 87Sr/86Sr= 
0,703753-0,705634 (рис. 3.6) [Nohda et al., 1992].

Толеиты верхнего комплекса скважины 797 резко отличны от всех базаль
тов остальных скважин высокой степенью деплетированности в отношении 
HFSE и REE (рис. 3.24, 3.25), являясь аналогами толеитов N-MORB. Эти поро
ды характеризуются обеднением LREE, в связи с чем величина отношения 
LaJSmn составляет 0,5-0,8. На диаграмме Th-Hf-Ta их фигуративные точки 
занимают крайнюю верхнюю часть области N-MORB, обособляясь от всех ос
тальных деплетированных разностей, встреченных в скважинах Японского мо
ря. Базальты верхнего комплекса скважины 797 отличаются наиболее высоки
ми отношениями 143Nd/144Nd (0,513083-0,513158; eNd=8,8-10,8) и низкими 
87Sr/86Sr (0,70369-0,70436) (рис. 3.6) [Nohda et al., 1992]. Примечательно, что и 
эти, наиболее сходные с N-MORB базальты, несут признаки влияния субдук
ционного компонента: по соотношению S i02, щелочей, FeO* и FeO*/MgO их 
фигуративные точки располагаются в области известково-щелочных серий, а, 
кроме того, они обогащены LILE и обладают Ta-Nb минимумом, более значи
тельным, чем во всех остальных, менее деплетированных толеитах скважины.

В осевой части бассейна Ямато выделяются две субпараллельные цепи под
водных гор и возвышенностей, считающихся выражением зоны спрединга это
го бассейна [Tatsumoto, Nakamura, 1991], и сложенных трахиандезитами и то- 
леитами [Kaneoka et al., 1992]. При драгировках симаунтов южной части бас
сейна, наряду с толеитами, были обнаружены трахиандезиты щелочной серии с 
возрастом 17-11 млн лет (39Аг/40Аг метод), по химическим свойствам типичные 
для внутриплитного магматизма [Kaneoka et al., 1992]. Эти породы щелочной 
серии имеют, однако, умеренно низкие величины 87Sr/86Sr (0,70348-0,70442) и 
высокие 143Nd/144Nd (0,512951-0,512998; eNd=5,0-6,6), что характерно для де- 
плетированного источника типа N-MORB (рис. 3.6). Однако составы средне
миоценовых трахиандезитов бассейна Ямато по соотношению величин 
207РЬ/204РЬ (15,441-15,182) и 206РЬ/204РЬ (17,895-18,465) располагаются выше 
линии NHRL, тяготея к компоненту EMI (рис. 3.7); примечательно, что составы 
этих пород близки к кайнозойским щелочным вулканитам Северо-Восточного 
Китая, также сочетающим N-MORB и EMI-свойства. Такая двойственность ха
рактеристик среднемиоценовых трахиандезитов связана, вероятно, с влиянием 
на расплавы WPB-состава деплетированного источника предшествующего, 
раннемиоценового этапа максимального спрединга в Японском море.

Драгированный на юге бассейна Ямато толеит, подобный N-MORB, возраст 
которого 7,3 млн лет (К-Аг метод), имеющий более высокие величины 87Sr/86Sr 
(0,70422) и низкие 143Nd/144Nd (0,512875; sNd=4,8), по сравнению с трахианде
зитами, нуждается в повторном исследовании, поскольку отмечается сильная 
его измененность, что могло привести к резкому «омоложению» породы.



Смешение химических признаков, свойственных образованиям различных 
магматических серий, обнаружено также в базальтах и андезитобазальтах скважи
ны 795 Центрального бассейна, располагающихся на уровне 650-760 м. Возраст 
этих пород (с некоторой долей условности) определен в интервале 23,7-17,1 млн 
лет (40Аг/39Аг-датировки) [Kaneoka et al., 1992]; считается, что возникли они на на
чальной стадии раскрытия Японского моря [Allan, Gorton, 1992]. Вулканиты сква
жины 795 обычно относят к известково-щелочной серии [Allan, Gorton, 1992], учи
тывая соотношение в них Si02, щелочей, FeO* и FeO*/MgO, а также наличие Та- 
Nb трога. Однако по содержанию некогерентных элементов (рис. 3.24) эти породы 
наиболее близки к составам толеитов E-MORB: они деплетированы в отношении 
HFSE (и лишь незначительно обогащены LILE), обладают выположенным спек
тром HREE при слабом обогащении LREE (Lan/Smn=l,4-1,6). На диаграмме ТЪ- 
Hf-Ta вулканиты скважины 795 занимают поле, промежуточное между составами 
E-MORB и IAB, несколько смещаясь в сторону последних (рис. 3.18б).

Интенсивный кайнозойский вулканизм проявился и на о-вах Японского 
моря (рис. 3.23). Остров Уллындо, расположенный в западной части Япон
ского моря на краю одноименного плато (рис. 3.26), слагают (снизу вверх): 1) 
толща трахитовых и трахиандезитовых брекчий и лав (видимое основание 
острова); 2) пикритовые и щелочные оливиновые базальты и их гиалокласти- 
ты (формация Додонг возрастом 2,7±0,9 млн лет) [Kim, Lee, 1983]; 3) толща 
вулканогенных конгломератов и песчаников; 4) пакет потоков трахитов, фо
нолитов, трахиандезитов и трахибазальтов, дайки трахитов и фонолитов 
(формация Уллындо); 5) трахиандезиты Албонг, образующие кальдеру Нари. 
Согласно К -Ar датировкам базальтов Додонг, геологический возраст пород о- 
ва Уллындо плиоцен-плейстоценовый [Yoon, 1994; Kim et al., 1999].

Вулканиты о-ва Уллындо представлены порфировыми и редкопорфиро
выми разностями (за исключением фонолитов и части трахитов). Вкраплен
ники щелочных оливиновых базальтов и пикритобазальтов образованы оли
вином (Fo88_78), диопсидом и титан-авгитом, плагиоклазом (Ап7о_88), магнети
том; трахибазальтов -  оливином (Fo8o_75), титан-авгитом, плагиоклазом (An6g- 
85), магнетитом [Kane et al., 1985]. Основная масса базальтоидов сложена оли
вином (Fo78_74), авгитом, плагиоклазом (Ап84_56), магнетитом с мелкими выде
лениями ильменита, в трахибазальтах -  апатита. В трахиандезитах вкраплен
ники представлены оливином (Fo74-бо), авгитом, плагиоклазом (Ап6о_з2), ка
лиевым полевым шпатом, иногда керсутитом, биотитом, магнетитом. Основ
ная масса трахиандезитов образована авгитом, плагиоклазом (Ап54_зо), калие
вым полевым шпатом, апатитом и биотитом, иногда лейцитом.

Редкопорфировые трахиты содержат субфенокристы авгита, плагиоклазов 
(Ап50_28), калиевого полевого шпата, реже -  керсутита и биотита. Их основная 
масса образована клинопироксеном, калиевым полевым шпатом, магнетитом 
и апатитом, реже -  содалитом. Фонолиты, как правило, афировые породы с 
редкими субфенокристами авгита, калиевого полевого шпата и магнетита. 
Основная масса фонолитов содержит клинопироксены, оливин (Fo35_i2), ка
лиевой полевой шпат, нефелин, содалит, магнетит.

Вулканические породы формаций Додонг, Уллындо и Албонг образуют 
непрерывный ряд дифференциации от щелочных оливиновых базальтов до 
фонолитов [Kane et al., 1985].



Рис. 3.26. Схема геологического строения о-ва Уллындо [Kane et al., 1985; Yoon, 1997]
1 -  трахиандезиты Албонг, кальдера Нари, 2 -  формация Уллындо, 3 -  вулканогенные 

конгломераты и песчаники, 4 -  базальты формации Додонг, 5 -  толща трахитовых и трахиан- 
дезитовых брекчий и лав основания острова

Все вулканиты о-ва Уллындо являются щелочными, но вместе с тем пикри- 
тобазальты и щелочные оливиновые базальты проявляют калиево-натриевую 
специализацию (Na20+ K 20= 2,8-5,0%, K20/N a20  ~0,5), тогда как трахибазаль- 
ты (фонолиты) — натриево-калиевую (Na20+K 20=6,3-12,5% , K20/N a20 ~  0,7-
1,2). Пикритобазальты и щелочные оливиновые базальты характеризуются 
низкими содержаниями кремнезема (42,3-44,9%), высокими содержаниями 
ТЮ2 (2,7-3,4), фосфора и пониженными концентрациями алюминия. Базальты 
сильно обогащены когерентными (Ni=170-280 ppm, Sc=30-40 ppm, Cr=230- 
500 ppm) и некогерентными (табл. 3.13; рис. 3.17) элементами. Трахибазальты 
отличаются более высокими содержаниями кремнезема (45,8-49,9%), алюми
ния, фосфора при сохранении высокой концентрации T i0 2 (2,5-3,3%). В ряду 
дифференциации щелочной оливиновый базапьт-трахибазальт-трахиандезит- 
трахит-фонолит происходит последовательное увеличение содержаний крем
незема, натрия, калия, рубидия, ниобия и иттрия, снижение концентраций ти
тана (от трахибазальтов), железа, кальция и всех редких когерентных элемен
тов. Резкое увеличение концентрации фосфора при переходе от щелочных ба
зальтов к трахибазальтам и его резкое снижение в последующих продуктах 
дифференциации связано с массовым фракционированием апатита.

На диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.186) фигуративные точки щелочных ба
зальтов и трахибазальтов располагаются в области составов WPB. Спектр 
распределения REE сильно фракционированный. Величины Lan/Smn и Lan/Ybn 
увеличиваются от щелочных базальтов к трахитам (от 4 до 9 и от 16 до 23, со-



Таблица 3.13. Представительные анализы кайнозойских вулканитов о-вов 
Японского моря

Комп.

О-в Уллындо О-в Оки Дого

№ образца, анализа

2 3 5 6 206 MSG-2 SBA

1 2 3 4 5 6 7

S i0 2 43,75 63,23 57,33 47,60 53,04 47,29 48,20

T i0 2 3,35 0,28 1,31 2,90 1,16 1,82 2,77

a i2o 3 15,32 20,37 19,31 17,41 - 14,14 16,68

Fe20 3 12,28 4,13 5,67 10,27 - 9,98 9,44

FeO - - - - 7,66 - -

M nO 0,17 0,19 0,14 0,17 0,13 0,14 0,18

MgO 8,05 0,33 1,67 3,89 5,57 11,54 7,82

CaO 10,60 1,58 3,82 8,52 10,11 9,49 7,75

N a20 2,85 7,85 5,71 3,49 2,81 3,49 3,51

k 2o 1,33 6,87 5,72 2,75 2,70 1,65 2,82

p 2o 5 0,70 0,09 0,33 0,88 0,77 0,47 0,84

Rb 30 180 160 70 57 46 79

Ba 640 120 870 103 993 520 970

Sr 850 70 610 1040 821 600 830

Th 7,43 28,4 19,8 9,47 2,79 3,42 6,92

Та 4,1 10,6 6,8 5,2 0,27 2,40 4,40

H f 5,47 13,7 9,29 6,19 3,97 3,90 6,86

Zr 290 670 480 320 163 160 280

Y 20 40 40 30 20 19 28

La 56,3 115 87,5 73,2 17,7 25,90 44,90

Ce 106 177 142 141 38,30 50,20 88,70

Nd 47,6 54,4 42,9 52,4 15,50 28,00 41,70

Sm 8,46 8,12 6,57 8,98 4,48 5,14 9,09

Eu 2,56 1,21 2,12 2,97 1,47 1,86 2,71

Tb 1 1,13 0,81 1,02 0,88 0,77 1,02

Yb 2,29 3,83 2,52 2,15 1,73 2,27 2,25

Lu - - - - 0,28 - -

Примечание. Все анализы пересчитаны на сухой остаток. Анализы: 1-4, 6 -7  -  по [Nakamura 
et al., 1989; 1990], 5 -  по [Uto et al., 1994].

ответственно) (рис. 3.19), характеризуя сильно обогащенный источник. Вул
каниты о-ва Уллындо отличаются варьирующими изотопными отношениями 
стронция (87Sr/86Sr=0,7038-0,7092), высокими свинца (208РЬ/204РЬ=38,71- 
38,80) и пониженными неодима (143Nd/144Nd=0,51246-0,51266) (рис. 3.6, 3.7) 
[Tatsumoto, Nakamura, 1991; Kim et al., 1999]. В целом, Nd и Sr изотопные xa-



рактеристики пород о-ва свидетельствуют о гетерогенности состава источни
ков [Kim et al., 1999]. Так, в течение 2,7-1,0 млн лет были извергнуты боль
шие объемы базальтоидов, характеризующих обогащенную мантию с пара
метрами eNd— 1,6-s—2,2 и 87Sr/86Sr=0,705-0,706. Их накопление привело к 
формированию субаэрапьного основания о-ва. На последующих этапах вул
канизма (0,2-0,8 млн лет) большую роль играли процессы фракционирования 
и контаминации щелочных базальтовых магм веществом коры, приведшие к 
образованию трахитов, отличающихся высокими значениями 87Sr/86Sr (до 
0,709). В конечную стадию развития (около 0,01 млн лет) формируются 
относительно гомогенные (87Sr/86Sr=0,704) трахиандезитовые лавы, 
слагающие кальдеру Нари. Их формирование связывается с плавлением 
мантийного источника, характеризующегося sNd= -0 ,К -1 ,1  и 87Sr/86Sr=0,704.

Острова Лианкур (Дог), располагающиеся в 90 км юго-восточнее о-ва Ул- 
лындо (рис. 3.23), сложены эффузивно-пирокластическими отложениями. Вы
деляются две стадии вулканической активности, причем эффузивная деятель
ность была проявлена только на поздней [Kim et al., 1987] и представлена ка
лиевой щелочной серией. К-Аг возраст пород изменяется от 4,6 до 2,5 млн лет 
[Sohn, 1995]. По данным, приведенным в работе [Kim et al., 1987], щелочная 
серия включает щелочные базальты, трахибазальты, трахиандезиты, трахиты и 
фонолиты. Содержание кремнезема изменяется от 44 до 58% при суммарной 
щелочности от 4,7 до 12,5%. Все породы Afe-нормативные. Концентрации не
совместимых элементов (Rb, Y, Се, Nb и Zr) увеличиваются с ростом S i02, что 
позволило Й. Ким с коллегами объединить породы в единую серию [Kim et al., 
1987]. Отношения изотопов стронция увеличиваются при переходе от щелоч
ных базальтов к фонолитам (87Sr/86Sr=0,70494-0,70543), изотопный состав не
одима (143Nd/144Nd=0,512496-0,512603; 8Nd=M),6^--2,5) и свинца близок к тако
вому в вулканитах о-ва Уллындо (рис. 3.6, 3.7) [Tatsumoto, Nakamura, 1991].

Щелочной вулканизм проявлен и на архипелаге Оки (о-ва Оки-Дого и Оки- 
Дозен), расположенном на южном фланге банки Оки, ограниченной с юга од
ноименным грабеном, протягивающимся вдоль западной части о-ва Хонсю на 
500 км. Ранне-среднемиоценовые осадки и вулканиты полностью заполняют 
грабен, гранитное основание которого опущено более чем на 1000 м. Вулкано- 
генно-осадочные образования в южной части грабена смяты в складки, и эта 
часть грабена выделяется как пояс Синди. Вулканическая активность в преде
лах грабена началась около 24 млн лет назад [Капо, 1991] синхронно с рифто- 
генезом и прекратилась около 14—15 млн лет назад. Этот грабен может рас
сматриваться как рифтовая структура типа «Бассейнов и Хребтов», развитие 
которой происходило в течение раскрытия Японского моря.

Остров Оки Дого слагают (снизу вверх): 1) нижнепротерозойские мета
морфические, палеозойские, мезозойские и палеогеновые (?) гранитоидные 
породы (видимое основание острова); 2) калиевые щелочные вулканиты и 
вулканогенно-осадочные отложения (формация Кори возрастом 18,0— 
19,2 млн лет); 3) толща щелочных вулканитов среднего-кислого состава 
(группа трахитов-риолитов Оки возрастом 5,42-5,49 млн лет); 4) толщи ще
лочных вулканитов, среди которых выделяются: группа базальтов Омине, 
группа трахитов и кварцевых риолитов Цузура, группа трахитов Хей (возрас
том 2,35-4,38 млн лет); 5) группа базальтов Сайго (0,63-1,22 млн лет) и груп



па Мисаки, базальты которой слагают наиболее молодые вулканические по
стройки острова (0,55 млн лет) [Uto et al., 1994].

Раннемиоценовые базальты формации Кори характеризуются высокими 
содержаниями щелочей и калиевой специализацией (K20 /N a20 = 0 ,7 -l,0 ), 
высокими отношениями LILE/HFSE, что позволило Г. Ксью отнести их к 
шошонитовой серии, возникшей при рифтогенезе континентальной коры в 
ходе образования Японского моря [Xu, 1988]. На спайдерграмме базальты 
характеризуются дифференцированным спектром распределения несовмес
тимых элементов, сильной отрицательной Ta-Nb аномалией (рис. 3.27), что 
сближает их с надсубдукционными магматическими образованиями. На 
диаграмме T h-H f-T a (рис. 3.186) базальты также располагаются в поле ост- 
роводужных пород. Однако распределение REE слабо фракционированное 
(Lan/Smn= 2 ,1—2,7; Lan/Ybn=4,3-6,7) (рис. 3.28), и породы наиболее обогаще
ны К и Ва, а не Rb, LREE, Th, в отличие от шошонитов островных дуг и ак
тивных континентальных окраин.

Позднемиоценовая группа Оки образована преимущественно трахитами, 
щелочными риолитами и, в меньшей степени, муджиеритами. Вулканиты 
принадлежат к щелочной серии (Na2O+K2O=6,5-10,6%) и отличаются повы
шенной калиевостью (K2O/Na2O=0,8-l,4). Все породы характеризуются вы
сокими содержаниями некогерентных элементов с сильным минимумом Sr в 
муджиеритах и Р20 5 в трахитах на спайдерграмме (рис. 3.27). На диаграмме 
Th-H f-T a (рис. 3.186) муджиериты занимают промежуточную область между 
составами островодужных и внутриплитных базальтов, отчетливо смещаясь в 
область последних. Распределение REE (рис. 3.28) сильно фракционирован
ное в муджиеритах (Lan/Smn=3,1-3,7; Lan/Ybn=15,7-16,1) с возрастающими в 
трахитах значениями Lan/Smn (5,2-5,9) и сходстве отношений La/Ybn (14,8— 
16,7). Установлена генетическая связь между основными и кислыми членами 
щелочной группы Оки, при которой муджиериты, трахиты и щелочные рио
литы рассматриваются как продукты смешения [Uto et al., 1994].

Среди плиоцен-плейстоценовых вулканитов выделяются две серии: щелоч
ных оливиновых базальтов-муджиеритов-трахитов-кварцевых риолитов и 
щелочных оливиновых базальтов-трахиандезитов-риолитов. Щелочные оли- 
виновые базальты плейстоцена образуют шлаковые конусы и отдельные лаво
вые потоки [Morris, Kagami, 1989]. Базальты данного этапа обнаруживают 
сходство состава и отличаются относительно высокими содержаниями щело
чей (Na20+ K 20=4,3-6,4%) при умеренной доли в них калия (K20/N a20=0,2-0,7 
[Uto et al., 1994]. Содержания некогерентных элементов высокие, но несколько 
ниже, чем в позднемиоценовых муджиеритах (рис. 3.27) при сходстве поведе
ния элементов. Подобный характер распределения присущ и редкоземельным 
элементам (рис. 3.28), имеющим фракционированный спектр распределения 
(Lan/Smn=2,9-3,3; Lan/Ybn=7,5-13,9). На диаграмме Th-H f-Ta (рис. 3.186) ба
зальты располагаются в области внутриплитных составов.

Острова Дозен представляют собой вулканическую постройку, сформиро
ванную на цоколе неогеновых осадочных и вулканогенных пород. В развитии 
вулкана выделяются несколько стадий вулканической деятельности: 1) ста
дия соммы, представленная щелочными оливиновыми базальтами и гавайи- 
тами на раннем цикле и трахибазальтами -  шошонитами -  на позднем, 2) ста-
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Рис. 3.27. Распределение несовместимых элементов в кайнозойских вулканиче
ских породах Юго-западной Японии 

Источники анализов см. в тексте



C /C ch

. о плиос|енч1гюйстюменовье базальты

1 - I— i— i— I— i— i— I— i— i— i— I— I— I— I— I— I 1 Ц — I— I— I— I— I— I— i— I— I— I— I— I— I— I— I
La Се NdSmEu Tb Yb Lu La Се NdSmEu ТЪ YbLu

100 q

10 =

I стадия
среднемиоценового вулканизма

-л—I—I—i—i—i—
La Ce NdSm Eu

-i—i—i—
YbLuTb LaCe NdSmEu Tb YbLu

Рис. 3.28. Распределение редкоземельных элементов в кайнозойских вулканиче
ских породах Юго-западной Японии 
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дия центрального конуса с накоплением трахитов, 3) стадия паразитических 
вулканов и субвулканических тел образованных трахитами и латитами, 4) 
внедрение даек трахибазальтов [Moms, Kagami, 1989]. Все слагающие вулкан 
породы принадлежат щелочной серии. Отмечается увеличение общей щелоч
ности от щелочных оливиновых базальтов к латитам и смена натриевой спе
циализации пород на калиевую.

Сравнение вулканогенных образований о-вов Оки в целом и базальтоидов в 
частности показывает, что, несмотря на близость возраста формирования и 
структурного положения, вулканиты о-ва Дозен отличаются существенно ка
лиевой специализацией, они более обогащены всеми некогерентными элемен
тами и, в большей степени, LELE. На диаграмме Th-H f-Ta составы базальтои
дов Оки располагаются в поле внутриплитных пород (рис. 3.186). Отношения 
Cen/Smn в щелочных базальтах изменяются от 2,1-2,5 на о-ве Дого до 3,5-4,5 
на о-вах Дозен. Существенно различаются они и по изотопному составу (рис.
3.6): значения 143Nd/144Nd в породах о-ва Дого составляют 0,51257-0,51283 
(eNd=+3,7+--l,3) при 87Sr/86Sr=0,70474-0,70566 [Iwamori, 1992], тогда как те же 
величины базальтоидов о-ва Дозен лежат в пределах соответственно 0,512314— 
0,512411 (sNd=-4,3-M),2) и 0,705460-0,707476 [Morris, Kagami, 1989].

Кайнозойский вулканизм в юго-западной части Японии
В пределах японскоморской окраины о-вов Хонсю и Кюсю ранне

среднемиоценовые и позднемиоцен-голоценовые вулканиты известны пре
имущественно в пределах грабенов Симане (зона Чугоку) и Акита-Ямагата 
(рис. 3.23).

Миоценовый грабен Симане простирается в северо-восточном направле
нии на расстояние свыше 400 км [Miyake, 1994]. Среднемиоценовые вулкани
ты здесь по времени образования разделяются на три стадии. К первой отне
сены силлы и единичные лавовые потоки, образованные базальтами, андези
тами и дацитами возрастом 14,2 млн лет [Morris, Kagami, 1989], а также экс
трузии риолитов. Во второй стадии (13,4 млн лет) происходило накопление 
потоков подушечных базальтов, андезитов, дацитов и риолитов, в третьей -  
формирование потоков базальтов и андезитов. Позднемиоценовые базальты 
(10,7-11,2 млн лет) в этом районе выделяются как формация Мацуэ.

Среднемиоценовые вулканиты принадлежат умереннокалиевой толеитовой 
серии (табл. 3.14). По данным, приведенным в работе [Miyake, 1994], внутри 
каждой стадии с ростом содержания S i02 происходит увеличение величины 
tFeO/MgO и снижение количества глинозема при постоянстве концентраций 
несовместимых элементов, что, наряду с одинаковым изотопным составом Sr и 
Nd (87Sr/86Sr=0,704398-0,704958; '*3Nd/144Nd=0,512759-0,512788; eNd=3,3), по- 
зволило рассматривать вулканиты как единые породные серии, члены которых 
генетически связаны процессом кристаллизационной дифференциации.

Среднемиоценовые вулканиты характеризуются обогащением LILE отно
сительно HFSE, выраженным Ta-Nb минимумом, что сближает их с надсуб- 
дукционными вулканитами. Вместе с тем, часть базальтов имеет характери
стики, присущие обогащенным толеитам, что наглядно отображается на диа
грамме Th-Hf-Ta, где базальты тяготеют к составам Т- или E-MORB, хотя не-



Таблица 3.14. Представительные анализы кайнозойских вулканитов западной 
окраины Японии

Юго-западная часть о-ва Хонсю

Ё Ареал

яо Грабен Симане

о № образца, анализа

SP1-3 SP1-5 SP1-12 SP2-1 SP2-6 SP3-1 SP3-6 РМ18 РМ21 РМ17

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 48,70 52,51 60,90 49,01 57,97 49,16 59,82 48,17 49,80 52,77

T i0 2 0,90 1,47 1,21 1,38 1,25 1,16 1,40 1,96 1,60 1,52

А120 3 17,47 16,57 14,76 17,74 15,52 17,50 16,41 17,46 16,60 16,46

Fe20 3 - - - - - - - - - -

FeO* 8,24 9,62 6,21 8,59 6,89 7,40 6,04 7,47 7,56 6,50

MnO 0,16 0,29 0,10 0,16 0,23 0,17 0,16 0,13 0,12 0,09

MgO 7,90 3,19 2,32 7,87 2,22 4,28 2,52 5,52 7,89 3,70

CaO 9,44 7,50 4,07 10,28 6,37 11,57 6,01 8,05 7,12 7,58

Na20 2,82 3,42 4,04 2,55 4,35 2,89 3,83 3,61 3,74 4,09

k 2o 0,74 0,73 1,48 0,70 1,16 0,62 1,95 2,06 1,52 3,36

p 2o 5 0,21 0,22 0,42 0,25 0,33 0,25 0,42 0,67 0,43 1,20

Сумма 96„58 95,52 95,51 98,53 96,29 95,00 98,56 95,10 96,38 97,27

Cr 183 - - 223 - 104 - 14 169 50

Ni 103 7 - 137 2 41 4 31 165 42

Co 34 30 13 36 12 28 16 31 45 26

Rb 21 13 23 14 45 41 89 56 48 101

Sr 333 383 708 403 359 427 390 975 514 1401

Ba - 222 415 - 210 - 267 910 413 1692

H f 1,9 2,6 4,2 3,8 4,4 2,8 5,1 7,3 5,3 9,9

Zr 64 87 144 109 174 105 224 314 225 435

Y 15 34 32 21 33 19 39 30 25 29

Та 0„4 - 0,2 1,0 0,8 0,7 0,9 - - -

Nb 8 2 5 12 11 9 17 12 13 15

Th 1,0 1,9 3,6 1,9 3,6 2,5 5,5 16,5 7,8 34,4

La 8,3 10,8 14,6 13,3 18,4 13,1 25,2 83,3 34,0 169,0

Ce 18„6 27,1 37,9 25,2 44,9 37,5 59,8 189,0 83,8 421,0

Sm 2,6 4,5 5,7 3,3 5,2 3,7 6,1 7,1 5,2 19,0

Eu 0,9 1,3 1,7 1,2 1,5 1,2 1,6 2,4 1,5 3,5

Tb 0,6 0,6 U 0,6 0,9 0,5 0,8 0,8 0,7 1,1
Yb 2,0 2,2 3,2 1,9 3,2 1,7 3,0 1,9 1,6 1,3
Lu 0,4 0,4 0,6 0,4 0,6 0,3 0,6 0,3 0,3 0,2
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ТК-2 ТК-15 ТК-25 17 18 19 20 8 9 1

И 12 13 14 15 16 17 18 19 20

S i0 2 47,66 46,73 46,05 46,14 49,73 49,07 48,91 46,14 47,44 50,15

T i02 1,47 2,59 2,37 0,9 0,88 2,00 1,79 1,23 1,12 1,27

a i2o 3 18,50 15,65 14,76 20,10 19,71 17,23 18,64 16,63 15,27 15,53

Fe20 3 9,4 12,36 10,98 10,03 7,75 9,98 9,67 7,88 10,16 9,31

FeO* - - - - - - - - - -

MnO 0,13 0,16 0,17 0,06 0,15 0,12 0,07 0,16 0,12 0,12

MgO 6,18 8,08 9,54 6,87 4,00 7,03 5,31 8,20 7,24 6,68

CaO 10,47 8,92 9,86 5,02 9,83 7,75 7,66 8,67 9,12 5,77

Na20 3,02 2,96 2,81 2,95 3,28 3,41 3,31 2,28 2,03 3,80

K20 0,57 1,82 1,80 1,25 0,63 0,98 1,04 0,57 0,15 0,49

P2Os 0,40 0,63 0,62 0,14 0,14 0,62 0,50 0,22 0,19 0,18

Сумма 97,8 99,90 98,96 100,05 99,06 100,52 97,61 99,34 99,96 100,12

Rb 15,2 36,5 70 11 2 4 6 2 5 6

Ba 340 560 570 251 296 445 413 229 481 475
Sr 740 730 710 320 434 494 480 316 331 250
Th 2,12 4,73 6,33 0,59 0,56 2,13 2,75 0,82 0,57 1,68
Та 0,8 2,8 2,6 0,19 0,19 0,87 0,83 0,34 0,25 0,22
Nb - - - 2,69 3,08 15,2 14,4 3,52 3,33 2,9
H f 2,4 5,3 4,86 1,74 1,89 5,3 5,9 - 2,91 1,53
Zr 110 250 230 69,8 75,8 281 263 86,9 122 51,3
Y 16,1 23,4 28 18 15,4 32,7 31 13,8 20,5 18,1
La 17,5 36 44,9 7,17 6,48 25,7 26,1 4,11 6,55 9,1
Ce 34,2 75,4 87,2 16,4 15,4 61,2 59,1 11 16,3 21,8
Pr - - - 2,25 2,12 7,59 7,77 1,55 2,33 2,77
Nd 17,8 37 34,8 10,1 9,64 32,7 34,7 7,38 п , з 12,6
Sm 3,75 7,38 7,6 2,56 2,55 7,62 6,7 2,03 2,98 3,07
Eu U 7 2,41 2,21 0,95 0,91 2,19 1,88 0,75 1,02 1,06
Gd - - - 3,1 2,95 7,51 6,74 2,76 3,81 3,24
Tb 0,53 0,89 0,88 0,49 0,47 1,17 1,08 0,42 0,58 0,56
Dy - - - 3,23 3,04 6,32 5,77 2,74 3,74 3,19
Ho - - - 0,67 0,65 1,25 1,17 0,55 0,76 0,71
Er - - - 1,95 1,86 3,81 3,36 1,61 2,21 2,05
Tm - - - 0,28 0,28 0,5 0,44 0,23 0,33 0,32
Yb 1,77 1,91 2,53 1,74 1,87 2,82 2,62 1,6 2,28 2,08
Lu - - - - - 0,45 0,41 0,24 0,34 0,3

Примечание. Анализы: 1-10 -  грабен Симане [Miyake, 1994]: 1-3 -  первая стадия, 4, 5 -  
вторая стадия, 6, 7 -  третья стадия, 8—10 — формация Мацуэ; 11-13 -  группа Чугоку [Nakamura 
et al., 1989; 1990]; 14-20 -  грабен Акита-Ямагата [Yagi et al., 2001]: 14-17 -  раннерифтовая ста
дия, 18-20 -  синрифтовая стадия.



которые их разности обладают характеристиками IAB (рис. 3.186). Сущест
вующие различия между вулканитами разных стадий отчетливо проявлены на 
спайдерограммах (рис. 3.27). Видно, что от вулканитов 1-ой стадии к вулкани
там 3-ей увеличиваются концентрации LILE при некотором снижении HFSE, 
уменьшается Ta-Nb минимум. Концентрации La последовательно возрастают 
от базальтов 1-ой стадии к базальтам 3-ей (во всех вулканитах 1-ой стадии 
La<15 г/т, 2-ой -  <25 г/т и 3-ей -  <30 г/т) и соответственно увеличивается сте
пень фракционирования базальтов (Lan/Ybn=l,7-3,5; 3,4—6,3; 4,5-7,5) (рис.
3.28) . Аналогичное изменение химизма в вулканитах разных стадий выявляет
ся при анализе межэлементных отношений. Так, отношения Zr/Nb и Sm/Hf, ха
рактеризующие эти величины в источнике, уменьшаются от базальтов 1-ой 
стадии к базальтам 3-ей, отражая уменьшение степени деплетированности, что 
согласуется с данными, приведенным в работе [Morris, Kagami, 1989], где по
казано уменьшение радиогенного неодима с уменьшением возраста пород (sNd 
изменяется от 2,95 до 2,40). Близкие по составу среднемиоценовые толеиты из
вестны также к юго-западу от грабена Симане в ареале Какея [Sawada, 1978].

Среднемиоценовые вулканиты слагают грабен Акита-Ямагата на северо- 
востоке о-ва Хонсю [Miyake, 1994; Yagi et al., 2001]. Здесь, по данным [Yagi 
et al., 2001], вулканическая деятельность может быть разделена на две стадии: 
раннерифтовую (-20-16,5 млн лет) и синрифтовую (16,5-13,5 млн лет).

Раннерифтовая стадия характеризуется развитием бимодальной (щелоч
ные базальты и туфы андезитобазальтового состава) ассоциации. Щелочные 
оливиновые базальты отличаются умеренным до высокого обогащением 
HFSE (табл. 3.14; рис. 3.27), низкими значениями Nb/La (0,3-0,6), фракцио
нированным распределением REE (Lan/Smn= l,7-2,3, Lan/Ybn=2,3-6,5) (рис.
3.28) , высокими отношениями 87Sr/86Sr~0,705.

Синрифтовый вулканизм, среди проявлений которого различаются ранняя, 
средняя и поздняя фазы [Yagi et al., 2001], отличается широким развитием базаль
тов толеитовой серии. Базальты характеризуются более низкими концентрациями 
HFSE (рис. 3.27), слабо фракционированным распределением REE (Lan/SmjrOjS- 
1,8, La,/Ybn=l,0-2,8) (рис. 3.28), более высокими отношениями Nb/La (0,4-0,9) и 
низкими 87Sr/86Sr~0,703. Характерно последовательное увеличение значений 
La/Ybn, Th/Hf в базальтах от ранней синрифтовой стадии к поздней.

Позднемиоценовые базальты формации Мацуэ, слагающие также грабен 
Симане и относящиеся к позднемиоцен-голоценовой группе Чугоку, принад
лежат к умеренно щелочной серии (Na20+ K 20= 2 ,8-6,7%) и отличаются по
вышенной калиевостью (K2O/Na2O=0,4-1,1). Они сильно обогащены крупно
ионными элементами и, в первую очередь, LREE, Th. Для базальтов харак
терно сильно фракционированное распределение REE (Lan/Smn=3,9-7,1, 
Lan/Ybn=:14-85). Однако базальты отличаются высокими отношениями Zr/Nb 
(17-29), близкими базальтам 1-ой стадии среднемиоценового этапа вулка
низма, а также N-MORB (30). Вероятно, первоначально деплетированный ис
точник базальтов Мацуэ был метасоматически изменен на мел-палеоценовом 
этапе субдукции, что подтверждается низким изотопным составом неодима 
(eNd изменяется о т -0,55 до -3,14) [Morris, Kagami, 1989].

Ареал Сингу, расположенный в центральной части о-ва Сикоку, образован 
дайками лампрофиров возрастом 17,7 млн лет [Uto et al., 1987], содержащих



большое количество ксенолитов глубинных пород [Goto, Arai, 1987]. Породы 
характеризуются типичным для щелочных внутриплитных образований по
ведением некогерентных элементов с отсутствием резких максимумов в рас
пределении LILE и минимумов -  в HFSE, что исключает вероятность обога
щения лампрофиров крупноионными литофилами за счет метасоматоза над- 
субдукционными флюидами [Uto et al., 1994].

Иной характер носят поздненемиоценовые-голоценовые (11,2-0,1 млн лет) 
преимущественно щелочные базальтоиды групп Чугоку и Кита о-вов Хонсю 
и Кюсю (рис. 3.23). Они характеризуются высоким содержанием ТЮ2, Р2О5, 
пониженным А Ь 0 3 [Iwamori, 1992; Morris, Kagami, 1989; Nakamura et al., 
1989; 1990]. Базальты обогащены LILE и HFSE; по спектру их распределения 
на спайдерограммах (рис. 3.27, 3.28) и соотношению Th-H f-T a это типично 
внутриплитные базальты, хотя часть этих пород смещена в область IAB (рис. 
3.18). С щелочными базальтами тесно ассоциируют немногочисленные пото
ки толеитов, отличающиеся уменьшением содержаний ТЮ2, LILE и HFSE, 
увеличением А120 3 и менее дифференцированным спектром REE. На диа
грамме Th-H f-T a (рис. 3.186) толеиты занимают пограничные области между 
составами WPB и IAB. В целом, для вулканитов площади Чугоку не характе
рен Ta-Nb минимум, хотя он и выявлен у части базальтов. Рассматриваемые 
базальтоиды обладают широкими вариациями (0,512471-0,512788) отноше
ний изотопов Nd (рис. 3.6).

Корреляция кайнозойских магматических и геодинамических 
событий в пределах восточной окраины Азии

Проблема реконструкции геодинамических обстановок формирования 
столь гетерогенного, как показано выше, кайнозойского магматизма восточ
ной окраины Азии непосредственно смыкается с проблемой расшифровки 
геодинамических событий в кайнозое в области сочленения восточного края 
Евроазиатской плиты и океанических плит Тихого океана. Значительную 
часть этой проблемы составляет вопрос происхождения Японского моря, ко
торый до сих пор остается дискуссионным.

Чаще всего Японское море рассматривается в качестве задугового или ты- 
ловодужного (back-arc basin), как бассейна, образованного в результате разви
тия кайнозойских островных дуг Японии. Однако в последние годы это море 
нередко относят к бассейнам типа «пулл-апарт», а его происхождение (как и 
ряда других морских бассейнов близ восточной и юго-восточной Азии) связы
вается с движениями по сдвигам [Ханчук, Иванов, 1999; Peltzer, Tapponnier, 
1988; Jolivet et al., 1990; 1992; 1995; Lallemand et al., 1987; Flower et al., 19986 и 
др.]. Но и в этой модели Японское море рассматривается в качестве тылово- 
дужного, поскольку во всех (за редким исключением) палеогеодинамических 
реконструкциях процесс субдукции плит Тихого океана под континентальную 
микроплиту Японских о-вов считался непрерывным в течение всего кайнозоя, 
хотя доказательства перманентности этого процесса не приводятся.

Синтез данных по кайнозойскому магматизму по трансекту Восточно- 
Китайская рифтовая система — п-ов Корея — Японское море — юго-западная 
Япония позволил реконструировать геодинамические обстановки формиро



вания этого гетерогенного магматизма и предполагаемых его источников 
[Филатова, Федоров, 2002]. При этом было учтено, что тектоника и геодина
мика востока Евразии и прилежащих частей Тихого океана в значительной 
степени определялись кайнозойской Индо-Евразиатской коллизией [Peltzer, 
Tapponnier, 1988; Tapponnier et al., 1986 и др.], в результате чего восточный 
край Евроазиатского континента был рассечен системой сдвигов, закономер
но сопряженных с другими разломами. Кроме того, палеогеодинамические 
реконструкции (рис. 3.29) базировались на ряде ранее разработанных моде
лей, учитывающих результаты глубоководного бурения в Японском море 
[Jolivet et al., 1990; 1992; 1995 и др.]. Однако выявленная латеральная зональ
ность кайнозойского вулканизма Корейско-Японского региона и закономер
ности смены его во времени позволили существенно уточнить, а в ряде слу
чаев и изменить имеющиеся палеореконструкции, охарактеризовав при этом 
генетический тип Японского моря [Филатова, Федоров, 2002].

При анализе кайнозойской эволюции магматических и тектонических со
бытий на восточной окраине Азии отправным рубежом следует считать маа- 
стрихт-палеоценовый этап.

В Корейско-Японском регионе Евразии формировался Корейско-Южно- 
Японский надсубдукционный вулканический пояс [Филатова, Чанг, 2000], 
являвшийся одним из сегментов протяженного, связанного с субдукцией поя
са, окаймлявшего Тихий океан с запада и севера (рис. 29а). В южной части 
Сихотэ-Алиня в это время вслед за непродолжительным спадом вулканиче
ской деятельности происходит формирование мощных андезитовых толщ. На 
континентальном склоне и внешней части глубоководного желоба накапли
вались турбидиты зоны Симанто, продолжавшиеся далее на север на терри
торию восточного Хоккайдо, западного Сахалина и в Укэлаятскую зону Ко
рякии [Ханчук, Иванов, 1999]. Поскольку субдуцируемая океаническая плита 
была косо ориентирована по отношению к краю континента, на последнем 
возникли левосторонние сдвиги; такого же типа перемещения происходили и 
по ранее сформировавшемуся сдвигу Тан-Лу [Филатова, Чанг, 2000; Ханчук, 
2000; Ханчук и др, 1997; Sakai, Okada, 1997].

В пределах Восточно-Китайской рифтовой системы в даний-палеоценовое 
время развивается толеитовый, а в отдельных ареалах и щелочно
базальтовый вулканизм, связанный с активизацией рифтовых впадин и фор
мированием Западно-Тихоокеанского рифтового пояса, наложившегося сво
им западным флангом на восточную часть Северо-Китайской платформы 
[Милановский, 1993; Милановский, Никишин, 1988].

Характер тектонических напряжений в пределах юго-востока Евроазиат
ского континента коренным образом изменился на эоцен-олигоценовом этапе 
(42-23 млн лет), в ходе Индо-Евразиатской коллизии и изменения направле
ния океанических литосферных плит [Хайн, 2001; Peltzer, Tapponnier, 1988 и 
др.]. «Жесткое» столкновение в среднем эоцене Индийской плиты с Евроази
атской [Flower et al., 19986 и др.] вызвало направленное на север перемеще
ние последней и обусловило оформление трансформной границы (границы 
скольжения) между Евроазиатским континентом и плитами Тихого океана 
(рис. 3. 296), что доказано и с помощью тектонического моделирования 
[Jolivet et al., 1995 и др.]. Вдавливание (тектоническая экструзия) Индийской



Рис. 3.29. Корреляция магматических и геодинамических кайнозойских событий в 
Корейско-Японском регионе [Филатова, Федоров, 2002]

а-д. 1 -континентальная кора, местами испытавшая рифтогенез; 2 -  континентальная ко
ра, испытавшая рассеянный спрединг; 3 -  новообразованная кора окраинноморских бассей
нов (а -  Японского бассейна, б -  бассейна Сикоку); 4 -  океаническая кора; 5 -  известково
щелочные и толеитовые магматические серии островодужных надсубдукционных поясов; 6 -  
известково-щелочные магматические серии окраинноконтинентальных надсубдукционных 
поясов; 7-10  -  магматические серии зон растяжения: 7 -  шошонитовая, 8 -  щелочная внут- 
риплитного типа с примесью субдукционного компонента, 9 -  щелочная внутриплитного 
типа с подчиненным количеством толеитов, 10 -  толеитовые; 11-12 -  бимодальные ассоциа
ции трансформных границ, а также границ начального поддвига плиты бассейна Сикоку под 
континентальную микроплиту Японии: а -  с участием высокомагнезиальных базальтов и ан
дезитов, б -  с участием толеитов; 13-16 -  границы плит: 13 -  трансформные, 14 -  конвер
гентные (глубоководные желоба), 15 -  конвергентные на начальном этапе субдукции, 16 -  
дивергентные; 17 -  сдвиги, 18 -  сбросы; 19 -  зона сжатия (надвигов западной вергентности); 
20 -  направление движения плит, по [Engebretson et al., 1987, Moore, 1982, Savostin et al., 
1983, Tatsumi, 1982 и др.]; 21 -  современные контуры востока Азии и о-вов запада Тихого 
океана; 22 -  литосферные плиты: ЕА -  Евроазиатская, ТО -  Тихого океана, Ф -  Филиппин
ская; 23 -  линии профилей, показанных на рис. 3.29д.

е -  современное положение субдуцируемой Филиппинской плиты по [Notsu, 1990 с допол
нениями] а -  под юго-западной Японией, б -  под островной дугой Рюкю. Черными треуголь
никами на профиле а показаны плиоцен-четвертичные щелочные вулканиты внутриплитной 
серии, на профиле б -  островодужные вулканиты известково-щелочной серии; перевернутыми 
треугольниками на верхнем профиле показаны среднемиоценовые высокомагнезиальные вул
каниты зоны Сетучи (17) и бимодальной зоны (18). Номера в кружках -  положение вулканиче
ских ареалов на рис. 3.27



плиты в качестве индентора в южную часть Евроазиатской плиты продолжа
лось вплоть до миоцена [Lacassin et al., 1997 и др.] и сопровождалось формиро
ванием в пределах последней сдвиго-надвиговых дислокаций, прослеженных 
до широты оз. Байкал и Становой зоны и охарактеризованных во многих пуб
ликациях. Важно подчеркнуть, что наряду с левосторонними сдвигами, про
явившимися перед фронтом коллизионной сутуры, граница скольжения на вос
точном ее фланге сопровождалась возникновением системы правосторонних 
сдвигов [Объяснительная записка..., 2000; Flower et al., 19986; Jolivet et al., 1995 
и др.]. Постепенная пропагация на север этих связанных с коллизией правых 
сдвигов обусловила постепенное раскрытие в этом направлении окраинномор
ских бассейнов. Другим важным обстоятельством движения на север Индий
ской плиты было установленное по изотопным данным [Cousens et al., 1992; 
Hickey-Vargas et al., 1995; Griffin et al., 1998; Tatsumoto, Nakamura, 1991 и др.] 
направленное к северу перемещение нижнемантийных областей под плитой и 
астеносферой, по крайней мере, до широты Японского моря и Сихотэ-Алиня.

Изучение палеозойских кимберлитов из восточной части Китая свидетель
ствует [Griffin et al., 1998], что мощность литосферы в это время достигала 
200 км и была образована гарцбургитами, переслаивающимися с деплетиро- 
ванными лерцолитами, и отличалась низким тепловым потоком. Напротив, 
изучение ксенолитов из позднетретичных базальтов [Xu et al., 1998] и данные 
по минералам из раннетретичных кимберлитов [Griffin et al., 1998] показыва
ют, что мощность субконтинентальной литосферы под Сино-Корейским кра- 
тоном составляет менее 80 км, и она представлена относительно обогащенны
ми лерцолитами, хотя определенное количество метасоматизированных лерцо- 
литов может присутствовать в наименее глубоких (<70 км) слоях литосферы 
[Griffin et al., 1998]. Результаты этих исследований хорошо согласуются с дан
ными геофизических исследований, показывающих утонение литосферы до 
60-120 км, что могло достигаться передвижением или трансформацией архей
ской литосферы мощностью 80-140 км, начиная с ордовика [Ма, 1987]. Заме
щение архейской деплетированной литосферы материалом обогащенной фане- 
розойской могло осуществляться в результате процессов термальной эрозии и 
латерального замещения. На первой стадии процесс замещения мог сопровож
даться субдукцией плиты Кула в юрско-меловое время, а на второй (в меловое 
время) -  субдукцией Тихоокеанской плиты [Griffin et al., 1998].

Кардинальное изменение характера сочленения Евроазиатской и Тихооке
анской плит от конвергентного на трансформный (рис. 3. 29б) привело к пре
кращению субдукции последней под континент и завершению формирования 
Корейско-Южно-Японского и Сихотэ-Алиньского окраинноконтинентальных 
вулканических поясов [Меланхолина, 2000; Объяснительная записка..., 2000; 
Филатова, Чанг, 2000]. Возникшая по восточному краю Евроазиатской плиты 
система правосторонних сдвигов (куда был вовлечен и трансформировав
шийся по характеру перемещения разлом Тан-Лу) сочеталась со сбросами, 
вдоль которых формировались грабены. Один из них -  грабен Кильчу- 
Менчхон -  маркировал северную границу области растяжения будущего 
Японского моря [Федорчук, Филатова, 1993; Филатова, Федоров, 20016]. 
Мощность эоцен-олигоценовых флороносных терригенных отложений в его 
пределах достигает 800 м. Правосторонние перемещения по эшелонирован



ной системе правосторонних сдвигов обусловили в олигоцене начало форми
рования структуры «пулл-апарт» Японского моря с начальными процессами 
грабенообразования и рифтогенеза, нарушившими целостность края конти
нента [Lallemand et al., 1987; Jolivet et al., 1990 и др.].

Особенностью постсубдукционного вулканизма этого первого, эоцен
олигоценового этапа растяжения края Евразии, ареалы которого отмечаются 
от Сихотэ-Алиня до юго-восточной Азии [Мартынов, 1990; 1999а,б; Федор
чук, Филатова, 1993; Филатова, Федоров, 20016; Fan, Hooper, 1991; Flower et 
al., 19986; Okamura et al., 1998 и др.], является широкое развитие умеренно- и 
высокотитанистых высокоглиноземистых базальтов толеитовой серии и вул
канитов шошонитовой серии, часто несущих субдукционные метки. Однако 
имеются определенные отличия их от пород типичных надсубдукционных 
серий, как в отношении химизма, так и тектонической позиции: вулканиты 
эоцена-олигоцена связаны с трещинными излияниями и приурочены к зонам 
растяжения, включая сдвиги и грабены; характерно также отсутствие сколь
ко-нибудь выраженной поперечной зональности, обычной для надсубдукци
онных вулканитов. Высокоглиноземистые базальты [Мартынов, 1999а], а 
также имеющие сильно выраженные субдукционные характеристики шошо- 
ниты возникли при начальном растяжении края континента, что вызвало де
компрессию и функционирование малоглубинного источника в верхах фло
гопитсодержащей континентальной мантии [Flower et al., 1998а]. Подобный 
состав литосферы был обусловлен, вероятно, длительным ее метасоматозом в 
ходе предшествующего мел-палеоценового этапа субдукции и формирования 
Восточно-Азиатского окраинно-континентального вулканического пояса.

На территории Китая процессы растяжения в эоцене-олигоцене затронули 
восточную часть страны. В олигоцене-раннем миоцене произошло формиро
вание рифтовых впадин Циркум-Ордосской рифтовой системы [Миланов- 
ский, 1993]. Вулканические ареалы представлены потоками обогащенных то- 
леитов и щелочных базальтоидов внутриплитного типа [Fan, Hooper, 1991].

В раннем миоцене (23-16 млн лет) в результате дальнейшего развития ме
ханизма пулл-апарта этап грабенообразования и рифтогенеза в Японском 
бассейне сменился процессом спрединга (рис. 3.29в), что было обусловлено 
усилением растяжения по сдвигам края Евроазиатского континента в связи с 
его дальнейшим движением в северном направлении. Вероятно, к данному 
временному уровню (21-17 млн лет) относится отделение острова Сахалин от 
континента и формирование грабена Татарского пролива [Ясныгина, 2004].

Начальная стадия спрединга в Японском бассейне датируется 25-23 млн 
лет [Kaneoka et al., 1992]. Поскольку базальты скважины 794 моложе вулка
нитов скважины 797, предполагается пропагация во времени зоны спрединга 
в юго-западном направлении [Jolivet et al., 1992, Tamaki et al., 1992]. Меха
низм раскрытия Японского моря по сдвигам (бассейн типа «пулл-апарт») до
полнялся ротационным механизмом [Celaya, McCabe, 1987; Jolivet et al., 1992; 
Jolivet, Tamaki, 1992; Kimura, Tamaki, 1986; Lallemand et al., 1987; Otofuji, 
Matsuda, 1987 и др.], что вытекает из различны* направлений меловых маг
нитных векторов в пределах блоков юго-западной и северо-восточной Япо
нии. Ротация этих блоков сравнивается с эффектом раскрывающейся двух
створчатой двери (double door): блок северо-восточной Японии был повернут



против часовой стрелки, а юго-западной -  по часовой. Предполагается 
[Jolivet, Tamaki, 1992] более позднее (в начале среднего миоцена) завершение 
вращения последнего из них.

Усложнившаяся в раннем миоцене в Корейско-Японском регионе геоди- 
намическая обстановка сопровождалась сложной латеральной магматической 
зональностью (рис. 3.29в). В находящемся на стадии активного спрединга 
Японском море накапливались толеиты, близкие по составам N-MORB и Е- 
MORB. Подобно деплетированным лавам они были обогащены радиогенным* *}[\т7 * _
Nd (рис. 3.6), но по величине РЬ/ РЬ смещены к области составов ЕМП 
(рис. 3.7). Наряду с процессом спрединга, континентальные блоки в форми
рующемся окраинном бассейне испытывали рифтогенез, о чем свидетельст
вует локальное появление на о-ве Оки Дого нижнемиоценовых (19-18 млн 
лет) шошонитов, знаменующих начальную фазу деструкции континенталь
ной коры. Толеиты типа E-MORB (но с долей субдукционного компонента, 
как видно из анализа диаграммы Ba/La -  (La/Yb)n) (рис. 3.30) накапливались 
и в прилежащей к Японскому морю зоне Яннам, а деплетированные толеиты 
(также с долей субдукционного компонента), умереннокалиевые андезиты и 
шошониты изливались на Сихотэ-Алиньской окраине Евразии [Petrova et al., 
1996; Okamura et al., 19986; Shimazu, Kawano, 1999]. На Корейской окраине 
континента формировались небольшие ареалы щелочных базальтоидов внут- 
риплитного типа, которые местами (например, в ареале Онсупхен) частично 
наследовали субдукционные черты (пониженные концентрации ТЮ2, Та и 
Nb) олигоценовых шошонитов. Учитывая широкое территориальное распро
странение нижнемиоценовых толеитов, можно предположить, что зона ак
тивного спрединга (или совокупность зон рассеянного спрединга) и область 
новообразованной окраинноморской коры охватывали в это время гораздо 
большую площадь, чем это принято в большинстве раннемиоценовых рекон
струкций (включая и рис. 3.29в).

Поскольку в раннем миоцене между океанической плитой и отодвигающей
ся от Евроазиатского континента континентальной микроплитой Японских о- 
вов сохранялась трансформная граница (рис. 3.29в), в это время субдукцион- 
ный магматизм в южной части Японских о-вов не проявился. Собственно, в 
юго-западной Японии раннемиоценовый магматизм развит ограниченно 
[Furukawa, Tatsumi 1999; Iwamori, 1992; Morris, Kagami 1989; Nakamura et al., 
1989; 1990 и др.] и его проявления слагают только шошонитовую формацию 
Кори, образованную в грабене Оки и являющуюся вулканическим основанием 
о-ва Оки Дого [Uto et al., 1994], а также представлены ксенолит-содержащими 
дайками лампрофиров в центральной части о-ва Сикоку [Uto et al., 1987].

В восточной части Китая, преимущественно в Циркум-Ордосской рифто- 
вой системе, на раннемиоценовом этапе формировались небольшие ареалы 
щелочных, реже толеитовых базальтов внутриплитной геохимической спе
циализации. Изучение изотопного состава Sr и Nd в ксенолитах из этих ще
лочных базальтов демонстрирует гетерогенную природу верхней мантии 
[Song, Frey, 1989; Tatsumoto et al., 1992]. Так, по данным [Song, Frey, 1989], в 
ксенолитах шпинелевых лерцолитов из раннемиоценовых базальтов ареала 
Хануоба на основе Sr-Nd систематики распознается участие трех различных 
мантийных компонент:



801 Компонент #  1

X 1 О 2 $  3 * 4  ■ 5 □ 6 д 7 а 8 + 9 * 1 0 * 1 1  
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Рис. ЗЗО.Положение базальтоидов п-ова Корея и прилегающих островов на диа
грамме Ba/La -  (La/Yb)n

1 -  олигоценовый комплекс, ареал Намсок; 2 -4  -  миоценовый комплекс: 2 -  ареал Онсуп- 
хен, 3, 4 -  грабен Пхохан-Яннам: 3 -  зона Яннам, 4 -  зона Пхохан; 5-12 -  плиоцен- 
четвертичный комплекс: 5, 6 -  Пэктусан: 5 -  толеиты, 6 -  умереннощелочные базальты, 7, 8 -  
Чхильбосан: 7 -  умереннощелочные базальты, 8 -  щелочные базальты; 9 -  ареал Анджу, 10, 11 
-  о-в Чечжудо: 10 -  толеиты, 11 -  щелочные базальты; 12 -  о-в Уллындо, щелочные базальты; 
13-16 -  четвертичный комплекс, ареалы: 13 -  Вонсан, 14 -  Синге-Коксан, 15 -  Тхончхон, 16 -  
Чаньбн. На врезке: 17-21 -  миоценовые магматические комплексы скважин ODP: 17 -  скв. 795, 
18, 19 -  скв. 797: 18 -  верхний и 19 -  нижний комплексы, 20, 21 -  скв. 794: 20 -  верхний и 21 -  
нижний комплексы; 22, 23 -  среднемиоценовые комплексы о-ва Сикоку, Япония: 22 -  Сиина, 
23 -  Маруяма; 24 -  среднемиоценовые толеиты зоны Мацуе, юго-запад о-ва Хонсю. На врезке 
показаны составы вулканитов скважин ODP (кроме верхнего комплекса скв. 797) и юго- 
западной части о-ва Хонсю



против часовой стрелки, а юго-западной -  по часовой. Предполагается 
[Jolivet, Tamaki, 1992] более позднее (в начале среднего миоцена) завершение 
вращения последнего из них.

Усложнившаяся в раннем миоцене в Корейско-Японском регионе геоди- 
намическая обстановка сопровождалась сложной латеральной магматической 
зональностью (рис. 3.29в). В находящемся на стадии активного спрединга 
Японском море накапливались толеиты, близкие по составам N-MORB и Е- 
MORB. Подобно деплетированным лавам они были обогащены радиогенным 
Nd (рис. 3.6), но по величине 207РЬ/204РЬ смещены к области составов ЕМИ 
(рис. 3.7). Наряду с процессом спрединга, континентальные блоки в форми
рующемся окраинном бассейне испытывали рифтогенез, о чем свидетельст
вует локальное появление на о-ве Оки Дого нижнемиоценовых (19-18 млн 
лет) шошонитов, знаменующих начальную фазу деструкции континенталь
ной коры. Толеиты типа E-MORB (но с долей субдукционного компонента, 
как видно из анализа диаграммы Ba/La -  (La/Yb)n) (рис. 3.30) накапливались 
и в прилежащей к Японскому морю зоне Яннам, а деплетированные толеиты 
(также с долей субдукционного компонента), умереннокалиевые андезиты и 
шошониты изливались на Сихотэ-Алиньской окраине Евразии [Petrova et al., 
1996; Okamura et al., 19986; Shimazu, Kawano, 1999]. На Корейской окраине 
континента формировались небольшие ареалы щелочных базальтоидов внут- 
риплитного типа, которые местами (например, в ареале Онсупхен) частично 
наследовали субдукционные черты (пониженные концентрации ТЮ2, Та и 
Nb) олигоценовых шошонитов. Учитывая широкое территориальное распро
странение нижнемиоценовых толеитов, можно предположить, что зона ак
тивного спрединга (или совокупность зон рассеянного спрединга) и область 
новообразованной окраинноморской коры охватывали в это время гораздо 
большую площадь, чем это принято в большинстве раннемиоценовых рекон
струкций (включая и рис. 3.29в).

Поскольку в раннем миоцене между океанической плитой и отодвигающей
ся от Евроазиатского континента континентальной микроплитой Японских о- 
вов сохранялась трансформная граница (рис. 3.29в), в это время субдукцион- 
ный магматизм в южной части Японских о-вов не проявился. Собственно, в 
юго-западной Японии раннемиоценовый магматизм развит ограниченно 
[Furukawa, Tatsumi 1999; Iwamori, 1992; Morris, Kagami 1989; Nakamura et al., 
1989; 1990 и др.] и его проявления слагают только шошонитовую формацию 
Кори, образованную в грабене Оки и являющуюся вулканическим основанием 
о-ва Оки Дого [Uto et al., 1994], а также представлены ксенолит-содержащими 
дайками лампрофиров в центральной части о-ва Сикоку [Uto et al., 1987].

В восточной части Китая, преимущественно в Циркум-Ордосской рифто- 
вой системе, на раннемиоценовом этапе формировались небольшие ареалы 
щелочных, реже толеитовых базальтов внутриплитной геохимической спе
циализации. Изучение изотопного состава Sr и Nd в ксенолитах из этих ще
лочных базальтов демонстрирует гетерогенную природу верхней мантии 
[Song, Frey, 1989; Tatsumoto et al., 1992]. Так, по данным [Song, Frey, 1989], в 
ксенолитах шпинелевых лерцолитов из раннемиоценовых базальтов ареала 
Хануоба на основе Sr-Nd систематики распознается участие трех различных 
мантийных компонент:



Рис. 3.30.Положение базальтоидов п-ова Корея и прилегающих островов на диа
грамме Ba/La -  (La/Yb)n

1 -  олигоценовый комплекс, ареал Намсок; 2 -4  -  миоценовый комплекс: 2 -  ареал Онсуп- 
хен, 3, 4 -  грабен Пхохан-Яннам: 3 -  зона Яннам, 4 -  зона Пхохан; 5-12 -  плиоцен- 
четвертичный комплекс: 5, 6 -  Пэктусан: 5 -  толеиты, 6 -  умереннощелочные базальты, 7, 8 -  
Чхильбосан: 7 -  умереннощелочные базальты, 8 -  щелочные базальты; 9 -  ареал Анджу, 10, 11 
-  о-в Чечжудо: 10 -  толеиты, 11 -  щелочные базальты; 12 -  о-в Уллындо, щелочные базальты; 
13-16 -  четвертичный комплекс, ареалы: 13 -  Вонсан, 14 -  Синге-Коксан, 15 -  Тхончхон, 16 -  
Чаньён. На врезке: 17-21 -  миоценовые магматические комплексы скважин ODP: 17 -  скв. 795, 
18, 19 -  скв. 797: 18 -  верхний и 19 -  нижний комплексы, 20, 21 -  скв. 794: 20 -  верхний и 21 -  
нижний комплексы; 22, 23 -  среднемиоценовые комплексы о-ва Сикоку, Япония: 22 -  Сиина, 
23 -  Маруяма; 24 -  среднемиоценовые толеиты зоны Мацуе, юго-запад о-ва Хонсю. На врезке 
показаны составы вулканитов скважин ODP (кроме верхнего комплекса скв. 797) и юго- 
западной части о-ва Хонсю



-  деплетированной мантии (DM). LREE-деплетированные ксенолиты име
ют отношения 143N d/144Nd более высокие, чем в N-MORB (0,513483-0,51385), 
однако данные ксенолиты наименее истощены базальтовыми компонентами, 
что показывает отсутствие связи между редкоземельными и изотопными ха
рактеристиками ксенолитов [Song, Frey, 1989];

-  примитивной мантии (PREMA). Некоторые ксенолиты имеют состав, 
подобный компоненте PREMA А. Зиндлера и С. Харта [Zindler, Hart, 1986]. 
Клинопироксены из этих ксенолитов имеют отношения 87Sr/86Sr несколько 
ниже (0,703133-0,703965), a 143Nd/144Nd (0,513023-0,513072) несколько выше, 
чем вмещающие базальты. Изотопный состав этих ксенолитов перекрывает 
таковой многих базальтов ОЮ, для которых предполагается участие компо
ненты PREMA, проявляющейся в областях как в океанической, так и конти
нентальной мантии;

-  ZoAW-подобной мантии. Часть шпинелевых лерцолитов располагается 
ниже области мантийной корреляции в поле состава LoNd мантии С. Харта и 
др. [Zindler, Hart, 1986; Hart, 1988]. Для образования этих отношений необхо
димо, чтобы значения Sm/Nd и Rb/Sr в субконтинентальной мантии были 
меньшими, чем таковые в BSE. Эти данные, совместно с особенностями рас
пределения REE, позволили предположить [Song, Frey, 1989], что обогащение 
древней деплетированной мантии в этой части Китая происходило в несколь
ко эпизодов. Наиболее древнее обогащение LREE произошло около 1 млрд 
лет назад одновременно с сильным обогащением ZoAW-составляющей и было 
связано с процессами континентальной аккреции. Последующее обогащение 
обусловлено участием примитивной мантии PREMA.

Необходимо отметить, что толеиты ареала Хануоба отличаются более высо
кими величинами 87Sr/86Sr при более низких 143Nd/144Nd и менее радиогенными 
изотопами РЬ, чем щелочные базальты, что позволило Сонг с соавторами 
предположить, что щелочные базальты были образованы при малых степенях 
плавления астеносферного источника, тогда как толеиты могли образоваться 
при участии обогащенного (с высокими 87Sr/86Sr и низкими 143Nd/144Nd отно
шениями) литосферного источника [Song et al., 1990]. Ксенолиты из этих ба
зальтов не могли служить контаминирующим компонентом, так как в толеитах 
изотопы РЬ менее радиогенные [Tatsumoto et al., 1992]. Таким образом, источ
ником контаминации не является субконтинентальная литосфера, где изотоп
ные характеристики шпинелевых лерцолитов относительно стабильны. Вариа
ции изотопов свинца в базальтах и ксенолитах ареала Хануоба не могут объяс
няться моделью двухкомпонентного смешения между не-DUPAL астеносфе
рой и DUPAL-подобной субконтинентальной литосферой, т.к. они образуют 
субпараллельные тренды над линией NHRL в координатах 206РЬ/ РЬ -  
^ Р Ь г Р Ь  (рис. 3.7) [Zhang et al., 1998]. Эти тренды, в сочетании с особенно
стями распределения некогерентных элементов, свидетельствуют о присутст
вии в регионе DUPAL-подобного мантийного резервуара (компонента EMI), 
имеющего высокие отношения 208РЬ/204РЬ. М. Татсумото с соавторами предпо- 
ложили, что увеличение отношений РЬ/ РЬ в базальтах могли быть вызваны 
метасоматической переработкой субстрата источника материалом нижней час
ти литосферы, имеющей высокие отношения Th/U, в отличие от источника 
ксенолитов с низкими значениями Th/U, но высокими U/Pb [Tatsumoto et al.,



1992]. В целом, совместный анализ поведения изотопов Sr, Nd и Pb в ксеноли
тах и вмещающих их базальтах позволил этим авторам предположить, что ба
зальты ареала Хануоба, как и базальты других ареалов северо-восточной и цен
тральной частей Китая, тяготеют к источнику EMI, имеющему более низкие 
отношения 143Nd/144Nd при более высоких 87Sr/86Sr и менее радиогенных отно
шениях 206РЬ/204РЬ (рис. 3.31), тогда как ксенолиты образуют два тренда, один -  
к EMI, а другой, менее выраженный -  к компоненту ЕМП. Вместе с тем, учи
тывая низкие и отличающиеся большой вариабильностью величины 3Не/4Не в 
ксенолитах ареала Хануоба [Xu et al., 1998], вероятнее предполагать, что их ис
точник располагался в нижних частях субконтинентальной литосферы.

На Северо-Востоке Китая в интервале 23-19 млн лет произошло формиро
вание нижнего комплекса основания вулканического плато массива Чань- 
баошань, сложенного щелочными оливиновыми базальтами и оливиновыми 
толеитами [Yun et al., 1993].

Конец раннего и начало среднего миоцена на Восточно-Азиатской конти
нентальной окраине ознаменовались двумя важнейшими событиями, непо
средственно повлиявшими на химизм и латеральную зональность магматизма: 
максимумом спрединга в Японском море и столкновением блока юго-западной 
Японии с Филиппинской плитой. Максимальное раскрытие Японского моря в 
самом начале среднего миоцена и максимальный прирост новообразованной 
коры около 15 млн лет (рис. 3.29г) сопровождались интенсивным растяжением 
западного и северного континентального обрамления морского бассейна. Это 
был этап максимальной морской трансгрессии в пределах самого бассейна и 
вовлечения в морское осадконакопление прилежащих участков Евразии, вклю
чая грабены Пхохан и Кильчу-Менчхон [Филатова, Федоров, 2002].

Спрединг Японского моря сопровождался излияниями сильно деплетирован- 
ных толеитов (верхний комплекс скважины 797). Толеитовый магматизм про
явился и в зонах рифтогенеза на континентальном обрамлении окраинного моря: 
Уссури-Амурском грабене [Петухова, Приходько, 1999], на Сихотэ-Алиньском 
побережье [Okamura et al., 1998а,б; 2005], на Шуфанском плато [Сахно, Моисе
енко, 2000], в грабене Симане [Morris, Kagami, 1989; Miyake, 1994], а также в се
веро-восточной части Японии (Хонсю), где среднемиоценовые щелочные ба
зальты и толеиты выполняют грабен Акита-Ямагата [Ujike, Tsuchiya, 1993; Yagi 
et al., 2001]. В юго-западной части Сахалина (Лесогорская зона) средний миоцен 
представлен силлами щелочных базальтоидов [Семенов, 1982].

Оценивая состав ранне-среднемиоценовых толеитов Японского моря в це
лом, следует подчеркнуть их повышенные (по сравнению с базальтами Тихо
го океана) величины 20ТЬ/204РЬ и 208РЬ/204РЬ при данных значениях 206РЬ/204РЬ 
(рис. 3.7), что свидетельствует об их связи с астеносферой типа Индийского 
океана (I-MORB или DUPAL-подобной) и о развитии подобной астеносферы 
под восточным краем Евразии и смежными окраинноморскими бассейнами. 
На начальном, раннемиоценовом этапе раскрытия Японского моря внедрив
шиеся в субконтинентальную литосферу астеносферные расплавы типа I- 
MORB были обогащены субдукционным компонентом древнего источника 
ЕМП (что сопровождалось уменьшением содержания радиогенного Nd в 
большинстве вулканитов скважин Японского моря). Природа источника ЕМП 
связывается, как было показано ранее [Филатова, Федоров, 2002], с более ран-
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Рис. 331. Вариации 87Sr/86Sr и 207Pb/206Pb отношений в кайнозойских вулканических 
породах внутриплитной геохимической специализации и зон растяжения Востока Азии 

Использованы данные: Восточный Сихотэ-Алинь [Есин и др., 1995; Okamura et al.} 1998б], 
грабен Пхохан-Яннам [Shimazu et al., 1990; Song et al., 1997], грабен Чегарён, о-вов Уллындо, 
Чечжудо и Оки Дого [Kim et al., 1999], скважины ODP, по [Pouclet, Bellon, 1992; Allan, Gorton, 
1992], банка Ямато, о- bob Дог (Лианкур) и симаунтов Ямато [Tatsumoto, Nakamura, 1991], зона 
Чугоку, Япония, о-вов Оки Дозен [Morris, Kagami, 1989].

Состав ЕМ I, ЕМ II и HIMU компонентов источника по [Zindler, Hart, 1986; Hart, 1988]

ним интенсивным субдукционным метасоматозом в процессе формирования 
на краю Евроазиатского континента мел-палеоценового магматического поя
са. Влияние этого древнего субдукционного компонента уменьшалось по ме
ре раскрытия Японского моря, и в среднем миоцене увеличилась доля толеи- 
тов, связанных с наиболее «чистым» I-MORB астеносферным источником; 
эти толеиты, имеющие наиболее высокие значения 143N d/144Nd и обедненные 
изотопами РЬ (по сравнению с нижнемиоценовыми вулканитами скважин), 
наиболее близки деплетированным верхнемантийным составам (рис. 3.6, 3.7).

Следует подчеркнуть большую неоднородность строения дна Японского 
моря на рубеже раннего и среднего миоцена и неодновременность заверше
ния спрединга. Так, толеиты осевой части бассейна Ямато уже на уровне 17 
млн лет сменились щелочными базальтами WPB-типа с сильными EMI- 
свойствами (рис. 3.6, 3.7), хотя и с признаками влияния предшествующего 
истощенного источника зоны спрединга. Этот щелочной вулканизм, судя по 
драгировкам, продолжался в бассейне Ямато в течение всего среднего мио
цена [Tatsumoto, Nakamura, 1991].

На Корейско-Китайской окраине континента среднемиоценовый вулка
низм был проявлен крайне неравномерно. На территории п-ва Корея фор-



мировались лишь небольшие ареалы и отдельные дайки щелочных базаль- 
тоидов, как, например, в зоне Пхохан [Song et al., 1997]; в пределах же 
Циркум-Ордосской рифтовой системы в этот период продолжался рифто- 
генез, сопровождавшийся вулканизмом, сменившимся в начале среднего 
миоцена с щелочного на толеитовый в ареале Хануоба [Tatsumoto et al., 
1992]. В Восточно-Китайской рифтовой системе наиболее интенсивный 
вулканизм был проявлен в ее центральной части: на п-ве Ш аньдун, про
винции Цзянсу, где накапливались щелочные внутриплитные базальты 
[Peng et al., 1986]. В пределах массива Чаньбаошань в интервале 16,4- 
13,5 млн лет изливались толеитовые базальты, сформировавшие верхний 
комплекс основания [Yun et al., 1993].

Поздний миоцен Корейско-Японского региона характеризуется отсутстви
ем вулканизма на п-ве Корея и ограниченным его развитием в юго-западной 
части Японии. Так, на о-ве Оки Дого этот интервал представлен толщами ще
лочных трахитов и риолитов, а на площади Чугоку происходили излияния 
щелочных лав с единичными потоками оливиновых толеитов. Установлено 
замедление субдукции Филиппинской плиты в интервале 10—6 млн лет [Ki- 
mura, Tamaki,1986; Shinjo, 1999 и др.]. Позднемиоценовый амагматический 
интервал в сочетании с завершением спрединга в Японском море указывает 
на возникновение режима сжатия в пределах всего Корейско-Японского ре
гиона. Предполагается [Jolivet et al., 1992; 1995 и др.], что этот режим был 
обусловлен дальнейшим движением Филиппинской плиты в северном на
правлении, что привело к столкновению входящей в ее состав Идзу- 
Бонинской островной дуги с микроплитой Японии. Сжатию способствовало и 
изменение направления перемещения Амурской микроплиты на востоке Ев
роазиатского континента с северного на восточное [Savostin et al., 1983].

На Дальнем Востоке России позднемиоценовый-раннеплиоценовый этап 
характеризовался усилением процессов грабенообразования и интенсивной 
вулканической активностью, приведшей к формированию крупных ареалов 
толеитовых и щелочных базальтов внутриплитной геохимической специали
зации. Оценивая состав толеитов совгаванского комплекса Восточного Сихо- 
тэ-Алиня и аналогичных образований западной и северной частей региона в 
целом, необходимо отметить их большую геохимическую и изотопную неод
нородность [Есин, 1988; Есин и др., 1992; 1994; 1995; Мартынов, 1995; 19996; 
Okamura et al., 1998]. При относительно высоких концентрациях некогерент
ных элементов, часто превосходящих таковые в E-MORB, в части толеитов 
совгаванского комплекса наблюдается сильный Ta-Nb минимум. Высокие 
значения 87Sr/86Sr, 207Pb/204Pb и 208Pb/204Pb и пониженные 143N d/l4Nd (рис. 3.6,
3.7) характеризуют присутствие компонента EMI, а смещение фигуративных 
точек толеитов на диаграмме 87Sr/86S r-143Nd/144Nd (рис. 3.6) из области ман
тийной корреляции в левый нижний квадрант предполагает участие в их ге
незисе глубинной компоненты LoNd-мантии [Мартынов, 19996; Okamura et 
al., 1998]. Если подобное обогащение /,а№с/-компонентом связывается с древ
ним преобразованием мантии [Hart, 1988], то появление «субдукционных» 
меток вероятнее всего связано с позднемезозойскими метасоматическими 
процессами, происходившими над зоной субдукции при формировании Си- 
хотэ-Алинского окраинно-континентального вулканического пояса.



Щелочные базальты Восточного Сихотэ-Алиня по геохимическим харак
теристикам подобны ОШ [Okamura et al., 1998а,б]. Они характеризуются бо
лее высокими значениями ,43Nd/144Nd при более низких 87Sr/86Sr, 20TPb/204Pb и 
208Pb/204Pb, и на диаграммах изотопных отношений располагаются вдоль 
тренда смешения деплетированной и EMI мантийных компонент, отражая со
став астеносферного источника [Okamura et al., 2005] (рис. 3.6, 3.7, 3.31).

Необходимо отметить, что появление обогащенной компоненты EMI в ба
зальтах Сихотэ-Алиня фиксируется, начиная с позднемиоценового времени, 
тогда как базальты эоцен-олигоценового и раннемиоценового комплексов 
имеют мантийные характеристики DM и EMU [Okamura et al., 1998], свиде
тельствуя, что субконтинентальная литосфера в этом регионе до и во время 
раскрытия Японского моря сохраняла лишь мантийную область ЕМИ. Таким 
образом, появление компоненты EMI в базальтах, образовавшихся после рас
крытия Япономорского бассейна, отражает замещение части субконтинен
тальной литосферы материалом астеносферы, приведшей к утонению и пере
распределению вещества литосферы [Griffin et al., 1998].

В Циркум-Ордосской рифтовой системе Китая позднемиоценовый вулка
низм проявлен очень слабо: формировались лишь небольшие ареалы ксенолит
содержащих щелочных базальтов Гинин и Пиньян. В Восточно-Китайской 
системе вулканизм в этот период был сосредоточен преимущественно в вос
точной материковой части. Большая часть вулканических ареалов была обра
зована переслаиванием щелочных базальтов с оливиновыми толеитами, и 
только на п-ве Шаньдун вулканиты представлены щелочными базальтами.

На плиоцен-голоценовом этапе сохранилось примерно то же направление 
перемещения плит и микроплит в рассматриваемом регионе, которое офор
милось в позднем миоцене (рис. 3.29д). Начавшаяся субдукция Тихоокеан
ской плиты под северо-восточную Японию вызвала формирование острово- 
дужного вулканического пояса в пределах северо-востока о-ва Хонсю. Одна
ко субдуцирующий край Филиппинской плиты и к настоящему времени не 
достиг магмогенерирующих областей, располагаясь, по сейсмическим дан
ным [Shiono, 1988], на глубинах около 40 км и прослеживаясь от Нанкайско- 
го желоба в сторону Японии всего лишь на 150-300 км (рис. 3.29д). Поэтому 
субдукционный магматизм в юго-западной Японии отсутствует и ныне [Фи
латова, Федоров, 2003], в отличие от дуги Рюкю (северо-восточное окончание 
которой захватывает юг о-ва Кюсю), где островодужный вулканизм проявил
ся, начиная с плиоцена (рис. 3.29е).

Встречное перемещение края Евроазиатской плиты, а также Филиппин
ской и Тихоокеанской плит и продолжающееся тектоническое внедрение ду
ги Идзу-Бонин в центральную часть микроконтинента Японии привели к 
формированию по восточному краю Японского моря системы надвигов за
падной вергентности [Jolivet et al., 1992; 1995 и др.]. Однако территория юго- 
западной Японии, морской акватории и Кореи находилась в режиме растяже
ния и стала ареной излияния щелочных лав (с немногочисленными потоками 
толеитов) вдоль сбросов и сдвигов (рис. 3.29д). Этот щелочной магматизм, 
начавшийся по существу, еще с эоцена (и не обнаруживающий генетической 
связи ни с плиоцен-четвертичной островной дугой северо-восточной Японии, 
ни с миоценовым толеитовым магматизмом раскрывавшегося Японского мо



ря), был прерван в позднем миоцене из-за интенсивной компрессии. Режим 
сжатия способствовал фракционированию расплавов в магматических очагах, 
в связи с чем позднее, в плиоцене и голоцене, местами происходили излияния 
дифференцированных (вплоть до трахитов и риолитов) щелочных лав. Одна
ко в четвертичное время на поверхность поступали недифференцированные 
щелочные базальты, заполнившие в Корее расширения речных долин, фор
мировавшиеся вдоль сдвигов как структуры типа «пулл-апарт».

В Восточно-Китайской рифтовой системе плиоцен-голоценовый вулка
низм проявился преимущественно в северной и юго-восточной частях, сла
гая, как правило, постройки центрального типа.

В Северо-Восточном Китае к этому времени относится образование вулка
нических построек центрального типа и отдельных лавовых потоков массива 
Чаньбаошань, сложенных толеитами, щелочными базальтами, трахитами и ще
лочными риолитами. Кроме того, к этому периоду относится формирование 
ряда более мелких вулканических центров в провинции Гирин (Лонган, Куань- 
дянь и др.), образованных щелочными оливиновыми базальтами и базанитами. 
В северной части Северо-Восточного Китая после перерыва в раннем плиоцене 
вулканическая деятельность возобновилась в группе Удалянчи, базальтоиды 
которой отличаются высококалиевым составом и сильным обогащением Ва.

В центральной части Восточно-Китайской рифтовой системы на плиоцен- 
голоценовый интервал времени приходится формирование вулканических 
центров Уди, сложенных преимущественно щелочными базальтами внутри- 
плитного геохимического типа.

В целом щелочные базальты и оливиновые толеиты, доминирующие в 
вулканических центрах восточной части Китая, имеют сходную картину рас
пределения некогерентных элементов [Basu et al., 1991], несмотря на дли
тельную историю вулканической деятельности в этом регионе. Все базальты 
имеют высокие отношения 208РЬ/204РЬ при данных 206РЬ/204РЬ (рис. 3.12), что 
является характерной чертой DUPAL-образованных ОШ Южного полушария 
[Hart, 1988]. Вместе с тем существуют определенные различия в изотопном 
составе базальтов. Отмечено, что значения 206РЬ/204РЬ увеличиваются с севера 
на юг [Zou et al., 2000]. Сильная негативная корреляция между 87Sr/86Sr и 
143Nd/ Nd, а также значительная положительная корреляция между 87Sr/86Sr 
и 206РЬ/204РЬ в базальтах северо-восточной части Восточно-Китайской рифто
вой системы и базальтах Циркум-Ордосской рифтовой системы свидетельст
вует об их образовании при участии двух мантийных резервуаров -  деплети- 
рованной мантии и обогащенной мантии EMI [Basu et al., 1991; Tatsumoto, 
Nakamura, 1992]. Примечательно минимальное участие процессов коровой 
контаминации в генезисе базальтов [Basu et al., 1991], и существующие изо
топные отношения отвечают мантийным источникам магмогенерации. Необ
ходимо подчеркнуть, что ксенолиты имеют менее отчетливые значения 
DUPAL аномалии, чем вмещающие базальты [Tatsumoto, Nakamura, 1992]. 
Так, ксенолиты шпинелевых лерцолитов и мегакристаллы пироксена из ще
лочных базальтов ареала Куаньдянь имеют более низкие отношения 
208РЬ/204РЬ при низких значениях 87Sr/86Sr и высоких 143N d/144Nd и 3Не/4Не, чем 
вмещающие базальты [Tatsumoto, Nakamura, 1991; Xu et al., 1998]. Кроме то
го, по данным тех же авторов, амфиболовые пироксениты характеризуются



низкими величинами 238U/204Pb (3) и 232Th/238U (8), близкими к таковым в ме
гакристаллах граната и гранатовых перидотитах (1 и 1-6 соответственно), то
гда как мегакристаллы пироксенов и пироксены из шпинелевых лерцолитов 
имеют высокие значения ^38U/204Pb (4) и 232Th/238U (2-100). Таким образом, 
деплетированные шпинелевые лерцолиты из щелочных базальтов Северо- 
Восточного Китая могут характеризовать древнюю деплетированную литосфе
ру, претерпевшую эпизоды частичного плавления [Hsu et al., 2000] и метасома- 
тической переработки, что подтверждается находками лерцолитов, содержа
щих амфибол и флогопит [Basu et al., 1991; Hsu, Chen, 1998; Hsu et al., 2000; Ta- 
tsumoto, Nakamura, 1991; Zhang et al., 1998]. Установлено [Hawkesworth et al., 
1990], что калиевые фазы (амфибол, флогопит) отражают сильное фракциони
рование Rb/Sr и U/Pb систем в верхней мантии, приводящие к отрицательной 
корреляции между Sr/ Sr и rb /  РЬ в метасоматизированных мантийных 
породах, смещающие их состав к компоненту EMI (рис. 3.31).

Выводы
1. Латеральная зональность и возрастные вариации составов постсубдук- 

ционных кайнозойских вулканитов восточной окраины Азии были обуслов
лены режимом растяжения вдоль трансформной границы, сменившей грани
цу конвергентную, существовавшую здесь в мелу и начале палеогена и 
оформившуюся в кайнозое между Евроазиатским континентом и Тихоокеан
ской плитой в результате Индо-Евразиатской коллизии.

2. Эволюция постсубдукционного магматизма на восточной окраине конти
нента протекала от глиноземистых толеитов и шошонитов эоцен-олигоцена, 
через миоценовые щелочные лавы (несущие на первых стадиях влияние суб- 
дукционной составляющей) к щелочным вулканитам плиоцена-голоцена, 
внутриплитный обогащенный компонент которых представлен в наиболее 
«чистом» виде. Выявленная латеральная зональность нижнемиоценовых вул
канитов показывает, что на участках интенсивного растяжения -  в Японском 
море и прилегающих грабенах континента -  в раннем миоцене происходило 
накопление толеитов, которые вначале несли признаки влияния субдукционно- 
го компонента, а затем сменились наиболее деплетированными разностями.

3. Влияние субдукционного компонента в кайнозойских вулканитах резко со
кращалось во времени: оно было определяющим в толеитах и шошонитах эоце- 
на-олигоцена, уменьшилось в щелочных и толеитовых базальтах миоцена и ста
ло незначительным (а чаще отсутствует) в плиоцен-четвертичных вулканитах.



ГЛАВА 4
КАЙНОЗОЙСКИЙ ВУЛКАНИЗМ В ЗОНАХ РАСТЯЖЕНИЯ 

НА ЮГО-ВОСТОЧНОЙ ОКРАИНЕ АЗИИ

Коллизия Индостана с Евразией (55-45 млн лет [Хайн, 2001]) привела к 
перемещению Индокитайской, Китайской и Амурской плит и, как следствие, 
к покровообразованию и орогенезу на Тянь-Шане, сдвигам по разломам 
Красной реки, Трех Пагод, Ванг-Чао, Алтын-Таг и Болаи [Tapponnier et al., 
1986], рифтогенезу в Байкальской области [Рассказов и др., 2000]. Приведя к 
нарушению тройного сочленения Евроазиатской, Тихоокеанской и Австра
лийской плит, коллизия явилась причиной раскрытия Сиамского залива, 
Южно-Китайского и Андаманского морей [Le Pichon et al., 1992], образова
ния раздвиговых структур на территории Южного Китая и Индокитая. Мно
гочисленные ареалы вулканических пород, связанные со сдвиговыми и гра- 
беновыми структурами, образованы преимущественно основными породами 
щелочной и толеитовой серий. Полученные новые данные по кайнозойскому 
вулканизму Вьетнама и Южно-Китайского моря, наряду с обобщением фак
тического материала по Южно-Китайскому региону и Индокитаю в целом, 
позволили проследить изменение химизма кайнозойских вулканитов региона 
в пространстве и во времени и выявить общую тенденцию эволюции их со
става, оценить природу магматических источников.

Кайнозойский вулканизм в юго-восточной части Китая
В юго-восточной части Китая (рис. 4.1, 4.2) проявления кайнозойского 

вулканизма в основном приурочены к рифтовым системам северо-восточного 
простирания, за исключением части ареалов, приуроченных к сдвигу Красной 
реки. Выделяются три крупных периода вулканической деятельности: ранне
третичный, миоценовый и плиоцен-четвертичный.

Проявления раннетретичного вулканизма развиты ограниченно в 
провинциях Жуандон и Юннань (ареал Хайдон). Калиевые мафические 
вулканиты ареала Хайдон (30-40 млн лет) характеризуются низкими 
содержаниями HFSE при высоких концентрациях крупноионных 
литофильных элементов (LILE), Ta-Nb минимумом (рис. 4.3), высокими 
значениями 20бРЬ/204РЬ (18,5-18,8) и 87Sr/86Sr (0,705-0,707) при низких 
l43Nd/,44Nd (0,5123-0,5126; eNd= -5 - +0,2) [Zhu et al., 1992].

В провинции Жуандон вулканизм приурочен к рифтогенным бассейнам 
Саншуи, Хеюян и Лэйпин (рис. 4.1) [Chung et al., 1997], заложение которых 
было связано, вероятно, с предшествующим позднемезозойским этапом риф- 
тогенеза на территории Китая [Милановский, Никишин, 1988]. Позднепапеоце-



Рис. 4.1. Распространение кайнозойских вулканитов на территории Юго-Восточ
ной Азии (по [Barr, Macdonald, 1981; Whitford-Stark, 1987], с дополнениями)

1 -  вулканические ареалы, 2 -  сдвиги, 3 -  прочие разрывные нарушения

новые-раннеэоценовые толеиты и трахиты ареала Саншуи образуют бимо
дальную ассоциацию (табл. 4.1). Толеиты отличаются умеренными концен
трациями высокозарядных литофильных (HFSE) элементов (рис. 4.3) и невы
сокими отношениями LaJYbn (4,0-5,9). На диаграмме Th-H f-T a толеиты 
располагаются в поле E-MORB, вблизи границы с WPB (рис. 4.4а). Значения 
43N d/144Nd в них невысокие (0,51268—0,51290; sNd=2,3-4,9), близкие таковым 

E-MORB, при повышенных величинах 87Sr/86Sr (0,70373-0,70625). Последние 
резко увеличиваются в трахитах (0,70863-0,71266) при сходных с базальтами 
значениями 143Nd/144Nd (sNd=4,3-5,5) (рис. 4.5а), что предполагает существен-
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Рис. 4.2. Схема размещения кайнозойских вулканических ареалов Южно
китайского региона ([Tu et al., 1992], с дополнениями)

1 -  ареалы кайнозойских базальтов, 2 -  глубоководная впадина Южно-Китайского моря, 3 -  
подводные плато, 4 -  активные зоны субдукции. СПКТ -  Северо-Палаванский континенталь
ный террейн, по [Taylor, Hayes, 1983]

ный вклад верхнекоровой компоненты в их генезис. Сходство 143Nd/144Nd и ряда 
межэлементных отношений (Th/U, Nb/Th, Sm/Nd, Zr/Y) в толеитах и трахитах 
позволило С. Чангу рассматривать породы бимодальной ассоциации как образо
вавшиеся при дифференциации в нижней и верхней частях магматической каме
ры в закрытой системе [Chung et al., 1997]. Более поздняя контаминация трахи
товых расплавов веществом верхней коры (1-3%) привела к увеличению отно
шений ̂ S r^ S r  с сохранением первичных 143Nd/144Nd [Chung et al., 1997].

Менее обогащенный состав (Ьа/¥Ъ п=3,3-4,9) имеют андезитобазальты и ан
дезиты ареала Хеюян при сходных с толеитами Саншуи отношениях 87Sr/86Sr и 
более низких l43Nd/144Nd (0,51258-0,51262) (eNd=0,2-1,1), тогда как андезитоба
зальты и андезиты ареала Лэйпин более обогащены LREE (La,/Ybn=8,1-12,9), 
имеют резкий Ta-Nb минимум (рис. 4.3), высокие значения 87Sr/86Sr (0,70736- 
0,7109) и низкие 143Nd/l44Nd (0,51232-0,51244) (eNd=-2,5--^,8). На диаграмме 
Th-Hf-Ta (рис. 4.4а) вулканиты размещаются в области состава IAB.



Провинция Жуандон

Рис. 4.3. Распределение несовместимых элементов в кайнозойских вулканитах 
юго-восточной окраины Азии

Юго-Восточный Китай: по [Basu et al., 1991; Fan, Hooper, 1991; Chung et al., 1997; Flower et 
al., 1992; Peng et al., 1986; Zou et al., 2000]; Южно-Китайское море: no [Flower et al., 1992, Tu et 
al., 1992]; Тайваньский регион и трог Окинава: по [Chung et al., 1994, 1995; Shinjo et al., 1999; 
Shinjo, Kato, 2000]. Содержания некогерентных элементов в породах нормированы к прими
тивной мантии (pm) [Sun, McDonough, 1989]
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Таблица 4.1. Представительные анализы кайнозойских вулканитов Юго- 
Восточного Китая

Ареал

Саншуи Фаншань- Нютошань Минкси Ну- Кси-
SЯ Ташань шань лоу
0
1 № образца, анализа

& KS-10 К-50 Fang-1 Та-1 NT-1 NT-26 М-23 М-36 Ns-30 Xi-65

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

SiCb 48,85 65,14 47,60 47,70 50,52 48,90 42,30 42,90 44,80 43,10

ТЮ2 2,84 0,42 2,21 1,82 1,36 2,34 2,89 2,78 2,24 2,53

А120 3 15,29 15,69 14,30 14,89 15,81 15,03 10,01 9,83 14,48 12,34

Ре20з 13,98 5,02 11,56 11,40 11,73 11,52 13,28 12,84 13,76 12,49

FeO - - - - - - - - - -

MnO 0,20 0,12 0,18 0,19 0,18 0,16 0,21 0,18 0,21 0,19

MgO 4,57 0,25 10,14 9,22 7,57 8,69 16,84 16,09 9,37 10,71

CaO 9,17 1,04 7,64 8,33 9,64 7,55 10,31 11,02 8,56 8,60

Na20 3,36 5,67 3,72 3,62 2,51 3,37 0,95 1,78 4,21 5,64

K20 1,34 5,61 1,87 2,34 0,31 2,12 1,46 0,78 0,83 2,33

p2o5 0,69 0,05 0,56 0,77 0,18 0,53 1,18 1,04 1,41 1,20

П .П .П . - - - - - - - - - -

Сумма 100,29 99,01 99,78 100,28 99,81 100,21 99,43 99,24 99,87 99,13

Rb 19 161 60,4 40,2 4,52 56,4 103 73,7 23,7 66,1
Sr 395 16 761 1015 283 572 1667 1149 1389 1762
Ba 378 55 449 406 128 548 916 991 688 1940
Hf 5,2 27,1 4,45 5,24 2,35 6,33 6,35 6,01 6,2 9,19
Zr 207 1519 202 257 98 294 322 293 306 509
Y 35 94 24,5. 24,6 16,4 20,4 30,7 31,6 30,1 36,5
Та 2 8,9 3,98 4,57 1,66 4,52 6,28 6,08 7,44 16,7
Nb 36 146 61,1 75,3 15,5 69,3 115 106 135 299
Th 2,7 28,1 4,42 6,09 1,43 5,87 9,3 8,89 10,1 27,4
U - - 1,22 1,98 0,28 1,3 1,76 1,7 2,64 6,49
La 24,4 69,2 30,3 45,5 11,5 44,6 72,3 71,7 73,7 92,2
Ce 52,8 152 56,7 83 23,4 86,4 137 121 126 156
Pr - - 6,73 9,33 3 10,2 16,5 15,8 15 18
Nd 27,2 66,2 27,2 36,1 12,8 39,3 64,2 61,5 58,5 67,7
Sm 7,2 14,2 6,17 7,5 3,25 7,84 12 П ,5 11,8 13
Eu 1,54 0,87 1,96 2,34 1,12 2,38 3,4 3,33 3,61 3,84
Gd - - 5,77 6,63 3,31 6,61 9,7 9,45 10 10,8
Tb 1,09 3,00 0,87 0,97 0,53 0,91 1,29 1,25 1,34 1,50
Dy - - 4,63 4,84 3,04 4,37 6,17 6,05 6,36 7,48
Ho - - 0,85 0,85 0,58 0,73 1,07 1,05 1,04 1,28
Er - - 2,08 2,01 1,50 1,64 2,49 2,50 2,25 2,95
Yb 2,87 8,18 1,56 1,41 1,21 1,10 1,76 1,72 1,31 1,96
Lu 0,42 1,16 0,21 0,19 0,17 0,15 0,24 0,23 0,16 0,25



H Ареал
X
a>ss Лонгу n-ов Лэйчжоу iо-в Хайнань
о № образца, анализа
о Long-1 HK29 HK40 НКЗЗ 34 75 12

11 12 13 14 15 16 17
S i0 2 44,20 53,61 52,22 48,58 51,72 51,92 46,76
T i0 2 2,31 1,37 1,68 2,10 1,75 1,95 2,47
A12Oj 12,10 15,32 15,35 14,97 14,52 14,65 14,38
Fe2Oj 12,67 - - - 2,96 4,99 7,54
FeO - 9,08 9,81 10,74 8,27 6,10 4,59
MnO 0,22 0,13 0,15 0,16 0,15 0,14 0,17
MgO 11,54 7,70 6,75 7,23 7,04 6,89 7,55
CaO 10,23 8,35 8,04 7,83 8,51 8,24 9,05
N a20 3,55 2,85 3,64 3,80 2,86 3,06 2,40
K20 1,83 0,80 1,64 1,86 0,82 1,01 1,77
p2o5 1,20 0,16 0,36 0,72 0,23 0,33 0,73
П .П .П . - 0,13 0,31 1,04 - - -

Сумма 99,85 99,50 99,95 99,03 98,83 99,28 97,41
Sc - 20,4 16,7 13,6 25 21 21
Cr - 237 184 132 218 243 207
Ni - 193 168 139 158 173 195
Co - 54 51 43 59 55 55
Rb 41,3 17 28 28 16 20 39
Sr 1148 331 535 811 306 401 762
Ba 760 147 280 346 127 160 765
H f 5,06 2,20 4,16 4,56 2,67 3,89 6,01
Zr 246 102 183 211 121 152 250
Y 30,9 17,8 21,2 15,5 21,2 24,2 30,6
Та 5,8 - - - 0,85 1,31 4,89
Nb 109 14,4 31 46,6 16,9 24,4 69,6
Th 10,2 1,85 2,77 3,22 1,73 2,44 6,18
U 2,09 0,54 0,87 1,01 0,40 0,60 0,95
La 69,2 9,6 23,0 26,9 11,8 17,5 50,1
Ce 122 20,7 43,3 49,1 25,30 34,80 101,50
Pr 14,5 - - - - - -

Nd 57,1 11,2 25,6 29,8 14,1 20,4 39,2
Sm 11,5 3,1 5,4 6,2 3,83 5,36 7,92
Eu 3,37 1,12 1,85 2,07 1,39 1,93 2,78
Gd 9,73 - - - - - -

Tb 1,30 0,54 0,82 0,76 0,85 0,79 0,77
Dy 6,34 - - - - - -

Ho 1,08 - - - - - -

Er 2,48 - - - - - -

Yb 1,63 1,33 1,61 1,02 1,50 1,61 1,82
Lu 0,21 0,20 0,22 0,11 0,22 0,21 0,23

Примечание. Анализы: 1, 3, 4, 6-11, 14, 17 -  щелочные базальты; 2 -  трахит; 5, 13, 16 -  
оливиновые толеиты; 12, 15 -  кварцевые толеиты. 1-2 -  по [Chung et al., 1997], 3-11 -  по [Zou 
et al., 2000], 12-14 -  no [Kung-Suan Ho et al., 2000], 15-17 -  no [Flower et al., 1992].
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1_3 _  Вьетнам: 1 -  кварцевые толеиты, 2 -  оливиновые толеиты, 3 -  щелочные базальты. 4 -  о-ва Пэнху. 5 -  офиолитовые комплексы островов 
Миндоро и Палаван. 6 -9  -  Юго-Восточный Китай, ранний палеоген: 6,1  -  Саншуи, 6 -  базальты, 7 -  трахиты; 8 -  Хеюян, 9 -  Лэйпин.

Наряду с оригинальными данными использованы материалы [Basil et al., 1991; Fan, Hooper, 1991; Chung et al., 1994, 1997; Flower et al., 1992; 
Mukasa et al., 1996; Zhou, Mukasa, 1997; Peng et al., 1986; Zou et al., 2000].

Состав источников no [Zindler, Hart, 1986]



Миоценовые вулканиты широко распространены на территории Юго- 
Восточного Китая. Они слагают многочисленные ареалы как в материковой 
части, так и на о-вах Тайваньского пролива, где представлены переслаивани
ем внутриплитных толеитов и щелочных базальтов (ареал Ксинчан, о-ва Пэн
ху и др.), отдельными ареалами щелочных базальтоидов (Ташань, Фаншань) 
либо образуют зоны ареалов (провинция Фуджянь), в которых толеитовый 
вулканизм внешней зоны сменяется щелочно-оливинбазальтовым в средин
ной зоне, а затем базанитовым и нефелинитовым во внутренней зоне [Chung 
et al., 1994; Peng et al., 1986; Zou et al., 2000].

Наиболее ранние проявления миоценового вулканизма (19,0-9,5 млн лет) 
известны в ареале Ксинчан, сложенном переслаиванием потоков щелочных 
базальтов и толеитов, имеющих умеренно деплетированный изотопный со
став Sr (0,70411) и Nd (0,512932; eNd=5,8) (рис. 4.5а) при умеренном обога- 
щении РЬ (206РЬ/204РЪ=18,425-18,562; 207РЬГ04РЬ= 15,555-15,562; 208РЬ/204РЪ= 
38,507-38,911 (рис. 4.6) и Д8/4РЬ=60-85) [Peng et al., 1986].

Среднемиоценовые ареалы Ташань (16,3 млн лет) и Фаншань (9,1-9,4 млн 
лет) приурочены к системе субширотных сдвигов и грабенов, отделяющих Се
веро-Китайский блок от блока Янцзы. Они образованы потоками щелочных ба
зальтов и базанитов [Zou et al., 2000], характеризующихся сильным обогаще
нием некогерентными элементами (рис. 4.3, 4.4), наиболее деплетированным 
среди миоценовых пород региона изотопным составом Sr (87Sr/86Sr=0,703252- 
0,703396) и Nd (143Nd/144Nd=0,512935-0,512976; sNd=5,8-6,6) (рис. 4.5a) и бо
лее низкими отношениями изотопов Pb (206Pb/204Pb= 18,02—18,208; 207РЬ/204РЬ= 
15,484-15,532; 208РЬ/204РЬ=37,853-38,143 (рис. 4.6) и Д8/4РЬ=43-55).

В провинции Фуджянь выделяются [Chung et al., 1994; Zou et al., 2000] три 
зоны ареалов вулканических пород среднепозднемиоценового возраста (с вос
тока на запад): внешняя (Нютошань), срединная (Миндин) и внутренняя (мио
ценовые лавовые потоки района Минкси), приуроченные с системе разломов 
северо-восточного простирания (рис. 4.1). Преобладающие типы вулканитов 
изменяются от внешней к внутренней зоне от оливиновых толеитов через ще
лочные оливиновые базальты к базанитам и нефелинитам. Все породы обога
щены некогерентными элементами и по геохимическим характеристикам отве
чают толеитам и щелочным базальтам внутриплитного геохимического типа 
(табл. 4.1) [Sun, Lai, 1980; Chung et al., 1994]. В отношении изотопов Sr и Nd 
все вулканиты умеренно деплетированы, однако базаниты внутренней зоны 
имеют более высокие отношения '43Nd/144Nd (0,51290-0,51297; eNd=5,2-6,6) и 
более низкие 87Sr/86Sr (0,7036-0,7039), чем толеиты внешней зоны (0,51275— 
0,51285 (eNd=3,1-3,7) и 0,7038-0,7043 соответственно). Значения 2ЬбРЬ/204РЬ 
отношения увеличиваются к внешней зоне (18,2-18,6-19,0), а Д8/4РЬ и Д7/4РЬ 
изменяются от 41 до 83 и от 3,7 до 10 соответственно (рис. 4.5а, 4.6).

На о-ве Тайвань, отделенном от континентальной части Китая узким риф
тогенным прогибом, миоценовые вулканиты образуют два комплекса: ранне
миоценовый (20-23 млн лет) Кункуан и средне-позднемиоценовый (9—13 млн 
лет) Куанси-Чутун [Chung et al., 1995а].

В щелочных базальтах Кункуан и толеитах и щелочных базальтах ареала 
Куанси-Чутун при близком распределении некогерентных элементов (табл. 
4.2; рис. 4.4, 4.5), сходном с таковым OIB (рис. 4.3), отмечены существенные



Рис. 4.6. Вариации 207Pb/204Pb, 208Pb/204Pb и 206Pb/204Pb отношений в кайнозойских 
вулканитах Юго-восточной окраины Азии

1-3 -  Вьетнам: 1 -  кварцевые толеиты, 2 -  оливиновые толеиты, 3 -  щелочные базальты. 
4 -  о-ва Пэнху. 5 -  офиолитовые комплексы островов Миндоро и Палаван.

Использованы материалы [Basu et al., 1991; Fan, Hooper, 1991; Chung et al., 1994, 1997; 
Flower et al., 1992; Mukasa et al., 1996; Zhou, Mukasa, 1997; Peng et al., 1986; Zou et al., 2000]. 

Состав источников no [Zindler, Hart, 1986]



Таблица 4.2. Представительные анализы кайнозойских вулканитов Восточно- 
Китайского моря

Ареал

Ёч> C,-3, Тайвань о-ва Пэнху трог Окинава
X
О
X № образца, анализа
о ТВ-07 N-209 S-03 PH-89 PH-96 СВ6-22 А7В 12-2YK DR8-2

1 2 3 4 5 6 7 8 9

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 46,97 46,46 52,00 51,64 44,87 49,20 51,10 72,11 71,01

ТЮ 2 3,16 2,82 1,46 1,86 2,14 0,96 1,38 0,35 0,36

А120 3 16,15 13,58 14,08 14,21 12,79 16,82 16,80 14,44 14,32

Fe20 3 12,21 10,47 9,79 11,60 12,62 9,69 10,11 2,68 3,74

МпО 0,17 0,16 0,14 0,15 0,19 0,16 0,19 0,07 0,10

MgO 4,88 9,19 6,87 7,33 11,48 7,68 5,34 0,51 0,44

СаО 7,31 8,32 8,53 9,49 9,57 11,33 9,63 2,20 2,13

N a20 3,94 3,48 3,01 2,66 2,38 2,15 3,36 4,15 4,98

к2о 2,16 2,13 0,54 0,31 1,40 0,42 0,60 2,67 2,51

р2о5 0,89 0,84 0,28 0,24 0,72 0,16 0,24 0,07 0,07

п.п.п. 1,35 1,84 2,84 - - 0,56 1,07 - -

Сумма 99,19 99,29 99,54 99,49 98,162 99,13 99,82 99,25 99,66

Сг 28 247 270 208 449 246 22 3 4

Ni 39 204 45 161 333 83 18 2 1

Со 42 49 45 - - 41 34 3 3

Sc 15 21 16 25 24 38 34,7 4,8 9,7

Rb 49 40 25 6 47 8,8 14 82,1 48,6

Ва 639 971 245 153 500 75 114 396 385

Sr 883 897 352 306 738 249 324 125 122

и - - - 0,4 1,5 0,21 0,29 1,72 1,45

Th 4,8 9,6 2,7 1,7 6,9 0,67 1,06 7,08 5,82

Та 4 4,5 1,2 1,2 3,8 0,23 0,26 0,6 0,63

Nb 61 71 24 18 61 3,5 4 6,6 9,1

H f 7 6,7 3,1 3,1 5,4 1,48 2,06 4,29 6,64

Zr 286 312 130 114 225 58 85 177 295

Y 35 31 17 22 30 21,1 28,2 23,5 47,7

La 52,8 62,8 17 12,7 51,3 5,51 9,54 16,2 22,14

Ce 103 122 34,9 25,2 97,8 13,22 22,43 32,46 49,21

Pr - - - - - 1,92 3,15 3,75 6,05



Окончание таблищл 4 . 2

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Nd 53 55,1 17,7 16,2 45 9,2 14,39 14,22 24,69

Sm 10,2 10 4,4 4,4 8,4 2,66 3,81 3,08 5,87

Eu 3,3 3,2 1,5 1,5 2,5 1,03 1,36 0,81 1,35

Gd - - - - - 3,1 4,24 3,09 6,1

Tb 1,2 1,4 0,6 0,7 1,2 0,54 0,72 0,53 1,06

Dy - - - - - 3,44 4,49 3,33 6,81

Ho - - - - - 0,73 0,96 0,73 1,49

Er - - - - - 2,11 2,78 2,26 4,58

Tm - - - - - 0,32 0,42 0,38 0,74

Yb 2,3 2,1 1,3 1,7 1,8 1,97 2,64 2,51 4,83

Lu 0,35 0,31 0,21 0,27 0,28 0,31 0,41 0,41 0,77

Примечание. Анализы: 1, 2, 5 -  щелочные базальты; 3 ,4 , 6, 7 -  толеиты; 8-9  -  риолиты. 1-3 -  
по [Chung et al., 1995]; 4, 5 -  по [Chung et al., 1994]; 6, 7 -  no [Shinjo et al., 1999]; 8, 9 -  no 
[Shinjo, Kato, 2000].

различия в изотопном составе. Так, базальты Кункуан умеренно деплетированы 
в отношении изотопов Sr и Nd (87Sr/86Si=0,70358-0,70362 и 143Nd/144Nd=0,51289- 
0,51294; eNd=4,9-5,9), а отношения изотопов Pb (206РЬ/204РЬ= 18,65-18,802; 
207РЬ/204РЪ=15,566-15,572; 208РЬ/204РЬ=38,769-38,92 и Д8/4РЬ=55-60) показывают 
присутствие компонента ЕМП, тогда как базальты Куанси-Чутун отличаются 
более низкими значениями 143Nd/144Nd (0,51257-0,51282; eNd— 1,3-н-3,6), 
2обрь/204рь (17,654-18,342), 207Pb/204Pb (15,557-15,629) и более высокими 87Sr/86Sr 
(0,70403-0,70559),208Р Ь г Р Ь  (37,074-38,703) и А8/4РЬ (75-130), причем послед
ние отражают присутствие компонента EMI (рис. 4.5а, 4.6) [Chung et al., 1995].

Средне-позднемиоценовые (16,2-8,2 млн лет) [Juang, 1992] вулканиты на о- 
ве Пэнху в Тайванском проливе образуют серию переслаивающихся потоков 
оливиновых толеитов и щелочных оливиновых базальтов, имеющих характе
ристики типичных внутриплитных пород (рис. 4.3) [Chung et al., 1994]. Их изо
топный состав (87Sr/86Sr«0,7037, sNd«5 , 206Pb/204Pb«18,7) сходен с таковым в ба
зальтах симаунта Камышовая банка Южно-Китайского моря [Tu et al., 1992].

Плиоцен-четвертичный вулканизм материковой части Юго-Восточного 
Китая проявлен ограниченно и представлен щелочными базальтами ареалов 
Нушань, Лонгу и Ксилоу и нефелинитами и лимбургитами Минкси, харак
теризующимися сильным обогащением HFSE и LILE (рис. 4.3) и деплети- 
рованным изотопным составом (рис. 4.5а) [Basu et al., 1991; Chung et al., 
1994; Zou et al., 2000].

Поздний плиоцен-четвертичные вулканические породы п-ова Лэйчжоу и 
о-ва Хайнань слагают наиболее крупные ареалы на юго-востоке Китая (рис. 
4.1). На п-ве Лэйчжоу вулканическая деятельность известна с конца олигоце
на (28,4 млн лет), но основной объем базальтов был сформирован в раннем 
плиоцене-голоцене (3,75—<0,1 млн лет) с пиком активности в раннем-среднем 
плейстоцене (1,8-0,4 млн лет) [Fan, Hooper, 1991; Kung-suan Но et al., 2000]. 
Вулканиты ранних фаз активности связаны с разломами субширотного про



стирания и представлены Qtz- и 0/-толеитами, извергавшимися из вулканов 
трещинного типа. Вулканические постройки центрального типа и отдельные 
шлаковые конусы, связанные с извержениями поздних фаз, образованы ще
лочными базальтами и редкими потоками 0/-толеитов.

Базальты Лэйчжоу -  умеренно порфировые породы. По данным, приве
денным в работе [Kung-suan Но et al., 2000], в толеитах вкрапленники пред
ставлены субкальциевыми авгитами (En34_^oWo35_37Fs9_i2), плагиоклазами 
(Ап4о_65), в основной массе отмечается также железистый оливин. Щелочные 
базальты сложены зональными вкрапленниками оливина (Fo83,8-55,7)> клинопи- 
роксенами, среди которых различаются авгит и салит. В основной массе ще
лочных базальтов наряду с зернами клинопироксенов и оливинов присутст
вуют лейсты плагиоклаза (Ап32_бб) и калиевых полевых шпатов (Ог2о-4о)-

По химическому составу среди базальтов различаются субщелочные и 
умереннощелочные породы (табл. 4.1); субщелочные базальты по соотноше
нию S i0 2 с FeO/MgO и нормативному составу разделяются на Qtz- и 01- 
нормативные толеиты. Все базальты умеренноглиноземистые (14,9-16,3% 
А12Оэ). Содержание титана и фосфора увеличиваются при переходе от Qtz- 
толеитов к щелочным базальтам (1,3-2,1% ТЮ2 и 0,14-0,72% Р20 5).

Базальты Лэйчжоу умеренно обогащены некогерентными элементами и 
близки к обогащенным толеитам MORB и базальтам ОЮ [Zhu, Wang, 1989] 
(рис. 4.2). Для всех пород характерен Ta-Nb максимум, увеличивающийся от 
g /z -толеитов к щелочным базальтам (Lapm/Nbpm=0,6-0,9). На дискриминант
ных диаграмме Th-H f-T a (рис. 4.4) большая часть фигуративных точек ба- 
зальтоидов располагается в поле составов WPB, часть из них смещена в об
ласть Е-MORB. Распределение REE фракционированное. Степень обогаще
ния легкими лантаноидами сильно изменяется при переходе от кварцевых то
леитов (Lan/Smn=l,5-2 ,4 ; La,/Ybn=3,9-7,8) к щелочным базальтам (Lan/Smn= 
2,6-2,9; Lan/Ybn=12,3-17,4).

Остров Хайнань, располагающийся на шельфе Южно-Китайского моря 
(рис. 4.1), представляет собой обособленный фрагмент континентальной части 
Китая [Tu et al., 1991]. По данным Б. Тейлора и Д. Хайеса [Taylor, Hayes, 1983], 
отделение острова происходило начиная с палеоцена вдоль структур раздвига, 
одновременно с образованием других зон растяжения, приведших к раскрытию 
Южно-Китайского моря, сопровождавшемуся поворотом по часовой стрелки 
Индокитая относительно южной части Китая и левосторонними движениями 
вдоль сдвига Красной реки, вследствие коллизии Индии и Евразии [Briais et al.,
1989]. В геологическом строении о-ва Хайнань выделяются две структурно
формационные зоны -  грабен Леи-Кон в северной части острова, и горст Жон- 
нам в южной, разделенные разломом. Кайнозойский вулканизм в основном со
средоточен в северной части острова, тогда как в строении южной принимают 
участие фрагменты кислой континентальной коры [Flower et al., 1992].

Четвертичные базальтоиды, по данным М. Флауэра с соавторами, со време
нем изменяются от маломощных потоков кварцевых толеитов и щелочных 
оливиновых базальтов до более массивных оливиновых толеитов [Flower et al., 
1992]. Выделяются до девяти фаз извержения. Потоки толеитов, как правило, 
извергались из вулканов трещинного типа, щелочные базальты и базаниты -  из 
вулканов центрального типа; последние содержат ксенолиты шпинелевых лер-



олитов и гарцбургитов и ксенокристы кпинопироксена, корунда, циркона и 
анортоклаза. Вулканические центры образуют эшелонированные группы вдоль 
сдвигов СЗ-ЮВ простирания.

По химическому составу среди базальтов выделяются щелочные и субще
лочные (см. табл. 4.1), а среди последних -  Qtz- и ©/-нормативные толеиты 
TFlower et al., 1992]. Кварцевые толеиты афировые или слабо плагиофировые, 
в противоположность ©/-толеитам и щелочным базальтам, являющимися 
умереннопорфирыми. Субфенокристы в них представлены плагиоклазом, 
клинопироксеном и оливином. В g tz -толеитах наблюдаются более высокие 
отношения Na20 /K 20 , ТЮ2/К 20  и ТЮ2/Р20 5, чем в ©/-толеитах и щелочных 
базальтах и более низкие содержания MgO. В целом, толеиты и щелочные ба
зальты о-ва Хайнань имеют, по сравнению с базальтами п-ова Лэйчжоу име
ют более высокие содержания tFeO, СаО, ТЮ2 и более низкие А120 3. Рисунок 
спектра распределения некогерентных элементов во всех трех типах пород 
сходен, различаясь степенью обогащения, и в целом близок базальтам OIB 
(рис. 4.2). На диаграмме Th-H f-T a ©/-толеиты и щелочные базальты занима
ют область составов WPB, тогда как составы Q/z-толеитов смещены в поле 
составов E-MORB (рис. 4.4). Спектр распределения REE более фракциониро
ванный, по сравнению с базальтами Лэйчжоу. Отношения LREE/HREE уве
личиваются от Qtz-толеитов к щелочным базальтам (Lan/Smn= l,6-2,1 и 2 ,6 - 
3,9 и La„/Ybn=4,7-6,8 и 17,5-22,0. Изотопный состав стронция (рис. 4.6) из
меняется в пределах 0,7035-0,7045 [Tu et al., 1992], отличаясь более низкими 
величинами 87Sr/86Sr в щелочных базальтах (0,7035-0,7041). Значения 
l43Nd/144Nd изменяются в пределах 0,51282-0,51293 (eNd=3,6-5,7). По изо
топному составу свинца [Tu et al., 1992] базальты о-ва Хайнань располагают
ся в поле составов ОГО Dupal-типа Южного полушария [Hart, 1988], причем 
Qtz-толеиты отличаются более радиогенным составом (рис. 4.6).

Кайнозойский вулканизм в троге Окинава
Трог Окинава протягивается на расстояние свыше 800 км и представляет мо

лодой внутриконтинентальный рифтовый бассейн, образованный серией субпа
раллельных грабенов северо-восточного простирания шириной около 10 км и 
длиной 50-100 км, сформированный в тылу островодужной системы Рюкю. В 
центральном сегменте трога выделяются несколько субпараллельных зон 
растяжения. Мощность коры изменяется от 18 км на юге трога до 30 км в его 
северной части [Hirata et al., 1991]. В развитии рифта выделяются три эпизода 
[Kimura, 1985; Sibuet et al., 1995]: средне-позднемиоценовый (главная фаза 
тектогенеза), раннеплейстоценовый и плейстоцен-современный. Вулканиче
ская деятельность приурочена к плейстоцену и представлена бинарной то- 
леитовой базальт-риолитовой ассоциацией [Shinjo et al., 1999]. Толеиты ха
рактеризуются дифференцированным спектром распределения несовмести
мых элементов с обогащением LILE относительно HFSE, сильным Ta-Nb ми
нимумом (рис. 4.3; табл. 4.2) и варьирующими значениями 87Sr/86Sr и 
l43Nd/144Nd (0,703685-0,70462 и 0,512714-0,512908; eN d=l,4-5,3). Риолиты 
умереннокалиевые; по распределению редких и редкоземельных элементов 
выделены две группы: одна -  с высокими величинами La„/Sm„ (2,8-3,5) и



Lan/Ybn (3,8-4,5) и сходным с толеитами изотопным составом Sr и Nd и дру
гая -  с более низкими отношениями Lan/Smn=2,2-2,7 и La,/Ybn=2,6-3,3 и бо
лее высокими 87Sr/86Sr (0,704301-0,704799).

Кайнозойский вулканизм в Южно-Китайском море
Раннеолигоценовые (~ 34 млн лет [Encamacion et al., 2001]) базальты 

офиолитового комплекса о-вов Миндоро и Палаван (рис. 4.2) могут рассмат
риваться как реликты раннего эпизода спрединга Южно-Китайского моря [Ти 
et al., 1992]. Базальты представлены оливиновыми (Миндоро) и кварцевыми 
(Палаван) толеитами, фигуративные точки которых на диаграмме H f-Ta-Th 
занимают область состава N-MORB (рис. 4.4в). Они характеризуются депле- 
тированным распределением HFSE и REE (La,/Smn=0,63-0,66; Lan/Ybn=0,7- 
0,8) (рис. 4.3), имеют высокие значения 143Nd/144Nd (0,51310; sNd=9,8) и по
ниженные 87Sr/86Sr (0,703264-0,703754), 206Pb/204Pb (17,86-17,88) (рис. 4.5а) и 
208РЬ/204РЬ (37,61-37,65) (рис. 4.6), близкие к таковым в офиолитах Восточно
го Тайваня [Jahn, 1986].

Постспрединговый этап вулканизма в Южно-Китайском море представлен 
базальтоидами симаунтов Скарборо и Камышовой банки, а также о-ва Пара
сел (рис. 4.2) [Tu et al., 1992].

Базальты симаунтов Скарборо отвечают оливиновым толеитам (13,9 млн 
лет), трахибазальтам и оливиновым толеитам (9,9 млн лет) и щелочным оли
виновым базальтам (3,5 млн лет) [Tu et al., 1992; Wang et al., 1986], тогда как 
вулканизм Камышовой банки представлен плиоцен-четвертичными (0,5-2,7 
млн лет) [Kudrass et al., 1986] толеитами и щелочными базальтами. Толеиты 
отличаются умеренным обогащением некогерентными элементами и фрак
ционированным распределением REE (Lan/Smn=2,0-2,1, La,/Ybn=4,9-6,1), а 
трахибазальты и щелочные оливиновые базальты характеризуются сильным 
обогащением как некогерентными элементами, так и REE (Lan/Smn=2,5-2,7, 
Lan/Ybn=12,5-13,7). Отношения 87Sr/86Sr в толеитах Скарборо относительно 
низкие (0,703176-0,703192) при умеренно высоких 143N d /^ N d  (0,512916— 
0,512929; sNd=5,5-5,7), щелочные базальты имеют более обогащенные отно
шения данных изотопов (0,703898-0,703909 и 0,512791-0,512813; sNd=3,0-
3,4). Изотопные составы Sr и Nd в толеитах и щелочных базальтах Камышо
вой банки сходны между собой (0,70343-0,7040 и 0,51288-0,51292; sNd=5,0- 
6,1) (рис. 4.5а). Отношения 206РЬ/204РЬ в базальтах Скарборо закономерно 
увеличиваются от оливиновых толеитов (18,6-18,7) через трахибазальты 
(18,95) к щелочным оливиновым базальтам (19,03), а в базальтах Камышовой 
банки отмечается некоторое снижение 206РЬ/204РЬ от толеитов (18,54-18,60) к 
щелочным базальтам (18,41-18,48) (рис. 4.6).

На о-ве Парасел позднекайнозойский вулканизм представлен нефелинита- 
ми, характеризующимися сильным обогащением некогерентными элемента
ми и сильно фракционированным распределением REE (Lan/Smn=3,3; 
Lan/Ybn=23,4). 87Sr/86Sr (0,703218), 143Nd/W Nd (0,513035; eNd=7,7) и 208Pb/204Pb 
(38,4), эти отношения в них близки таковым в базальтах Центрального Ин
дийского хребта [Tu et al., 1992].



Кайнозойский вулканизм в Индокитае и на Таиланде
На территории Индокитая кайнозойские вулканические образования раз

мещены в четырех секторах [Колосков и др., 1989; Новиков и др., 1989; 
Hoang et al., 1996; Hoang, Flower, 1998; Lee et al., 1998]. К северному сектору 
относятся олигоценовый ареал Пусамкап (за пределами схемы) и ареалы чет
вертичного возраста Дьен-Бьен-Фу, Фу-Ку, Хе-Сан и о-ва Хон-Жо (плейсто
цен), а также ряд мелких ареалов на территории Лаоса (рис. 4.1). В централь
ном секторе располагаются ареалы Буон-Ме-Тхот (интервалы проявления 
вулканизма 3,3-4,6 и 0,3-1,9 млн лет), Батаган, Шон Кау (плиоцен- 
четвертичный), Плейку (2,6-4,8 и 0,6-2,5 млн лет) и о-ва Ку-Лао/Ре (12 и 0 ,4- 
1 2 млн лет). Юго-западный сектор содержит наиболее крупный вулканиче
ский ареал Индокитая -  Фу-Риенг (15,0-15,1 и около 5 млн лет). Ряд неболь
ших ареалов известен в центральной и западной частях Камбоджи и Таиланда 
[Barr, Macdonald, 1981]. Юго-восточный сектор включает вулканические цен
тры Далат (10,5-22,5 и <1,8-2,6 млн лет), Хуан-Лок (2,2-2,42 и 0,4-1,1 млн 
лет) и вулканические о-ва Большой Катуик (вулкан Иль-де-Цендр -  средне- 
плейстоценовый-современный) и Тху (плейстоцен).

Наиболее ранние проявления постсубдукционного кайнозойского магма
тизма Вьетнама представлены ультракалиевыми основными породами (коки- 
тами и абсарокитами) провинции Пусамкап [Довжиков и др., 1965] и связаны 
с рифтогенной структурой Шонгда. Формы проявления кокитов и абсароки- 
тов -  дайки, штоко- и неккообразные тела. Возраст пород, по данным руби- 
дий-стронциевого метода, определен в 42,3±7,2 млн лет [Поляков и др.,
1997], однако Аг-Аг датировки пород этого ареала понижают возраст кокитов 
до 30±1,1 млн лет [Chung et al., 1997].

Кокиты являются флогопитсодержащими оливин-клинопироксен-кали- 
шпатовыми порфировидными породами, состоящими из вкрапленников оли
вина, пироксена, флогопита и вмещающих их призматическизернистой или 
микролитовой калишпатовой матрицы, нередко с интерстиционным бурым 
стеклом и закалочными структурами «перо-веер» [Поляков и др., 1997]. Оли
вин представлен двумя генерациями: крупными вкрапленниками (Fo92_82,5) и 
более мелкими фенокристами (Fo84_7o). Клинопироксены преимущественно 
отвечают по составу магнезиальному диопсиду, реже -  высокомагнезиаль
ным авгитам (Er^^e^W o^^s^Fs^s-^.s). Флогопиты характеризуются низкой 
глиноземистостью (12,3-17,7% А120 3) и варьирующими содержаниями тита
на (2,6-7,5 и 1,8-3,8% ТЮ2). Полевые шпаты изменяются по составу от ульт- 
ракалиевых разностей до натрокалиевых и калинатровых. Кристаллиты шпи- 
нелидов из оливинов по составу варьируют от хромита до ферриалюмохро- 
мита. По химическому составу (табл. 4.3) магматические образования отно
сятся к высокомагнезиальным, низкоглиноземистым, высокощелочным, низ
котитанистым меланомафитам [Ноа et al., 1995; Поляков и др., 1997]. Для них 
характерно обогащение Cs, Rb, Ва, Th, La, Sr, Zr при обедненности Та, Nb и 
Y, .высокие отношения La,/Ybn, что сближает их с низкотитанистыми лам- 
проитами средиземноморского типа, выделяемыми в структурах активизации 
складчатых областей и окраин платформ [Богатиков и др., 1991].

Миоцен-голоценовые вулканические центры Вьетнама связаны со струк
турами раздвига, ограниченными сбросами [Rangin et al., 1995] и сдвигами.



Таблица 4.3. Представительные анализы калиевых вулканитов Тибета и Индо
китая

К
ом

по
не

нт
Регион

юго-западный Тибет северо-вост, Тибет северо-западный Вьетнам

Ареал

Ксунба Намхон Кок-
пиа

Синь-
као

№ образца, анализа

ТЕ 125 ТЕ 127 ТЕ 136 К9028 К9024 К9027 Г916 Р55 Г942 Т1597

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 56,45 55,13 67,16 54,51 56,57 57,49 50,29 48,01 52,11 49,48

ТЮ 2 1,32 1,37 0,63 1,53 1,58 1,68 0,72 0,57 0,61 0,72

А12Оз 12,99 13,18 15,26 14,94 15,41 15,96 11,09 10,6 11,53 11,56

Fe20 3 6,55 7,25 3,54 6,33 7,05 6,82 7,71 6,07 8,01 8,20

МпО 0,13 0,11 0,02 0,09 0,10 0,09 0,14 0,13 0,14 0,16

MgO 4,75 6,68 1,41 2,75 3,21 2,88 12,94 10,84 12,79 12,85

СаО 4,12 4,6 2,72 7,64 5,64 5,39 7,60 11,09 6,92 7,16

N a20 1,15 2,14 3,3 3,62 3,69 3,95 1,79 0,58 2,07 2,38

к 2о 7,54 6,6 5,1 3,62 3,81 4,11 5,71 5,96 4,46 3,78

р 2о 5 0,70 0,78 0,32 0,76 0,91 0,85 0,62 0,60 0,42 0,50

п.п.п. 3,67 2,27 1,40 3,8 1,82 0,79 1,18 4,42 0,82 2,94

Сумма 99,37 100,11 100,86 99,59 99,79 100,01 99,79 98,87 99,88 99,73

Sc 18 18 9 13 15 12 - - - -

Сг 295 494 130 43 86 47 - - - -

Ni 87 212 - 33 51 32 - - - -

Со 21 26 8 - - - - - - -

Rb 632 437 340 109 118 121 270 210 108 217

Sr 621 787 772 987 1025 1029 1430 13858 979 1452

Ва 1863 2715 1988 1527 1635 1631 1690 420 1366 1553

H f 15,6 18,2 8,8 9 9 10 4,1 4,1 3,9 4,1

Zr 511 609 316 411 433 452 269 299 200 225

Y 27 24 17 25 26 27 31 0,2 31 33

Та 2,8 2,7 1,4 2,2 2,4 2,3 0,64 0,4 1,0 0,4

Nb 38 38 17 37 39 40 11 8,5 16 4,7

Th 114 188 104 21 23 23 3,7 5,8 3,3 3,0

U 25 21 17 1 3 1 15,1 14,2 9,6 9,7

La 72 118 93 112 122 123 56 142 34 34,6



1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

Се 185 290 191 212 233 232 107 189 65 69

Рг 24 39 22 - - - - - - -

Nd 109 171 83 81 90 90 46 52 32 32

Sm 25 32 15 11,4 12,3 12,2 8,1 8,3 6,4 6,1

Eu 4,0 4,6 2,4 2,7 2,9 2,9 2,20 2,02 1,69 1,74

Gd 14 17 8 - - - 5,9 4,9 • 5,2 4,7

Tb 1,5 1,7 0,9 1,0 1,0 1,01 - - - -

Dy 6,5 6,6 4,3 - - - - - - -

Ho 1,06 0,90 0,64 - - - - - - -

Er 2,5 2,2 1,6 - - - - - - -

Tm 0,33 0,26 0,19 - - - - - - -

Yb 2 1,4 1,4 1,8 1,9 2,0 1,63 1,52 2,01 1,63

Lu 0,31 0,22 0,21 0,3 0,3 0,3 - - - -

Примечание. Анализы: 1-2 -  камафугиты, 3 -  банакит [Miller et al., 1999], 4—6 -  шошонито- 
вые андезитобазальты и андезиты [Turner et al., 1996], 7-10 -  кокиты [Поляков и др., 1997].

Часть ареалов на территории Вьетнама образована двумя эпизодами вулкани
ческой деятельности. Нижний комплекс вулканических ареалов, как правило, 
сложен потоками кварцевых и оливиновых толеитов, при незначительной ро
ли щелочных базальтов, связанных с извержениями трещинного типа, при
уроченными к протяженным разломам. Породы верхнего комплекса пред
ставлены щелочными оливиновыми базальтами, базанитами, реже нефелини- 
тами и трахибазальтами, образующими постройки центрального типа, сопря
женные со сдвигами. Подобная закономерность выдерживается в большей 
части сложно построенных ареалов, за исключением Буон-Ме-Тхот, где уста
новлена обратная последовательность [Hoang, Flower, 1998]. Современные К- 
Аг [Новиков и др., 1989] и Ar-Ar [Lee et al., 1998] датировки базальтов Вьет
нама приведены в таблице 4.4.

При изучении химизма вулканитов Вьетнама, наряду с оригинальными ма
териалами [Колосков и др., 1989; Федоров, Колосков, 2005], использованы 
данные Нгуен Сан Хана и М. Флауера [Hoang et al., 1996; Hoang, Flower, 1998].

Химический состав вулканитов Вьетнама приведен в таблице 4.5. По со
отношению щелочей и кремнезема базальты принадлежат к субщелочной и 
щелочной сериям (рис. 4.7). CIPW нормативные вариации определяют преде
лы вариаций кварцевых толеитов (gfz-нормативных), оливиновых толеитов 
(0/+Д[у-нормативных), щелочных базальтов (Ne до 5%), базанитов (Ne свыше 
5%) в большинстве вулканических центров, отражая степень недосыщенно- 
сти кремнием пород от раннего комплекса к позднему.

Среди g /z-толеитов преобладают редко- и умереннопорфировые разности. 
Вкрапленники образованы плагиоклазом (Ап72_8з), оливином (Fo74_78) и авги
том (En36_4oWo47_49Fsi3_i4) (рис. 4.8). В толеитах нижнего комплекса (ареалы



Вулканический ареал Сектор Фазы Возраст, млн лет

Дьен-Бьен-Фу северный I Q.
Фу-Ку северный I Q.
Хе-Сан северный I Q.
Хон-Жо о-в северный I Q.
Буон-Ме-Тхот центральный II 3,3^1,6 и 0,3-1,9 (1Ч2 и  N^-CM

Батаган центральный I N 2-Q

Ку-Лао-Ре о-в центральный II 1 2 h O ,4-1 ,2(N ,2 h Q,)

Плейку центральный II 2,6-4,8 и 0,6-2,5 (N ,2 и Q,)

Шон Кау центральный I Qi
Иль-де-Цендр влк юго-восточный I 0,8-0 (Qp-совр.)

Далат юго-восточный II 10,5-22,5 и 1,8-2,6 (N ,1"2 и N22)

Хуан-Лок юго-восточный II 2,2-2,42 и 0,4-1,1 (N22 и Q,)

Тху о-ва юго-восточный I Qi
Фу-Риенг юго-западный II 15-15,1 и 5 (N ,1"2 и N22)

Фу-Риенг, Далат) отмечаются редкие вкрапленники ортопироксенов (Еп78_82). 
0/-толеиты, обычно переслаивающиеся с 2&-толеитами, реже с щелочными 
базальтами -  редкопорфировые. Вкрапленники представлены оливином 
(F o78.82)  и  авгитом ( E r u ^ W c ^ ^ F s i ^ ) ,  редко плагиоклазом (Ап68_85). Ще
лочные базальты -  умереннопорфировые. Вкрапленники образованы в ос
новном оливином (Fo7o_89), при незначительном количестве плагиоклаза.

Вулканические ареалы северного сектора Вьетнама образованы шлаковыми 
конусами, реже отдельными лавовыми потоками. Базальты материковой части 
ареалов (Дьен-Бьен-Фу, Фу-Ку, Хе-Сан) -  преимущественно <9/-нормативные, 
реже /^-норм ативны е толеиты; щелочные базальты слагают отдельные кону
сы ареала Хе-Сан. Толеиты отличаются повышенной щелочностью 
(Na2O+K2O=3,7-5,0 мас.%), высокими содержаниями Р20 5 (0,3-0,5 мас.%), 
умеренно высокими содержаниями ТЮ2 (1,5-2,0 мас.%). Породы обогащены 
HFSE и LILE и характеризуются Ta-Nb максимумом на спайдерграмме 
(рис. 4.9). Отношения Zr/Y высокие (4,4-5,9). На диаграмме Th-H f-Ta толеиты 
ареала Хе-Сан занимают область внутриплитных базальтов, тогда как толеиты 
Дьен-Бьен-Фу располагаются между полями активных континентальных окра
ин и внутриплитных базальтов (рис. 4.4б). Распределение REE в толеитах 
фракционированное (рис. 4.10) -  Lan/Smn=2,3-2,7, Lan/Ybn=6,9-9,1.

Кварцевые толеиты ареала Дьен-Бьен-Фу отличаются высокими значе- 
ниями 87Sr/86Sr (0,706511) и 206РЬ/204РЬ (18,800) и пониженными 143N d/,44Nd 
(0,512591; eNd= -1), тогда как 0/-толеиты Хе-Сан имеют более деплетиро- 
ванные характеристики (87Sr/86Sr=0,704084; 143Nd/144Nd=0,512819 (eNd=3,5); 
206Pb/204Pb=l 8,780) (рис. 4.5a, 4.6) [Hoang et al., 1996]. Щелочные оливиновые 
базальты и базаниты ареала Хе-Сан характеризуются умеренно высокими со-



Северный сектор 1| Центральный сектор

Ё Ареал
0)X Намхон Кокпиа Синькао| Хе-Сан Дьен Буон-Ме-Тхот Плейку
С
S № образца, анализа

£ Г916 Р55 Г942 Т1597 9-85 DBP-1 23-856 45-5 90-15 15-85
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 50,29 48,01 52,11 49,48 47,19 54,69 45,14 45,13 54,34 49,14

T i0 2 0,72 0,57 0,61 0,72 2,61 2,02 1,95 2,68 1,80 2,34

AI2O3 11,09 10,6 11,53 11,56 14,22 15,84 14,94 13,53 14,50 14,08

Fe203 7,71 6,07 8,01 8,20 - - 7,39 - - 2,29

FeO 10,54 9,56 5,24 11,25 9,23 9,20

MnO 0,14 0,13 0,14 0,16 0,15 0,16 0,13 0,17 0,20 0,15
MgO 12,94 10,84 12,79 12,85 8,39 5,30 6,68 8,95 6,32 8,57
CaO 7,60 11,09 6,92 7,16 9,20 6,09 7,86 9,86 8,43 8,88

Na20 1,79 0,58 2,07 2,38 3,01 2,97 4,12 3,33 2,84 2,90
K20 5,71 5,96 4,46 3,78 1,50 2,02 3,43 1,16 0,52 1,98
p 2o 5 0,62 0,60 0,42 0,50 0,53 0,32 0,87 0,75 0,20 0,49
П .П .П . 1,18 4,42 0,82 2,94 2,21 0,87 3,54 2,31 1,40 0,40

Сумма 99,79 98,87 99,88 99,73 99,55 99,84 101,29 99,12 99,78 100,42

Sc - - - - 17,8 15,9 - 22,8 22,9 -
Cr - - - - 213 119 253 246 199 -
Ni - - - - 134 ПО 153 221 111 -

Rb 270 210 108 217 29 65 56 88 15 37
Sr 1430 13858 979 1452 787 287 923 803 249 630
Ba 1690 420 1366 1553 481 318 549 924 250 980
H f 4,1 4,1 3,9 4,1 3,60 6,00 6,50 5,50 3,70 6,10
Zr 269 299 200 225 122 182 225 196 112 220
Y 31 0,2 31 33 20,0 31,0 19,0 25,0 27,0 26,0
Та 0,64 0,4 1,0 0,4 2,40 2,00 3,60 3,80 0,60 1,90
Nb 11 8,5 16 4,7 3,6 30 65 60 10 52
Th 3,7 5,8 3,3 3,0 1,80 6,70 7,30 6,90 1,70 2,40
U 15,1 14,2 9,6 9,7 1,30 1,80 1,00 1,00 -

La 56 142 34 34,6 24,9 22,0 29,0 44,7 11,9 37,0
Ce
Pr

107 189 65 69 60,8 43,3 56 87,8 22,6 76
Г1
Nd 46 52 32 32 25,9 22,5 24,0 37,8 13,4 42,0
Sm 8,1 8,3 6,4 6,1 5,6 6 4,9 7,9 4,2 7,5
Eu 2,20 2,02 1,69 1,74 2,00 1,60 1,50 2,80 1,60 2,20
Gd 5,9 4,9 5,2 4,7 - - - - -

Tb - - - - - 1,10 0,65 1,70 0,70 1,10
Dy - - - - - 6,1 - 5,6 3,9 -

Ho
Fr

- - - - - - - - - -

E l

Yb _ _ _ _ 1,80 2,10 1,00 1,50 2,00 1,70
Lu 1,63 1,52 2,01 1,63 0,30 0,30 0,14 0,10 0,30 0,24



Вулканический ареал Сектор Фазы Возраст, млн лет

Дьен-Бьен-Фу северный I Q.
Фу-Ку северный I Q.
Хе-Сан северный I Q.
Хон-Жо о-в северный I Q.
Буон-Ме-Тхот центральный II 3 ,3-4 ,6 и 0,3-1,9 (N2 и N22-Q ,)

Батаган центральный I n 2- q

Ку-Лао-Ре о-в центральный II 12 и 0 ,4-1,2 (N ,2 и Qi)

Плейку центральный II 2,6-4,8 и 0,6-2,5 (N ,2 и Q,)

Ш он Кау центральный I Qi
Иль-де-Цендр влк юго-восточный I 0 ,8-0  (Qj-совр.)

Далат юго-восточный II 10,5-22,5 и 1,8-2,6 (N ,1-2 и N22)

Хуан-Лок юго-восточный II 2,2-2,42 и 0,4-1,1 (N22 и Q,)

Тху о-ва юго-восточный I Qi
Фу-Риенг юго-западный II 15-15,1 h 5(N, '~2 h N22)

Фу-Риенг, Далат) отмечаются редкие вкрапленники ортопироксенов (Еп78_82)* 
©/-толеиты, обычно переслаивающиеся с g /z-толеитами, реже с щелочными 
базальтами -  редкопорфировые. Вкрапленники представлены оливином 
( F o 78_82)  и  авгитом (En4^ 2Wo43^ 4F si^ ,9), редко плагиоклазом (An68-8s)- Ще
лочные базальты -  умереннопорфировые. Вкрапленники образованы в ос
новном оливином (Fo7o_89), при незначительном количестве плагиоклаза.

Вулканические ареалы северного сектора Вьетнама образованы шлаковыми 
конусами, реже отдельными лавовыми потоками. Базальты материковой части 
ареалов (Дьен-Бьен-Фу, Фу-Ку, Хе-Сан) -  преимущественно ©/-нормативные, 
реже //^-нормативные толеиты; щелочные базальты слагают отдельные кону
сы ареала Хе-Сан. Толеиты отличаются повышенной щелочностью 
(Na2O+K2O=3,7-5,0 мас.%), высокими содержаниями Р20 5 (0,3-0,5 мас.%), 
умеренно высокими содержаниями ТЮ2 (1,5-2,0 мас.%). Породы обогащены 
HFSE и LILE и характеризуются Ta-Nb максимумом на спайдерграмме 
(рис. 4.9). Отношения Zr/Y высокие (4,4-5,9). На диаграмме Th-H f-Ta толеиты 
ареала Хе-Сан занимают область внутриплитных базальтов, тогда как толеиты 
Дьен-Бьен-Фу располагаются между полями активных континентальных окра
ин и внутриплитных базальтов (рис. 4.4б). Распределение REE в толеитах 
фракционированное (рис. 4.10) -  Lan/Smn=2,3-2,7, Lan/Ybn=6,9-9,1.

Кварцевые толеиты ареала Дьен-Бьен-Фу отличаются высокими значе- 
ниями 87Sr/86Sr (0,706511) и 206РЬ/204РЬ (18,800) и пониженными 143Nd/144Nd 
(0,512591; sNd= -1 ), тогда как ©/-толеиты Хе-Сан имеют более деплетиро- 
ванные характеристики (87Sr/86Sr=0,704084; 143N d/144Nd=0,512819 (sNd=3,5); 
206Pb/204P b = l8,780) (рис. 4.5a, 4.6) [Hoang et al., 1996]. Щелочные оливиновые 
базальты и базаниты ареала Хе-Сан характеризуются умеренно высокими со-



Северный сектор | Центральный сектор

Ё Ареал
ас Намхон Кокпиа Синькао Хе-Сан Дьен Буон-Ме-Тхот Плейку
е
г № образца, анализа

£ Г916 Р55 Г942 Т1597 9-85 DBP-1 23-856 45-5 90-15 15-85
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 50,29 48,01 52,11 49,48 47,19 54,69 45,14 45,13 54,34 49,14
T i0 2 0,72 0,57 0,61 0,72 2,61 2,02 1,95 2,68 1,80 2,34
a i2o 3 11,09 10,6 11,53 11,56 14,22 15,84 14,94 13,53 14,50 14,08
Fe203 7,71 6,07 8,01 8,20 - - 7,39 - - 2,29
FeO 10,54 9,56 5,24 11,25 9,23 9,20
MnO 0,14 0,13 0,14 0,16 0,15 0,16 0,13 0,17 0,20 0,15
MgO 12,94 10,84 12,79 12,85 8,39 5,30 6,68 8,95 6,32 8,57
CaO 7,60 11,09 6,92 7,16 9,20 6,09 7,86 9,86 8,43 8,88
Na20 1,79 0,58 2,07 2,38 3,01 2,97 4,12 з ,з з 2,84 2,90
K20 5,71 5,96 4,46 3,78 1,50 2,02 3,43 1,16 0,52 1,98

P2O5 0,62 0,60 0,42 0,50 0,53 0,32 0,87 0,75 0,20 0,49
П.П.П. 1,18 4,42 0,82 2,94 2,21 0,87 3,54 2,31 1,40 0,40

Сумма 99,79 98,87 99,88 99,73 99,55 99,84 101,29 99,12 99,78 100,42
Sc - - - - 17,8 15,9 - 22,8 22,9 -

Cr - - - - 213 119 253 246 199 -

Ni - - - - 134 ПО 153 221 111 -

Rb 270 210 108 217 29 65 56 88 15 37
Sr 1430 13858 979 1452 787 287 923 803 249 630
Ba 1690 420 1366 1553 481 318 549 924 250 980
H f 4,1 4,1 3,9 4,1 3,60 6,00 6,50 5,50 3,70 6,10
Zr 269 299 200 225 122 182 225 196 112 220
Y 31 0,2 31 33 20,0 31,0 19,0 25,0 27,0 26,0
Та 0,64 0,4 1,0 0,4 2,40 2,00 3,60 3,80 0,60 1,90
Nb 11 8,5 16 4,7 3,6 30 65 60 10 52
Th 3,7 5,8 3,3 3,0 1,80 6,70 7,30 6,90 1,70 2,40
U 15,1 14,2 9,6 9,7 1,30 1,80 1,00 1,00 -

La 56 142 34 34,6 24,9 22,0 29,0 44,7 11,9 37,0
Ce
Pr

107 189 65 69 60,8 43,3 56 87,8 22,6 76
1 1

Nd 46 52 32 32 25,9 22,5 24,0 37,8 13,4 42,0
Sm 8,1 8,3 6,4 6,1 5,6 6 4,9 7,9 4,2 7,5
Eu 2,20 2,02 1,69 1,74 2,00 1,60 1,50 2,80 1,60 2,20
Gd 5,9 4,9 5,2 4,7 - - - - -

Tb - - - - - 1,10 0,65 1,70 0,70 1,10
Dy - - - - - 6,1 - 5,6 3,9 -

Ho - _ _ _ _ _ _ _ _ _

Er - - - - - - - - - -

Yb - - - - 1,80 2,10 1,00 1,50 2,00 1,70
Lu 1,63 1,52 2,01 1,63 0,30 0,30 0,14 0,10 0,30 0,24



Юго-восточный сектор
Ё
4> вулкан Иль-де-Цендр Далат
О

О
V

№ образца, анализа
9 10-76 196 32-7 32-8 35-8 711-20 711-25 736-42 В-10
11 12 13 14 15 16 17 18 19 20

S i0 2 48,40 46,90 47,68 44,44 47,88 46,92 47,94 52,27 51,47 52,10
ТЮ 2 2,36 2,20 2,20 2,36 1,97 2,89 1,62 2,48 1,79 1,66
a i2o 3 15,76 15,54 15,17 12,20 11,94 14,56 14,26 15,79 14,12 16,71
Fe20 3 1,85 3,25 2,67 4,90 4,27 1,66 4,80 5,06 - 5,70
FeO 9,45 9,25 9,77 6,38 7,64 9,65 6,92 5,52 10,28 5,07
MnO 0,13 0,15 0,11 0,17 0,17 0,15 0,17 0,30 0,14 0,14
MgO 6,20 6,56 6,35 9,30 10,26 7,80 8,19 5,59 7,24 3,63
CaO 6,91 8,12 7,81 9,96 9,46 7,28 8,65 7,58 9,06 6,23
N a20 4,38 4,13 4,60 4,60 3,25 4,05 2,56 2,95 2,56 4,00
k 2o 2,98 2,93 2,93 1,90 1,80 3,05 0,56 2,45 0,28 2,60
p 2o 5 0,45 0,52 0,40 0,60 0,10 1,20 0,27 0,75 0,22 0,35
П .П .П . 0,53 0,08 0,00 2,25 1,00 0,30 4,39 0,00 1,94 2,14

Сумма 99,40 99,63 99,69 99,06 99,74 99,51 100,33 100,74 99,10 100,33
Sc - - - - - - - - 21,4 -

Cr - - 256 - - - - - 225 -

Ni - - 86 - - - - - 187 -

Rb 75 71 69 35 34 71 4,5 40 8 48
Sr 850 840 830 540 510 800 370 540 285 860
Ba 810 1900 800 370 560 230 220 670 208 1500
H f 7,20 5,20 5,10 5,40 5,20 6,50 2,70 6,90 3,80 6,80
Zr 310 310 290 170 160 300 120 350 ПО 310
Y 29,0 28,0 25,0 22,0 22,0 27,0 20,0 23,0 22,0 22,0
Та 4,10 3,20 3,20 2,50 2,10 2,50 1,10 3,40 1,10 3,00
Nb 67 60 60 40 32 64 17 51 18 66
Th 4,30 5,20 5,40 2,10 1,80 2,00 1,80 6,20 1,60 6,50
U - - 3,10 - - - - - 1,10 -

La 55,0 47,0 48,0 27,0 24,0 52,0 15,0 40,0 10,9 43,0
Ce
Pr
Nd

100 100 98 51 48 98 33 81 24,2 84

43,0 42,0 41,0 24,0 23,0 42,0 18,0 39,0 14,3 39,0
Sm 8,1 7,8 7,8 5,1 4,8 7,9 4,3 7,8 4,2 8,3
Eu 1,90 2,40 2,40 1,30 1,60 2,20 1,40 2,20 1,50 2,80
Gd - - - - - - - - - -

Tb 1,10 1,10 1,10 0,81 0,89 1,00 0,80 1,10 0,80 1,20
Dy - - - - - - - - 3,3 -

Ho
Er
Yb

- - - - - - - - - -

2,20 1,90 1,90 1,60 1,80 2,00 1,60 1,80 1,70 1,40
Lu 0,34 0,27 0,28 0,24 0,27 0,29 0,24 0,26 0,20 0,20
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Юго-восточный сектор Юго-западный
сектор

Ареал
Хуан-Лок о-в Тху Фу-Риенг

№ образца, анализа
507-29 507-31 507-32 SL-1 507-30 507-6 034-3 03416 804178 PL-1

21 22 23 24 25 26 27 28 29 30

SiOj 41,02 40,80 41,98 57,58 47,98 40,44 48,56 50,44 50,54 49,16
T i0 2 3,41 2,62 3,19 1,02 1,86 3,73 2,05 2,28 1,88 2,49
A12Oj 12,15 12,13 12,29 17,99 13,99 14,90 13,61 14,65 14,80 14,49
РегОз 6,07 3,84 4,80 - 4,09 8,61 2,67 8,23 - -
FeO 6,42 10,68 7,45 5,74 7,20 6,14 9,14 4,11 10,53 11,45
MnO 0,13 0,26 0,16 0,11 0,36 0,17 0,13 0,02 0,22 0,16
MgO 10,72 12,04 10,74 3,18 7,36 7,92 9,50 5,84 6,82 7,33
CaO 10,10 9,70 9,80 3,37 9,38 9,29 8,79 7,10 9,01 7,84
Na20 1,80 3,17 2,55 6,12 2,65 1,26 2,70 3,24 2,76 3,01
K20 1,58 0,72 1,68 4,69 0,87 0,62 1,76 1,82 0,36 1,67
p 2o 5 0,48 0,53 0,46 0,68 0,36 0,60 0,16 0,43 0,28 0,51
П .П .П . 5,80 3,37 4,41 0,34 4,52 5,80 1,18 2,26 2,21 1,66

Сумма 99,68 99,86 99,51 100,82 100,62 99,48 100,25 100,42 99,41 99,77
Sc - - - 6,3 - - - - 22,1 16,8
Cr - 313 324 45 - 259 - - 204 134
Ni - 296 293 54 - 295 - - 161 135
Rb 84 85 107 102 4,9 22 40 12 7 33
Sr 820 903 689 1307 370 774 670 740 334 503
Ba 990 899 831 352 620 740 1400 660 79 422
H f 6,50 7,40 7,50 12,90 5,80 9,00 5,90 6,10 3,70 4,40
Zr 300 310 243 619 160 249 190 260 129 188
Y 25,0 32,0 26,0 26,0 22,0 20,0 28,0 33,0 24,0 29,0
Та 2,40 - - 4,00 2,10 - 2,50 2,40 1,50 2,40
Nb 70 69 67 115 19 65 36 51 22 38
Th 1,80 7,60 7,20 16,00 1,50 8,40 2,30 2,80 1,70 4,00
U - 1,80 1,50 - 1,20 - - 0,30 0,90
La 46,0 57,6 60,5 88,4 15,0 66,1 32,0 43,0 13,7 29,4
Ce 98 107 ПО 136,1 33 124 62 88 30,1 56,5
Pr - 13,4 13,1 - - 16 - - - -
Nd 42,0 51,9 51,7 59,1 19,0 60,0 32,0 42,0 16,0 28,8
Sm 8,3 8,7 9,2 10,7 4,9 11,4 6,7 9,3 4,4 6,7
Eu 2,50 2,94 2,96 1,20 1,70 3,57 2,00 2,60 1,50 2,10
Gd - 7,6 8 - - 10,8 - - - -

Tb 1,10 - - - 0,97 - 1 , 1 0 1,30 1,10 1,10
Dy - 6 5,9 - - 8,4 - - 3,8 5,6
Ho - 0,97 0,96 - - 1,37 - - - -
Er - 2,4 2,5 - - 3,2 - - - -
Yb 1,60 1,70 1,70 2,80 1,50 2,30 1,90 2,20 1,70 1,60
Lu 0,23 0,17 0,12 0,30 0,22 0,28 0,26 0,31 0,20 0,20

Примечание. Анализы: 1-4 -  кокиты; 6, 9, 19, 29 -  кварцевые толеиты; 5, 17, 27, 30 -  оли- 
виновые толеиты; 7, 8, 10, 11, 13-16, 18, 28 -  щелочные оливиновые базальты; 12, 21-23 -  ба- 
заниты; 25, 26 -  гавайиты; 20 -  трахибазальт; 24 -  трахиандезит. 1-4 -  по [Поляков и др., 
1997]; 5, 6, 9, 24, 29, 30 -  по [Hoang et al., 1996].



N a 2 0 + К 2 0 , %

Рис. 4.7. Петрохимические характеристики кайнозойских вулканических пород 
Вьетнама

Наряду с оригинальными анализами использованы данные [Flower et al., 1992; Hoang et al., 
1996; Hoang, Flower, 1998].

Линия раздела щелочных и субщелочных пород по [Irvine, Baragar, 1971], известково
щелочных (СА) и толеитовых (ТН), по [Miyashiro, 1974]



Рис. 4.8. Состав пироксенов (А) и оливинов (Б) в кайнозойских базальтах Вьетнама

держаниями щелочей. Концентрации некогерентных элементов по сравнению 
с оливиновыми толеитами более высокие, за исключением Та, что приводит к 
смещению фигуративных точек базанитов в область E-MORB на диаграмме 
Th-Hf-Ta (рис. 4.4б).

Шлаковые конусы о-ва Хон-Жо, расположенного в пределах континен
тального шельфа, сложены плейстоценовыми щелочными оливиновыми ба
зальтами и базанитами, характеризующимися умеренно высокими содержа
ниями щелочей и титана. Породы обогащены некогерентными элементами и 
на спайдерграмме (рис. 4.3) отражают спектр распределения, свойственный 
базальтам ОШ. На диаграмме Th-H f-Ta (рис. 4.46) фигуративные точки по
род располагаются в области составов WPB. Спектр распределения REE 
сильно фракционированный (рис. 4.10); отношения Lan/Smn и Lan/Ybn (3,5 и 
33 соответственно) аналогичны таковым во внутриплитных щелочных ба
зальтов континентальных рифтов [Hart et al., 1989]. Значения 87Sr/86Sr в ще
лочном базальте Хон-Жо составляют 0,703564, 143N d/144Nd -  0,513026 
(eNd=7,6), 206Pb/204Pb -  18,48 (рис. 4.5а, 4.6) [Hoang et al., 1996].

Ареал Плейку центрального сектора Вьетнама образован базальтоидами, 
формирование которых связано с двумя эпизодами вулканической деятельности. 
Нижний комплекс (2,6-4,8 млн лет) [Hoang et al., 1998] сложен потоками Qtz- и 
©/-нормативных толеитов, при небольшом участии низкотитанистых щелочных 
базальтов. В толеитах сильно варьирует содержание MgO (g/z-толеиты -  5-8 
мас.%, 0/-толеиты -  с 8-12 мас.%), а также Si02. Толеиты характеризуются вы
сокими концентрациями некогерентных элементов (рис. 4.3). О/-толеиты отли
чаются либо слабым обогащением Та и Nb, либо отсутствием аномалии, тогда 
как в части g/z-толеитов проявлен Ta-Nb минимум. На диаграмме Th-Hf-Ta 
(рис. 4.46) фигуративные точки толеитов располагаются в области составов 
WPB. Распределение REE фракционированное: в g/z-толеитах отношения 
Lan/Smn и LaJYbn изменяются в пределах 1,7-2,2 и 3,9-7,0, возрастая в 01- 
толеитах до 2,6-3,5 и 11,5-19,3 соответственно (рис. 4.10). g/z-толеиты характе
ризуются повышенными значениями 87Sr/86Sr (0,705121—0,705851) и понижен
ными 143Nd/144Nd (0,512731-0,512786; sNd=l,8-2,9), а оливиновые толеиты име
ют более деплетированные характеристики (87Sr/86Sr=0,70414-0,704969; 
143Nd/144Nd=0,512715—0,51286; eNd=2,8-4,3) (рис. 4.5а); отношения 206РЬ/204РЬ в 
этих породах близки (18,34—18,89) (рис. 4.6) [Hoang et al., 1996].
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Рис. 4.9. Распределение несовместимых элементов в кайнозойских вулканитах 
Вьетнама

Наряду с оригинальными анализами использованы данные из [Ноа et al., 1995; Hoang et al., 
1996; Hoang, Flower, 1998]



С/Срт, Бао-Лок Хуан-Лок

Р и с . 4.9. Окончание

Верхний комплекс (0,6-2,5 млн лет) [Новиков и др., 1989; Hoang et al., 1998] 
образован потоками щелочных оливиновых базальтов при незначительном 
участии муджиеритов. Базальтоиды по соотношению кремнезема и щелочей 
характеризуются как умеренно-щелочные. Породы высокотитанистые 
(ТЮ2=2,2-2,8 мас.%), с высокими содержаниями фосфора (0,5-1,0 мас.%) и 
редких некогерентных элементов (рис. 4.3), в том числе и легких REE 
(Lan/Smn=3,7-3,9; Lan/Ybn=26,2-27,1) (рис. 4.10). На диаграмме Th-H f-Ta (рис. 
4.46) точки щелочных базальтов, как и толеитов, располагаются в области со
ставов WPB. По изотопному составу (рис. 4.5а, 4.6) щелочной базальт верхнего 
комплекса близок <9/-толеитам нижнего комплекса (87Sr/86Sr=0,7045; 
143Nd/144Nd=0,512849 (eNd=4,l); 206Pb/204Pb= l8,840) [Hoang et al., 1996].

Ареал Буон-Ме-Тхот сложен OZ-толеитами и щелочными базальтоидами. 
Однако, в противоположность остальным вулканическим ареалам Вьетнама, 
щелочные вулканиты образуют нижний комплекс (3,3—4,6 млн лет), а толеи- 
ты -  верхний (0,3-1,9 млн лет) [Hoang et al., 1998]. По геохимическим характе-
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Рис. 4.10. Распределение редкоземельных элементов в кайнозойских вулканиче
ских породах Вьетнама

Наряду с оригинальными анализами использованы данные из [Ноа et al., 1995, Поляков и 
др., 1997, Hoang et al., 1996; Hoang, Flower, 1998]



Рис. 4.10. Окончание

ристикам (рис. 4.3) щелочные базальты и толеиты Буон-Ме-Тхота близки соот
ветствующим породам ареала Плейку, отличаясь меньшим обогащением лег
кими лантаноидами (Lan/Smn=2,9-3,7 и 2,6-4,3; LaI/Y bn= 14,5-19,5 и 12,7-20,5 
соответственно) (рис. 4.10). Изотопные составы щелочных базальтов и толеи- 
тов более деплетированы, чем в аналогичных породах ареала Плейку, и сходны 
между собой (87Sr/86Sr=0,703831-0,703935; 143Nd/'^Nd=0,512833-0,512927
(eNd=3,8-5,6); 206Pb/204Pb=18,28-18,66) (рис. 4.5a, 4.6) [Hoang et al„ 1996].

На островах Ку-Лао/Ре отмечается подобная ассоциация ^^-нормативных 
толеитов и щелочных базальтов. Толеиты нижнего комплекса (12 млн лет) и 
щелочные базальты верхнего (0,4—1,2 млн лет) [Hoang et al., 1998] по распреде
лению редких элементов (рис. 4.3) соответствуют породам внутриплитной гео
химической специализации. Их изотопный состав изменчив (рис. 4.5а, 4.6). 
Так, толеит о-ов Ку-Лао/Ре характеризуется слабо деплетированным составом 
(87Sr/86Sr=0,704019; l43Nd/l44Nd=0,51287 (eNd=4,5); 206Pb/204Pb=18,57), тогда как



отношения изотопов в двух щелочных оливиновых базальтах сильно различа- 
ются (87Sr/86Sr=0,704028 и 0,706085; 143Nd/144Nd=0,512831 (eNd=3,8) и 0,512635 
(eNd=-0,3); 206Pb/204Pb=18,47 и 18,68) [Hoang et al„ 1996].

Сходная ассоциация толеитов и щелочных оливиновых базальтов плиоцен- 
раннечетвертичного возраста [Новиков и др., 1989] известна также на побережье 
Южно-Китайского моря, где вулканиты образуют маломощные покровы мыса 
Батаган и ареала Шон Кау (рис. 4.1). Изотопный состав щелочного оливинового 
базальта (87Sr/86Sr=0,704957; 143Nd/144Nd=0,512853 (eNd=4,2); 206Pb/204Pb = 18,65) 
близок таковому в базальтах Плейку (рис. 4.5а, 4.6).

Юго-восточный сектор объединяет вулканические центры как самого 
древнего (Далат), так и наиболее молодого (Хуан-Лок) возраста, приурочен
ные к сдвигам и грабенам северо-восточного простирания, а также ряд вулка
нических островов (Тху, Большой Катуик), располагающихся в шельфовой 
части Южно-Китайского моря (рис. 4.1).

В ареале Далат многочисленные потоки базальтов образуют обширное 
вулканическое плато, нижняя часть разреза которого (10,5—22,5 млн лет) 
[Lee et al., 1998] сложена преимущественно g /z -толеитами При подчиненной 
доли низкотитанистых <9/-толеитов, а верхняя -  потоками 0/-толеитов (1,8- 
2,6 млн лет) и редкими потоками базанитов, трахибазальтов, трахиандези- 
тов и трахитов (<1,8 млн лет).

Кварцевые толеиты нижнего комплекса отличаются низкой щелочностью, 
высокими содержаниями ТЮ2 (1,75-2,2 мас.%). Породам свойственно умерен
ное обогащение HFSE относительно LILE (рис. 4.3). Характерно отсутствие 
Ta-Nb минимума на спайдерграмме или обогащение данными элементами. На 
диаграмме Th-Hf-Ta (рис. 4.46) фигуративные точки толеитов располагаются в 
области составов E-MORB. Распределение REE слабо фракционированное 
(Lan/Smn=l,6-2,5, Lan/Ybn=2,3-8,0) (рис. 4.10). Изотопный состав толеитов уме
ренно деплетированный, и первичные отношения варьируют в пределах: для 
неодима -  0,512813-0,512882 (eNd=3,4-4,8), для свинца (206РЬ/204РЬ) -  18,01- 
18,71 [Hoang et al., 1996], для стронция -  0,703822-0,704135 (рис. 4.5а, 4.6).

0/-толеиты верхнего комплекса, по сравнению с породами нижнего ком
плекса, характеризуются более щелочным составом (за счет калия), более вы
сокими содержаниями фосфора при сопоставимых концентрациях титана. 
Вулканиты отличаются большим обогащением некогерентными элементами, и 
в первую очередь LILE и Nb (рис. 4.3). Более редкие базаниты сильно обога
щены как LILE, так и HFSE, и на дискриминантной диаграмме Th-H f-Ta (рис. 
4.46) их фигуративные точки располагаются в поле составов WPB. Щелочным 
базальтоидам свойственно сильно фракционированное распределение REE с 
сильным обогащением цериевыми лантаноидами (Lan/Smn=3,2, Lan/Ybn=20,2) 
(рис. 4.10). Трахиандезиты и трахиты характеризуются умеренными, сопоста
вимыми с трахибазальтами, содержаниями щелочей, низкими концентрациями 
фосфора, Sr, Ва. Для пород обычен сильный Nb-минимум (рис. 4.3).

Следующим полем развития базальтоидов в юго-восточном секторе 
Вьетнама, связанным также с двумя эпизодами вулканической деятельно
сти, является ареал Хуан-Лок. Его нижний (2,2-2,42 млн лет) комплекс сло
жен потоками OZ-толеитов, а верхний (0,4-1,1 млн лет) [Lee et al., 1998] -  по
токами щелочных оливиновых базальтов, базанитов, реже трахиандезитов, а



также шлаковыми конусами базанитов. Толеиты характеризуются низкими 
содержаниями алюминия и натрия, LILE, высокими концентрациями HFSE, 
отсутствием Ta-Nb минимума или обогащением данными элементами (рис.
4.3) . На диаграмме Th-H f-T a (рис. 4.46) точки толеитов располагаются в
области составов E-MORB. Изотопный состав 0/-толеитов варьирует от 
слабо деплетированного до ОГО-подобного: 87Sr/86Sr= 0,703686-0,704807; 
143Nd/144Nd= 0,512716-0,512886 (sN d=3,3^,8); 206Pb/204Pb= 18,24-18,32 (рис. 
4.5a, 4.6). Базальтоиды верхнего комплекса -  оливиновые базальты и база- 
ниты -  являются умеренно-щелочными. Базаниты сильно обогащены HFSE 
и LILE (рис. 4.3), и на дискриминантной диаграмме T h-H f-T a (рис. 4.46) их 
фигуративные точки расположены в поле составов WPB. Породам свойст
венно фракционированное распределение REE с сильным обогащением це
риевыми лантаноидами (Lan/Smn=2-7, Lan/Ybn=7-24) (рис. 4.10). Отношения 
изотопов в щелочных базальтоидах изменяются незначительно, и по изо
топному составу они близки ОГО: 87Sr/86Sr= 0,704117-0,704348;
143Nd/144Nd=0,512773-0,512853 (eNd=2,6-4,2); 206Pb/204Pb= 18,12-18,32 (рис. 
4.5a, 4.6). Трахиандезиты характеризуются высокой щелочностью, глинозе- 
мистостью, сильным обогащением некогерентными элементами (рис. 4.3) и 
фракционированным распределением REE (Lan/Smn=5, Lan/Ybn=20,8) (рис.
4.10). Изотопный состав стронция трахиандезитов более обогащен, по срав
нению с щелочными базальтами комплекса (87Sr/86Sr=0,704807), при сход
ных отношениях 206РЬ/204РЬ= 18,24 и более низких отношениях 143N d/144Nd = 
0,512716 (sN d=l,5) в этих породах (рис. 4.5а, 4.6).

Плейстоценовые шлаковые конусы о-ва Тху (рис. 4.11) сложены гавайи- 
тами, реже муджиеритами [Колосков, 1999]. Породы низкоглиноземистые, 
умереннощелочные (Na2O+K2O=5,0-5,2 мас.%) (рис. 4.7), при высокой доли 
калия (K20/N a20=0,55-0,65). Концентрации всех несовместимых элементов 
высокие (рис. 4.3) и близки к таковым внутриплитных базальтов, что под
тверждается низкими отношениями Th/Ta, расположением фигуративных то
чек гавайитов на диаграмме Th-H f-Ta (рис. 4.46) и фракционированным рас
пределением REE (La„/Smn=2,7-2,9, LaI/Y bn= l 1,1-14,5) (рис. 4.10).

Среднеплейстоценовые-современные (0,8 млн лет-исторические изверже
ния) вулканические постройки вулкана Иль-де-Цендр в группе островов 
Большой Катуик сформированы пироксен-оливин-плагиоклазовыми базаль
тами. По соотношению кремнезема и щелочей базальты относятся к щелоч
ной серии (Na20+ K 20=5,4-7,4 мас.%) (рис. 4.7) и характеризуются высокой 
глиноземистостью, высокими содержаниями титана (TiO2=2,0-2,9 мас.%), 
фосфора (Р2О5=0,5-1,2 мас.%) и пониженными магния (табл. 4.5). Содержа
ния переходных элементов изменяются незначительно: Сг от 190 до 320 ppm, 
Ni -  от 180 до 90 ppm. Концентрации некогерентных элементов высокие (рис.
4.3) при слабом обогащении Та и Nb либо отсутствии аномалии по данным 
элементам. На диаграмме Th-H f-T a (рис. 4.46) наиболее щелочные базальты 
вулкана Иль-де-Цендр занимают область WPB, тогда как менее щелочные 
разности смещены в область составов E-MORB. Распределение REE фрак
ционированное, с сильным обогащением цериевыми лантаноидами (Lan/Smп=- 
2,8-4,2, Lan/Ybn=8,8-22,5) (рис. 4.10). Первичные отношения изотопов строн
ция и неодима по двум образцам изменяются в интервале 0,704861-0,705318



Рис. 4.11. Схема геологического строения о-ва Тху [Колосков, 1999]
1 -  лавовые потоки, 2 -  пирокластические отложения, 3 -  вулканогенно-элювиальные и ко

ралловые пески, 4-5 -  вулканические постройки: 4 -  с сохранившимися фрагментами первич
ных форм, 5 -  реконструированные

и 0,512708-0,512754 (sN d=l,4-2,3) соответственно (рис. 4.5а), отношение 
206РЬ/204РЬ=18,19 (рис. 4.6) также умеренно деплетированное.

Примечательно, что некоторые базальты вулкана Иль-де-Цендр содержат де
зинтегрированные и интенсивно переработанные кварц-полевошпатовые и гра- 
нитоидные ксенолиты, реликты оплавленных зерен кварца [Колосков, 1999].

Юго-западный сектор Вьетнама включает восточную часть плато Хорат, 
сложенного породами докембрийского фундамента и окруженного террейна- 
ми палеозойского и мезозойского возраста [Tung, Tri, 1992]. В этом секторе 
расположен наиболее крупный вулканический ареал Индокитая -  Фу-Риенг, 
протяженностью около 200 км и общей мощностью до 500 м [Hoang et al.,
1998]. В строении ареала принимают участие базальты двух комплексов.

Базальты нижнего комплекса (15,0-15,1 млн лет [Lee et al., 1998]) пред
ставлены Qtz-, реже ©/-нормативными толеитами. Клинопироксен-плагио-



клазовые Qtz-толеиты характеризуются высокими содержаниями кремнезема 
и низкими щелочей (Na20+ K 20 = 3 ,1^1,0 мас.%) (рис. 4.7), фосфора (Р20 5=- 
q j 9__0528 мас.%). Для пород типичны слабо варьирующие концентрации пе
реходных элементов (Сг= 160-230 ppm, Ni=120-170 ppm, Sc= 19-22 ppm), по
ниженные содержания LILE и HFSE. В то же время g /z -толеиты отличаются 
четким Ta-Nb максимумом на спайдерграмме (рис. 4.3) при варьирующих 
концентрациях Та (0,8-1,6 ppm); это приводит к тому, что фигуративные точ
ки толеитов на диаграмме Th-H f-Ta (рис. 4.4б) имеют сильный разброс в по
лях составов как E-MORB, так и WPB. Распределение REE слабо фракциони
рованное (Lan/Smn= l,3-2,1, Lan/Ybn=3,2-6,7) (рис. 4.10). Кварцевые толеиты 
ареала Фу-Риенг характеризуются слабо деплетированным составом 
(^Sr/86Sr=0,70356-0,704294; l45Nd/l44Nd=0,512864-0,512922 (eNd=4,4-5,5);
206Pb/204P b = l8,57-18,67) (рис. 4.5a, 4.6).

Оливин-клинопироксен-плагиоклазовые базальты верхнего комплекса (~5 
млн лет) являются OZ-нормативными толеитами и отличаются от толеитов 
нижнего комплекса пониженной кремнекислотностью, более высокими со
держаниями щелочей (за счет более высоких концентраций калия), магния, 
титана, фосфора. Для них характерны более высокие концентрации некоге
рентных элементов, более фракционированный спектр распределения REE 
(Lan/Smn=2,6-2,9, Lan/Ybn=12-14) (рис. 4.10). На дискриминантной диаграмме 
Th-Hf-Ta (рис. 4.4б) фигуративные точки OZ-толеитов располагаются в поле 
составов WPB. Изотопные составы толеитов верхнего и нижнего комплексов 
близки: 87Sr/86Sr=0,703832-0,703917; ,43Nd/144Nd=0,512859-0,512878 (eNd= 
4,3-4,7); 206Pb/204P b = l8,45-18,53 (рис. 4.5a, 4.6).

В южной части плато Хорат, на территории Таиланда, размещается ряд 
небольших вулканических покровов щелочных базальтоидов и толеитов ран
неплейстоценового возраста (рис. 4.1) [Zhou, Mukasa, 1997]. Среди данных 
базальтов выделены [Zhou, Mukasa, 1997] две группы пород, различающиеся 
химическим и изотопным составом (табл. 4.6). К первой отнесены щелочные 
оливиновые базальты, гавайиты и <9/-толеиты ареалов Нахон Ратчасима и Фу- 
Наоан, ко второй -  щелочные оливиновые базальты, гавайиты и трахибазаль- 
ты, формирующие ряд мелких покровов между городами Хорат и Сисакет 
(ареалы Сурин, Праи-Бат и др.) (рис. 4.1).

Базальтоиды первой группы имеют более низкие концентрации S i02, бо
лее высокие содержания оксидов железа, СаО и отличаются сильной измен
чивостью в распределении некогерентных элементов, устойчивым обогаще
нием Та и Nb и относительным истощением по Zr и H f (рис. 4.12). На диа
грамме Th-H f-T a (рис. 4.4г) большая часть фигуративных точек базальтоидов 
располагается в поле составов WPB. Распределение REE фракционированное. 
Степень обогащения легкими лантаноидами сильно изменяется при переходе 
от оливиновых толеитов (Lan/Smn= l,3-1 ,8 , Lan/Ybn=4-10) к щелочным базаль
там (Lan/Smn=2,2-3,7, Lan/Ybn=12-55) (рис. 4.13). Породы разных групп име
ют близкие изотопные отношения и характеризуются слабым истощением 
радиогенными изотопами (87Sr/86Sr=0,70354-0,703 84; 143Nd/144Nd=0,51286- 
0,51295; eNd=4,4-6,2; 206Pb/20T b =  18,22-18,46) (рис. 4.5a, 4.6).

По распределению некогерентных элементов базальты второй группы от
личаются большей гомогенностью [Zhou, Mukasa, 1997] и близки внутриплит-
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АВР4 ADC1 ADC-8 ADC-3 Bkpw3 NR-10 NR-11 PNG3 SR-27 BY-29
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i0 2 46,28 46,79 49,02 52,14 41,35 49,69 47,52 43,62 52,60 52,69
ТЮ2 1,93 2,34 2,09 1,85 3,01 2,41 2,54 2,36 2,31 2,74
А120 3 16,41 16,66 19,22 17,29 11,87 15,95 14,61 13,49 14,79 15,05
Fe20 3 1,28 1,38 1,13 1,07 1,72 - - - - -
FeO 8,55 9,17 7,56 7,16 11,50 11,66 12,56 12,51 8,67 9,03
MnO 0,17 0,16 0,14 0,12 0,18 0,15 0,16 0,18 0,10 0,12
MgO 6,99 8,57 4,59 5,72 12,16 3,39 5,88 6,46 5,96 4,74
CaO 8,32 8,81 5,92 7,27 9,55 7,70 8,47 9,52 6,09 7,48
Na20 4,56 3,08 5,27 3,17 4,04 3,12 3,40 4,77 4,07 3,88
K20 3,52 2,35 1,62 2,60 1,41 1,58 1,93 2,13 1,78 1,53

p 2o 5 0,95 0,69 0,87 0,58 1,21 0,52 0,73 1,62 0,74 0,79
П .П .П . 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Сумма 98,96 100,00 97,43 98,97 98,00 96,17 97,80 96,66 97,11 98,05
Sc - - - - - 18,1 17,4 п , з 11,4 12,5
Cr - - - - - 216,1 244 102,4 120,5 131,7
Ni 126,8 151,1 42,4 91,7 7 182,8 189,7 120,4 73,1 150
Co 37 45 28 36 60 48,7 54,3 45,9 29 39,9
Rb 168,9 36,7 43 45,5 33,8 14,1 23 42,6 26,8 17,3
Sr 1124,2 765,7 862,4 619 1152,3 569,8 741,6 1385,5 718,6 915,2
Ba 529 423 599 520 789 590,7 568,6 557,7 352,2 372,3
H f 6,20 4,70 5,70 4,20 6,60 4,40 5,00 5,20 5,70 5,60
Zr 290,2 218,2 285,5 191,8 303 157,3 179,4 179,5 201,8 207,6
Y 26,8 23,5. 21,7 22,8 28,9 45,1 21,8 25,0 18,4 20,8
Та 6,30 2,90 3,80 2,60 4,90 2,10 2,70 5,30 2,00 1,80
Nb 115,3 64,5 72,8 46 97,3 29,9 37,1 71,6 26,3 25,7
Th 15,00 4,30 6,20 5,00 9,20 2,60 3,90 8,90 2,20 1,90
U - - - - - 0,50 1,20 1,30 0,50 0,50
La 65,0 31,0 39,0 27,0 65,0 38,6 21,6 77,4 27,0 23,9
Ce 109 57 70 53 119 58,5 63,9 152,1 55,4 61,9
Nd 48,0 27,0 38,0 32,0 55,0 53,5 31,3 64,8 36,7 40,8
Sm 8,7 6,4 6,1 5,6 10,8 12,8 7,4 12,9 8,7 10,1
Eu 2,70 2,00 1,90 1,60 3,40 4,00 2,60 4,10 2,70 2,90
Tb 0,70 1,30 0,60 0,90 1,40 1,40 1,10 1,50 1,00 1,10
Dy 2,7 4,8 4 3,8 5,2 - - - - -
Yb 2,30 2,10 1,90 2,10 1,80 2,40 1,40 1,40 1,10 1,20
Lu 0,30 0,30 0,30 0,30 0,20 0,30 0,10 0,10 0,10 0,10

Примечание. Анализы: 1, 2, 5 -  базаниты; 3, 8 -  гавайиты; 4 -  муджиерит; 6, 7 -  оливино- 
вые толеиты; 9, 10 -  трахибазальты.
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Рис. 4.12. Распределение несовместимых элементов в кайнозойских вулканитах 
западной части Индокитая [Mukasa et al., 1996; Zhou, Mukasa, 1997]

ным щелочным базальтам (рис. 4.12) [Sun, McDonough, 1989]. Однако на диа
грамме Th-H f-T a их фигуративные точки большей частью смещены в об
ласть составов E-MORB (рис. 4.4г). Распределение REE фракционированное 
(La„/Smn= l,2-2,1, La„/Ybn=8-28) (рис. 4.13), но менее сильное, чем в базаль- 
тоидах первой группы. Существенные различия между базальтами обеих 
групп проявлены в изотопном составе. Базальты второй группы имеют более 
низкие значения 143Nd/l44Nd=0,51266-0,51281 (eNd=0,8-1,3) и более высокие 
87Sr/86Sr=0,70486-0,70585 и 206РЬ/204РЬ=18,49-18,65, отличаясь также большей 
вариабильностью изотопного состава.

К западу от плато Хорат кайнозойский вулканизм проявлен в двух текто
нических зонах (террейнах) -  Шан-Тайской (ареал Бо-Флои) и Восточно- 
Индокитайской (ареалы Денчаи, Лоп-Бури, Чантабури и Та-Маи), разделен
ных Нанской шовной зоной (сутурой).

В Шан-Тайской зоне кайнозойские вулканиты образуют небольшие некки 
и отдельные лавовые потоки на площади около 0,5 км2 в поле развития силу-
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Рис. 4.13. Распределение редкоземельных элементов в кайнозойских вулканитах 
западной части Индокитая [Mukasa et al., 1996; Zhou, Mukasa, 1997]

рийско-девонских метаморфических пород. Ареал Бо-Флои (рис. 4.1) сложен 
преимущественно базанитами и нефелиновыми гавайитами. Возраст вулка
нитов по К-Аг датированию определен в 3,15±0,17 млн лет [Barr, Macdonald, 
1981]. По данным [Mukasa et al., 1996], вулканиты характеризуются высоки
ми содержаниями щелочей (Na20+ K 20=6,7-8,9 мас.%), фосфора, повышен
ными концентрациями алюминия и умеренно высокими титана (табл. 4.6). 
Концентрации всех несовместимых элементов высокие (рис. 4.12), близкие к 
таковым внутриплитных щелочных базальтов. Характерно устойчивое обо
гащение Та и Th, что приводит к смещению фигуративных точек этих пород 
на диаграмме Th-H f-Ta в область между полями активных континентальных 
окраин и внутриплитных базальтов (рис. 4.4г). Распределение REE фракцио
нированное, с сильным обогащением цериевыми лантаноидами (Lan/Smn=4,5- 
4,6, Lan/Ybn= 18-21) (рис. 4.13). Отношения 87Sr/86Sr в базальтоидах Бо-Флои 
несколько деплетированы относительно BSE (0,70381-0,704255); однако они



имеют пониженные значения ,43N d/l44Nd (0,51273-0,51285; eN d=18-4 01 и 
повышенные свинца (206Pb/204Pb=18,42-18,62) [M ukasaetal., 1996]. ’ ’

Ареал Денчаи (5,62-6,06 млн лет) [Barr, Macdonald, 1979], расположенный 
в северной части Центрально-Тайского грабена (рис. 4.1) представлен серией 
маломощных потоков, нижняя часть которых сложена гавайитами, верхняя -  
гавайитами и базанитами. Эти базальтоиды отличаются от базальтоидов Бо- 
флои большими вариациями содержаний кремнезема, меньшей щелочностью 
(Na20+K20=5,4-6,9 мас.%) и меньшими концентрациями фосфора при более 
высоких содержаниях титана и никеля. Распределение некогерентных эле
ментов (рис. 4.12) так же как и в базальтоидах Бо-Флои, близко к WPB, что 
подтверждается и положением фигуративных точек на диаграмме Th-H f-Ta 
(рис. 4.4г). Характерно меньшее обогащение легкими REE (Lan/Smn=2,9-3,9, 
Ьа,/УЪп=8,5-13,5) (рис. 4.13). Изотопный состав базальтоидов отличается 
большими вариациями отношений (87Sr/86Sr=0,70375-0,7043; 143Nd/144Nd= 
0,51280-0,51293; sNd=3,1-5,7; 206Pb/204P b= l8,24^18,72). Для нижнего потока 
гавайитов характерно распределение в нем ксенолитов шпинелевых лерцоли- 
тов, концентрирующихся в пределах однометрового слоя [Barr, Macdonald, 
1979]. В базанитах, отличающихся массивной текстурой, наряду с ксеноли
тами шпинелевых лерцолитов, отмечаются мегакристы клинопироксенов и 
черной шпинели. Плейстоценовые (0,44±0,11 млн лет) [Barr, Macdonald, 
1981] ареалы Чантабури и Та-Маи, расположенные на юго-восточном фланге 
Центрально-Тайского грабена (рис. 4.1) также образуются сериями потоков, 
сложенных базанитами и нефелинитами. Базальтоиды Чантабури, по данным 
[Mukasa et al., 1996], принадлежат щелочной серии и характеризуются высоки
ми содержаниями магния, титана (Ti02=3,0-3,3 мас.%), фосфора (Р20 5= 1,2— 
1,4 мас.%) и Ni (160-320 ppm) и низкими алюминия (табл. 4.6). Породы отли
чаются наибольшим среди базальтоидов Индокитая обогащением некогерент
ными элементами (рис. 4.12), высокими значениями Lan/Smn (3,5-3,7) и La,/Ybn 
(23,5-23,7) (рис. 4.13). На диаграмме Th-Hf-Ta (рис. 4.4г) составы щелочных 
базальтов ареала Чантабури располагаются в области состава WPB. По составу 
изотопов стронция (87S r /a r= 0 ,70387-0,70431), неодима (143Nd/144Nd=0,51286- 
0,51290; sNd=4,1-5,1) и свинца (206РЬ/204РЬ=18,39—18,64) базальтоиды Чантабу
ри умеренно деплетированы относительно BSE [Mukasa et al., 1996].

На территории юго-восточного Китая и Индокитая в позднекайнозойских 
вулканитах широко распространены глубинные ксенолиты и мегакристаллы 
[Barr, Mcdonald, 1981; M antle..., 1987, Колосков, 1999]. Большая часть вклю
чений состоит из шпинелевых лерцолитов, менее распространены гарцбурги- 
ты, «черные» и «зеленые» пироксениты, известны единичные находки габб- 
роидов [Колосков, 1999]. Включения наиболее распространены в небольших 
лавовых конусах, реже отмечаются в лавовых потоках.

На юго-востоке Китая (п-ов Лэйчжоу, о-в Хайнань) ксенолиты в основном 
представлены шпинелевыми лерцолитами [Zhao, 1990; Xiao, Wang, 1990; Fan, 
Menzies, 1992]. Наиболее полно изучен состав ксенолитов на территории Вьет
нама [Колосков, 1999]. В этом регионе, по данным А.В. Колоскова, выделяют
ся четыре группы включений (табл. 4.7): 1) лерцолиты, дуниты, гарцбургиты и 
тесно связанные с ними «серо-зеленые» верлиты и пироксениты (вместе с гра
натсодержащими разностями; 2) «черные» пироксениты; 3) габброиды; 4) гра-



Таблица 4.7. Состав ксенолитов шпинелевых лерцолитов и пироксенитов из 
щелочных базальтов Вьетнама [Колосков, 1999],

К
ом

по
не

нт
Шпинелевые лерцолиты Пироксениты

Серия

«обедненная» «обогащенная» «зеленая» «черная»

№ образца

38 101 37а 103-1 40-6 38-2а 103-5 37в 376 336

S i0 2 42,78 44,40 45,79 43,58 50,80 45,80 44,38 50,40 50,18 49,58
тю2 - - 0,34 0,20 - 0,30 0,20 0,86 0,80 0,93
a i2o 3 0,76 1,09 2,52 3,22 4,30 12,28 15,23 5,31 6,08 6,57
Fe20 3 - 0,77 0,71 0,83 0,86 1,63 0,98 1,28 1,60 7,20
FeO 8,05 6,61 7,95 8,67 6,18 4,82 5,49 7,06 7,27 2,88
MnO 0,30 0,25 0,12 0,28 0,18 0,18 0,17 0,21 0,10 0,13
MgO 46,77 45,45 38,36 37,87 22,10 18,87 16,23 18,32 17,28 16,70
CaO 0,93 0,61 2,15 2,80 14,45 14,10 15,55 14,51 15,00 13,69
Na20 0,13 0,22 0,43 0,81 0,40 1,08 0,85 1,10 1,21 1,14
k 2o 0,24 0,24 - 0,36 0,24 0,24 0,24 0,36 0,24 0,20

p 2o 5 0,04 0,05 0,10 - 0,44 0,23 0,11 0,08 0,34 0,07
Сумма 100,00 99,69 98,47 98,62 99,95 99,53 99,43 99,49 100,10 99,09
Cr - - - 2237 2359 900 980 1668 1706 -
Ni - 2400 2200 2310 577 790 415 - 469 -
Ba 23 25 27 19 11 10 32 - 32 -
Sr - 9 26 9 28 62 42 - 78 -
Zr 17 - 23 15 13 22 14 - 52 -
Y 2,7 2,7 5,4 3,4 3,6 4,6 7,4 - 15 -

нитоиды и связанные с ними интенсивно перекристаллизованные, плавленные 
кварц-полевошпатовые образования. В целом резко преобладает первая груп
па, на долю которой приходится до 90-100% включений.

Мегакристы состоит из кристаллов анортоклаза (до 10-12 см), титан- 
авгита (до 2-3 см), плагиоклаза, оливина, шпинели и граната.

Лерцолиты представлены четырехминеральным парагенезисом: около 
60-80 об.% оливина, от ед. зерен до 5-7 об.% шпинели, от 3-5 до 10 об.% 
клинопироксена и столько же ортопироксена. С лерцолитами ассоциируют 
зеленовато-серые верлиты и пироксениты. Они содержат от 60 до 80 об.% 
клинопироксена, от 3-5 до 10-20 об.% ортопироксена, от 10 до 20 об.% 
шпинели и от ед. зерен до 10 об.% оливина, иногда присутстсвует гранат в 
келифитовой оболочке (до 5 об.%). По химическому составу ультраоснов- 
ные ксенолиты разделяются на обедненную и обогащенную легкоплавкими 
элементами группы (табл. 4.7) [Колосков, 1999]. К первой относятся дуниты 
и гарцбургиты, ко второй -  собственно лерцолиты с переходными разно
стями к «зеленым» пироксенитам.

«Черные» пироксениты характеризуются широкими вариациями состава. 
Возрастание глиноземистости в породах сопровождается увеличением кон-



Корреляция кайнозойских магматических и геодинамических 
событий в пределах Южно-Китайского региона и Индокитая

Рассматриваемая часть юго-восточной окраины Азии ограничена с восто
ка и юго-востока зонами активной субдукции Идзу-Бонинской, Марианской и 
Индонезийской островных дуг, а с северо-запада -  зоной коллизии Тибетско
го плато [Flower et al., 1998а]. Неоген-четвертичный вулканизм широко про
явлен на юго-востоке Азии, формируя вулканические ареалы трещинного и 
центрального типов извержения, структурно связанные с региональными 
сдвигами, грабеновыми и раздвиговыми структурами, сопутствующими и по
следующими раскрытию Южно-Китайского, Японского и Андаманского мо
рей. По времени развития вулканизм является отражением процессов ранне
третичной коллизии Индостана и Азии и связан с тектоническими процесса
ми аппвелинга мантийных блоков [Tapponnier et al., 1986].

Докайнозойская структура Юго-Восточной Азии представляла собой кол
лаж аллохтонных континентальных террейнов, образовавшихся при расколе 
Гондваны, аккреция которых происходила в течение второй половины мезозоя. 
До палеоцена, а в ряде районов и до среднего эоцена, вулканическая деятель
ность была связана с конвергентными окраинами Тетической и Тихоокеанской 
плит. Континентальная окраина представляла собой арену интенсивного над- 
субдукционного вулканизма, сопровождавшегося развитием гранитоидов, о 
чем свидетельствуют меловые и мел-палеоценовые известково-щелочные ком
плексы Гималаев, восточного Китая и Индокитая [Barr, Mcdonald, 1981].

Синколлизионные перенапряжения, связанные с Индо-Евроазиатской кол
лизией [Tapponnier et al., 1986], способствовали образованию зон растяжения 
преимущественно северо-восточного простирания, по которым заложились 
рифтогенные структуры [Ru, Piggott, 1986] и формировались вулканические 
комплексы. Изменение термальной структуры литосферы в позднем палеоце
не-эоцене, выраженное в ее разогреве и плавлении, способствовало формиро
ванию шошонитовых и высококалиевых магнезиальных лав в Тибете [Turner 
et al., 1996], провинции Юннань, Китай [Zhu et al., 1992] и северном Вьетнаме 
[Ноа et al., 1995; Поляков и др., 1997]. Высококалиевые породы являются 
кремненасыщенными образованиями и отличаются обеднением HFSE, обо
гащением LILE, а также низкими значениями Nb/U и Се/Pb. Породы неиз
менно ассоциируют с зонами напряжений вблизи коллизионных сутур и, ве
роятно, были образованы из флогопитсодержащей тугоплавкой мантии при 
крайне низких давлениях (<1 Гпа) [Barton, Hamilton, 1982].

Раскрытие Южно-Китайского моря (32-17 млн лет), последовавшее за кол
лизией Индостана и Евразии, началось с процессов раздвига на континенталь
ной окраине в палеогене [Briais et al., 1989]. Главная фаза растяжения сопрово
ждалась правосторонним поворотом Индокитайского блока относительно 
Южного Китая и движением по левостороннему сдвигу Красной реки [Tappon
nier et al., 1986]. Формирование бассейнов типа «пулл-апарт» и спрединг Юж-



но-Китайского моря привели к нарушению целостности окраины и растаскива
нию блоков коры, фрагменты которых в настоящее время представлены о-вами 
Парасел и Донжуа, банками Камышовой, Маклесфилд, Дангероус, а также Се- 
веро-Палаванским континентальным террейном [Tu et al., 1992]. На территории 
Юго-Восточного Китая процессы растяжения в палеоцене-эоцене привели к 
образованию рифтовых впадин в провинции Жуандон и формированию ареа
лов бимодального базальт-трахитового вулканизма, часть базальтов которого 
наследовали субдукционные метки [Chung et al., 1997]. Формирование данных 
рифтогенных впадин могло быть вызвано иными, более ранними процессами 
растяжения, связанными с мел-раннепалеоценовым этапом рифтогенеза Вос
точного Китая [Милановский, Никишин, 1988].

В олигоцене этап грабенообразования и рифтогенеза в Южно-Китайском 
море сменился процессом спрединга, приведшим к обособлению юго- 
западного и восточного бассейнов глубоководной котловины. Этот этап харак
теризовался слабой вулканической деятельностью в континентальных частях 
как Южно-Китайского региона, так и в Индокитае, и интенсивным вулканиз
мом в Южно-Китайском море. Позднетретичные N-MORB-подобные толеиты 
офиолитовых комплексов о-вов Палаван и Миндора рассматриваются как ре
ликты ранней фазы спрединга Южно-Китайского моря [Tu et al., 1992].

В начале миоцена проградация в северо-западном направлении зон рас
тяжения привела к утонению литосферы и апвеллингу астеносферы с осью 
рифтинга вдоль западной части Тайваньского пролива [Angelier et al., 1990; 
Chung et al., 1994; 1995; Zou et al., 2000], что вызвало установление рифто
генного режима в Фуджань-Тайваньском районе. Согласно [Chung et al., 
1995], под осью рифта литосфера была замещена «плюм-пуддинговым» ти
пом мантии, в котором астеносферный матрикс смешивался либо с мате
риалом субконтинентальной литосферы, либо с веществом мантийного 
плюма.

В северо-западной части Тайваня в раннем миоцене формировались внут- 
риплитные щелочные базальты комплекса Кункуан [Chung et al., 1995]. Эти 
базальты имеют высокие значения 143Nd/144Nd и пониженные 87Sr/86Sr, но по 
соотношениям изотопов РЬ их фигуративные точки смещены к области компо
нента ЕМП (рис. 4.56, 4.6). В северной части Южно-Китайского региона 
(Ксинчан, Таншань и др.) и в провинции Фуджань наиболее ранние проявления 
вулканизма фиксируются во внешней зоне, достигая максимального развития 
во всех зонах в среднем-позднем миоцене, а во внутренней -  сохраняя актив
ность до позднего квартера. Преобладающие типы вулканитов изменяются от 
внешней к внутренней зоне от оливиновых толеитов через щелочные оливино- 
вые базальты к базанитам и нефелинитам. Sr-Nd-Pb изотопная систематика 
данных вулканитов предполагает участие в их генезисе источника ЕМП и ха
рактеризует проявление аномалии DUPAL [Zou et al., 2000].

В среднем миоцене толеитовый базальтовый вулканизм отмечается в си- 
маунтах Скарборо Южно-Китайского моря, окружая отмершую зону спре
динга и замещая ее внутриплитными базальтами, состав которых в позднем 
миоцене-раннем плиоцене меняется на внутриплитный щелочной [Tu et al., 
1992], отражая как уменьшение степени плавления, так и вертикальную гете
рогенность плавящегося субстрата. На о-вах Пэнху Тайванского пролива



среднемиоценовые оливиновые толеиты и щелочные оливиновые базальты 
образуют серию переслаивающихся потоков [Chung et al., 1994].

Миоценовые офиолиты аллохтонного комплекса Восточного Тайваня, вероят
но могут рассматриваться как ассоциация пород, образованная в зоне спрединга 
Южно-Китайского моря на финальных этапах его развития [Chung, Sun, 1992].

В конце среднего-позднем миоцене процессы сжатия, вызванные коллизией 
дуги Лусон и Евроазиатского континента, привели к участию в петрогенезисе 
обогащенного мантийного резервуара, отражая изменение химического и изо
топного состава базальтов северо-западной части Тайваня [Teng, 1990; Chung 
et al., 1995]. Гетерогенный по составу комплекс Куанси-Чутун, сложенный ба- 
занитами, щелочными оливиновыми базальтами, высококалиевыми базальтами 
и оливиновыми толеитами, имеет более обогащенные Sr-Nd изотопные харак
теристики по сравнению с раннемиоценовыми базальтами, характеризуя при
сутствие изотопной метки компоненты EMI [Chung et al., 1995].

Синхронно с миоценовой фазой рифтогенеза и обширным внутриплитным 
вулканизмом в Восточно-Китайском море происходит накопление андезито- 
базальтов и дацитов формации Арадаки (12,6-17,9 млн лет [Miki, 1995]), что 
ознаменовало образование центрального сегмента дуги Рюкю. В это же время 
движение Филиппинской плиты происходило в север-северо-восточном на
правлении, и ее западная окраина была отделена от плиты Южно-Китайского 
моря трансформным разломом [Angelier et al., 1990]. По данным [Shinjo et al.,
1999], западная граница субдуцирующей Филиппинской плиты была ограни
чена сдвигом Ириомоте в южной части Рюкю, и надсубдукционного вулка
низма здесь не было до плиоцен-четвертичного времени.

С поздним миоценом связано образование амагматичной рифтовой структу
ры трога Окинава. В южном сегменте о-вов Рюкю отмечается образование высо
комагнезиальных андезитобазальтов и андезитов, по геохимическим характери
стикам аналогичных санукитоидам юго-западной Японии [Shinjo, 1999].

Необходимо отметить, что в данное время почти синхронно на северной 
окраине Филиппинской плиты происходила коллизия хребта Кюсю-Палау с 
дугой Кюсю [Kimura, 1996] и Идзу-Бонинской дуги с северо-восточной ча
стью Японии [Niitsuma, Akiba, 1985]. Блок северной Палавана коллидировал 
с Западно-Филиппинским архипелагом вблизи с о-вом Миндоро [Liidman, 
Wong, 1999]. Эти события могли изменить направление движения плиты с 
север-северо-восточного на северо-западное [Jolivet et al., 1990] и приостано
вить субдукцию Филиппинской плиты [Kamata, Kodama, 1994].

На территории Индокитая миоценовый вулканизм известен в ареалах Да- 
лат и Фу-Риенг и на о-вах Ку-Лао/Ре, где формировались gfz-толеиты при 
подчиненной роли OZ-толеитов, а также в северной части Центрально- 
Тайского грабена, где позднемиоценовые щелочные базальтоиды образовали 
серии потоков, нижняя часть которых сложена гавайитами, а верхняя -  га- 
вайитами и базанитами [Mukasa et al., 1996].

Плиоцен-четвертичный этап вулканизма широко проявлен как в Южно- 
Китайском регионе, так и в Индокитае. На юго-востоке Китая, наряду с ин
тенсивным щелочным базальтовым вулканизмом в центральной и внутренней 
зонах провинции Фуджань, проявился базальтовый вулканизм на п-ве Лэй- 
чжоу и о-ве Хайнань. Нижние комплексы обоих ареалов сложены переслаи



вающимися потоками Qtz- и 0/-толеитов внутриплитной геохимической спе
циализации, характеризующихся отсутствием надсубдукционных меток, а 
шлаковые конусы и вулканические постройки центрального типа верхнего 
комплекса образованы щелочными базальтоидами; для всех базальтов харак
терно присутствие в источнике DUPAL-подобной компоненты ЕМП [Flower 
et al., 1992; Kung-suan Ho et al., 2000].

В акватории Южно-Китайского моря в это время формировались вулкани
ческие постройки о-ва Парасел, сложенные преимущественно нефелинитами, 
имеющими существенно более низкие отношения изотопов РЬ при более вы
соких 143N d/144Nd, чем в щелочных базальтоидах симаунтов Скарборо, а так
же проявлялся интенсивный базальтовый вулканизм симаунтов Камышовой 
банки, продукты которого представлены переслаиванием щелочных оливи- 
новых базальтов и оливиновых толеитов [Tu et al., 1992].

В раннем плиоцене продолжалась коллизия вдоль Тайванского складчато
го пояса. Раскрытие центрального сегмента трога Окинава прекратилось, то
гда как возобновился вулканизм в островной дуге Рюкю, представленный ан- 
дезитобазальтами-дацитами формации Агуни [Shinjo et al., 1999].

После периода сжатия (10-6 млн лет), вызванного продолжающейся кол
лизией дуги Лусон с Евроазиатским континентом, начавшийся активный 
рифтогенез в центральном сегменте трога Окинава и аппвелинг астеносферы 
привели к пропагации рифтовой зоны в юго-западном направлении и раскры
тию южного сегмента трога [Shinjo et al., 1999]; таким образом, формирова
ние южного сегмента трога могло соответствовать постколлизионному риф- 
тогенезу Тайванского орогена.

Южная часть трога Окинава, по данным [Hsu et al., 1999], образована дву
мя различающимися рифтогенными впадинами. Западнее 123,5° в.д. рифто- 
вая структура трога связана с несколькими древними сдвигами северо- 
западного простирания, и вулканизм происходил вдоль этих разрывных на
рушений, особенно интенсивно на северной окраине южного сегмента трога. 
Напротив, восточнее 123,5° в.д. задуговой вулканизм отмечается в централь
ной части сегмента и на обоих бортах депрессии Яеяма.

Таким образом, в троге Окинава после среднемиоценового и раннеплейсто
ценового авулканических этапов рифтогенеза [Kimura, 1985], средний плейсто
цен-голоцен характеризовался развитием бимодального толеитового базальт- 
риолитового вулканизма [Shinjo et al., 1999], сосредоточенным преимущественно 
в среднем секторе трога и, в меньшей степени, в южном. Характеризуясь отно
сительно высокими концентрациями некогерентных элементов, подобными та
ковым в базальтах задуговых бассейнов, и изотопными отношениями Sr и Nd, 
аналогичными ОШ (PREMA), толеиты трога Окинава отличаются вместе с тем 
как сильной отрицательной Ta-Nb аномалией, так и межэлементными отноше
ниями, сближающими их с надсубдукционными вулканитами.

Проградация зон растяжения в районе Восточно-Китайского моря, кроме 
того, могла быть связана с миграцией Филиппинской плиты в юго-западном 
направлении. Эти процессы, в конечном счете, могли привести к образова
нию на севере Тайваня и прилегающих к этой части островах и симаунтах 
плиоцен-голоценовых вулканов, представляющих наиболее западную часть 
современной островодужной системы Рюкю и образующих совместно с Тай



ванем так называемую Северо-Тайванскую вулканическую зону [Sibuet et al., 
1995]. Согласно существующей точке зрения [Chen, 1997; Wang et al., 1989], 
эта зона могла быть образована вследствие постколлизионного растяжения. 
Кроме того, можно предположить, что определенную роль в ее развитии сыг
рал также раннеплейстоценовый этап развития трога Окинава и проградация 
зон его растяжения к юго-западу [Shinjo et al., 1999].

Примечательно, что развитие южного сегмента трога Окинава происходи
ло синхронно или даже предшествовало образованию большей части остро- 
водужной системы Рюкю, что нетипично для большей части задуговых бас
сейнов западной части Пацифики [Shinjo et al., 1999], где задуговой рифтоге- 
нез начинался после образования островодужной системы [Backarc..., 1995]. 
Кроме того, зона Беньоффа располагается на расстоянии от 150-200 км от 
центрального сегмента трога Окинава, до менее 150 км от южного сегмента, 
тогда как обычно удаленность зоны Беньоффа от оси рифта оценивается в 
200-300 км [Giardini, Woodhouse, 1986].

На территории Индокитая проявления плиоцен-четвертичного вулканизма 
известны во всех секторах, отличаясь преобладанием толеитовых или щелоч
ных базальтоидов в вулканическом ареале. Так, в пределах материковой части 
северного сектора (ареалы Дьен-Бьен-Фу, Фу-Ку, Хе-Сан) преимущественным 
развитием пользуются базальты толеитовой серии, тогда как о-ва Хон Жо сло
жены щелочными оливиновыми базальтами и базанитами. Большая часть ареа
лов центрального и южных секторов имеет сложное строение: нижний ком
плекс образован потоками толеитов, сменяющимися, как правило, после пере
рыва щелочными базальтоидами верхнего комплекса, образующими вулкани
ческие постройки центрального типа и маломощные потоки.

В южной части плато Хорат раннеплейстоценовые покровы образованы 
внутриплитными щелочными базальтами при подчиненной роли оливиновых 
толеитов, характеризующимися большой гетерогенностью изотопного соста
ва [Zhou, Mukasa, 1997].

В Шан-Тайской зоне Таиланда позднеплиоценовые базаниты и гавайиты 
образуют ареал Бо-Флои. Южнее, на юго-восточном фланге Центрально- 
Тайского грабена потоки плейстоценовых базанитов и нефелинитов форми
руют ареалы Чантабури и Та-Маи [Mukasa et al., 1996].

Результаты проведенных исследований позволяют проследить основные 
закономерности развития кайнозойского вулканизма на юго-восточной ок
раине Азиатского континента, оценить природу глубинных магмогенери
рующих источников.

На восточной окраине Азии в меловое время происходило формирование 
протяженных окраинно-континентальных вулканических поясов. Однако к 
середине раннего палеогена геодинамическая обстановка резко изменилась: 
вслед за смещением зон субдукции к океану, началом коллизионных процес
сов, окраина Азиатского континента испытала режим растяжения с образова
нием систем сбросов, грабенов и сосдвиговых раздвигов, вплоть до окраин
но-морских бассейнов.

Наиболее ранние, постсубдукционные вулканические образования Юго- 
Восточной Азии представлены тремя вещественными ассоциациями. В юго- 
восточной части Китая -  это палеоцен-среднеэоценовые бимодальная толеит-



вающимися потоками Qtz- и 0/-толеитов внутриплитной геохимической спе
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гда как возобновился вулканизм в островной дуге Рюкю, представленный ан- 
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ние южного сегмента трога могло соответствовать постколлизионному риф- 
тогенезу Тайванского орогена.

Южная часть трога Окинава, по данным [Hsu et al., 1999], образована дву
мя различающимися рифтогенными впадинами. Западнее 123,5° в.д. рифто- 
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как сильной отрицательной Ta-Nb аномалией, так и межэлементными отноше
ниями, сближающими их с надсубдукционными вулканитами.

Проградация зон растяжения в районе Восточно-Китайского моря, кроме 
того, могла быть связана с миграцией Филиппинской плиты в юго-западном 
направлении. Эти процессы, в конечном счете, могли привести к образова
нию на севере Тайваня и прилегающих к этой части островах и симаунтах 
плиоцен-голоценовых вулканов, представляющих наиболее западную часть 
современной островодужной системы Рюкю и образующих совместно с Тай



ванем так называемую Северо-Тайванскую вулканическую зону [Sibuet et al., 
1 9 9 5 ] Согласно существующей точке зрения [Chen, 1997; Wang et al., 1989], 
эта зона могла быть образована вследствие постколлизионного растяжения. 
Кроме того, можно предположить, что определенную роль в ее развитии сыг
рал также раннеплейстоценовый этап развития трога Окинава и проградация 
зон его растяжения к юго-западу [Shinjo et al., 1999].

Примечательно, что развитие южного сегмента трога Окинава происходи
ло синхронно или даже предшествовало образованию большей части остро- 
водужной системы Рюкю, что нетипично для большей части задуговых бас
сейнов западной части Пацифики [Shinjo et al., 1999], где задуговой рифтоге- 
нез начинался после образования островодужной системы [Backarc..., 1995]. 
Кроме того, зона Беньоффа располагается на расстоянии от 150-200 км от 
центрального сегмента трога Окинава, до менее 150 км от южного сегмента, 
тогда как обычно удаленность зоны Беньоффа от оси рифта оценивается в 
200-300 км [Giardini, Woodhouse, 1986].

На территории Индокитая проявления плиоцен-четвертичного вулканизма 
известны во всех секторах, отличаясь преобладанием толеитовых или щелоч
ных базальтоидов в вулканическом ареале. Так, в пределах материковой части 
северного сектора (ареалы Дьен-Бьен-Фу, Фу-Ку, Хе-Сан) преимущественным 
развитием пользуются базальты толеитовой серии, тогда как о-ва Хон Жо сло
жены щелочными оливиновыми базальтами и базанитами. Большая часть ареа
лов центрального и южных секторов имеет сложное строение: нижний ком
плекс образован потоками толеитов, сменяющимися, как правило, после пере
рыва щелочными базальтоидами верхнего комплекса, образующими вулкани
ческие постройки центрального типа и маломощные потоки.

В южной части плато Хорат раннеплейстоценовые покровы образованы 
внутриплитными щелочными базальтами при подчиненной роли оливиновых 
толеитов, характеризующимися большой гетерогенностью изотопного соста
ва [Zhou, Mukasa, 1997].

В Шан-Тайской зоне Таиланда позднеплиоценовые базаниты и гавайиты 
образуют ареал Бо-Флои. Южнее, на юго-восточном фланге Центрально- 
Тайского грабена потоки плейстоценовых базанитов и нефелинитов форми
руют ареалы Чантабури и Та-Маи [Mukasa et al., 1996].

Результаты проведенных исследований позволяют проследить основные 
закономерности развития кайнозойского вулканизма на юго-восточной ок
раине Азиатского континента, оценить природу глубинных магмогенери
рующих источников.

На восточной окраине Азии в меловое время происходило формирование 
протяженных окраинно-континентальных вулканических поясов. Однако к 
середине раннего палеогена геодинамическая обстановка резко изменилась: 
вслед за смещением зон субдукции к океану, началом коллизионных процес
сов, окраина Азиатского континента испытала режим растяжения с образова
нием систем сбросов, грабенов и сосдвиговых раздвигов, вплоть до окраин
но-морских бассейнов.

Наиболее ранние, постсубдукционные вулканические образования Юго- 
Восточной Азии представлены тремя вещественными ассоциациями. В юго- 
восточной части Китая -  это палеоцен-среднеэоценовые бимодальная толеит-



трахитовая и толеитовая базальт-андезитобазальтовая ассоциации [Chung et al., 
1997], а также раннеолигоценовая калиевая щелочная [Zhu et al., 1992], во Вьет
наме -  олигоценовая калиевая щелочная [Поляков и др., 1997; Ноа et al., 1995].

Базальты и андезитобазальты толеитовой серии отличаются умеренно низки
ми содержаниями HFSE при повышенных варьирующих концентрациях LELE, 
высокими значениями 87S r /S r  и низкими 143Nd/144Nd, что, наряду с отрицатель
ной корреляцией 143Nd/144Nd и положительной 87Sr/86Sr отношений с содержани
ем кремнезема и LILE, позволяет предполагать существенный вклад корового 
материала в петрогенезис данных вулканитов [Chung et al., 1997]. Присутствие 
Ta-Nb минимума в части базальтов, как и положение их в поле окраинно
континентальных вулканитов на дискриминантных диаграммах (рис. 4.4), сбли
жает данные породы с надсубдукционными образованиями. Однако приурочен
ность вулканитов Хеюян и Лэйпин к рифтогенным впадинам позволяет связы
вать их формирование с первыми фазами растяжения края континента.

В ареале Саншуи раннепалеогеновые вулканиты представлены бимодальной 
ассоциацией толеитов и трахитов, отличающейся высокими концентрациями 
HFSE и LILE в основных ее членах и резким обогащением в трахитах. Сходство 
143Nd/144Nd (толеиты -  0,51268-0,51290, трахиты -  0,51279-0,51286) и ряда межэ
лементных отношений (например, НСТа 2,4-3,8 и 2,1-3,0; Sm/Nd 0,22-0,27 и 0,20- 
0,22; Zr/Nb 5,7-10,8 и 5,1-10,4 в толеитах и трахитах соответственно) позволило
С. Чангу с соавторами считать, что породы бимодальной ассоциации образовались 
при дифференциации в нижней и верхней частях магматической камеры в закры
той системе [Chung et al., 1997]. Более поздняя контаминация трахитовых распла
вов веществом верхней коры (1-3%) привела к увеличению значений 87Sr/86Sr с 
сохранением первичных величин 143Nd/l44Nd [Chung et al., 1997].

Низкотитанистые калиевые базальтоиды (кокиты и абсарокиты) Китая и 
Вьетнама отличаются высокими содержаниями LILE относительно HFSE, от
четливым Ta-Nb минимумом, а также низкими значениями Nb/U (1,5—4,9). 
Вместе с тем, в отличие от пород типичных надсубдукционных серий, калие
вые базальтоиды олигоцена связаны с зонами растяжения, включая рифто
генные впадины (Шонгда, Северный Вьетнам) и грабены (Хайдон, Китай). 
Таким образом, можно предположить, что высококалиевые базальтоиды воз
никли при начальном растяжении края континента, обусловившем деком
прессию и фракционирование относительно малоглубинного источника в 
верхах флогопитсодержащей субконтинентальной литосферы при крайне 
низких давлениях (<1 Гпа) [Barton, Hamilton, 1982; Flower et al., 1998].

Начиная с миоцена, основной объем вулканитов Юго-Восточной Азии (за 
исключением трога Окинава и аллохтонных офиолитовых комплексов Юж
но-Китайского моря) представлен обогащенными оливиновыми и щелочны
ми базальтами, сходными по изотопно-геохимическим характеристикам с ба- 
зальтоидами континентальных рифтов и океанических островов и резко от
личающимися от вулканитов надсубдукционных обстановок.

Большая часть вулканических центров Юго-Восточного Китая и Индоки
тая сформирована двумя эруптивными комплексами: ранним, представлен
ным высококремниевыми, низкожелезистыми, низкотитанистыми кварцевы
ми и оливиновыми толеитами, реже трахиандезитами, определяющими лито
сферный тип мантийного источника, и поздним, образованным низкокрем



ниевыми, высокожелезистыми, высокотитанистыми оливиновыми толеитами, 
щелочными базальтами и базанитами, редко трахибазальтами и трахитами, 
характеризующими астеносферный тип источника.

В целом толеиты региона обогащены относительно примитивной мантии и 
базальтов типа E-MORB и близки по составу базальтам ОШ. Определенные 
отличия выражены в положительных аномалиях Ва и пониженных содержа
ниях Th, Nb, Та. Несмотря на пониженные содержания Та и Nb, для оливино- 
вых и кварцевых толеитов региона не характерен Ta-Nb минимум, проявлен
ный в аналогичных породах ряда ареалов восточной окраины Азии [Федоров 
и др., 1993; 1999; 2002; Филатова, Федоров, 2001]. Слабая Ta-Nb отрицатель
ная аномалия отмечается только в кварцевых толеитах ареала Плейку. Бли
зость толеитов региона продуктам внутриплитной геохимической специали
зации подтверждается также рядом диаграмм (рис. 4.3, 4.4), на которых фи
гуративные точки базальтов занимают дискриминантные поля E-MORB и 
WPB. Характеристики редкоземельного состава толеитов разного возраста и 
разных ареалов также близки. Толеиты характеризуются дифференцирован
ным спектром REE, обогащение легкими лантаноидами при этом увеличива
ется от g /z-толеитов к OZ-толеитам (рис. 4.3). Результаты изотопных исследо
ваний толеитов показывают, что состав пород изменяется от слабо деплети- 
рованного до умеренно обогащенного относительно BSE (рис. 4.5а).

Базальтоиды щелочной серии характеризуются умеренно высокими со
держаниями щелочей, высокими титана, фосфора и низкими алюминия. Кон
центрации некогерентных элементов высокие, близкие к таковым в базальтах 
ОШ. Для щелочных базальтов всех ареалов характерен слабый Ta-Nb макси
мум, за исключением трахиандезитобазальтов Бао-Лок и Хуан-Лок, в кото
рых отмечается минимум в распределении данных элементов. Принадлеж
ность щелочных базальтоидов к внутриплитным образованиям подтвержда
ется отношениями Th/Ta, Ba/La, расположением фигуративных точек на дис
криминантных диаграммах, фракционированным спектром распределения 
некогерентных элементов (рис. 4.3, 4.4). Базальтоиды характеризизуются 
меньшими вариациями изотопного состава свинца по сравнению с толеитами 
при более варьирующих отношениях изотопов стронция и неодима (рис. 4.5).

Толеиты отличаются более низкими содержаниями титана и железа, чем 
щелочные базальты, при одинаковых концентрациях магния. При переходе от 
кварцевых толеитов к щелочным базальтам увеличиваются значения La/Hf, 
Ta/Yb, Zr/Y, Ва/Sr, Th/Yb, La/Ybn и уменьшаются Hf/Ta, Zr/Nb, K20 /P 20 5 и 
Ti/Zr (табл. 4.8). Оливиновые толеиты являются переходными между кварце
выми толеитами и щелочными базальтами. Подобные различия между толеи- 
товыми и щелочными базальтами внутриплитной геохимической специализа
ции определяются, по мнению ряда исследователей [Large..., 1997 и др.], ско
рее гетерогенностью источников (разной глубиной плавления диапира или во
влечением в петрогенезис разных его зон), чем природой плавления или фрак
ционной кристаллизации, и отражает процессы вовлечения в петрогенезис ту
гоплавкой астеносферной мантии, обогащенной литосферы или глубинного 
мантийного диапира, что иллюстрируется диаграммами распределения некоге
рентных элементов (рис. 4.3) и изотопного смешения (рис. 4.5б).



Таблица 4.8. Межэлементные отношения в кайнозойских базальтах Вьетнама

Породы La/Hf T a m Zr/Y Ва/Sr Th/Yb I V
Yb„

Hf/Ta Zr/Nb к2о/
p2o5 Ti/Zr

Qtz-
толеиты

2 ,4 -
6,8

0 ,23-
1,33

4 ,1 -
9,2

0 ,1 -
1,3

0,8—
3,2

2 ,3 -
10,1

2 ,2 -
6,2

3 ,0 -
7,1

1,3-6,3 0,010-
0,017

OZ-
толеиты

2 ,6 -
7,8

1,28-
2,57

4 ,4 -
11,3

0 ,2 -
1,7

1,0-
4,4

6 ,6-
20,5

1,5-
2,8

3 ,2 -
5,7 0,4-3,9 0,090-

0,021

Щ елоч
ные ба
зальты

3 ,3 -
11,3

0 ,86-
4,30

4 ,6 -
30,0

0 ,3 -
2,3

1,0-
7,3

8,2-
30,1

1,2-
3,2

2 ,3 -
6,9 0,3-7,8 0,001-

0,063

Так, объясняя зональность вулканизма Фуджань-Тайваньской провинции 
Китая, С. Чанг с соавторами предположили, что различия в глубине сегрега
ции расплава соответствуют мощности литосферы, приводя к пространствен
ным вариациям состава базальтов [Chung et al., 1994; 1995]. Толеиты внешней 
зоны Фуджань образуются на меньших глубинах мантии вблизи осевой зоны 
при большей степени плавления с преобладающим влиянием метасоматизи- 
рованного материала обогащенной астеносферы («плюма») (рис. 4.14). По 
обе стороны от Тайваньского пролива влияние «плюма» постепенно умень
шается, и образующиеся здесь магмы становятся более кремненедосыщен- 
ными и более щелочными вследствие увеличения глубины сегрегации рас
плавов и уменьшения степени плавления. В свою очередь, вариации пропор
ций смешения материала субконтинентальной литосферы с преобладающими 
характеристиками компонента ЕМП и матрикса деплетированной астеносфе
ры, представленного N-MOR базальтами Восточно-Тайваньского офиолитово- 
го комплекса поперек оси растяжения, определяют различия отношений изото
пов РЬ и небольшие вариации изотопных отношений Sr и Nd. Например, то
леиты внешней зоны Фуджань в наибольшей степени обогащены компонентом 
ЕМП, тогда как базаниты внутренней зоны имеют наиболее деплетированный 
состав изотопов РЬ, перекрывая таковой в базальтах Восточно-Тайваньского 
офиолитового комплекса. На о-вах Пэнху магмы были образованы в области 
более крутой границы между литосферой и астеносферой при разных степенях 
плавления, что объясняет изменение их состава от оливиновых толеитов до 
щелочных базальтов при сходном изотопном составе [Chung et al., 1994].

В троге Окинава после среднемиоценового и раннеплейстоценового авул- 
канических этапов рифтогенеза [Kimura, 1985], в среднем плейстоцене- 
голоцене проявился бимодальный толеитовый базальт-риолитовый вулка
низм [Shinjo et al., 1999], сосредоточенный преимущественно в среднем сек
торе трога и незначительно в южном. Характеризуясь относительно высоки
ми концентрациями некогерентных элементов, подобными таковым в базаль
тах задуговых бассейнов, и изотопными отношениями Sr и Nd, аналогичными 
ОШ (PREMA), толеиты трога Окинава отличаются как сильной отрицатель
ной Ta-Nb аномалией, так и межэлементными отношениями, сближающими 
их с надсубдукционными вулканитами.

Как подчеркивалось рядом исследователей [Flower et al., 1992; Hoang et al., 
1996; Mukasa et al., 1996; Zhou, Mukasa, 1997; Hoang et al., 1998], коровая кон-
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Рис. 4.14. Схема строения литосферы Фуджань-Тайванского района Юго-Восточ
ного Китая для среднемиоценового времени, по [Chung et al., 1994]

СС -  континентальная кора, CLM -  субконтинентальная литосфера. Расплавы: NE -  нефе- 
линитовые, ВА -  базанитовые, АВ -  щелочнобазальтовые, ТН -  толеитовые

таминация не играла существенной роли в вариациях состава большей части 
базальтоидов восточной окраины Азии. Необходимо отметить, что вулканиты 
из разных секторов формировались обособленно друг от друга, на разном 
фундаменте и часто в разное время. При этом спектры распределения некоге
рентных элементов в базальтах толеитовой и щелочной серий разных ареалов 
сходны внутри серии, что указывает на близость исходных расплавов. Если 
предположить значительное участие коровой контаминации в генезисе ба
зальтов, то необходим такой механизм дозирования корового материала в ро
доначальные расплавы, чтобы производные этой контаминации оказались 
одинаковыми во всех ареалах [Ярмолюк и др., 1999], что маловероятно. На
ряду с общими соображениями существуют определенные геохимические ог
раничения на участие контаминации в генезисе вулканических пород.

Известно, что добавление корового компонента к основным расплавам мо
жет учитываться в результате положительной корреляции 87Sr/86Sr с суммой 
щелочей, S i02, 1/Sr (рис. 4.15), Ba/Nb, La/Nb, K20 /P 20 5 [Fitton et al., 1988], 
La/Ta и Th/Ta [Loubet et al., 1988], хотя подобная взаимосвязь может быть вы
звана и процессами ассимиляции -  фракционной кристаллизации или эффек
тами частичного плавления [DePaolo, 1988]. Если в вулканитах Южно- 
Китайского региона признаки контаминации лав коровым материалом прояв
лены лишь среди раннепалеогеновых образований [Chung et al., 1997], а в бо
лее поздних базальтах практически отсутствуют [Chung et al., 1994; Flower et 
al., 1992], то в части базальтов Вьетнама и в базальтах на юге плато Хорат 
(Таиланд) отмечается позитивная корреляция между значениями 87Sr/86Sr и 
К20/Р20 5. Для большей части базальтов Вьетнама характерен узкий интервал 
отношений 87Sr/86Sr (0,7036-0,7044), отмечается уменьшение величин К20 /Р 20 5



Рис. 4.15. Вариации 87Sr/86Sr отношений в зависимости от Na20+K20  (a), Si02 (б), 
1/Sr (в) в кайнозойских породах Вьетнама

1 -  кварцевые толеиты, 2 -  оливиновые толеиты, 3 -  щелочные базальты, 4 -  ксенолиты 
гранитов и гранодиоритов



ОТ пород нижнего комплекса к вулканитам верхнего внутри каждого ареала 
[Hoang et al., 1996]. Однако более высокие значения этих отношений наблюда
ются в ортопироксенсодержащих кварцевых толеитах Дьен-Бьен-Фу, толеитах 
Хуан-Лок, Буон-Ме-Тхот, Плейку и кварцевых толеитах Шон Кау, а также в 
части щелочных базальтов подводного вулкана Иль-де-Цендр.

Возможны две точки зрения на эту проблему. Во-первых, можно предпо
ложить участие процесса контаминации коровым веществом в генезисе дан
ных вулканитов. Вероятность данного процесса подтверждается присутстви
ем многочисленных кварц-полевошпатовых обособлений, зерен кварца, а 
также ксенолитов гранитов и гранодиоритов, имеющих существенно более 
высокие отношения 87Sr/86Sr (рис. 4.15). Так, высокие значения 87Sr/86Sr в ще
лочных базальтах вулкана Иль-де-Цендр сдвигают состав породы в сторону 
компоненты ЕМП (рис. 4.5), что позволяет предположить контаминацию рас
плавов коровым материалом, следы которого отмечаются в виде ксенолитов 
гранитоидов [Колосков, 1999].

Однако корреляция отношений MgO/FeOtot и 87Sr/86Sr в большей степени 
отражают плавление метасоматически обогащенного источника, чем непо
средственную контаминацию коровым веществом. Необходимо отметить, что 
возрастание щелочности пород и Sr-изотопных характеристик происходит 
без увеличения кремнекислотности пород, что также свидетельствует в поль
зу избирательной контаминации коровым материалом, при которой в первую 
очередь распадаются низкотемпературные слюды и калишпат, а кварц все 
еще остается неусвоенным [Колосков и др., 2003]. Кроме того, наблюдаемые 
различия в изотопных отношениях между базальтами из различных секторов 
литосферы позволяют предположить [Zhou, Mukasa, 1997; Hoang, Flower, 
1998], что воздействие обогащенной мантии доминирует над процессами ко
ровой контаминации, и в большинстве вулканических ареалов Индокитая, как 
и всей восточной окраины Азии, имеются систематические изменения соста
ва базальтоидов от преобладания компоненты ЕМП в толеитах ранней серии 
к заметному участию компоненты EMI в щелочных базальтах поздней серии.

В целом базальты Юго-Восточной Азии имеют высокие значения 
208РЬ/204РЬ и 207/204РЬ, а их фигуративные точки на диаграммах располагаются 
выше линии NHRL (рис. 4.6), отражая участие источника с индоокеанскими 
изотопными метками (I-MORB). Характерно, что индоокеанский источник 
устанавливается как в офиолитовых комплексах основания тихоокеанских 
островных дуг [Tu et al., 1991; 1992], так и в базальтах поздних стадий рас
крытия краевых бассейнов (рифт Сумису, Паресе Вела) [Flower et al., 2001]. 
Это дает основание полагать, что DUPAL-подобная астеносфера могла суще
ствовать здесь по крайней мере с раннего эоцена [Flower et al., 1998; 2001].

На диаграмме зависимости отношения Ba/La от (La/Yb)n (рис. 4.16) видно, 
что базальты юго-восточного Китая в целом отличаются низкими величинами 
Ba/La. Щелочные базальты вулканической провинции занимают область щелоч
ных базальтоидов ОЮ, тогда как толеиты располагаются вдоль линии смешения 
деплетированной (MORB-подобной) и внутриплитной компонент источника.

Наиболее сложен и дискуссионен вопрос об источнике обогащения магм. 
Сходство изотопно-геохимических характеристик обогащенных толеитов и 
щелочных базальтов юго-восточной окраины Азии и вулканитов ряда океани-
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Рис. 4.16. Положение базальтоидов юго-восточного Китая, Индокитая и приле
гающих районов на диаграмме Ba/La -  (La/Yb)n

ческих островов Тихого океана области SOPITA [Staudigel et al., 1991] дает 
возможность предположить связь внутриплитного вулканизма в регионе с 
деятельностью горячих точек, контролировавшихся побочным латеральным 
нижнемантийным плюмом [Maruyama, 1994]. В качестве альтернативного ис-



точника внутриплитных базальтов рассматривается субазиатский коатонный 
субстрат, деламинированный и инъецированный материалом астенос^пГ, 
[Mahoney et al., 1992; Flower et al., 20011. носферы

Положительная корреляция между ^Sr/^Sr и 206Pb/204Pb в базальтах (рис. 
4.56), наряду с отрицательной корреляцией между 143Nd/144Nd и 208РЬ/204РЬ, пред- 
полагает, что существенную роль играли процессы смешения умеренно депле- 
тированного астеносферного источника (I-MORB компонент) и обогащенным 
источником ЕМП [Tu et al., 1992; Chung et al., 1994; 1995; Zou et al., 2000 и др.].

Необходимо отметить, что в базальтах Юго-Восточного Китая с юга на 
север увеличиваются значения 143Nd/144Nd при уменьшении 87Sr/86Sr [Zou et 
al., 2000] и 206Pb/204Pb [Chung et al., 1994]. Базальты северной части рассмат- 
риваемого региона (ареалы Нушань, Фаншань, Ташань) (рис. 4.1), имеющие 
наиболее деплетированные Sr-Nd отношения, могут отражать изотопный со
став астеносферы, а присутствие в ней меток DUPAL-аномалии предполагает 
существование данной аномалии в астеносфере еще до процессов смешения с 
компонентом ЕМП [Zou et al., 2000]. Кроме того, находки ксенолитов депле- 
тированных перидотитов указывают на существование фрагментов более 
древней литосферы в этой части региона [Xu et al., 2000]. Сходство изотопно
го состава базальтов материковой части Китая и Южно-Китайского моря 
свидетельствует о близости их мантийного источника [Tu et al., 1992; Chung 
et al., 1994]. Важно также подчеркнуть, что обогащенные геохимические и 
изотопные характеристики базальтоидов Южно-Китайского региона частич
но могли быть унаследованы от субконтинентальной литосферы [Chung, Sun, 
1992; Tu et al., 1992]. Известно [Zindler et al., 1984], что в базальтоидах сима- 
унтов обычно наблюдается согласованное изменение геохимического и изо
топного состава. Так, более обогащенные несовместимыми элементами ще
лочные базальты симаунтов Скарборо имеют низкие величины 143Nd/144Nd и 
высокие 87Sr/86Sr и 206РЬ/204РЬ. Напротив, толеиты внешней зоны провинции 
Фуджань имеют более низкие значения 143Nd/144Nd и более высокие 87Sr/86Sr и 
20 rb /204Pb, чем обогащенные несовместимыми элементами щелочные базаль- 
тоиды внутренней зоны, что отражает, вероятно, различный вклад материала 
либо субконтинентальной литосферы, либо вещества глубинного плюма.

Известно [Menzies et al., 1980 и дрю], что внутриплитные метасоматиче- 
ские и надсубдукционные процессы являются основными факторами моди
фикации континентальной литосферы с момента ее образования. Многочис
ленными работами по изучению состава глубинных ксенолитов из щелочных 
базальтов Южно-Китайского и Индокитайского регионов показано, что суб
континентальная литосфера в различной степени метасоматизирована [Ко
лосков, 1999; Zhang, Cong, 1987 и др.].

Такие водонасыщенные фазы, как амфибол и флогопит, отмечаются в ин- 
терстициях части лерцолитов, а также известны в виде прожилков в ксеноли
тах сложного состава [Колосков, 1999; Zhang, Cong, 1987; Tatsumoto et al., 
1992]. Лерцолиты в целом характеризуют деплетированный источник, 
имеющий низкие величины 87Sr/86Sr и высокие 143Nd/144Nd; редко отмечаются 
обогащенные изотопные отношения неодима с eNd -1 , а во многих ксеноли
тах изотопный состав свинца приближается к источнику ЕМП, располагаясь 
выше линии NHRL. Кроме того, фазовый состав ксенолитов гранатовых лер-



цолитов из базальтов внутренней зоны Фуджань отличается широкими ва
риациями отношений 87Sr/86Sr при ограниченном интервале отношений 
43N d/144Nd [Zhou, OTsfions, 1986; Tatsumoto et al., 1992]. Они сходны no Sr-Nd 

систематике с вмещающими базальтами, что позволяет предположить мета- 
соматическую переработку субконтинентальной литосферы в юго-восточной 
части Азии. Эти метасоматические компоненты могли образоваться либо при 
процессах древней субдукции, либо при процессах внутриплитного плюмо- 
вого магматизма (EMI и ЕМП). Метасоматические компоненты могли также 
быть образованы в результате мезозойской субдукции под Южно-Китайской 
континентальной окраиной [Chung et al., 1994]. Хотя конвективный перенос 
изотопной аномалии DUPAL из района Южного полушария теоретически 
возможен [Hickey-Vargas, 1995], предполагается [Chung, Sun, 1992], что этот 
древний компонент также мог быть образован при деструкции континенталь
ной кратонной литосферы в течение раскрытия Южно-Китайского моря.

При сходстве геохимического состава внутриплитных базальтоидов Юж
но-Китайского региона и Индокитая, существуют определенные различия в 
их изотопном составе, отражающие латеральную неоднородность мантийных 
источников в пределах Юго-Восточной Азии. Примечательно, что в отличие 
от южно-китайских базальтоидов, в базальтах Вьетнама при переходе от 
кварцевых толеитов раннего комплекса к щелочным базальтам верхнего уве
личивается доля обогащенного компонента EMI и снижается ЕМП, что в це
лом согласуется как с изменением условий выплавления -  от низкобарных 
для кварцевых толеитов к высокобарным для щелочных базальтов -  так и с 
гетерогенностью мантийного диапира.

Наиболее наглядно гетерогенность глубинных источников базальтов Вьетнама 
демонстрируют диаграммы изотопного смешения (рис. 4.5б). По данным [Hoang et 
al., 1996], изотопный состав Sr и Nd в базальтах изменяется от I-MORB-подобного 
до обогащенного ОЮ-подобного. Часть базальтов, отличающихся низкими значе
ниями 87S ^ S r  и высокими 143Nd/144Nd (Фу-Риенг, Далат, Буон-Ме-Тхот), распола
гается в поле базальтов Южно-Китайского моря [Tu et al., 1992] и о-ва Хайнань 
[Tu et al., 1991], другие (Дьен-Бьен-Фу, Ку-Лао/Ре, Хуан-Лок, Плейку, Шон Кау) 
смещены в область обогащенных составов и размещаются вдоль линии смешения 
деплетированной мантии и компонента ЕМП (рис. 4.5а).

Близкую картину смешения демонстрирует и диаграмма отношений Ba/La к 
(LaAb)n (рис. 4.16) на которой видно, что вулканиты Вьетнама отличаются 
сильной гетерогенностью, а их состав определяется как участием «чистых» ком
понент источников, так и их смешением. Большая часть фигуративных точек ба
зальтов располагается вдоль линии смешения деплетированной мантии MORB- 
типа и внутриплитной компоненты, причем щелочные базальты тяготеют к об
ласти последней. Однако в части базальтов (толеиты Плейку, базальты о-вов Тху 
и Большая Катуика) наблюдается сдвиг в сторону субдукционной компоненты, 
что связано, вероятно, с метасоматической переработкой расплавов.

На диаграммах изотопных отношений РЬ (рис. 4.6) базальты располагаются 
выше линии NHRL [Hart, 1988] образуя в целом субпараллельные тренды меж
ду составами с высокими и низкими отношениями 206РЬ/204РЬ, причем базаниты 
ареала Хуан-Лок отличаются наиболее низкими значениями 20бРЬ/2О4РЬ, тогда 
как базальты других ареалов более обогащены [Hoang et al., 1996].



Базальты первой группы плато Хорат, характеризующиеся умеренно депле- 
тированным составом изотопов Nd, Sr и Pb, отвечающим источнику I-MORB, в 
то же время отличаются высокими содержаниями HFSE, высокими значениями 
Th/Yb и Ta/Yb, что позволяет предположить их связь с относительно обога
щенным источником [Zhou, Mukasa, 1997]. Вариации в распределении петро- 
генных и редких элементов связаны главным образом с изменением глубины 
магмогенерации и степени плавления мантийного субстрата. Базальты Цен
трально-Тайского грабена (ареалы Бо-Флои, Денчаи, Чантабури и Та-Маи) 
близки по составу базальтам первой группы плато Хорат. В них также отсутст
вует корреляция между кремнеземом или магнезиальностью, с одной стороны, 
и изотопным составом -  с другой, присущая процессам коровой контаминации. 
Характерно отсутствие влияния обогащенного компонента EMI, наблюдаемого 
в лавах восточной части Китая [Tatsumoto et al., 1992], и незначительное при
сутствие компонента ЕМП, связанного, по мнению С. Мукасы с соавторами 
[Mukasa et al., 1996], с влиянием субдукционного компонента (рис. 4.5). Сход
ство химического и изотопного составов базальтов первой группы плато Хорат 
и Центрально-Тайского грабена с таковыми в вулканитах Юго-Восточного Ки
тая (о-в Хайнань, постспрединговые симаунты Южно-Китайского моря) позво
ляет предположить общность природы магмогенерирующих источников для 
этих районов, связанных с обогащенной мантией [Zhou, Mukasa, 1997].

При сходстве с базальтами первой группы в распределении REE, базальты 
второй группы плато Хорат отличаются в целом более низкими концентра
циями высоконесовместимых элементов. Изотопные характеристики базаль
тов позволяют предполагать, что их образование связано с астеносферным 
источником, контаминированным материалом литосферы. На диаграммах 
изотопных отношений Nd, Sr и Pb их фигуративные точки располагаются 
вдоль кривых смешения между компонентами, отвечающими умеренно де- 
плетированному I-MORB и ЕМП (рис. 4.5, 4.6). Отсутствие минимумов в 
распределении HFSE позволили П. Жоу и С. Мукасе исключить верхнекоро
вый материал в качестве компонента ЕМП и предположить более глубинный 
источник контаминации [Zhou, Mukasa, 1997].

Основные выводы
1. В пределах Юго-Восточной Азии (Юго-Восточный Китай, Индокитай и 

прилегающие краевые моря) выделено несколько разновозрастных вулкани
ческих комплексов, связанных с обстановкой растяжения: раннетретичный, 
миоценовый, плиоцен-четвертичный и четвертичный. Раннетретичный ком
плекс образован вулканитами толеитовой серии, среди которых выделяются 
базальт-трахитовая и базальт-андезитобазальтовая ассоциации, а также ба- 
зальтоидами щелочной, преимущественно калиевой, серии, тогда как в соста
ве миоценового, плиоцен-четвертичного и четвертичного комплексов прини
мают участие преимущественно базальты толеитовой и щелочной серий.

2. Раннетретичные базальт-трахитовая и базальт-андезитобазальтовая ас
социации Юго-Восточного Китая отличаются сильной латеральной гетеро
генностью состава. Базальты и андезитобазальты грабенов Хеюян и Лэйпин 
характеризуются умеренно низкими содержаниями HFSE при повышенных 
варьирующих концентрациях LILE, высокими значениями 87Sr/86Sr и низкими



143Nd/144Nd, что наряду с отрицательной корреляцией 143Nd/144Nd и положи
тельной 87Sr/86Sr с содержаниями кремнезема и LILE позволяет предполагать 
существенный вклад корового материала в петрогенезис данных вулканитов. 
Вулканиты ареала Саншуи представлены бимодальной ассоциацией толеитов 
и трахитов, отличающейся умеренно высокими концентрациями HFSE и 
LILE в ее основных членах и резким обогащением в трахитах. Низкотитани
стые калиевые базальтоиды (кокиты и абсарокиты) Китая и Вьетнама отли
чаются высокими содержаниями LELE относительно HFSE, отчетливым Та- 
Nb минимумом, а также низкими отношениями Nb/U и Се/РЬ.

3. Большая часть миоценовых и позднекайнозойских вулканических цен
тров Юго-Восточного Китая и Индокитая сформированы двумя эруптивны
ми комплексами: ранним, представленным высококремниевыми, низкоже
лезистыми, низкотитанистыми кварцевыми и оливиновыми толеитами, реже 
трахиандезитами, определяющими литосферный тип мантийного источни
ка, и поздним, образованным низкокремниевыми, высокожелезистыми, вы
сокотитанистыми оливиновыми толеитами, щелочными базальтами и база- 
нитами, редко трахибазальтами и трахитами, характеризующими астено- 
сферный тип источника.

Обогащенные толеиты близки по составу базальтам ОГВ, характеризуются 
дифференцированным спектром REE. При переходе от кварцевых толеитов к 
щелочным базальтам увеличиваются значения La/Hf, Ta/Yb, Zr/Y, Ва/Sr, 
Th/Yb, Lan/Ybn и уменьшаются Hf/Ta, Zr/Nb, K20 /P 20 5 и Ti/Zr. Результаты 
изотопных исследований толеитов свидетельствуют об изменении состава 
пород в пределах региона от слабодеплетированного до умереннообогащен- 
ного относительно BSE.

Плейстоцен-голоценовые вулканиты трога Окинава представлены бимо
дальной толеитовой базальт-риолитовой серией. Основные ее члены характе
ризуются относительно высокими концентрациями некогерентных элемен
тов, подобными таковым в базальтах задуговых бассейнов, и изотопными от
ношениями Sr и Nd, аналогичными ОШ (PREMA), и отличаются как сильной 
отрицательной Ta-Nb аномалией, так и межэлементными отношениями, 
сближающими их с надсубдукционными вулканитами.

Базальтоиды щелочной серии характеризуются относительно высокими 
содержаниями щелочей, высокими титана, фосфора и низкими алюминия. 
Концентрации некогерентных элементов высокие, близкие к таковым в ще
лочных внутриплитных базальтах ОШ. Для щелочных базальтов характерен 
слабый Ta-Nb максимум.

4. В юго-восточной части Китая, Индокитае и прилегающих краевых мо
рях изотопный состав базальтов в целом определяется смешением компонен
тов DM и ЕМП при слабо выраженных признаках компонента EMI, распо
знающегося в отдельных ареалах щелочных базальтоидов поздних комплек
сов [Flower et al., 1998; Hoang et al., 1996; Mukasa et al., 1996].

Повышенные (по сравнению с базальтами Тихого океана) величины 
207Pb/204Pb и 208Pb/204Pb (при данных значениях 206РЬ/204РЬ) в рассматриваемых 
базальтах позволяют сделать вывод о развитии под юго-восточной окраиной 
Евроазиатского континента астеносферы типа Индийского океана (I-MORB, 
или DUPAL-подобной) [Flower et al., 1998; Tu et al., 1991 и др.].



ГЛАВА 5
ОБЩИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАЗВИТИЯ ВУЛКАНИЗМА 

В ЗОНАХ РАСТЯЖЕНИЯ НА КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЕ
АЗИИ

Результаты проведенных исследований в определенной степени позволя
ют выявить закономерности в распределении кайнозойского вулканизма в 
зонах растяжения на восточной окраине Азии в пространстве и во времени, 
установить причины латеральной зональности, оценить природу и особенно
сти гетерогенности магматических источников, что представляяет опреде
ленный интерес как для реконструкции геодинамических условий развития 
восточной окраины Азиатского континента, так и для понимания эволюции 
магматизма на протяжении кайнозоя.

Известно [Филатова, 1988; Тихоокеанская... 1991 и др.], что на востоке Ев
разии в меловое время происходило формирование протяженных окраинно
континентальных вулканических поясов. К середине раннего палеогена разви
тие надсубдукционных поясов завершилось, а край континента претерпел де
струкцию и растяжение с образованием сдвигов, сбросов, грабенов, вплоть до 
окраинно-морских бассейнов. По мнению В.Е. Хайна [2001], значительная 
часть Тихоокеанского пояса образовалась в результате раскола и рифтогенеза 
континентальной окраины. Е.Е. Милановский и А.М. Никишин [1988] также 
относят Западно-Тихоокеанский пояс к рифтовым структурам. Западно- 
Тихоокеанская рифтовая система, по мнению этих исследователей, была нало
жена в конце мела на западную часть длительно (с рифея) развивавшегося 
Циркум-Тихоокеанского подвижного пояса, что обусловило своеобразие ее 
глубинного строения и специфику магматизма. Многочисленные ареалы кай
нозойских вулканических пород, приуроченные к структурам растяжения, ши
роко распространены на востоке Евроазиатского континента, различаясь раз
нообразием состава и временем формирования. Вместе с тем, намечаются оп
ределенные тенденции в развитии вулканизма, связанные как с геодинамикой 
региона, так и с особенностями источников магмогенерации.

Общей причиной возникновения структур растяжения на окраине конти
нента явилась их связь с крупномасштабным воздействием удаленных сил [Ле
онов, 2001; Tapponnier et al., 1986]. На северо-востоке Азии -  это аккреция ге
терогенных террейнов, сопровождавшаяся шарьированием в позднесенонское 
время Эконайского и Емраваам-Пикасьваямского террейнов, окончательным 
становлением Янранайской аккреционной призмы [Соколов, 1992], тектониче
ским скучиванием окраинно-морских комплексов Олюторского террейна [Ка
зимиров и др., 1987]. Сближение и аккреция террейнов могли происходить в 
режиме «косого» столкновения [Федоровский, Скляров, 2001], что привело к



реактивации древних разломов и тотальному проявлению сдвиговых деформа
ций и, в конечном счете, формированию бассейнов типа «пулл-апарт».

На востоке и юго-востоке Азиатского континента коллизия Индийской 
плиты с Евроазиатской, начавшаяся в самом конце палеоцена и закончившая
ся в среднем эоцене [Хайн, 2001; Peltzer, Tapponnier, 1988; Flower et al., 19986 
и др.], привела к образованию системы сдвигов, сочетающихся со сбросами, 
вдоль которых формировались грабены и бассейны «пулл-апарт».

При схожести проявлений вулканической деятельности в кайнозое на вос
точной окраине Азии обнаруживается, тем не менее, ряд различий в эволю
ции вулканизма, связанных, в первую очередь, с различиями в геодинамике 
отдельных частей региона.

Так, на северо-востоке Азии (в Пенжинско-Анадырско-Корякском регионе) 
выделяются три основные фазы растяжения (маастрихт-раннеэоценовая, нео
геновая и раннеплейстоценовая), разделенные либо формированием окраинно
континентальных вулканических поясов (Западнокамчатско-Корякского и 
Олюторского), либо фазами регионального сжатия или аккреции [Федоров, 
Филатова, 1999]. Важно подчеркнуть, что в пределах Камчатской складчатой 
области и смежной с ней Олюторской, проявления внутриплитного вулканизма 
часто синхронны с накоплением надсубдукционных вулканических комплек
сов. Напротив, в центральной и юго-восточной частях окраины континента, 
начиная с раннего кайнозоя, вулканизм не связан с субдукционными процес
сами, и лавовые плато и щитовые вулканы маркируют зоны растяжения.

Сравнение химизма кайнозойских магматических пород зон растяжения 
на восточной окраине Азии обнаруживает ряд различных тенденций измене
ния характера магматической деятельности как во времени, так и на разли
чающихся интенсивностью растяжения площадях.

Основные тенденции в эволюции кайнозойского вулканизма 
на восточной окраине Азии

Примечательно, что наибольшим разнообразием состава характеризуются 
ранние проявления постсубдукционного магматизма. На северо-восточной 
окраине Азии начало процессов растяжения относится к маастрихт- 
среднеэоценовому времени [Филатова, 1988]. В это время происходит накоп
ление базальтовых толщ занимающих обширную площадь в Пенжинско- 
Анадырско-Корякского регионе (см. рис. 2.5), относящихся к толеитовой, 
субщелочной и щелочной сериям и отличающихся значительной латеральной 
неоднородностью химического состава.

Как было показано выше (см. главу 2), общим свойством базальтоидов 
является их обогащение высокозарядными литофильными элементами от
носительно крупноионных, что придает породам сходство с образованиями 
внутриплитных магматических серий. Однако степень обогащенности эти
ми элементами различна в отдельных ареалах комплекса, а наличие резко 
выраженной Ta-Nb аномалии в толеитах большей части ареалов обуславли
вает их сходство с надсубдукционными вулканитами активных континен
тальных окраин. Кроме того, часть базальтов этого возраста близка по со
ставу к M ORB-типу.



Установленная латеральная зональность состава маастрихт-среднеэоцено- 
вых базальтоидов [Федоров, Филатова, 1999] выражена в смене калий- 
натриевой специфики химизма пород на востоке Пенжинско-Анадырско- 
Корякского региона на калиевую субщелочную и щелочную к северо-западу, в 
глубь континента, увеличении обогащенности пород в этом направлении лег
кими REE, уменьшении степени дифференцированности магм. Латеральные 
вариации позволяют предполагать гетерогенность природы магмогенерирую
щих источников. В целом, маастрихт-среднеоценовый комплекс включает ба- 
зальтоиды разных магматических серий (чаще комбинацию признаков послед
них), что предполагает участие в их генезисе нескольких магматических ис
точников, соотношение в которых океанической деплетированной, обогащен
ной внутриплитной и субдукционной компонент меняется по площади в на
правлении от океана в глубь континента.

В Приморье и, в частности, на восточном Сихотэ-Алине наиболее ранние, 
связанные с растяжением магматические проявления представлены эоцен
олигоценовыми глиноземистыми толеитами, образующими также в северной и 
южной частях Сихотэ-Алиня совместно с кислыми эффузивами контрастную ас
социацию [Ростовский, 1976; Мартынов, 19996]. Глиноземистые толеиты отли
чаются в целом повышенными, относительно надсубдукционных вулканитов 
концентрациями высокозарядных элементов и отношениями HFSE/LILE, что 
свидетельствует о существенном вкладе внутриплитной мантийной компоненты.

Наиболее ранние постсубдукционные вулканические образования в Корее, 
Восточном Китае и Вьетнаме представлены щелочными и субщелочными, 
преимущественно калиевыми образованиями. В Корее -  это олигоценовые 
шошониты Намсок, которые, как показано выше, по химизму практически не 
отличимы от аналогичных пород вулканических поясов, источники которых 
формируются в надсубдукционном мантийном клине под воздействием 
флюидов из погружающейся океанической плиты. На диаграмме Ba/La- 
(La/Yb)n, отражающей положение конечных составов трех компонентов -  де- 
плетированного MORB-пбдобного, внутриплитного обогащенного и субдук- 
ционного -  и тренды их смешения (см. рис. 3.30), шошониты олигоцена тяго
теют к области последнего, LILE обогащенного. Парадоксом является то, что 
субдукционная обстановка в олигоцене в этом районе Азии отсутствовала 
[Меланхолина, 1998; Объяснительная записка..., 2000].

В Северо-Восточном Китае раннепалеогеновый вулканизм спорадически 
проявлялся по всей площади региона и представлен в основном толеитовы- 
ми базальтами при подчиненной доле щелочных базальтоидов внутриплит
ной геохимической специализации. Примечательно, что несмотря на опре
деленную латеральную гетерогенность все базальтоиды (за исключением 
базальтоидов Куаньдянь) имеют повышенные отношения 208РЬ/204РЬ (при 
данных значениях 206РЬ/204РЬ), что типично для аномалии DUPAL Южного 
полушария [Hart, 1988].

На юго-востоке Китая картина несколько иная. Здесь наиболее ранние 
проявления кайнозойского рифтогенного вулканизма отличаются сильной ге
терогенностью состава. Так, в ареале Хайдон позднеэоценовые-раннеолиго- 
ценовые калиевые мафические лавы характеризуются сильным Ta-Nb мини
мумом, высокими значениями LILE/HFSE и 87Sr/86Sr и 206РЬ/204РЬ при низких



143Nd/144Nd, что позволяет предположить существенный вклад субдукционно- 
го компонента в их генезис.

В провинции Жуандон раннетретичный вулканизм был проявлен в рифтоген
ных впадинах Саншуи, Хеюян и Лэйпин и представлен бимодальной (толеиты и 
трахиты) и базальт-андезитовыми сериями. Для всех базальтов характерен от
четливый Ta-Nb минимум, высокие 87Sr/86Sr и низкие отношения 143Nd/144Nd.

Ранние, связанные с растяжением магматические проявления Вьетнама 
представлены олигоценовыми ультракалиевыми основными породами (коки- 
тами и абсарокитами) [Поляков и др., 1997; Flower et al., 1998а].

Итак, раннекайнозойский вулканизм восточной окраины Азии, начало кото
рого обусловлено коллизионными процессами и разогревом подлитосферной 
части мантии при апвеллинге горячего материала, отличается сильной латераль
ной неоднородностью и представлен проявлениями толеитового, субщелочного 
и щелочного (преимущественно калиевого) типа. Геологические признаки (при
уроченность к грабенам, структурам типа пулл-апарт, трещинный тип вулканиз
ма и др.) указывают на формирование вулканитов в режиме растяжения. Нега
тивная Nb-Ta аномалия на спайдерграммах в большей части базальтоидов, по
ниженные значения (Nb/Y)Ch и (Nb/Zr)ch позволяют предположить существенный 
вклад литосферной субдукционной компоненты в их генезисе.

Определенный интерес для понимания природы постколлизионных процес
сов и процессов рифтогенеза представляет развитие щелочных калиевых пород 
на начальных этапах растяжения. Существуют две основные точки зрения на 
происхождение высококалиевых пород на окраине континента. Согласно пер
вой из них [England, Houseman, 1989; Turner et al., 1996], калиевые расплавы 
образуются во внутримантийных обогащенных горизонтах, подвергнувшихся 
термальной эрозии [Gallagher, Hawkesworth, 1992], как ответная реакция на 
утонение и расширение по площади утолщенной литосферы при коллизии кон
тинентальных плит. Сочетание процессов апвеллинга астеносферы и утонения 
литосферы увеличивает потенциал температуры и благоприятствует возникно
вению расплавов. Однако, как было показано в работе [Flower et al., 1998а], ос
новываясь на изучении глубинных ксенолитов [Griffin et al., 1998] и экспери
ментальных данных по равновесию минеральных фаз из вьетнамских базаль- 
тоидах [Hoang, Flower, 1998], обогащение флогопитом обычно незначительно 
по объему и ограничено нижней частью пограничного слоя между астеносфе
рой и литосферой, наиболее чувствительной к перемещениям, что накладывает 
существенные ограничения на данную модель. Образование калиевых распла
вов in situ также не объясняет приуроченность данных вулканитов к коллизи
онным сутурам и их характерную высокую магнезиальность, обогащение LILE 
и истощение HFSE по сравнению с другими внутриплитными расплавами.

Вторая модель образования высококалиевых расплавов, предложенная 
М. Флауэром с коллегами [Flower et al., 1998а], основывается на существова
нии субдукции континентального материала и преддуговой тектонической 
эрозии, предшествующих коллизии. Предполагается, что обводненная, обо
гащенная коровым материалом тугоплавкая литосферная мантия (RLM) уда
ляется из основной части литосферной плиты в процессе тектонической эро
зии, обусловленной утолщением земной коры при орогении [Sacks, Secor,
1990], и материал астеносферы перетекает в результате высвобождения объ



ема литосферной плиты [Davies, von Blanckenburg, 1995]. Процессы тектони
ческой эрозии литосферы рассмотрены в работе [Hussong, Uyeda, 1981], где 
показано, что этот процесс также затрагивает литосферу в ответ на коллизи
онные астеносферные потоки. П. Сакс и Д. Секор показали, что разрыв суб- 
дуцирующей плиты достаточно частое явление, если не повсеместное в про
цессе континентальной коллизии, и оно распознается сейсмическими мето
дами под некоторыми складчатыми поясами [Sacks, Secor, 1990]. Разрыв суб- 
дуцирующей плиты с отрывом нижней части пластины также рассматривает
ся в качестве условия образования «астеносферных окон», связанных с кол
лизией микроконтинентов, например, в Индонезии, Новых Гебридах и Сре
диземноморском регионе [Wortel, Spakman, 1992]. Необходимо отметить, что 
важную роль в таком развитии играют крупные продольные сдвиги, возни
кающие на континентальных окраинах в случае косонаправленной по отно
шению к их простиранию субдукции [Хайн, Хайн, 1997; Ханчук, 2000].

Дж. Дэвис и Ф. Бланкенбург [Davies, von Blanckenburg, 1995] рассчитали 
условия разрыва литосферной плиты, сравнивая состояние прочности лито
сферы с изменением сил плавучести, происходящими в течение субдукции 
или поддвига континентальной коры, и пришли к выводу о вероятности 
столкновения поднимающихся астеносферных потоков в «окне» плите с 
утолщенной метасоматизированной литосферной мантией.

В общем виде модель М. Флауэра складывается из нескольких этапов 
(рис. 5.1), включающих:

A. Коллизию индентора (например Индии) с литосферной плитой форлен- 
да (например Евразией), сопровождающуюся орогенией, поддвигом конти
нентальной коры и утолщением обводненной литосферы.

Б. Перелом субдуцирующей плиты, позволяющий астеносфере проник
нуть в «окно» плиты; продолжение орогении; увеличение мощности аккреци
онных образований.

B. Начало расслоения обводненной литосферы в ответ на сходящиеся ас
теносферные потоки.

Г. Смешивание материала обводненной, контаминированной осадками ли
тосферы с астеносферой при продолжающемся погружении реликтов лито
сферной плиты.

Данная модель объясняет как образование низкоплотностной, обогащен
ной калием мантии, так и деплетированной в отношении высокозарядных 
элементов тугоплавкой мантии, Р -Т  условия которой выше стабильности 
флогопита (~7 Гпа и 1300°С). Подобные (т.е. ультракалиевые и деплетиро- 
ванные в отношении HFSE) водонасыщенные интерстиционные расплавы 
образовывались из малоглубинной флогопитсодержащей мантии в режиме 
начального растяжения и декомпрессии [Flower et al., 1998а].

Предпочтительность данной модели перед первой заключается в ее спо
собности объяснить «зараженность» син- и постколлизионных магм суб- 
дукционными метками в местах сегрегации калиевых расплавов и показать, 
что расслоение коллизионно утолщенной литосферы может обеспечить не
обходимые термальные условия для декомпрессионного плавления, вы
званного растяжением континентальной плиты и возможной циркуляцией 
горячих астеносферных ячеек [Smith, 1993].



Рис.5.1. Модель образования высококалиевых расплавов [Flower et al., 1998а]
RLM -  тугоплавкая литосфера, TBL -  термический раздел астеносферы и литосферы, RKM -  

источник высококалиевых магм, FM -  окружающая обогащенная (fertile) мантия. Вставки (а) и 
(б) показывают местоположение зон магмогенерации в альтернативной первой модели. Объяс
нение модели см. текст

Начиная с миоцена и по исторический этап включительно, вулканическая 
деятельность в пределах континентальной окраины Азии (за исключением 
Камчатки и Олюторской зоны Корякского нагорья) была представлена про
дуктами преимущественно внутриплитной геохимической специализации.

Значительная часть вулканических ареалов имеет двучленное строение, 
связанное с двумя эпизодами вулканической деятельности. Нижний ком
плекс, как правило, образован потоками кварцевых или оливиновых толеитов 
(или их переслаиванием), связанных с извержениями трещинного типа, дея
тельность которых приурочена к протяженным разломам, а щелочные ба-



зальтоиды верхнего комплекса часто формируют постройки центрального 
типа, сопряженные со сдвигами.

На северо-востоке Азиатской окраины после поздний эоцен-олигоцено- 
вого этапа надсубдукционного вулканизма, приведшего к формированию За- 
паднокамчатско-Корякского вулканического пояса, с раннего миоцена возоб
новился базальтовый вулканизм, связанный с зонами растяжения [Федоров, 
Филатова, 1999]. Магматические комплексы миоценового и плиоцен- 
четвертичного возраста слагают разобщенные поля, которые в совокупности 
образуют полосы, протягивающиеся вдоль побережья Охотского и Берингова 
морей, а также формируют островные гряды в шельфовой части Берингова 
моря (см. рис. 2.1). Пространственное распределение отдельных вулканиче
ских полей и полос в целом контролировалось сбросами, обособляющими 
системы грабенов и горстов, а также сдвигами.

В северном Приохотье, на юге Чукотского п-ова, юго-востоке Корякского 
нагорья и островах Берингова моря в этом временном интервале преобладали 
извержения преимущественно щелочного базальтового вулканизма при под
чиненной роли толеитового. Базальтоиды, характеризуясь высокими концен
трациями некогерентных элементов, сопоставимы с вулканитами континен
тальных рифтов [Basaltic..., 1981].

Иной характер миоценовых вулканических образований свойственен вос
точной части Корякского нагорья. Здесь формировались базальты толеитовой 
(керекский комплекс Наваринского ареала) и переходной к умереннощелочной 
(Русскогорский ареал) серий. В базальтах этих ареалов превалируют свойства 
толеитов внутриплитной геохимической специализации. Однако для части их 
характерны пониженные концентрации ТЮ2, Ta-Nb минимум на спайдерграм- 
мах, предполагающие участие в их генезисе субдукционной компоненты.

В Восточном Сихотэ-Алине в раннем миоцене наряду с глиноземистыми то- 
леитами в составе кизинского комплекса накапливались умереннокалиевые анде
зиты, шошониты и деплетированные толеиты (с долей субдукционной компонен
ты) [Petrova et al., 1996, Shimazu, Kawano, 1999; Okamura et al., 19986; Есин и др., 
1992а-г; 1994; 1995; Мартынов, 1995; 19996]. Поздний миоцен-раннеплиоценовые 
толеиггы и плиоценовые щелочные базальты внутриплитной геохимической спе
циализации формируют обширные плато и отдельные вулканические постройки; 
примечательно, что в толеитах также отмечается Ta-Nb минимум.

В раннем миоцене в Корейско-Японском регионе реконструируется сложная 
латеральная магматическая зональность. На континентальной окраине (п-ов Корея 
и прилежащие площади Китая) накапливались своеобразные вулканиты комплек
са Онсупхен и их аналоги. Эти породы умеренно обогащены некогерентными 
элементами, благодаря чему на диаграммах смешения тяготеют к внутриплитному 
компоненту (см. рис. 3.30). Однако породы комплекса Онсупхен отчасти наследу
ют субдукционные черты олигоценовых вулканитов, в частности, пониженные (по 
сравнению с остальными щелочными породами рассматриваемого региона) кон
центрации ТЮ2, а также относительно низкие концентрации Та и Nb.

Иной характер раннемиоценовых вулканических образований свойственен 
юго-востоку п-ова Корея (зоне Яннам) и Японскому морю, находившемуся на 
стадии максимального раскрытия [Jolivet, Tamaki, 1992; Kaneoka et al., 1992]. 
Развитие магматизма на территории Японского моря протекало от сравни



тельно обогащенных разностей к деплетированным. Возникшие на началь
ных стадиях рифтогенеза и рассеянного спрединга толеиты в целом характе
ризовались слабо обогащенными составами, близкими к толеитам типа Е- 
MORB. Несколько повышенные содержания LILE и LREE на фоне истоще
ния другими некогерентными элементами служат дополнительным доводом в 
пользу их обогащения субдукционным компонентом. Однако уже на началь
ной стадии раскрытия Японского бассейна здесь появились и более деплети- 
рованные разности, представленные частью пород нижних комплексов сква
жин 794 и 797. Породы верхнего комплекса скважины 797 знаменуют, види
мо, стадию интенсивного спрединга и формирования океанической коры, по
скольку их состав наиболее близок к N-MORB.

Наряду с процессом спрединга континентальные блоки в формирующемся 
окраинном бассейне испытывали рифтогенез, о чем свидетельствует локаль
ное появление на о-ве Оки Дого нижнемиоценовых шошонитов, знаменую
щих начальную фазу деструкции континентальной коры, а также даек лам
профиров на о-ве Сикоку. Умеренно обогащенные толеиты (иногда с долей 
субдукционного компонента) накапливались в раннем миоцене и в примы
кавших к Японскому морю зонах окраинно-континентального рифтогенеза на 
востоке Азии (в зоне Яннам Кореи).

Среднемиоценовый этап характеризовался неравномерным развитием маг
матизма в этой части региона. В Корее образовались единичные дайки щелоч
ных базальтов зоны Пхохан, а на сопредельной территории Китая формирова
лись отдельные ареалы щелочных пород и обогащенных толеитов возрастом 
16,5-13,5 млн лет [Yun et al., 1993]. В грабенах Симане и Акита-Ямагата (о-в 
Хонсю), отражающих деструкцию континентальной коры, на этом этапе шло 
накопление толеитов, позже сменившееся образованием щелочных базальтов. 
В целом, несмотря на скудность проявлений среднемиоценового магматизма, 
все же щелочной его характер являлся определяющим для этого этапа. Это 
подтверждается и формированием в среднем миоцене небольших ареалов ще
лочных пород (в сочетании с обогащенными толеитами) на площади Чугоку о- 
в Кюсю и Хонсю, на южном обрамлении раскрывавшегося Японского моря 
[Iwamori, 1992; Morris, Kagami, 1989; Yagi et al., 2001]. Мало интенсивный ще
лочной вулканизм продолжался здесь и в позднем миоцене, тогда как для тер
ритории Корейского п-ова установлен позднемиоценовый перерыв в магмати
ческой деятельности [Федорчук, Филатова, 1993; Yun et al., 1993]. Судя по изо
топно-геохимическим характеристикам миоценовые щелочные породы площа
ди Чугоку и грабена Акита-Ямагата [Morris, Kagami, 1989; Yagi et al., 2001] 
были связаны с источниками внутриплитного типа, тогда как одновозрастные 
толеиты (отличающиеся от щелочных базальтоидов более низкой титанисто- 
стью) обнаруживают смешение трех компонентов: MORB-подобного, внутри^ 
плитного и субдукционного; причем решающее влияние на их формирование 
были оказаны двумя последними компонентами.

После практически амагматического позднемиоценового этапа в Корей
ско-Японском регионе вулканизм зон растяжения возобновился в плиоцене и 
продолжался вплоть до исторического времени. Магматические породы этого 
возраста формировали острова в Цусимском проливе и в завершившем рас
крытие Японском море, а также образовали ареалы в юго-западной и цен



тральной частях о-ва Хонсю. Это был этап преобладающего щелочного и 
умереннощелочного магматизма внутриплитного типа.

Почти все щелочные базальтоиды плиоцен-голоценового этапа северо- 
восточного Китая, Кореи, о-вов Чечжудо, Уллындо, архипелага Оки и площади 
Чугоку в Японии занимают область состава обогащенных внутриплитных серий, 
не выходя за пределы составов щелочных базальтоидов Гавайских о-вов [Chen, 
Frey, 1985] и Восточно-Африканских рифтов [Hart et al., 1989 и др.]. Однако не
которые щелочные вулканиты этого возраста, например, ареалов Чугоку, Оки 
Дого и особенно ареалов Чхильбосан, несут признаки смешения внутриплитного 
и субдукционного компонентов, хотя в целом роль последнего в породах плио
цен-голоценового возраста резко сократилась. Уменьшился на этом этапе и объ
ем толеитов. Единичные потоки плиоцен-голоценовых толеитов, спорадически 
распространенные в Корее, на о-ве Чечжудо и на площади Чугоку Японии, гете- 
рогенны по составу и, очевидно, по генезису. Так, наиболее обогащенные толеи- 
ты о-ва Чечжудо по высокому содержанию Ti аналогичны щелочным базальтои- 
дам и возникли, скорее всего, в результате увеличения степени парциального 
плавления магм, единых для обоих типов пород. Все остальные толеиты этого 
возрастного интервала содержат более низкие концентрации ТЮ2 и несут при
знаки смешения различных компонентов. Примером смешения внутриплитного 
и субдукционного компонентов являются толеиты площади Чугоку. Толеиты 
ареала Анджу, лишенные признаков влияния субдукционного источника, воз
никли, вероятно, как результат смешения деплетированного и обогащенного 
внутриплитного компонентов. Единичные потоки наиболее деплетированных 
толеитов (например, в ареале Пэкту, а возможно, и в потоках Менган [Федорчук, 
Филатова, 1993]) тяготеют к MORB-составам.

Таким образом, развитие магматизма, связанного с зонами растяжения, в 
пределах Корейского п-ова, протекало от шошонитов олигоцена через нижне
среднемиоценовые щелочные базальтоиды (несущие также и признаки суб
дукционного компонента) к щелочным породам плиоцена-голоцена; единич
ные потоки толеитов среди щелочных пород не являлись определяющими для 
плиоцен-голоценового этапа. Несколько иная картина развития раннемиоцено
вого вулканизма присуща акватории Японского моря. Здесь преимущественно 
щелочные базальтоиды континента сменились изотопно-деплетированными 
(Sr, Nd, Pb), маркировавшими стадию максимального раскрытия бассейна, то
гда как в грабенах его южного обрамления шло накопление либо шошонитов 
(Оки Дого), либо умеренно деплетированных толеитов. Эволюция раннемио
ценового магматизма в пределах окраинного моря характеризовалась сменой 
во времени умереннообогащенных толеитов деплетированными.

В целом, влияние субдукционного компонента в базальтах восточной ок
раины Азии резко сокращалось во времени: оно было определяющим в гли
ноземистых толеитах и шошонитах палеогена, уменьшилось в щелочных и 
толеитовых базальтоидах миоцена и становится незначительным (а чаще 
практически отсутствует) в плиоцен-четвертичных вулканитах.

Эта закономерность справедлива в основном для тех вулканических рай
онов, где представляется возможным проследить развитие вулканизма на ог
раниченной площади на протяжении большей части кайнозоя, что относится 
в первую очередь к Пенжинско-Анадырско-Корякской области, Восточному



Рис. 5.2. Вариации La/Ta отношений и аномалии Та в кайнозойских базальтах 
восточной окраины Азии

Аномалия Та расчитана исходя из соотношения: Ta*=Tach/0,5x(Thch+Lach)

Сихотэ-Алиню, Корейско-Японскоморскому региону. Эти данные хорошо 
иллюстрируются диаграммами вариаций отношений La/Ta в зависимости от 
распределения Ta-Nb аномалии, на которых видно уменьшение минимума и 
смещение фигуративных полей в область внутриплитных составов со време
нем (рис. 5.2). Близкую картину распределения мы видим и на диаграммах 
зависимости отношений Th/Yb и HfTTa (рис. 5.3).
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На юго-восточной окраине Азии, как было отмечено выше, начиная с ран
него миоцена преобладающим типом вулканизма становится щелочной и то- 
леитовый внутриплитной геохимической специализации. Характерной осо
бенностью толеитов этой части окраины является почти полное отсутствие в 
них признаков участия субдукционного компонента.

В раннем миоцене проявления вулканизма ограничены и представлены 
ареалами в юго-восточной части Китая (Ксинчан), на Тайване и Вьетнаме 
(Фу-Риенг и Далат), сложенными базальтами преимущественно толеито- 
вого типа.

В среднем-позднем миоцене наблюдается усиление вулканической дея
тельности, приведшей к образованию ряда ареалов как в континентальной 
части Юго-Восточного Китая, Вьетнама и Таиланда, так и на островах Тай
ванского пролива, сложенных также базальтами толеитовой серии, иногда 
переслаивающимися с щелочными базальтоидами.

Плиоцен-четвертичный этап вулканизма, охвативший значительную часть 
Южно-Китайского региона и Индокитай, отличается большей латеральной 
неоднородностью. Так, наряду с щелочным базальтовым вулканизмом в зоне 
Фуджань на юго-востоке Китая и о-вах Южно-Китайского моря, на п-ове 
Лэйчжоу и о-ве Хайнань проявился обширный толеитовый вулканизм, сме
нившийся позже щелочным базальтовым. Проявления толеитового вулканиз
ма, образующего самостоятельные ареалы, также отмечаются и в северном 
секторе Индокитая, тогда как в его более южных частях, как и в Таиланде, 
преобладают щелочные базальтоиды, слагающие либо отдельные вулканиче
ские поля, либо образующие верхние комплексы сложных ареалов.

В троге Окинава в среднем плейстоцене-голоцене после амагматического 
этапа развития рифтогенной структуры проявился толеитовый бимодальный 
базальт-риолитовый вулканизм. Базальты и риолиты отличаются низкими 
концентрациями щелочей, толеитовым трендом дифференциации, обогаще
нием LILE относительно HFSE и сильным Ta-Nb минимумом в базальтах, что 
в большей степени характерно для надсубдукционных вулканитов, отличая 
толеиты от базальтов задуговых бассейнов [Shinjo, 1999].

Латеральные ряды кайнозойских вулканических пород 
восточной окраины Азии

Резко выраженная латеральная зональность характерна для пород миоцена 
по трансекту п-ов Корея-Японское море-юго-запад о-ва Хонсю [Филатова, 
Федоров, 2001; 2003]. На краю континента интервал 23-15 млн лет включает 
щелочные базальтоиды, которые в наиболее ранних проявлениях (ареал Он- 
супхен) еще несут субдукционные метки, исчезающие в среднемиоценовых, 
типично внутриплитных щелочных долеритах зоны Пхохан. В Японском мо
ре в интервале 23-15 млн лет изливались толеиты типа Е- и N-MORB, причем 
доля последних, наиболее деплетированных, возросла около 17-15 млн лет. 
Толеиты состава Е- и N-MORB нижнего-начала среднего миоцена занимают 
прибрежные участки Азиатского континента (зону Яннам и район Сихотэ- 
Алиня). Близкого состава среднемиоценовые толеиты (14,2-12,9 млн лет) 
располагаются в грабенах приморской части о-ва Хонсю (грабены Симане и



Акита-Ямагата). Гетерогенность миоценового магматизма в Японском море 
подчеркивается и проявлением в фундаменте о-ва Оки Дого нижнемиоцено
вых шошонитов (19-18 млн лет).

Перерыв в разрезе магматических образований в пределах рассматри
ваемого региона установлен в интервале 13-6 млн лет, что нарушается лишь 
слабоинтенсивным позднемиоценовым вулканизмом на площади Чугоку (о- 
в Кюсю) и Хонсю. Плиоцен-четвертичный интервал всего рассматриваемо
го региона -  от Китайско-Корейской континентальной окраины до юго- 
западной Японии включительно -  представлен щелочными вулканитами 
внутриплитного типа (иногда дифференцированными до риолитов) с не
многочисленными потоками толеитов. Отмечается спорадическая и незако
номерно латерально проявленная обогащенность плиоцен-четвертичных ба- 
зальтоидов субдукционным компонентом: наиболее значительные субдук- 
ционные метки выражены в вулканитах края континента (ареалы Чхильбо- 
сан), тогда как в приближенных к Нанкайскому желобу базальтоидах о-вов 
Японского моря и площади Чугоку о-ва Хонсю эти метки весьма слабы или 
отсутствуют вовсе.

Выявленная латеральная зональность миоценовых вулканитов показывает, 
что на участках интенсивного растяжения -  в Японском море и прилегающих 
грабенах континента -  в раннем миоцене происходило накопление толеитов, 
которые вначале несли признаки влияния субдукционного компонента, а за
тем сменились наиболее деплетированными разностями. Выявленный неза
кономерный характер латерального распределения вулканитов, обогащенных 
субдукционным компонентом, свидетельствует об отсутствии генетической 
связи этого компонента с зоной субдукции Нанкайского желоба.

Сходная картина латеральной неоднородности устанавливается и для 
ранне-среднемиоценовых вулканитов по трансекту о-ва Миндоро и Пала- 
ван-Ю жно-Китайское море-Вьетнам. На островах Миндоро и Палаван ран
немиоценовые деплетированные толеиты рассматриваются как реликты 
раннего эпизода спрединга в Южно-Китайском море [Tu et al., 1992]. Пост- 
спрединговый этап вулканизма в Южно-Китайском море представлен ба- 
зальтоидами симаунтов Скарборо, состав которых изменяется от оливино- 
вых толеитов (13,9 млн лет) до трахибазальтов и оливиновых толеитов 
(9,9 млн лет) и щелочных оливиновых базальтов (3,5 млн лет) [Tu et al., 
1992; Wang et al., 1986]. На краю континента (во Вьетнаме) в раннем- 
среднем миоцене изливались оливиновые и кварцевые толеиты внутри- 
плитной геохимической специализации, сформировавшие нижние комплек
сы вулканических ареалов Плейку, Далат и Фу-Риенг, а также островов Ку- 
Лау-Ре шельфовой части Южно-Китайского моря.

Таким образом, кайнозойские вулканические образования зон растяжения 
восточной окраины Евроазиатского континента обнаруживают изменчивость 
как во времени, так и по латерали в зависимости от степени деструкции и ин
тенсивности растяжения. Исследования этих вулканических пород выявили 
достаточно широкие вариации минерального и химического состава, которые 
позволяют проследить их общие закономерности.



Минералогические особенности вулканитов внутриплитной 
геохимической специализации

Минеральный состав и типы ассоциаций вкрапленников в существенной сте
пени определяют петрохимические особенности пород, их серийную принад
лежность. Среди вкрапленников вулканитов внутриплитной геохимической спе
циализации наиболее распространена клинопироксен-оливиновая асссоциация, 
отмечаемая в базальтах практически всех серий, а также в части трахитов, тогда 
как клинопироксен-оливин-плагиоклазовая более типична для пород субщелоч
ных серий. Флогопит-оливин-клинопироксеновая ассоциация встречается только 
в К-щелочнобазальтовой серии. В трахибазальтах и трахиандезитах наряду с 
клинопироксен-оливин-плагиокпазовой ассоциацией обычно также присутству
ют ортопироксен и амфиболы. В трахитах отмечаются клинопироксен-оливи
новая, клинопироксен-оливин-плагиоклаз-фельдшпатоидная и биотит-клинопи- 
роксен-плагиоклазовая асссоциации. В щелочных кварцевых трахитах и трахи- 
риолитах Камчатки, по данным О.Н. Волынца с соавторами [1990а] вкрапленни
ки образованы клинопироксеном и калиевыми полевыми шпатами, а в коменди- 
тах отмечаются единичные вкрапленники биотита и калиевого полевого шпата.

Характерной чертой темноцветных минералов в вулканитах внутриплитной 
специализации является их повышенные титановость и кальциевость [Волынец, 
1993] и отличные от надсубдукционных пород тренды эволюции (рис. 5.4).

Клинопироксены толеитовой серии характеризуются толеитовым трендом 
эволюции с образованием субкальциевого авгита в основной массе породы и 
отличаются от островодужных толеитов высокими концентрациями титана (а 
также Zr) и отсутствием (или крайне незначительным развитием) ортопирок- 
сенов. Толеитовый тренд наблюдается также в субщелочных базальтах шо- 
шонитовой серии, в которых наряду с обогащением Fs-миналом отмечается 
некоторый рост Wo-минала (рис. 5.4). В щелочных оливиновых базальтоидах 
внутриплитной геохимической специализации эволюция клинопироксенов 
идет в сторону титанистых салита и фассаита, а клинопироксенов дифферен
цированной базальт-комендитовой серии -  в сторону ферроавгита, натровых 
геденбергита и эгирина. В трахибазальтах, трахиандезитах, а также части 
трахитов отмечается присутствие в основной массе субкальциевого авгита и 
ферроавгита. В базальтах К-щелочнобазальтовой серии эволюция клинопи
роксенов в целом близка к таковой в базальтоидах K-Na специализации: ядра 
вкрапленников сложены титанистыми хром-диопсидом и диопсид-салитом, а 
состав краевых зон смещен в сторону титанистого фассаита.

Обогащение титаном, как было отмечено О.Н. Волынцом [Volynets, 1994], 
характерно и для других темноцветных минералов внутриплитных вулкани
тов. Так, амфиболы из трахибазальтов базальт-комендитовой серии вулкана 
Белоголовский (Камчатка) и о-ва Оки Дого (Япония) представлены керсути- 
том, шошониты Камчатки и Вьетнама содержат вкрапленники титанистого 
гастингсита, а субщелочные долериты в составе Каканаутского комплекса 
содержат амфиболы с концентрациями титана до 5,2% ТЮ2. Высокие содер
жания титана характерны и для флогопита и биотита из лав щелочных серий, 
максимальные концентрации T i0 2 (до 10%) наблюдаются в слюдах из трахи
тов и в основной массе калиевых базальтоидов.
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Рис. 5.4. Состав пироксенов в вулканических породах внутриплитной геохимиче
ской специализации [Волынец, 1993; Федоров и др., 1993 и др.]

I-V  -  поля составов пироксенов из пород разных серий: I -  толеитовой, II -  щелочнобазальто
вой и щелочных базальтов-нефелинитов; III -  шошонитовой, IV -  щелочно-оливин-базальт-трахит- 
комендитовой, V -  калиевой щелочной. Стрелками показаны тренды эволюции пироксенов

Состав оливина и плагиоклазов во внутриплитных базальтах близок по Fo- 
и An-миналам надсубдукционных вулканитов.

Примечателен состав включений шпинели из вкрапленников оливина в то- 
леитовых и K-Na щелочных базальтоидах, характеризующихся высокими кон
центрациями алюминия и, в отличие от островодужного высокохромистого 
пикотита, крайне низкими содержаниями Сг20 3. Напротив, включения шпине
ли в калиевых базальтоидах содержат до 55-60% Сг20 3 [Волынец и др., 1987].

В целом, особенности минерального состава кайнозойских вулканических 
пород внутриплитной геохимической специализации восточной окраины 
Азиатского континента (повышенная титановость темноцветных минералов, 
тренды эволюции клинопироксенов, высокая глиноземистость и низкая хро- 
мистость шпинели, присутствие нефелина и лейцита в основной массе ще
лочных базальтоидов) близки к таковым в породах соответствующих петро- 
химических серий континентальных рифтов [Волынец, 1993; Федоров и др., 
1993 и др.]. Вулканиты К-щелочнобазальтовой серии [Волынец и др., 1987; 
Ноа et al., 1995; Поляков и др., 1997] в то же время по минеральному составу 
(высокохромистая шпинель, хром-диопсиды, хромистый флогопит и биотит, 
высокие концентрации бария в фельдшпатоидах) близки орденитам лампрои- 
товой серии [Богатиков и др., 1991].



Петрохимическая систематика вулканических серий 
в зонах растяжения

На основании оригинального фактического материала и привлеченных ли
тературных данных [Мартынов, 19996; Сахно, Чащин, 1999 и др.] среди вул
канических пород зон растяжения выделяется ряд петрохимических серий, 
характеризующихся свойствами пород внутриплитной геохимической спе
циализации (рис. 5.5).

Среди пород толеитовой ассоциации:
- Глиноземистая умереннотитанистая толеитовая серия, свойственная 

инициальным стадиям проявления вулканизма в зонах растяжения на окраине 
континента. Базальты серии в наиболее полном объеме составляют маастрихт- 
среднеэоценовый комплекс в Пенжинско-Анадырско-Корякском регионе и эо- 
цен-олигоценовый комплекс Приморья. Общей особенностью базальтов серии 
являются низкая или умеренная калиевость, высокая глиноземистость, обога
щение HFSE (кроме Та и Nb) относительно LILE, низкие отношения изотопов 
Sr, Ta-Nb минимум в породах большей части ареалов (рис. 5.5).

- Высокотитанистая толеитовая серия. Серию образуют неогеновые ком
плексы востока Корякского нагорья (иногда в ассоциации в дацитами), Восточ
ного Сихотэ-Алиня, Восточного Китая, Кореи, Индокитая и прилегающих окра
инных морей, а также плиоцен-четвертичные на юге Китая и островах Берингова 
и Японского морей; в меньшем объеме толеиты известны в составе раннекайно
зойских вулканических комплексов. Среди базальтов, составляющих данную се
рию, выделяются 01- и ^-норм ативны е толеиты. Породы характеризуются вы
сокими концентрациями HFSE, характерными для внутриплитных образований, 
варьирующими содержаниями LILE, фракционированным спектром распреде
ления REE, причем степень обогащения возрастает от кварцевых к оливиновым 
разностям (рис. 5.5). Примечательной особенностью толеитов данной серии яв
ляется изменчивое поведение Та и Nb: часто толеиты обладают Ta-Nb миниму
мом на спайдерграммах, крайне редко отличаются обогащением этими элемен
тами, тогда как в толеитах большей части Китая, Индокитая и Аляски отсутству
ет как отрицательная, так и положительная Ta-Nb аномалии.

Наряду с толеитовыми сериями внутриплитной геохимической специализа
ции, среди постсубдукционных вулканитов известна базальт-риолитовая то
леитовая, образованная плейстоценовыми вулканитами трога Окинава (рис. 5.5).

Среди пород щелочной ассоциации по соотношению К 20  и Na20  выделя
ются две основные серии: калий-натриевая и калиевая, разделяющиеся в 
свою очередь на ряд петрографических серий.

- Калий-натриевая серия по степени дифференциации в пределах опреде
ленных вулканических ареалов может быть разделена на несколько подсерий: 
щелочнобазальтовую, пользующуюся наибольшим распространением в пре
делах Азиатской окраины и включающую наряду с щелочными оливиновыми 
базальтами также базаниты, муджиериты и гавайиты (рис. 5.5); щелочных ба- 
зальтов-нефелинитов, развитых преимущественно на островах шельфовой 
зоны Берингова моря, а также на о-ве Парасел и в Таиланде; щелочноба- 
залът-трахибазальт-трахит-комендитовую (рис. 5.5д, слагающую, напри
мер, вулкан Белоголовский на Камчатке; щелочнобазальт-трахит-фонолито-
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вую-(бенмореитовую), известную на о-вах Чечжудо, Уллындо Оки Дого и 
др.; щелочнобазалът-трахит-трахириолитовую (рис. 5.5), слагающую позд
ние комплексы на о-вах Оки Дого, вулкан Пэктусан, Чаньбаошань, а также 
меланефелинитовую, образующую вулканы северной Охотии и Энмеленской 
группы южной Чукотки.

Щелочные базальтоиды серии характеризуются крайне высокими содер
жаниями некогерентных элементов, сильно фракционированным распределе
нием REE и по этим характеристикам соответствуют щелочным базальтои- 
дам зон континентального рифтогенеза. Необходимо подчеркнуть, что во 
всех щелочных базальтоидах отсутствуют Sr максимум, a Ta-Nb минимум 
отмечается лишь в умереннощелочных разностях базальтоидов.

Средние-кислые породы серии, как правило, наследуют особенности ред
коэлементного состава базальтоидов. Однако, как показывают расчеты по 
петрогенным [Волынец, 1993 и др.] и малым элементам, щелочные базальты 
не связаны механизмом кристаллизационной дифференциации со средними- 
кислыми породами, и родоначальными для трахитов, комендитов и щелоч
ных риолитов являются расплавы трахиандезитобазальтового состава.

Умереннощелочные базальты, по соотношению кремнезем-щелочи отно
сящиеся также к щелочной серии, отличаются более низкими концентрация
ми LILE и HFSE, варьирующим поведением Та и Nb, меньшим обогащением 
LREE и близки по составу обогащенным толеитам. Примечательно, что в 
части базальтов (например Пэктусана и Тхончхона) отмечается слабый Ta-Nb 
максимум, а базальтах Чхильбосана -  сильный минимум, при отсутствии 
аномалии в умереннощелочных базальтах других ареалов.

Калиевая серия включает три основные петрографические серии:
- Шошонит-латитовую, образующую как самостоятельные вулканиче

ские комплексы на юге Корякского нагорья и Центральной Камчатки, в Ко
рее (Намсок) и островах Оки Дого и маркирующую начальные фазы растяже
ния, так и ассоциирующую с калиевыми базальтоидами лампроитового типа 
(Западная Камчатка) или с толеитами (Совгаванский ареал). Вулканиты по 
петрохимическим свойствам близки аналогичным надсубдукционным поро
дам и характеризуются низкими концентрациями титана, отчетливой калие
вой специализацией, высокими содержаниями LILE относительно HFSE и 
ярко выраженной Ta-Nb аномалией (рис. 5.5).

- Калиевую базальтовую низкотитанистую, включающую калиевые ба
зальтоиды лампроитового ряда Западной Камчатки, а также кокиты и абса- 
рокиты Северного Вьетнама и Восточного Китая. Вулканиты характеризу
ются высокой калиевостью и магнезиальностью, имеют более высокие, по 
сравнению с породами шошонитовой серии, содержания Rb, Cs, LREE, си- 
дерофильных элементов, и пониженные -  Sr, Ва. Для всех типов пород ха
рактерен Ta-Nb минимум (рис. 5.5). К этой же серии могут быть отнесены и 
калиевые базальтоиды восточной части Шуфанского плато, отличающиеся 
меньшей магнезиальностью.

- Калиевую базальтовую высокотитанистую, объединяющую лейцито- 
вые базаниты Северо-Восточного Китая (ареалы Удалянчи, Эркешань, Гэ- 
лоу, Нуомин и Цяугулихе), а также вулкана Болонского. Базальтоиды отли
чаются высокими концентрациями калия, титана, а также сильным обога



щением LILE и LREE, пониженным содержанием HFSE при отсутствии Та- 
Nb минимума (рис. 5.5). Для всех пород характерно сильно дифференциро
ванное распределение REE.

Касаясь вопросов геохимической типизации рифтогенных вулканических 
образований на окраинах континентов, необходимо отметить следующее. На 
ранних этапах развития зон растяжения иногда формируются вулканические 
комплексы, сложенные породами или шошонитовой серии (олигоцен Кореи, 
ранний миоцен Оки Дого), или дифференцированной умереннокалиевой из
вестково-щелочной (палеоцен Западной Камчатки). Однако, в отличие от по
род типичных надсубдукционных серий, эти комплексы связаны с трещин
ными излияниями и приурочены к зонам деструкции и растяжения, включая 
сдвиги и грабены. Парадоксом также является то, что субдукционная обста
новка в данное время на востоке азиатского континента отсутствовала [Ме- 
ланхолина, 1998; Объяснительная записка..., 2000; Филатова и др., 1999]. Та
ким образом, имеющие субдукционные свойства вулканиты возникли при 
начальном растяжении края континента, что вызвало декомпрессию и функ
ционирование малоглубинного источника. Источником магматических рас
плавов, как предложили Т.И. Фролова и И.А. Бурикова, является субконти
нентальная литосфера, а также прогревавшие ее выше температуры солидуса 
горячие расплавы и флюиды, образование которых связано с мантийными 
диапирами [Фролова, Бурикова, 1999].

Предполагаемые источники магматизма
В отношении природы источников, обусловивших кайнозойский магма

тизм зон растяжения континентального края Евразийского континента, нет 
единого мнения, что приводит к возникновению прямо противоположных 
взглядов на роль материала субконтинентальной литосферы или более глу
бинных слоев мантии в процессе вулканизма.

Существующие на сегодняшний день модели образования магм внутри- 
плитной геохимической специализации в условиях континентальной окраины 
можно условно разделить на две группы: субдукционную и плюмовую. Со
гласно первой [Ringwood, 1990; Walker et al., 1995], источником обогащения 
внутриплитных магм некогерентными элементами является то же самое ве
щество субдуцируемой океанической плиты, экстракция из которого редких 
элементов в условиях повышенного давления водного флюида [Соболев, 
1997] может определять геохимический тип островодужных магм. Различия в 
концентрациях высокозарядных элементов и, в первую очередь, Та, Nb, Ti и 
Zr между надсубдукционными и внутриплитными магмами определяются 
различным поведением титанатов (рутила, сфена, перовскита), основных 
концентраторов этих элементов в условиях эклогитовой фации равновесия 
[Kelemen et al., 1993; Stolz et al., 1996; Green, 1995]. Известно [Tatsumi et al., 
1986; Green, Pearson, 1987; Green, 1995], что Та и Nb отличаются низкой рас
творимостью во флюиде и собственно флюидный механизм не в состоянии 
обеспечить насыщение надсубдукционных магм этими элементами, что, в 
конечном счете, приводит к обеднению в них Та, Nb и Ti относительно калия 
и LREE. Частичные выплавки непосредственно из материала субдуцирующей



плиты (мантийного клина) будут иметь кремнекислый состав [Ryerson, Wat
son, 1987; DePaolo, Johnson, 1979] и, соответственно, низкие концентрации 
Та, Nb и Ti. На больших глубинах (>150 км) рутил и другие титанаты неста
бильны, тогда как частичные выплавки характеризуются более основным со
ставом и становятся более обогащенными HFSE.

К данной группе относится и модель М. Регана и Дж. Гилла [Reagan, Gill,
1989], согласно которой базальты с внутриплитными характеристиками в 
надсубдукционной обстановке образуются только когда СН4-обогащенные 
расплавы мигрируют из глубинных частей астеносферы сквозь субдуцируе- 
мую плиту и вовлекаются в петрогенезис. Можно предположить, что данная 
модель может быть приемлема при объяснении образования щелочных ба
зальтов Валоваямского ареала перешейка Камчатки.

В ряде публикаций [Мартынов, 19996; Okamura et al., 1998 и др.] раскры
тие краевых морей и соответствующий кайнозойский магматизм с внутри
плитными геохимическими характеристиками на окраине континента объяс
няются их тыловодужным положением относительно кайнозойских остров
ных дуг. Маловероятность этих заключений, на наш взгляд [Федоров и др., 
1996; Федоров, Филатова, 1999; Федоров, Колосков, 1999; Филатова, Федо
ров, 2001; 2003 и др.] состоит в том, что субдукционная обстановка на восто
ке Азии отсутствовала по крайней мере начиная с раннего эоцена [Меланхо- 
лина, 1993; Объяснительная записка..., 2000; Филатова и др., 1999]. Так, ря
дом исследователей [Nakamura et al., 1989; 1990; Shuto, Yashima, 1990 и др.] 
показано, что связанный с субдукцией островодужный магматизм в юго- 
западной части Японских островов в раннем и среднем миоцене отсутство
вал, поскольку начавшиеся погружаться под нее океанические плиты еще не 
достигли магмогенерирующих зон. Таким образом, раннемиоценовый магма
тизм Японского моря, равно как и раскрытие последнего, не могли быть 
следствием тыловодужных процессов над зоной субдукции.

Модели, составляющие вторую группу, можно разделить на связанные ли
бо с пассивным (в результате декомпрессии) апвеллингом астеносферы, либо 
рассматривающие вулканические породы как образовавшиеся в результате 
активного (нижнемантийный плюмовый источник) диапиризма.

Первый подход базируется на «плюм-пуддинговых» моделях, согласно ко
торым в условиях апвеллинга, растяжения литосферы и декомпрессии 
MORB-подобный астеносферный матрикс («пудинг») либо смешивается с 
материалом субконтинентальной литосферы («плюмом») [Chung et al., 1994], 
либо контаминируется субдуцированными пелагическими осадками [Cousens, 
Allan, 1992]. Необходимо отметить и важную роль процессов взаимодействия 
литосферных плит, приводящих, наряду с утонением литосферы и апвеллин
гом астеносферы, к образованию вторичных горячих конвективных ячеек, 
внутри которых процессы адиабатической декомпрессии могут также при
вести к проявлению вулканизма [Smith, 1998].

И хотя не существует четких геохимических критериев, позволяющих с 
высокой долей уверенности различать магматические породы, образовавшие
ся в результате активного или пассивного диапиризма, наиболее обоснован
но, на наш взгляд, связывать раннекайнозойскую вулканическую активность 
с боковым воздействием удаленных сил, какими для Северо-Востока и Даль



него Востока могла служить аккреция гетерогенных террейнов, а для юго- 
восточной окраины Азии -  коллизия Индостана с Евроазиатской плитой, что 
привело к образованию зон растяжения, подъему астенолита, декомпресии и 
плавлению малоглубинных источников. Частичное декомпрессионное плав
ление поднимающегося материала астеносферы в структурах растяжения 
создало своеобразную геохимическую специфику магм и условия изменения 
их геохимических характеристик на незначительных расстояниях.

Действительно, на начальных этапах растяжения -  маастрихт- 
среднеэоценовом для северо-восточной, эоцен-олигоценовом для восточной, 
и палеоцен-среднеэоценовом для юго-восточной частей Азиатской окраины, 
вулканизм представлен сочетанием ареалов глиноземистых толеитовых ба
зальтов и базальтоидов шошонитовой и К-щелочной серий соответственно. 
Для пород этого этапа характерна деплетированность Nb-Ta относительно 
LILE, пониженные значения (Nb/Y)ch и (Nb/Zr)ch, что позволяет предположить 
вклад литосферного (субдукционного) компонента в их генезис. Подобный 
состав верхней мантии был обусловлен длительным ее метасоматозом в ходе 
предшествующего позднемезозойского этапа субдукции и формирования 
Восточно-Азиатского окраинно-континентального вулканического пояса. 
Однако результаты изучения изотопного состава раннекайнозойских базаль
тоидов [Федоров, Филатова, 1999; Мартынов, 19996; Okamura et al., 1998] 
свидетельствуют о гетерогенности плавящегося субстрата. Источники варьи
руют по своим параметрам от деплетированных до умеренно обогащенных 
(см. рис. 2.3, 2.4, 3.6, 3.7, 4.5, 4.6), что позволяет предполагать участие как 
деплетированного источника типа MORB в глиноземистых толеитах на севе
ро-востоке Азии и части шошонитов, так и обогащенного, в первую очередь, 
радиогенным стронцием, несущего признаки обогащенной мантии типа ЕМП.

В целом начало постсубдукционного этапа ознаменовалось вспышкой ще
лочного вулканизма внутриплитной геохимической специализации в зонах 
деструкции края континента; ареалы щелочных базальтоидов накапливались 
в эоцене-олигоцене, например, на территории Юго-Восточного Китая и Ин
докитая. Синхронность формирования структур растяжения на удаленных 
территориях также может служить аргументом в пользу пассивной модели.

В плюмовых моделях, как, например, Е. Накамуры [Nakamura et al., 1989;
1990], или И. Татсуми [Tatsumi et al., 1990], объяснявших формирование 
позднекайнозойских щелочных базальтов Япономорского региона, зарож
дение расплавов связано с погружением в нижние горизонты мантии блоков 
древней океанической литосферы, обогащенной некогерентными элемента
ми. Апвеллинг и последующее плавление этого материала приводит к фор
мированию толеитовых расплавов, а вовлечение в этот процесс деплетиро- 
ванной астеносферы -  щелочных базальтов. Близкой точки зрения 
придерживаются О.Н. Волынец [1990] при объяснении генезиса щелочных 
лав Камчатки, а также В.В. Ярмолюк, В.И. Коваленко и М.И. Кузьмин 
[1995; 2000] и другие.

Согласно другим плюмовым моделям проявления внутриплитного вулка
низма связаны с плавлением либо воздействующей на основание литосферы 
верхней части нижнемантийного плюма [Gallagher, Hawkesworth, 1992 и др.], 
либо контаминированной астеносферы материалом плюма [Castillo, 1996].



Более деплетированные изотопные характеристики щелочных магм позд
них комплексов по сравнению с более обогащенными в ранних толеитах ряда 
вулканических ареалов могут быть связаны с зональным строением мантий
ного диапира, где с глубиной уменьшаются отношения 87Sr/86Sr и увеличива
ются 143N d r N d .  С Маалое с соавторами [Maaloe et al., 1992] предполагают, 
что нижний слой зонального мантийного плюма, сформировавшегося в рас
слоенной нижней мантии, будет отвечать ее центральной части, а верхний -  
концентрической краевой. Подобная закономерность может развиваться и 
при длительной эволюции мантийного плюма в процессе его декомпрессион
ного аппвелинга, когда при плавлении внутри диапира и фильтрации распла
вов вверх, в его нижней части будут концентрироваться менее когерентные 
элементы, а в верхней -  элементы, имеющие большее сродство к расплаву. В 
результате этого в нижней части мантийного диапира будут более низкие ве
личины Rb/Sr и более высокие Sm/Nd, чем в апикальной части.

Вместе с тем, модели, где использована плюмовая активность в регионе, 
сталкиваются с неоднозначной трактовкой геофизических данных о глубин
ной структуре мантии [Anderson et al., 1992], поскольку в них предполагается 
существование низкоскоростных разогретых областей лишь до глубин 250 
км, о чем будет сказано ниже.

Изотопно-геохимическая гетерогенность мантии в настоящее время ни у 
кого не вызывает сомнения. Согласно представлениям химической геодина
мики [Zindler, Hart, 1986], изотопная гетерогенность мантийного субстрата 
может быть описана смешением четырех компонентов, где:

- DMM (или DM) -  деплетированная мантия, рассматриваемая как астено
сфера, питающая MORB системы. Геохимическим репером компоненты яв
ляются истощенные базальты северной части Срединно-Атлантического 
хребта и вулканические стекла ВТП. Необходимо отметить отличия в изо
топном составе РЬ базальтов Индийского океана (I-MORB), характеризую
щихся более высокими отношениями 208РЬ/204РЬ и 207РЬ/204РЬ при данных 
206Pb/204Pb [Mahoney et al., 1992 и др.];

- EMI -  один из двух «обогащенных» мантийных компонентов, характери
зующийся «обогащенными» значениями sNd<0, признаками длительного 
LREE-обогащения, относительно низкими значениями 206РЬ/204РЬ и 87Sr/86Sr и 
высокими РЬ/ РЬ и РЬ/ РЬ отношениями, характеризуя слабо метасо- 
матизированные, наименее истощенные участки нижней мантии [Hart, 1988]; 
репером компоненты являются базальты хр. Валвис (Китовый);

- ЕМП -  второй «обогащенный» мантийный компонент с высокими значе- 
ниями 206Pb/204Pb, 208Pb/204Pb, 207РЬ/204РЬ и 87Sr/86Sr и низкими Pb/U и Се/Pb, об- 
разование которого связывается с участием древних осадков, претерпевших 
длительный (сотни млн лет) рециклинг, приведший к увеличению отношений 
208РЬ/204РЬ и 2°7РЬ/204РЬ в резервуаре [Zindler, Hart, 1986]. Однако при сравнении 
изотопных составов ОШ и надсубдукционных вулканитов допускается участие 
в генезисе последних молодых осадков субдуцируемых литосферных плит 
[Hart, 1988]; изотопный репер -  базальты о-вов Самоа и Сообщества;

- HIMU -  мантийный компонент, известный высокими отношениями 
206РЬ/204РЬ, высокими начальными значениями U/Pb (//=238U/204Pb), и часто 
интерпретируемый как рециклинговая, древняя (1-2  млрд лет), U-обога-



щенная океаническая литосфера (о-ва Мангаиа и Руруту, Французская По
линезия, о-в Святой Елены).

По мнению Н.А. Титаевой [2000], однако, компонент HIMU представляет 
собой не самостоятельный резервуар, а долговременно действующий процесс 
избирательного обогащения вещества океанической литосферы ураном в ре
зультате окислительно-восстановительной реакции (уран воды -  железо по
род) и последующего плавления измененных пород в результате рециклинга.

Наряду с главными компонентами при исследовании изотопов Pb, Sr и Nd 
в базальтах часто используется модельный источник PREMA, выделяемый 
исходя из допущения о смешении различных компонентов в истории Земли, 
что, в конечном итоге, приводит к появлению еще одного компонента в виде 
«преобладающей» мантии (PREvalent Mantle) [Zindler, Hart, 1986].

Начиная с раннего миоцена (а в отдельных ареалах Восточного Китая и ра
нее), основной объем рифтогенных вулканитов на Азиатской окраине пред
ставлен обогащенными толеитами и щелочными базальтами, по изотопно
геохимическим характеристикам сходными с базальтоидами континентальных 
рифтов и океанических островов и резко отличными от вулканитов надсубдук- 
ционных обстановок [Basaltic..., 1981; Continental..., 1995]. Базальты отличают
ся широким интервалом содержаний некогерентных и щелочных элементов. 
Примечательно, что подобные вариации характерны как для базальтов групп 
ареалов, так и даже одиночных разобщенных, как ареалы Валагинского хребта 
Камчатки [Волынец и др., 1997], Пэннендо Корейского п-ва [Федоров, Филато
ва, 2002] или Центрально-Тайского грабена в Таиланде [Zhou, Mukasa, 1997]. 
Вместе с тем, отмечается схожесть спектров распределения некогерентных 
элементов в базальтах разных ареалов внутри петрохимической серии, вне за
висимости от состава и природы подстилающих пород.

Отчетливо картина гетерогенности магмогенерирующего субстрата прояв
ляется при анализе изотопного состава базальтоидов. По соотношению изото
пов Sr и Nd миоцен-плейстоценовые щелочные базальты и толеиты северо- 
восточной континентальной окраины Азии располагаются в области умеренно 
деплетированных составов, образуя протяженный тренд от изотопных отноше
ний в деплетированной мантии к источнику EMI при слабо выраженных при
знаках ЕМП-компоненты (см. рис. 2.3). Наиболее близки к составу N-MORB 
меланефелиниты Северного Приохотья и толеиты Командорской впадины, а 
также базальты северного продолжения Центральной Камчатской депрессии 
(Тымлат), для которых характерны минимальные значения 87Sr/86Sr и 206РЬ/204РЬ 
(рис. 5.6а). Большую вариабельность состава отмечена во внутриплитных ба
зальтах Камчатки, отличающихся более высокими величинами 87Sr/86Sr.

Несколько иной изотопный состав имеют щелочные базальты и толеиты 
шельфовой части Берингова моря. Фигуративные точки 87Sr/86Sr и 143Nd/144Nd 
в базальтах образуют тренд между компонентами DM и EMI, располагаясь в 
поле мантийной корреляции (см. рис. 2.3), тогда как по распределению изо
топных отношений стронция и свинца (рис. 5.6а), их состав в значительной 
мере определяется смешением компонентов EMI и HIMU [Moll-Stalcup, 
1995]. Согласно А. Гофманну, приуроченность состава базальтоидов к трен
дам DM-HIMU объясняется, с одной стороны, изотопной эволюцией древней 
океанической коры, создающей источники ряда DM-HIMU, с другой -  рецик-
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Р и с . 5 .6 . Д и аграм м а 87Sr/86Sr -  206P b /204Pb отнош ений  для  кайн озой ских вулкан ических пород восточной  окраины  А зии 
Кроме оригинальных анализов использованы данные: Северное Приохотье и Юго-Восточная Чукотка [Апт и др., 1998], Наваринская котловюю 

[Davis et al., 1987], Камчатка [Волынец, 1993, Волынец и др., 1997; Churikova et al., 2001; Kepezhinskas et al., 1997 и др.], Берингово море [Yogodzinski et 
al., 1995; Kay et al., 1978; Von Drach et al., 1986; Roden et al., 1995; Moll-Stalcup, 1995 и др.], Аляска [Kay et al., 1978; Moll-Stalcup, 1995 и др.], Восточный 
Сихотэ-Алинь [Есин и др., 1995; Okamura et al., 1998б], 1рабен Пхохан-Яннам [Shimazu et al., 1990; Song et al., 1997], грабен Чегарён, о-вов Уллындо, 
Чечжудо и Оки Дого [Kim et al., 1999], скважины ODP, по [Pouclet, Bellon, 1992; Allan, Gorton, 1992], банка Ямато, о- b o b  Д ог (Лианкур) и симаунтов 
Ямато [Tatsumoto, Nakamura, 1991],зона Чугоку, Япония, о-вов Оки Дозен [Morris, Kagami, 1989], Вьетнам [Hoang et al., 1996], Таиланда [Mukasa et al., 
1996, Zhou, Mukasa, 1997], Южно-Китайского моря [Tu et al., 1992], Тибет [Turner et al., 1996], Восточно-Тихоокеанское поднятие [Castillo et al., 2000]; 
симаунтов Лоихи [Frey, Clague, 1983 и др.], рифта Рио Гранде [McMillan et al., 2000 и др.], хр. Китовый (Валвис) [Richardson et al., 1982 и др.], Самоа 
[Farley et al., 1992 и др.]. Состав источников по [Zindler, Hart, 1986; Hart, 1988]. Линии смешения (0,1-10% от ЕМ I) по [Flower et al., 1998]
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лингом древней океанической коры с последующим ее смешением в верхней 
мантии с компонентом DM [Hofmann, 1997].

Миоцен-голоценовые обогащенные толеиты и щелочные базальты При
морья и Корейско-Японского региона [Okamura et al., 1998; Филатова, 2002; 
Филатова, Федоров, 2001; 2003 и др.1по соотношению 87Sr/86Sr и 143Nd/l44Nd 
(см. рис. 3.6), а также 206РЬ/204РЬ и 87Sr/86Sr (рис. 5.66) формируют в целом 
протяженный линейный тренд между компонентами DM и EMI, отражая ла
теральную гетерогенность вулканитов. Так, наиболее деплетированными ха
рактеристиками отличаются раннемиоценовые толеиты Восточного Сихотэ- 
Алиня, базальты грабена Пхохан и о-ва Чечжудо, имеющие минимальные от- 
ношения Sr/ Sr и максимальные Nd/ Nd. Сильной изотопной неодно
родностью отличаются базальты ареала Чугорен (Корея), формирующие ра
зобщенные поля вблизи составов BSE и EMI, а также толеиты и щелочные 
базальты Приморья, отличающиеся низкими отношениями 143Nd/144Nd и 
87Sr/86Sr, образующими так называемый «низко-Nd (Low-Nd)» изотопный 
тренд, который, согласно систематике А. Зиндлера и С. Харта [Zindler, Hart, 
1986], рассматривается как результат смешения компонентов EMI и HIMU.

Значительное влияние компонентов EMI и ЕМП наблюдается в базальтах 
юго-западной части Японии и Японского моря, отличающихся также сильной 
латеральной гетерогенностью. К источнику EMI тяготеют базальты провин
ции Чугоку, островов Док (Лианкур) и Оки Дозен, тогда как базальты о-ва 
Уллындо образуют протяженную область между составами «Low-Nd» ман
тии и компонентой ЕМП.

Необходимо отметить [Филатова, Федоров, 2002], что на этапе макси
мального растяжения окраины континента, с отчленением Японских островов 
и образованием зон спрединга Японского моря [Allan, Gorton, 1992], толеито- 
вый магматизм отличался умеренным обогащением, характеризуясь часто 
наличием субдукционных меток, и только наиболее деплетированные базаль
ты верхнего комплекса бассейна Ямато (скв. 797 ODP) близки толеитам типа 
MORB. Можно предположить, что на начальных этапах раскрытия Японско
го моря внедрившиеся в субконтинентальную литосферу деплетированные 
астеносферные расплавы были обогащены под воздействием источника ЕМП. 
Вероятно, именно влияние источника ЕМП на астеносферные расплавы обу
словило относительно пониженные содержания радиогенного Nd в большин
стве вулканитов скважин Японского моря. Однако по мере раскрытия по
следнего появляются наиболее деплетированные MORB-подобные расплавы, 
с самыми высокими (0,5131) величинами 143Nd/144Nd.

В северо-восточной части Китая и Циркум-Ордосской рифтовой системе 
кайнозойские обогащенные толеиты и щелочные базальты вне зависимости 
от возраста образуют крайне протяженный тренд между компонентами DM и 
EMI, при незначительном влиянии компоненты ЕМП в источнике (рис. 5.6в) 
[Basu et al., 1991; Zhang et al., 1998]. Напротив, в юго-восточной части Китая, 
Индокитае и прилегающих краевых морях изотопный состав базальтов опре
деляется смешением компонентов DM и ЕМП при слабо выраженных при
знаках EMI компоненты, распознающейся в отдельных ареалах щелочных ба- 
зальтоидах поздних комплексов [Flower et al., 1992; Flower et al., 1998a; 
Hoang et al., 1996; Mukasa et al., 1996] (рис. 5.6г,д). Однако в средне-



позднемиоценовых базальтах северо-западной части Тайваня регистрируют 
присутствие компонента EMI, сменившего раннемиоценовое обогащение 
компонентом EMU [Chung et al. 1995].

Примечательно, что базальты толеитовой серии ранних комплексов, как и 
толеиты, образующие самостоятельные ареалы, характеризуются более высо
кими отношениями 87Sr/86Sr при пониженных 143Nd/144Nd по сравнению с ще
лочными базальтоидами региона, что достаточно типично для вулканических 
серий внутриплитной геохимической специализации, например Гавайских 
островов [Chen, Frey, 1985] или Восточно-Африканской рифтовой системы 
[Hart et al., 1989 и др.].

Важно отметить, что все позднекайнозойские базальты восточной окраины 
Азии (включая Приморье, Китай, Корею, Индокитай и прилегающие краевые 
моря) отличаются повышенными (по сравнению с базальтами Тихого океана) 
величинами 207РЬ/204РЬ и 208РЬ/204РЬ (при данных значениях 206РЬ/204РЬ), что по
зволило сделать вывод о развитии под восточной и юго-восточной окраиной 
Евроазиатского континента астеносферы типа Индийского океана (I-MORB, 
или DUPAL-подобной) вплоть до широты оз. Байкал [Hart, 1984; Cousens, 
Allan, 1992; Flower et al., 1998; Okamura et al., 1998 и др.].

Касаясь вопроса о происхождении DUPAL аномалии и природе обогащен
ной компоненты EMI в базальтах восточной окраины Азии, необходимо от
метить следующее. В работах последних лет рассматриваются две основные 
группы моделей, объясняющие распределение внутриплитного магматизма в 
окраинно-континентальной обстановке. К первой относятся рассмотренные 
выше модели, в которых учитывается активность нижнемантийных плюмов в 
регионе [Nakamura et al., 1989; 1990; Tatsumi et al., 1990 и др.].

В основе другой группы моделей лежат представления о ведущей роли глу
бинных процессов, связанных с дезинтеграцией литосферы континентальной ок
раины, вызванной апвелингом мантийного материала в ответ на коллизию Индо
стана и Евразии [Tu et al., 1992; Flower et al., 1998]. Крупномасштабные взаимо
действия с жесткой Евроазиатской плитой привели к реактивизации разломных 
(чаще сдвиговых) границ между амальгамированными континентальными бло
ками и развитию вулканизма, что хорошо отражается в распределении большей 
части ареалов базальтоидов вдоль линии ослабленных зон кратонов или их гра
ниц, сутур и разрывных нарушений сдвиговой или раздвиговой природы.

Сходный изотопный состав Sr, Nd и, в первую очередь, РЬ в кайнозой
ских базальтах восточной окраины Азии и базальтах Индийского океана, а 
также отчетливо выраженная аномалия DUPAL (выделяемая по высоким 
значением 87Sr/86Sr>0,705 и Д8/4РЬ> +60 [Hart, 1988]; рис. 5.7) в большей 
части базальтов региона дали основание предполагать, что эти базальты 
имеют общий астеносферный источник [Castillo, 1988; Hichey-Vargas et al., 
1995], и мантия Тетиса, перемещенная при коллизии Индостана, была иден
тичной до ее апвеллинга. Характерно, что индоокеанский источник (I- 
MORB) устанавливается как в офиолитовых комплексах основания остров
ных дуг [Tu et al., 1991; 1992], так и в базальтах бассейнов поздних стадий 
раскрытия (рифт Сумису, Паресе Вела) [Hochstaedter et al., 1994], давая ос
нование полагать, что DUPAL-подобная астеносфера могла существовать 
по крайней мере с раннего эоцена [Flower et al., 1998а; 2001].



Рис. 5.7. Соотношение параметров А8/4РЬ и 87Sr/86Sr в вулканических породах 
восточной окраины Азии

Поле DUPAL-аномалии и мантийных компонентов по [Hart, 1988]. Источники данных см. рис. 5.6
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А. Миясиро [Miyashiro, 1986], Л.П. Зоненшайн с соавторами [Zonenshain et 
al., 1991] и Р. Хики-Варгас с соавторами [Hichey-Vargas et al., 1995] при об
суждении процессов взаимодействия мантии Индоокеанского и Тихоокеан
ского сегментов допускают возможность миграции в северном направлении 
разуплотненных областей астеносферы Индийского океана, по крайней мере, 
под юго-восточную окраину Азии. Подобный сценарий требует наличия 
«окон» для мантийных потоков, которые могли быть образованы разделен
ными и разорванными субдуцирующими литосферными плитами или пере
напряженными коридорами между соседними субдукционными системами 
[Flower et al., 1998а; 2001], тогда как барьеры на пути потоков представляют 
собой целые субдуцирующие плиты, корни кратонов и орогенов. Так, дотре- 
тичные мантийные потоки между Индийским океаном и континентальной 
окраиной юго-восточной части Азии могли быть прерваны начавшейся суб- 
дукцией дуги Санда [Hichey-Vargas et al., 1995], а дополнительные барьеры 
могли образоваться при раскрытии Южно-Китайского и Японского морей 
[Taylor, Hayes, 1983; Briais et al., 1993].

В модели происхождения аномалии DUPAL и компоненты EMI в кайнозой
ских базальтах восточной части Азии, разделяемой рядом исследователей 
[Basu et al. 1991; Flower et al., 2001 и др.), изотопные метки DUPAL аномалии 
связываются с расколом Гондваны [Mahoney et al., 1989] и захватом деламини- 
рованной субконтинентальной литосферы на поверхности ядра и мантии. Ос
новным источником обогащения здесь может быть субазиатский кратонный



субстрат, деламинированный и иньекцированный астеносферой [Mahoney et 
al 1992], а щелочные базальты (включая калиевые разности) и обогащенные 
толеиты Китая рассматриваются [Basu et al., 1991; Tatsumoto, Nakamura, 1991; 
Tatsumoto et al., 1992; Wang et al., 1989; Zhang et al., 1998] как результат взаи
модействия I-MORB-подобной астеносферы с источником EMI, входящим в 
состав субконтинентальной литосферы и расположенным ниже источника 
ЕМП. Эти породы содержат свойственные составам EMI пониженные концен
трации радиогенного Nd (143Nd/144Nd=0,51204-0,51265), а на диаграмме смеше
ния (рис. 5.6) образуют тренд от N-MORB источника к ЕМ1-компоненту 
[Flower et al., 1998].

Согласно этой модели, геодинамика верхней мантии региона определялась 
главным образом экструзией аномальных астеносферных областей, отражаю
щих выдавливание в восточном направлении Тетической мантии при Индо- 
Азиатской коллизии, с последующим добавлением компоненты EMI за счет 
деламинации корневой системы Сино-Корейского или Контумского кратона, а 
компоненты ЕМП -  при контаминации мантии надсубдукционными флюидами 
и расплавами на предшествующих (мезозойских) этапах развития окраины.

Однако распространение EMI-обогащенных базальтов не ограничивается 
развитием кратонной литосферы, а чаще их приуроченность к ним является ис
ключением. Палеомагнитные исследования свидетельствуют, что Юго- 
Восточный Китай и Индокитай являлись частью Гондваны, которая дрейфовала 
в северном направлении в позднем палеозое [Lin et al., 1985], что также объясня
ет присутствие DUPAL аномалии в юго-восточной части Азии [Zou et al., 2000].

Сходство изотопно-геохимических характеристик обогащенных толеитов 
и щелочных базальтов восточной окраины Азии с вулканитами океанических 
островов Тихого океана дает возможность предположить в качестве одной из 
возможных моделей образование источника внутриплитного магматизма при 
воздействии нижнемантийных плюмов и связать его происхождение с отно
сительно неистощенным нижнемантийным веществом. Так, в работе [Tatsu
moto, Nakamura, 1991] отмечено сходство меток DUPAL аномалии (преобла
дание ЕМ компонент) в базальтах Японского моря и меловых-кайнозойских 
базальтах Южно-Тихоокеанской изотопно-термальной аномалии (SOPITA) 
[Staudigel et al., 1991]. Позже, проведенное Н.И. Филатовой [2002] сравнение 
Sr-Nd-Pb изотопных характеристик миоцен-голоценовых щелочных базаль- 
тоидов Корейско-Японскоморского региона [Филатова, Федоров, 2001] с 
вулканитами области SOPITA [Staudigel et al., 1991] выявило ряд черт, позво
ливших также предположить сходство природы источников меловых океани
ческих и позднекайнозойских окраинно-континентальных базальтоидов Ко
рейско-Японскоморского региона и их связь с нижнемантийным веществом 
со свойствами DUPAL аномалии.

Полученные в последние годы данные по сейсмической томографии Ти
хоокеанского региона в совокупности с магнитометрическими, геодезиче
скими и изотопно-геохимическими исследованиями свидетельствуют о 
сложной структуре поднимающихся мантийных плюмов, о разноуровневом 
ответвлении дочерних плюмов, часто теряющих связь с главным телом, о 
возможности латерального перемещения горячего мантийного материала 
[Пущаровский, Пущаровский, 1998; Dziewonski, 1984; Fukao et al., 1994; Su et



al., 1994; Vasko, Johnson, 1998; Gorbatov et al., 2000 и др.]. Чередование по 
вертикали низкоскоростного разуплотненного мантийного материала с высо
коскоростными аномалиями субдуцируемых океанических литосферных плит 
(слэбов) обуславливают сложное гетерогенное строение разреза мантии [До- 
брецов, Кирдяшкин, 1994; Руженцев и др., 1999].

Особенности глубинного строения западной приконтинентальной части 
Тихого океана и характер пространственно-временных связей развитых 
здесь низкоскоростных аномалий с Тихоокеанским суперплюмом просле
живаются на серии разноуровненных сейсмотомографических срезов рас
пределения P-волн [Vasko, Johnson, 1998], интерпретация которых, согласно 
Н.И. Филатовой [2002], сводится к следующему.

На глубинах 35-200 км по периферии Тихого океана располагается полу- 
кольцевая низкоскоростная аномалия, образованная двумя сегментами -  за
падным и восточным (рис. 5.8, цветная вклейка). Западный сегмент, протяги
вающийся от Чукотки до Новой Зеландии, состоит из ряда минимумов Р-волн 
[Liu et al., 1990; Davis, 1996], и один из наиболее интенсивных охватывает тер
риторию Восточно-Китайского моря, Корейского п-ова и юго-запад о-ва Хон
сю, другой отмечается на юго-востоке Азии (рис. 5.9 цветная вклейка). Низко
скоростные аномалии под большей частью континентальной окраины соответ
ствуют кайнозойским вулканическим провинциям [Flower et al., 1998а]. Так, 
аномалия Индокитая-Южно-Китайского моря подстилает вулканические цен
тры Вьетнама, Камбоджи, Лаоса и Таиланда, в то время как аномалия Тайваня- 
южного сектора трога Окинава ответственна за вулканизм Тайванского проли
ва и юго-восточной части Китая. Существование термальной аномалии в ман
тии в этой части Азии подтверждается также высоким тепловым потоком и 
геоморфологическими свидетельствами о воздымании рельефа приблизитель
но на 600 м, начиная с позднего неогена [Дучков и др., 1992].

Несколько локальных высокоскоростных аномалий, отвечающих верхним 
частям субдуцируемых в кайнозое слэбов, расположены перед фронтом этого 
сегмента вдоль Японского и Идзу-Бонинского желобов. Наиболее южная 
низкоскоростная аномалия, занимающая площадь моря и архипелага Фиджи 
и представляющая собственно Тихоокеанский суперплюм, составляет на этом 
уровне единое целое с отрицательной дуговой аномалией запада Тихого 
океана и прослеживается до слоя «D", тогда как западный сегмент постепен
но угасает к уровню 350 км.

На уровне 400 км (рис. 5.8 цветная вклейка) отрицательная дуговая анома
лия сменяется сплошной дуговой высокоскоростной, занимающей террито
рию Тихого океана и прослеживающейся от Чукотки до Ново-Гибридских о- 
вов, захватывая Сихотэ-Алинь, Восточный Китай, Корею, Южно-Китайское 
море. Эта аномалия рассматривается в качестве субдукционной пластины, 
изменяющей залегание от наклоненного в верхах мантии до субгоризонталь
ного на глубинах 410-660 км [Fukao et al., 1994; Bijwaard et al., 1998].

С глубин 660 км дуговой сегмент низкоскоростной аномалии вновь появ
ляется ниже высокоскоростного слэба, сначала фрагментарно, а с глубин 
1270-1470 км в виде сплошной полосы, соединяющейся на юге с Тихоокеан
ским суперплюмом, захватывая акваторию Берингова моря (рис. 5.8, 5.9, 5.10 
цветная вклейка), западную часть Северо-Западной котловины, поднятие
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Рис. 5.8. Соотношение отрицательных и положительных сейсмических аномалий 
P-волн на уровнях от 35 км до границы ядро-мантия (СМВ) по [Vasco, Johnson, 1998] 
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Рис. 5.9. Соотношение отрицательных и положительных сейсмических аномалий 
P-волн на уровне 200 км Rangin et al., 1999. Шкала показывает отклонение P-волн в %
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Рис. 5.10. Соотношение отрицательных и положительных сейсмических аномалий 
P-волн на уровнях 410-820 км [Gorbatov et al., 2000]



Шатского и Императорский хребет. Необходимо отметить наблюдаемое на 
сейсмотомографических профилях (рис. 5.8 цветная вклейка) продолжение 
верхнемантийных отрицательных аномалий на среднемантийные глубины, 
минуя рассекающий ее высокоскоростной слэб [Филатова, 2002]. Ниже уров
ня 1470 км западная дуга низкоскоростной аномалии исчезает, сменяясь ин
тенсивной высокоскоростной аномалией, интерпретируемой в качестве глу
бинной мантийной области захоронения древних слэбов [Staudigel et al.,
1991]. Однако отмечается присутствие периокеанических низкоскоростных 
аномалий и на нижнемантийном уровне (рис. 5.11).

Таким образом, отмечается латеральное расширение Тихоокеанского су- 
перплюма от нижнемантийных глубин к среднемантийным, растекание ос
новного «тела» суперплюма на глубинах 1470-1870 км и еще более масштаб
ное латеральное перемещение нижнемантийного материала к верхней мантии 
с формированием дуговых латеральных плюмов на глубинах 35-200 км [Фи
латова, 2002]. В результате этого сформировалась система главного Тихооке
анского суперплюма и центробежно отходящих от него латеральных плюмов, 
что могло послужить причиной появления в периокеанических областях вос
точной и юго-восточной Азии аномальной обогащенной мантии. Согласно 
[Машуаша, 1994], существует возможность отделения плюмов нескольких 
порядков от Тихоокеанского суперплюма на пограничных уровнях мантии, 
потеря их связи с основным телом и превращение в бескорневые тела. Можно 
предположить, что начиная с миоцена, а на юго-востоке окраины и с эоцена, 
устанавливается связь внутриплитного вулканизма с побочным латеральным 
нижнемантийным плюмом. Необходимо также отметить, что при сходном 
характере распределения некогерентных элементов, в обогащенных толеитах 
и щелочных базальтах северо-восточной окраины Азии и Берингоморского 
региона изотопные метки аномалии DUPAL не отмечены и базальтоиды 
имеют в целом более низкие значения 87Sr/86Sr и Д8/4РЬ (рис. 5.7а).

Характерной особенностью кайнозойского вулканизма на окраине Азии -  
влияние субдукционного компонента на ранние порции расплавов. С течени
ем времени это влияние резко ослабевало, и в плиоцен-голоценовых толеитах 
и щелочных базальтах оно едва ощутимо [Филатова, Федоров, 2001]. Если на 
первом, палеогеновом этапе режима растяжения края континента, «известко
во-щелочные» свойства излившихся лав можно связывать с активизацией ме
зозойских надсубдукционных резервуаров в обстановке начальной деком
прессии, то субдукционные метки в вулканитах плиоцен-голоцена имеют, 
видимо, иную природу. Эти метки могут быть объяснены в рамках модели 
нижнемантийного апвеллинга с участием рециклинговой океанической лито
сферы [Baker et al., 1998]. Высвобождающиеся из последней флюиды способ
ны вызывать метасоматоз верхней мантии вплоть до появления флогопит- и 
амфибол содержащих образований. Характер метасоматоза, возникающего 
под воздействием гетерогенного плюма, по интенсивности и химизму (обо
гащение LILE и истощение HFSE, в частности, Ti) практически аналогичен 
процессу, протекающему над зоной субдукции. Не исключено, что именно 
такую природу, связанную с рециклингом при нижнемантийном апвеллинге 
океанической коры, имеет «субдукционный» компонент вулканитов ареалов 
Чхильбосан, о-вов Оки и площади Чугоку [Филатова, Федоров, 2001].



Рис. 5.11. Сейсмический профиль через восток Азии-Японское море-о-в Хонсю, 
по [Bijwaard et al., 1998]

Данная модель связи кайнозойского вулканизма с апвеллингом нижнеман
тийного плюма, основанная на сейсмотомографических данных, позволяет 
объяснить появление глубинного нижнемантийного материала в верхних час
тях мантии на востоке и юго-востоке Азии и подойти к решению проблемы 
генезиса источников внутриплитного вулканизма в зонах растяжения на ок
раине Азиатского континента.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Настоящая работа представляет собой первое монографическое обобще
ние материалов по кайнозойскому вулканизму, связанному с зонами растя
жения на восточной окраине Азиатского континента. В ходе проведенных ис
следований была выявлена специфика сериальной принадлежности вулкани
ческих ассоциаций, установлены латеральные и возрастные вариации веще
ственного состава вулканических пород, генетически не связанных с зонами 
субдукции, как в пределах северо-восточного, восточного и юго-восточного 
сегментов, так и в масштабе всей окраины Азиатского континента, рассмот
рены вопросы корреляции тектонических и вулканических событий в регио
не, установлены вероятные источники вулканизма.

Вулканизм структур растяжения на активной окраине, на территориях, ко
торые традиционно связываются с режимом регионального сжатия, резко от
личается от проявлений надсубдукционного магматизма, имеет выраженную 
специфику внутриплитного вулканизма, сближающего его по химизму с маг
матизмом континентальных рифтов и внутриокеанических островов. Его 
главной особенностью является широкое развитие субщелочных и щелочных 
пород, часто образующих контрастные ассоциации и отличающихся сильной 
обогащенностью высокозарядными некогерентными элементами.

Латеральная зональность и возрастные вариации составов кайнозойских 
вулканитов были обусловлены в первую очередь режимом растяжения, дина
мика которого в значительной степени определялась как аккрецией гетеро
генных террейнов (на северо-востоке континента и в Приморье), так и колли
зией Индостана с Евразией (в центральной и юго-восточной частях окраины). 
Выделяются два главных этапа образования структур растяжения -  мааст- 
рихт-палеогеновый и миоцен-четвертичный, -  когда произошло формирова
ние систем сдвигов, сбросов и грабенов, а также вулканических комплексов, 
слагающих лавовые плато и небольшие щитовые вулканы.

На протяжении маастрихта-палеогена характер вулканизма в разных сег
ментах окраины Азии был различен, и лишь начиная с миоцена вулканизм 
внутриплитной геохимической специализации приобрел сходный стиль. В 
пределах Приохотской и Пенжинско-Анадырско-Корякской системы грабенов 
начальное растяжение (маастрихт-средний эоцен) проявилось в формировании 
базальтоидов глиноземистой умереннотитанистой толеитовой, умеренноще
лочной и щелочной серий, характеризующихся латеральной зональностью. В 
Приморье глиноземистые толеиты, характеризующие этап прекращения суб
дукции и начало рифтогенеза [Мартынов, 1999а], накапливались несколько 
позже, в эоцене-олигоцене, тогда как на п-ве Корея разрез постсубдукционных 
вулканитов начинается шошонитами олигоцена. В южной части Китая ранне
палеогеновый этап представлен излияниями пород бимодальной толеит-



трахитовой серии, а в Индокитае -  формированием низкотитанистых магнези
альных калиевых базальтоидов. Необходимо отметить, что на сопредельных 
территориях Восточно-Китайской рифтовой системы раннекайнозойский вул
канизм в основном представлен щелочными базальтами.

С раннего миоцена магматическая латеральная зональность отражала различ
ную степень прогрессирующего растяжения на востоке Евразиатской окраины, 
приведшего к отчленению микроконтинента Японии и к оформлению по систе
ме правых сдвигов структур типа пулл-апарт Японского и Южно-Китайского 
морей. В миоцене в пределах всей восточной окраины Азии формировались пе
реходные и щелочные базальты внутриплитной геохимической специализации.

В плиоцене отмечается сокращение внутриплитного вулканизма на севе
ро-восточной окраине континента и широкое проявление плиоцен- 
четвертичного щелочного магматизма на континенте (в Индокитае, Китае, 
Корее, Сихотэ-Алине), на о-вах Японского и Южно-Китайского морей и в 
юго-западной Японии.

Разнообразие составов кайнозойских магматических образований в зонах 
растяжения на востоке Азиатского континента отражает не только изменение 
кинематики и геодинамики, но и гетерогенность источников магматизма по 
латерали и во времени. Развитие постсубдукционного кайнозойского вулка
низма на большей части вулканических провинций континентальной окраины 
происходило от палеогеновых глиноземистых толеитов, или калиевых низко
титанистых базальтоидов и шошонитов, связанных с малоглубинным источ
ником в претерпевшей мел-раннепалеоценовый субдукционный метасоматоз 
субконтинентальной литосферной мантии, или отражающей состав литосфе
ры аккретированных террейнов (пассивный апвеллинг), к щелочным, типич
но внутриплитным базальтоидам, отражающим состав глубинных мантийных 
источников (активный мантийный апвеллинг).

Влияние субдукционного компонента в кайнозойских вулканитах резко 
сокращалось во времени: оно было определяющим в вулканитах палеогена, 
уменьшилось в щелочных и толеитовых базальтах миоцена и стало незначи
тельным (а чаще отсутствует) в плиоцен-четвертичных вулканитах. Выявлен 
незакономерный характер латерального распределения кайнозойских вулка
нитов, обогащенных субдукционным компонентом, по трансекту п-ов Корея- 
Японское море-юго-запад о-ва Хонсю, что свидетельствует об отсутствии ге
нетической связи этого компонента с зоной субдукции Нанкайского и Япон
ского желобов [Филатова, Федоров, 2001]. Вулканиты удаленных от желобов 
ареалов нередко несут признаки более интенсивных надсубдукционных мета- 
соматических процессов, чем породы, приближенные к ним. Это свидетель
ствует о генетической независимости вулканизма Японского моря и приле
гающих окраинно-континентальных зон растяжения от формирования позд
некайнозойских вулканических дуг Японских островов и о большей обосно
ванности модели, в которой режим растяжения на востоке и юго-востоке 
Азии отражает взаимосвязь с Индо-Евразиатской коллизией [Tapponnier et al., 
1986; Pouclet, Bellon, 1992].

Согласно Sr-Nd-Pb изотопной систематике источников [Zindler, Hart, 
1986], составы миоценовых-голоценовых базальтоидов располагаются между 
четырьмя конечными компонентами: DM-EMI-EMII-HIMU, с преобладанием



первых двух. Важно отметить существенную латеральную изменчивость ба
ланса компонентов между разными сегментами Восточно-Азиатской конти
нентальной окраины. Так, на северо-востоке Азии (как и во всем Беринго- 
морском регионе, включая Западную Аляску) базальтоиды образуют тренды 
между составами DM и HIMU при незначительном участии компонента EMI 
отражая, вероятно, астеносферный тип источника.

Щелочные базальты и обогащенные толеиты восточной окраины Азии, 
распростаняясь в Приморье, Корейско-Японскоморском регионе и в пределах 
Восточно-Китайской рифтовой системы, напротив, отличаются преобладани
ем компонент DM-EMI, при участии ЕМП в базальтоидах на о-вах Оки Дого, 
глиноземистых толеитах Сихотэ-Алиня и толеитах ранних комплексов Япон
ского моря. На юго-восточной окраине Азии (юго-восточная часть Китая, 
Индокитай и Таиланд) в толеитах ранних комплексов и части ареалов щелоч
ных базальтов наряду с компонентом MORB (DM) доминируют составы ЕМП 
при слабо выраженных признаках EMI-компонента, однако роль последнего 
возрастает в щелочных базальтах поздних комплексов. Предполагается гене
тическая связь позднекайнозойских вулканитов внутриплитного типа в этой 
части азиатской окраины с относительно неистощенным, нижнемантийным 
веществом [Филатова, Федоров, 2001], которому соответствует перифериче
ская Западно-Тихоокеанская низкоскоростная аномалия [Fukao et al., 1994]. 
Анализ сейсмотомографических разноглубинных срезов [Vasko, Johnson, 
1998] показывает, что с этой аномалией связана система разноуровневых 
(1270-1470 и 35-200 км) латеральных низкоскоростных аномалий [Филатова, 
2002], отражающих возможность проникновения нижнемантийного материа
ла на уровни верхней мантии в виде боковых плюмов [Maruyama, 1994].



ЛИТЕРАТУРА

Агапит ов Д.И., Иванов В.В. История тектонического развития Пенжинско-Ана- 
дырского района в позднем мезозое-кайнозое // Геотектоника. 1969. № 1. С. 68-82.

Агапит ов Д.И., И ванов В.В., М уж иков В.Г., Ш абат инИ .В . Палеогеновые и нео
геновые отложения Анадырской впадины. В кн.: Берингия в кайнозое. Владивосток: 
Книжное изд-во, 1976. С. 89-92.

Акинин В.В., Апт  Ю .Е., Белая Б.В. и др. Возраст щелочно-базитового вулканизма 
по палинологическим и К-Аг данным. В кн.: Континентальный палеоген и неоген Се
веро-Востока СССР. Магадан: СВКНИИ ДВО АН СССР, 1988. С. 19-23.

Акинин В.В., Апт  Ю.Е. Энмеленские вулканы (Чукотский полуостров): петрология 
щелочных лав и глубинных включений. Магадан: СВКНИИ ДВО РАН, 1994. 97 с.

Акинин В.В., Апт Ю .Е., Ащ епков И.В., Ляпунов С.М. Геохимия глубинных ксенолитов 
из меланефелинигов Северо-Востока России // Докл. РАН. 1997. Т. 355. № 1. С. 80-84.

Апт  Ю .Е., Акинин В.В., Р айт Д ж .Е . Изотопы Sr, Nd и Pb в неогеновых меланефе- 
линитах и в глубинных ксенолитах на Северо-Востоке России // Геохимия. 1998. № 1.
С. 28-37.

Аф анасьева Н. С. Основные черты эоценового магматизма Пенжинского прогиба 
(Северо-Восток СССР) // Изв. ВУЗов. Геология и разведка. 1972. № 11. С. 17-21.

Ахм ет ьев М.А., Бот ы леваЛ .П . Неоген-четвертичные андезито-базальты Восточ
ного Сихотэ-Алиня. В кн.: Петрология неоген-четвертичных базальтоидов северо- 
западного сектора Тихоокеанского подвижного пояса. М.: Недра, 1971. С. 13-47.

Ахм ет ьев М.А., Д ворянкин А.И., Самсоненко В.Л., Ф илат ова Н.И. Палеоцен хреб
та Рарыткин // Изв. АН СССР. Сер. геологич. 1989. № 3. С. 44-57.

Баж еновМ .Л ., Буртман В.С., Креж овских О.А., Ш апиро М.Н. Палеотектониче- 
ские реконструкции района сочленения Алеутской дуги и Камчатки // Геотектоника. 
1991. №3. С. 82-97.

Белов Е.М ., Смыслов С.А., Талова Г.Н. Антропогеновые вулканы Восточной Чу
котки // Тихоокеанская геология. 1984. № 3. С. 82-86.

Белый В.Ф. Формации и тектоника Охотско-Чукотского вулканогенного пояса. 
М.: Наука, 1978.215 с.

Белый В .Ф ., М игович И М .  Неоген-четвертичные вулканические образования Вос
точной Чукотки и нижнего течения р. Пенжины. В кн.: Петрология неоген- 
четвертичных базальтоидов северо-западного сектора Тихоокеанского подвижного 
пояса. М.: Недра, 1971. С. 114-125.

Берсенев И И ,  Д енисов Е.П. Неогеновые базальтоиды Приморья и Сихотэ-Алиня. 
В кн.: Петрология неоген-четвертичных базальтоидов северо-западного сектора Ти
хоокеанского подвижного пояса. М.: Недра, 1971. С. 48-61.

Богат иков О.А., Рябчиков И Д ., Кононова В.А. и др. Лампроиты. М.: Наука, 1991. 
301 с.

Богданов Н.А., Д обрецов Н.Л. Охотское океаническое вулканическое плато // Гео
логия и геофизика. 2002. Т. 43. № 2. С. 101-114.

Буш уев М.И. Геология и угленосность северо-восточной части Корякского хребта. 
Тр. НИИГА. Л:. 1954. Т. 62. 165 с.



Варнавский В.Г., М алышев Ю .Ф. Восточно-Азиатский грабеновый пояс // Тихо
океанская геология. 1986. № 3. С. 3-13.

Волынец О.Н. Петрология и геохимическая типизация вулканических серий со
временной островодужной системы. Автореф. дисс. ... доктора геол.-мин. наук. М.: 
МГУ, 1993. 67 с.

Волынец О.Н., Ант ипин В.С ., Анош ин Г.Н. и др. Первые данные по геохимии и 
минералогии позднекайнозойских калиевых бахальтоидов Западной Камчатки // 
Докл. АН СССР. 1985. Т. 284. № 1. С. 205-208.

Волынец О.Н., Ант ипин В.С., П ерепелов А.Б. и др. Редкие земли в кайнозойских 
высококалиевых вулканических породах Камчатки. В кн.: Геохимия вулканитов раз
личных геодинамических обстановок. Новосибирск: Наука, 1986. С. 149-165.

Волынец О.Н., Анош ин Г.Н., П узанков Ю.М. и др. Калиевые базальтоиды западной 
Камчатки -  проявления пород лампроитовой серии в островодужной системе // Гео
логия и геофизика. 1987. № 11. С. 41-51.

Волынец О.Н., Асавин А.М., К огаркоЛ .Н . Вопросы генезиса щелочных и субще
лочных вулканитов Камчатки // Геохимия. 1990а. № 4. С. 505-525.

Волынец О.Н., Успенский В.С ., Анош ин Г.Н. и др. Эволюция геодинамического 
режима магмаобразования на Восточной Камчатке в позднем кайнозое по геохими
ческим данным // Вулканология и сейсмология. 19906. № 5. С. 14-27.

Волынец О.Н., Успенский В.С., Анош ин Г.Н. и др. Позднекайнозойские внутриплит- 
ные базальты Восточной Камчатки // Докл. АН СССР. 1990в. Т. 313. № 4. С. 955-959.

Волынец О.Н., Колосков А.В., Виноградов В.И. и др. Изотопный состав стронция и 
кислорода позднекайнозойских K-Na щелочных базальтов внутриплитного геохими
ческого типа, Камчатка // Петрология. 1995. Т. 3. № 2. С. 207-213.

Волынец О.Н., К арпенко С.Ф., К эу Р. У., Горринг М. Изотопный состав поздненео
геновых K-Na щелочных базальтоидов Восточной Камчатки: отражение гетерогенно
сти мантийного источника. // Геохимия. 1997. № 10. С. 1005-1018.

Гапеева Г.М. Щелочная магматическая провинция Приморья // Докл. АН СССР. 
1954. Т. 94. № 3. С. 535-536.

Гатинский Ю .Г. Кайнозой Юго-Востока Азиатского континента и некоторые во
просы процесса рифтогенеза // Геология и разведка. 1980. № 7. С. 28-36.

Геология Кореи. Под ред. В.Л. Масайтиса. М: Недра, 1964. 263 с.
Геология Кореи. Под ред. Р.-Чж. Пэка. Пхеньян. Изд-во книг иностр. языков, 

1993. 473 с.
Геология СССР. Т. 32. Приморский край. Ч. 1. Геологическое строение. М.: Не

дра, 1969. 695 с.
Геохимическая типизация магматических и метаморфических пород Камчатки. 

Под ред. А.П. Кривенко. Новосибирск: ИГиГ СО АН СССР, 1990. 259 с.
Глубинное строение и особенности металлогении юга Дальнего Востока. М : Нау

ка, 1984. 168 с.
Грачев А.Ф. Момский материковый рифт// Геофизич. методы разведки в Арктике. 

1973. Вып. 8. С. 56-75.
Грачев А.Ф. Рифтовые зоны Земли. М.: Недра, 1987. 285 с.
Грачев А .Ф ., П оляков А.И. Кайнозойский рифтовый магматизм: тектонические и 

петрохимические закономерности. В кн.: Континентальный и океанический рифтоге- 
нез. М: Наука, 1985. С. 109-121.

Григорьев В.Н., Казимиров А.Д., Крылов К.А., Соколов С.М. Структурное положе
ние и петрохимия датско-палеоценовых базальтоидов Алькатваамской зоны Коряк
ского нагорья // Геотектоника. 1984. № 3. С. 88-99.

Гузиев И.С. Геолого-петрографическая характеристика щелочных базальтоидов 
Западной Камчатки и вопросы их генезиса // Магматизм северо-востока Азии. Ч. 3. 
Магадан: Книжное изд-во, 1976. С. 112-126.



Д а ги сЛ .А . Палеоген-ранненеогеновый вулканизм северной части Корякско- 
Анадырского региона. -  Автореф. дисс.... канд. геол.-мин. наук. М.: Ин-т литосферы 
АН СССР. 1990. 24 с.

Д агисЛ .А ., Ф илатова Н.И. Вулканогенные образования Анадырской впадины // 
Тихоокеанская геология. 1990. № 4. С. 38-43.

Д ем ина Л.И., Симонов Д .А . Вулканиты как индикаторы процесса континенталь
ной коллизии // Докл. РАН. 1999. Т. 367. № 5. С. 630-633.

Д обрецов Н.Л., Кирдягикин А.Г. Глубинная геодинамика. Новосибирск: НИЦ 
ОИГГМ СО РАН, 1994. 300 с.

Д овж иков А.Е., Буй Фу Ми, Василевская Е Д . и др. Геология Северного Вьетнама. 
Ханой: Изд-во иностр. лит-ры, 1965. 668 с.

Д ундо О.П. Схема стратиграфии меловых отложений Корякского нагорья: проект 
унифицированной и корреляционной схем. В кн.: Стратиграфия и литология мело
вых, палеогеновых и неогеновых отложений Корякско-Анадырской области. Л.: Нау
ка, 1974. С. 3.

Д учков А Д ., Йем Н.Т., ТоанД .В . u др. Первые определения теплового потока во 
Вьетнаме //Геология и геофизика. 1992. Т. 33. № 2. С. 92-96.

Ермаков В.А., Ц икунов А.Г., Черных Е.Н. Новая концепция тектоники и вулканиз
ма Восточной Камчатки // Вулканология и сейсмология. 1984. № 4. С. 50-66.

Есин С. В. Петрология кайнозойских базальтоидных формаций средней части Вос
точного Сихотэ-Алиня: Автореф. дисс.... канд. геол.-мин. наук. Новосибирск: ИГиГ, 
1988. 25 с.

Е синС .В ., П архоменко В.С., Ш ест ельС .Т. Геохимия и петрогенезис базальтов 
эоцен-миоценового этапа вулканизма Восточного Сихотэ-Алиня // Геология и геофи
зика. 1992а. № 4. С. 50-58.

Есин С.В., Прусевич А.А., Кут олин В.А. Позднекайнозойский вулканизм и глубин
ное строение Восточного Сихотэ-Алиня. Новосибирск: Наука, 19926. 164 с.

Есин С.В., Прусевич А.А., Кутолин В.А. Магматизм средней части Восточного Си
хотэ-Алиня. Новосибирск: ОИГГМ СО РАН, 1992в. 202 с.

Есин С.В., Прусевич А.А., Травин А.В. Новые данные о позднекайнозойском ще
лочно-базальтовом вулканизме Восточного Сихотэ-Алиня // Докл. РАН. 1992. Т. 322. 
№ 2. С. 369-372.

Е синС .В ., П архоменко В.С., Травин А .В., Ш ест ельС .Т . Петрогенезис Сов гаван
ского толеит-щелочно-базальтового плато Восточного Сихотэ-Алиня. Сообщение 1. 
К-Аг- датирование возраста, петрохимическая и REE-характеристика // Геология и 
геофизика. 1994. Т. 35. № 9. С. 21-33.

Есин С.В., Травин А.В. Ксенолитсодержащие щелочные базальтоиды Центрально
го Сихотэ-Алиня // Геология и геофизика. 1994. Т. 35. № 10. С. 76-87.

ЕсинС.В., Пономарчук В.А., Ш ипицынЮ .Г., Полесский С. В. Петрогенезис Совгаван- 
ского толеит-щелочно-базальтового плато Восточного Сихотэ-Алиня. Сообщение 2. Sr- 
изотопные и геоохимические данные //Геология и геофизика. 1995. Т. 36. № 2. С. 70-79.

И чет овкин Н.В., Силинский А Д ., Фадеев А.П. Кайнозойские щелочные базальтои
ды бассейнов рек Кананыга и Вилига (ОЧВП) // Геология и геофизика. 1970. № 8. 
С .127-132.

Занюков В.Н., Родионов Р.И., Неверов Ю.Л. Особенности тектоники и магматизма 
восточной части Корякского нагорья (район мысов Гинтера и Наварин). В кн.: Вул
канизм Курило-Камчатского региона и острова Сахалин. Южно-Сахалинск: СахК- 
НИИ, 1976. С. 75-81.

Захаров М.Н., Иванов В.Г. Неогеновые базаниты с глубинными включениями 
шпинелевых лерцолитов (Северное Приохотье) // Магматизм и геодинамика. Тез. 
докл. Первого Всероссийского петрограф, совещ. Книга 3. Петрология, геохимия, 
эксперимент и физико-химическое моделирование. Уфа, 1995. С. 65-67.



Зоненш айн Л.П., Кузьмин М.И., Наталии Л.М. Тектоника литосферных плит тер
ритории СССР. Т. 2. М: Недра, 1990. 327 с.

Казимиров А.Д., Крылов К  А., Федоров П.И. Тектоническая эволюция окраинных 
морей на примере юга Корякского нагорья. В кн.: Очерки по геологии Северо- 
Западного сектора Тихоокеанского тектонического пояса. М.: Наука, 1987. С. 200-225.

Кепеж инскас В.В., Гладких В.С., Зайков В.В., Курганьков П.П. Геохимия продук
тов внутриплитного континентального вулканизма (на примере кайнозойских базаль- 
тоидов Тувы). В кн.: Геохимия магматических пород современных и древних актив
ных зон. Новосибирск: Наука, 1987. С. 90-109.

Кепеж инскас П .К , Ф едоров П.И. Состав и структурное положение позднекайно
зойских вулканитов Камчатского перешейка и Олюторской зоны Корякского нагорья 
// Изв. ВУЗов. Геология и разведка. 1986. № 8. С. 13-21.

Кепеж инскас П .К , Кравченко-Береж ной И.Р., Гулько Н  И. Кайнозойский шошо- 
нитовый магматизм Северной Камчатки и проблема тектонической интерпретации 
островодужных шошонитовых серий. В кн.: Мафитовые формации зон активизации 
на разных этапах эволюции литосферы. Под ред. Н.В. Соболева. Новосибирск: Нау
ка, 1988. С. 98-114.

Классификация и номенклатура магматических горных пород. М.: Недра, 1981. 107 с.
Колосков А.В. Ультраосновные включения и вулканиты как саморегулирующаяся 

геологическая система. М.: Научный мир, 1999, 224 с.
Колосков А.В. Изотопно-геохимическая неоднородность плиоцен-четвертичных 

вулканитов Камчатки, геометрия субдукционной зоны, модель флюидно
магматической системы // Вулканология и сейсмология. 2001. № 6. С. 16-42.

Колосков А.В., Флеров Г.Б., Богоявленский С.О. и др. Новый для Камчатки тип ба- 
зит-гипербазитовых включений в вулканитах // Докл. АН СССР. 1988. Т. 302. № 3. 
С. 676-679.

Колосков А.В., Ф леров Г.Б., Ш араськин А.Я. Рифтогенный вулканизм в системе 
Восточно-Азиатских вулканических поясов. Под ред. О.А. Богатикова. Магматизм 
рифтов (петрология, эволюция, геодинамика). М.: Наука, 1989. С. 139-144.

Колосков А.В., Федоров П.И., Головин Д.И., Ляпунов С.М. Новые данные о позд
некайнозойском вулканизме мыса Наварин (Корякское нагорье) // Докл. РАН. 1992. 
Т. 323. № 5. С. 904-907.

Колосков А.В., Волынец О.Н., Пономарев Г.П., Ф едоров П.И. Ксенолиты ультра- 
мафитов в различных геохимических типах вулканитов островодужной системы // 
Петрология. 1997. Т. 5. № 5. С. 485-502.

Колосков А.В., Раш идов В.А., Гатинский Ю.Г. и др . Позднекайнозойский вулка
низм материковой и шельфовой зоны Вьетнама // Материалы ежегодной конферен
ции, посвященной дню вулканолога. Петропавловск-Камчатский: Наука для Камчат
ки, 2003. С. 9-15.

Кононова В.А., Келлер Й., П ервое В.А. Континентальный базальтовый вулканизм и 
геодинамическая эволюция Байкало-Монгольского региона // Тихоокеанская геоло
гия. 1993. №2. С. 152-170.

Констант иновская Е.В. Геодинамика коллизии островная дуга -  континент на за
падной окраине Тихого океана // Геотектоника. 1999. № 5. С. 15-34.

Континентальные рифты. Под ред. И.Б. Рамберга, Э.-Р. Неймана. М.: Мир, 1981.483 с.
Короновский Н.В., Д ем ина Л.И. Коллизионный этап развития Кавказского сектора 

Альпийского складчатого пояса: геодинамика и магматизм // Геотектоника. 1999. № 
2. С. 17-35.

К ороновский Н .В., Д ем ина Л.И., П ромыслова М.Ю. Магматизм -  индикатор гео- 
динамических обстановок: современное состояние и проблемы // Тектоника, геоди
намика и процессы магматизма и метаморфизма. Материалы XXXII тектонич. совещ. 
2-5 февраля 1999 г. Т. И. М.: ГЕОС, 1999. С. 289-293.



Короновский Н.В., Д ем ина  Л.И., П ромыслова М.Ю. Магматизм -  индикатор гео- 
динамических обстановок: современное состояние и проблемы // Тектоника и геоди
намика континентальной литосферы. Материалы XXXVI тектонич. совещ. 4-7 фев
раля 2003 г. Т. I. М.: ГЕОС, 2003. С. 289-293.

Красный Л.И. Геология региона Байкало-Амурской магистрали. М.: Недра, 1980.214 с.
Кузнецов Ю.А. Главные типы магматических формаций. М.: Недра, 1964. 387 с.
К уноХ . Основные и ультраосновные включения в базальтах и природа верхней 

мантии. В кн.: Земная кора и верхняя мантия. М.: Мир, 1972. С. 448—453.
Л еглер В.А. Развитие Камчатки в кайнозое с точки зрения теории тектоники лито

сферных плит. В кн.: Тектоника литосферных плит (источники энергии тектониче
ских процессов и динамика плит). М.: Ин-т океанологии АН СССР, 1977. С. 137-169.

Л еонов Ю .Г. Континентальный рифтогенез: современные представления, пробле
мы и решения. В кн.: Фундаментальные проблемы общей тектоники. Под ред. 
Ю.М. Пущаровского. М.: Научный мир, 2001. С. 155-173.

М алеевЕ.Ф. Вулканы Амурско-Уссурийской низменности. В кн.: Геологические и 
геофизические исследования в вулканических областях. М.: Изд-во АН СССР, 1963. С. 3- 
59. М арты нов Ю.А. Окраинно-континентальные известково-щелочные базальты -  
особый геохимический тип (на примере Восточного Сихотэ-Алиня). Препринт. Вла
дивосток: Дальневосточный геологический ин-т. 1990. 50 с.

М артынов Ю.А. Геохимия, минералогия и петрогенезис миоцен-четвертичных пла- 
тоэффузивов Восточного Сихотэ-Алиня // Петрология. 1995. Т. 3. № 2. С. 158-172.

М арты нов Ю.А. Высокоглиноземистый базальтовый вулканизм Восточного Си
хотэ-Алиня: петрология и геодинамика//Петрология. 1999а. Т. 7. № 1. С. 58-79.

М арт ы нов Ю.А. Геохимия базальтов активных континентальных окраин и зрелых 
островных дуг (на примере Северо-Западной Пацифики). Владивосток: Дальнаука, 
19996.217 с.

М арт ы нов Ю .А., Чащин А.А., Рассказов С.В., Саранина Е.В. Позднемиоцен- 
плиоценовый базальтовый вулканизм Юга Дальнего Востока России как индикатор 
гетерогенности литосферной мантии в зоне перехода континент-океан // Петрология. 
2002. Т. 10. № 2. С. 189-209.

М еланхолина Е.Н. Типы задуговых бассейнов востока Азии: тектонические, маг
матические и геодинамические аспекты // Геотектоника. 1998. № 6. С.34-50.

М еланхолина Е.Н. Позднемеловые островодужные зоны восточной окраины Евра
зии: геолого-геохимическая и тектоническая корреляция // Геотектоника. 2000. № 3. 
С. 41-57.

М илановский Е.Е. Рифтовые зоны континентов. М.: Недра, 1976. 280 с.
М илановский Е.Е. Рифтогенез в истории Земли (рифтогенез в подвижных поясах). 

М.: Недра, 1987. 297 с.
М илановский Е.Е. Главные этапы проявления рифтогенеза на территории Китая // 

Геотектоника. 1993. № 3. С. 3-17.
М илановский Е.Е., Никиш ин А.М. Западно-Тихоокеанский рифтовый пояс // Бюлл. 

МОИП. Отд. геол. 1988. Т. 63. Вып. 4. С. 3-15.
М итроф анов Н .И , П одольский А .М ., Костин Н.Е. и др. Корякский вулкано

плутонический комплекс // Изв. АН СССР. Сер. геологич. 1979. № 7. С. 23-35.
М орозов А.Е. Кайнозойский магматизм хребта Кэнкэрэн. В кн.: Материалы по 

геологии и полезным ископаемым Северо-Востока СССР. Вып. 27. Магадан: Книж
ное изд-во, 1991. С. 75-87.

М уравьева Н.С., П оляков А.И., Колесов Г.М. и др. Состав верхней мантии и свиде
тельства мантийного метасоматоза в Байкальской рифтовой зоне // Геохимия. 1989. 
№ 3. С. 349-364.

Нижний палеоген Западной Камчатки (стратиграфия, палеогеография, геологические 
события). Под ред. Ю.Б. Гладенкова. Тр. ГИН РАН. Вып. 488. М.: ГЕОС, 1997. 367 с.



Н овиков В.М ., И ваненко В.В., Карпенко М .И , Колосков А.В. Возраст молодого 
вулканизма юго-востока Индокитая // Изв. АН СССР. Сер. геол. 1989. № 6. С. 39-44.

Н иколаев В.Г. Эволюция континентальных деструктивных осадочных бассейнов // 
Тектоника, геодинамика и процессы магматизма и метаморфизма. Материалы XXXII 
тектонич. совещ. 2-5 февраля 1999 г. Т. II. М.: ГЕОС, 1999. С. 46-49.

Объяснительная записка к Тектонической карте Охотоморского региона масштаба 
1:250 000. Под ред. Н.А. Богданова и В.Е. Хайна. М.: ИЛОВМ РАН, 2000. 193 с.

О лейников А.В. Некоторые вопросы стратиграфии кайнозойских вулканических 
полей Среднего и Северного Сихотэ-Апиня. В кн.: Кайнозой Востока СССР. Влади
восток: ДВО АН СССР, 1989. С. 50-57.

Очерки тектонического развития Камчатки. Под ред. В.В. Белоусова. М.: Наука, 
1987. 247 с.

П ерепелов А.Б, Ант ипин В.С., И ванов А.В., Каблуков А.В. Калиевый щелочной ба- 
зальтоидный магматизм Западной Камчатки: возраст, геохимические и минералоги
ческие особенности, геодинамическая интерпретация // Щелочной магматизм Земли. 
Тр. научн. школы. М.: ГЕОХИ РАН, 2002. С. 51-52.

П ет ухова Л.Л., П риходько В.С. Позднекайнозойский вулканизм на континенталь
ной окраине Дальнего Востока России: региональные особенности // Тектоника, гео
динамика и процессы магматизма и метаморфизма. Материалы XXXII тектонич. со
вещ. 2-5 февраля 1999 г. Т. II. М.: ГЕОС, 1999. С. 60-62.

Полин В.Ф., С ахноВ .Г ., Екимова Н.А. и др. Пантеллерит-комендит-щелочно- 
гранитная ассоциация палеогеновой контрастной серии Чукотского звена ОЧВПП // 
Щелочной магматизм Земли. Тр. научн. школы. М.: ГЕОХИ РАН, 2005. С. 129-132.

П оляков Г.В., И ем Н. Ч , Балыкин П.А. и др. Новые данные по ультракалиевым ос
новным породам северного Вьетнама -  кокитам // Геология и геофизика. 1997. Т. 38. 
№ 1. С. 148-158.

П опов В.К. Петрология палеоген-неогеновых вулканических комплексов Восточ
ного Сихотэ-Апиня. Владивосток: ДВО АН СССР, 1986. 152 с.

П риходько В.С., Чеснер К.Е., Этлингер Е.Д. и др. Лейцитовые базальты Болонско
го вулкана (Приамурье) // Тихоокеанская геология. 1996. Т. 15. № 3. С. 140-142.

П ущ аровский Д .Ю ., Пущ аровский Ю .М. Состав и строение мантии Земли // Соро- 
совский образовательный Журнал. 1998. № 11. С. 111-119.

Рабкин М.И. Щелочные основные и ультраосновные эффузивы южной части Чу
котского полуострова. М.-Л.: Водтрансиздат, 1954. 264 с.

Рассказов С.В., Л огачев Н.А., Брандт И.С. и др. Геохронология и геодинамика 
позднего кайнозоя (Южная Сибирь -  Южная и Восточная Азия). Новосибирск: Нау
ка, 2000. 288 с.

Рассказов С.В., Саранина Е.В., М артынов Ю.А. и др. Sr-изотопная систематика 
средне-позднемиоценовых магматических источников южного Приморья // Изотоп
ное датирование геологических процессов: новые методы и результаты. Тез. докл. I 
Российс. конф. по изотопной геохронологии. Москва, 15-17 ноября 2000 г. М.: 2000. 
С. 294-296.

Ростовский Ф.И. Эоценовый вулканизм и особенности золото-серебрянного оруде
нения Северного Приморья // Глубинное строение, магматизм и металлогения тихооке
анских вулканических поясов. Тез. докл. Всес. совещ. Владивосток, 1976. С. 430-432.

Руж енцев С.В., М оссаковский А.А., М еланхолина Е.Н. Геодинамика Тихоокеан
ского и Индо-Атлантического сегментов Земли: сейсмотомографический аспект (по
становка проблемы) // Геотектоника. 1999. № 3. С. 5-20.

Рыбалко В.И., Овечкин В.Н., К лим ова Р.С. Кайнозойские базальтоиды амгинской 
серии (северо-восточное Приморье) // Сов. геология. 1980. № 12. С. 59-71.

Салун С.А. Тектоника и история развития Сихотэ-Алинской складчатой системы. 
М.: Недра, 1978. 182 с.



Саранина Е.В. Эволюция и изотопно-геохимические параметры позднекайнозой
ского магматизма (на примере юга Дальнего Востока и Восточного Саяна). Автореф. 
дисс. ... канд. геол.-мин. наук. Иркутск: ИЗК СО РАН, 2002. 17 с.

Сахно В.Г., Коваленко С.В. Островодужные ассоциации вулканогенных пород в 
структурах активных континентальных окраин Дальнего Востока и геодинамические 
условия их формирования // Тез. докл. Международ. совещ. по геодинамике западной 
части Тихого океана 29 мая-4 июня 1981 г. Вып. 2. Южно-Сахалинск. 1981. С. 31-32.

Сахно В.Г., Чащин А Л .  Кайнозойский рифтогенный вулканизм континентальной 
части Востока Азии // Тектоника, геодинамика и процессы магматизма и метамор
физма. Материалы XXXII тектонич. совещ. 2-5 февраля 1999 г. Т. И. М.: ГЕОС, 1999. 
С. 111-114.

Сахно В.Г., М оисеенко В.Г. Кайнозойский внутриплитный вулканизм Амурской 
мегаструктуры. Вопросы корреляции и геодинамики // Изотопное датирование геоло
гических процессов: новые методы и результаты. Тез. докл. I Российс. конф. по изо
топной геохронологии. Москва, 15-17 ноября 2000 г. М.: 2000. С. 332-335.

Семенов Д .Ф . Магматические формации Тихоокеанских складчатых областей. М.: 
Наука, 1982. 168 с.

Соболев А.В. Проблемы образования и эволюции мантийных магм. Автореф. 
дисс.... доктора геол.-мин. наук. М.: ГЕОХИ РАН, 1997. 49 с.

Соколов С.Д. Аккреционная тектоника Корякско-Чукотского сегмента Тихоокеан
ского пояса. М.: Наука, 1992. 181 с.

Ставский А.П., Чехович В.Д., Кононов М.В., Зоненш айн Л .П. Тектоника плит и па- 
линспастические реконструкции Анадырско-Корякского региона // Геотектоника. 
1988. №6. С. 3-21.

Супруненко О.И., М арковский Б.А. Щелочные вулканиты полуострова Кроноцкого 
(Камчатка) // Докл. АН СССР. 1973. Т. 211. № 3. С. 682-685.

Тектоническое районирование и структурно-вещественная эволюция Северо- 
Востока Азии. М.: Наука, 1979. 239 с.

Титаева Н.А. К вопросу о происхождении резервуара HIMU в океанической ман
тии // Геохимия магматических пород. XIX Всес. семинар. 6-7 апреля 2000 г. М.: 
ГЕОХИ РАН. 2000. С. 140-141.

Тихомирова С.Р. Позднекайнозойские тешениты Восточной Камчатки // Докл. 
РАН. 1994. Т. 335. № 5. С. 626-629.

Тихоокеанская окраина Азии. Магматизм. Под ред. А.Д. Щеглова, С.С. Зимина. 
М.: Наука, 1991. 264 с.

Фаворская М.А., Руб М.Г., Кигай В.А. и др. Магматизм Сихотэ-Алиня и Приханкай- 
ского района и его металлогенические особенности. М.: Изд-во АН СССР, 1961. 328 с.

Ф едоров П.И., Д убик  Ф.Ю. К геохимии позднемеловой шошонитовой ассоциации 
Центральной Камчатки // Изв. АН СССР. Сер. геологич. 1990. № 3. С. 30-39.

Ф едоров П.И., Серегина И.Ф. Геохимия позднекайнозойских щелочных вулкани
тов мыса Наварин (Корякское нагорье) // Геология и геофизика. 1990. № 3. С. 94-100.

Ф едоров П.И., Колосков А.В., Ляпунов С.М. Геохимия и петрология позднекайно
зойских вулканитов мыса Наварин (восток Корякского нагорья) // Геохимия. 1993. 
№ 9. С. 1284-1296.

Ф едоров П.И., Ф илатова Н.И., Дворянкин А.И. Кайнозойский вулканизм востока 
Корякского нагорья (Северо-Восток России) и геодинамические обстановки его про
явления // Тихоокеанская геология. 1996. № 3. С. 3-14.

Федоров П.И., Ш апиро М.Н. Геохимия неогеновых вулканитов перешейка Камчатки 
и геодинамика Алеутско-Камчатского сочленения // Геотектоника. 1998. № 2. С. 1-18.

Ф едоров П.И., Колосков А.В. Кайнозойский вулканизм юго-востока Корякского 
нагорья (Северо-восток России): петрогенезис пород и обстановки их формирования 
// Тихоокеанская геология. 1999. Т. 18. № 5. С. 90-105.



Федоров П .И , Ф илатова Н.И. Геохимия и петрология позднемеловых-
кайнозойских базальтов зон растяжения на континентальной окраине северо-востока 
Азии/ / Геохимия. 1999. №2. С. 115-132.

Ф едоров П .И , Золотарев Б.П., Колосков Л.В. и др. Ксенолиты аплитов из щелоч
ных базальтов мыса Наварин, Корякское нагорье // Геохимия магматических пород. 
XIX Всес. семинар. 6-7 апреля 2000 г. М.: ГЕОХИ РАН, 2000а. С. 150-151.

Ф едоров П .И , Л япунов С.М, Колосков А.В., Филатова Н.И. Глубинные ксеноли
ты из щелочных базальтов Корейского региона // Геохимия магматических пород. 
XIX Всес. семинар. 6-7 апреля 2000 г. М.: ГЕОХИ РАН, 20006. С. 151-152.

Ф едоров П.И., Колосков А.В. Базальты Болонского вулкана (Приморье) // Петро
графия на рубеже XXI века. Материалы Второго Всероссийского петрографического 
совещания. Сыктывкар, 27-30 июня 2000 г. Сыктывкар: 2000. С. 209-211.

Федоров П.И., Ф илатова Н.И. Состав и петрогенезис кайнозойских вулканитов 
Корейского региона // Петрография на рубеже XXI века. Материалы Второго Всерос
сийского петрографического совещания. Сыктывкар, 27-30 июня 2000 г. Сыктывкар: 
2000. С. 211-214.

Ф едоров П.И., Ф илатова Н .И , Дрилъ С.И. и др. Кайнозойский вулканизм южной 
части Кореи // Тихоокеанская геология. 2002. № 3. С. 94-106.

Ф едоров П.И., Ф илатова Н.И. Кайнозойский вулканизм Корейского региона // 
Геохимия. 2002. № 1. С. 3-29.

Ф едоров П.И., Колосков А.В. Кайнозойский вулканизм Юго-Восточной Азии // 
Петрология. 2005. Т. 13. № 3. С. 389-420.

Ф едоров П.И., Колосков А .В ., Б елящ ий  Б.В. Позднекайнозойский вулканизм вос
тока Корякского нагорья: новые данные об изотопно (Бг-Ыс1-РЬ)-геохимическом со
ставе толеитовых и щелочных базальтов мыса Наварин // Щелочной магматизм Зем
ли. Тр. научн. школы. М.: ГЕОХИ РАН, 2005. С. 164-167.

Ф едоровский В.С., Скляров Е.В. Комплексы метаморфических ядер зон растяже
ния как результат коллизионной геодинамики // Тектоника Неогея: общие и регио
нальные аспекты. Т. II. Материалы XXXIV тектонич. совещ. 30 января-3 февраля 
2001 г. М.: ГЕОС, 2001. С. 252-255.

Ф едорчук А.В., Ф илатова Н.И., Ш илов В.Н. и др. Кайнозойский рифтогенный 
магматизм района Кильчу-Менчхон (КНДР) // Вулканология и сейсмология. 1989. 
№ 5. С. 90-95.

Федорчук А.В., Филатова Н.И. Кайнозойский магматизм Северной Кореи и геоди- 
намические обстановки его формирования // Петрология. 1993. Т. 1. № 6. С. 645-656.

Ф илатова Н.И. Тектоническая позиция маастрихт-эоценового базальтоидного 
магматизма в северо-западной части Тихоокеанского пояса // Геотектоника. 1987. 
№4. С. 85-101.

Ф илатова Н.И. Периокеанические вулканогенные пояса. М.: Наука, 1988. 264 с.
Ф илатова Н.И. Сравнительная характеристика базальтоидов окраинноконтинен

тальных зон растяжения Востока Азии и океанических островов Тихого океана: изо
топный и сейсмотомографический аспекты // Петрология. 2002. Т. 10. № 3. С. 11-41.

Ф илатова Н .И ., Д а ги сЛ .А . Строение тыловой части Западнокамчатского-Коряк- 
ского вулканического пояса (на примере Русскогорского ареала) // Тихоокеанская 
геология. 1990. № 2. С. 23-32.

Ф илатова Н .И ., Ким Зон Хи, Ким Х ен Со. Тектоника Корейского полуострова // 
Изв. АН СССР. Сер. геологич. 1991. № 6. С. 131-144.

Ф илатова Н.И., Чанг К Х .  Позднемезозойские латеральные ряды обстановок 
осадконакопления Корейско-Японского региона // Докл. РАН. 2000. Т. 369. № 1. 
С .100-104.

Ф илатова Н .И ., Федоров П.И. Зоны маастрихт-кайнозойского рифтогенеза на се
веро-западном континентальном обрамлении Тихого океана // Проблемы геологии и



металлогении Северо-Востока Азии на рубеже тысячелетий. Матер, научно-практич. 
конференции (Билибинские чтения). Т. 1. Региональная геология, петрология и гео
физика. Под ред. В.И. Гончарова. Магадан. 2001а. С. 89-91.

Ф илатова Н.И., Ф едоров П.И. Кайнозойский магматизм зон растяжения конти
нентальных окраин (на примере Корейско-Япономорского региона) // Петрология. 
20016. № 5. С. 519-546.

Ф илатова Н.И., Ф едоров П.И. Кайнозойский магматизм и геодинамика Корейско- 
Японского региона // Геотектоника. 2003. № 1. С. 54-77.

Ф леров Г.Б., Колосков А.В. Щелочной базальтовый магматизм Центральной Кам
чатки. М.: Наука, 1976. 147 с.

Ф леров Г.Б., Ф едоров П .И ., Чурикова Т.Г. Геохимия позднемеловых-палеогеновых 
калиевых пород ранней стадии развития Камчатской островной дуги // Петрология. 
2001. Т. 9. №2. С. 185-203.

Фор Г. Основы изотопной геологии. М.: Мир, 1989. 590 с.
Ф ролова Т.И. Магматизм как индикатор деструктивных структур континентов // 

Тектоника, геодинамика и процессы магматизма и метаморфизма. Материалы XXXII 
тектонич. совещ. 2-5 февраля 1999 г. Т. II. М.: ГЕОС, 1999. С. 247-250.

Ф ролова Т.И., Бурикова И.А. Являются ли известково-щелочные серии трассерами 
субдукционных обстановок? // Тектоника, геодинамика и процессы магматизма и ме
таморфизма. Материалы XXXII тектонич. совещ. 2-5 февраля 1999 г. Т. II. М.: ГЕОС, 
1999. С. 250-252.

Хайн В.Е. Тектоника континентов и океанов (год 2000). М.: Научный мир, 2001. 606 с.
Х айн В.Е., Л ом изе М.Г. Геотектоника с основами геодинамики. М.: Изд-во МГУ, 4 

1995.480 с.
Х айн В.Е., Х айн Е.В. О некоторых явлениях, сопутствующих развитию континен

тальных окраин андско-кордильерского типа на примере юго-западной и южной ок
раин Сибирской платформы. Тектоника Азии. Программа и тезисы совещания. М.: 
ГЕОС, 1997. С. 232-234.

Х анчук А.И. Геологическое строение и развитие континентального обрамления 
северо-запада Тихого океана: Автореф. дис.... докт. геол.-мин. наук. М.: ГИН РАН. 
1993.31 с.

Х анчук А.И. Тектоника и магматизм палеотрансформных континентальных окра
ин калифорнийского типа на Востоке России // Общие вопросы тектоники. Тектоника 
России. Материалы XXXIII тектонического совещания. М.: ГЕОС, 2000. С. 544-547.

Х анчук А .И ., Голозубов В.В., М артынов Ю.А. и др. Раннемеловая и палеогеновая 
трансформные континентальные окраины (калифорнийский тип) Дальнего Востока 
России // Тектоника Азии. Материалы XXX тектонического совещания. М.: ГЕОС,
1997. С. 240-243.

Ханчук А.И., Иванов В.В. Геодинамика Востока России в мезо-кайнозое и золотое 
оруденение. В кн.: Геодинамика и металлогения. Владивосток: Дальнаука, 1999. С. 7-30.

Х арахинов В.В. Тектоника Охотоморской нефтегазоносной провинции. Автореф. 
дисс. ... доктора геол.-мин. наук. Оха-на-Сахалине: САХАЛИННИПИМОРНЕФТЬ,
1998. 54 с.

Ц вет ков А.А. Магматизм и геодинамика Командорско-Алеутской островной дуги. 
М.: Наука, 1990. 324 с.

Ц вет ков А.А., Волынец О.Н., Бейли Д ж . Шошониты Курило-Камчатской остров
ной дуги // Петрология. 1993. Т. 2. № 1. С. 123-151.

Чехович В.Д., Богданов Н.А., Кравченко-Береж ной И.Р. и др. Геология западной 
части Берингоморья. М.: Наука, 1990. 159 с.

Чехович В.Д., Богданов Н.А. Кайнозойская история северо-западного обрамления 
глубоководных котловин Берингова моря // Изв. ВУЗов. Геол. и разведка. 1999. № 3.
С. 3-12.



Чичагов В. П., Рим Квон Мук, Черкинский А.Е., Чичагова О.А. Радиоуглеродный 
возраст деревьев, погребенных тефрой вулкана Пэктусан на севере Кореи // Докл. АН 
СССР. 1989. Т. 306. № 1. С. 169-172.

Ш анцер А.Е., Краевая Т.С. Формационные ряды наземного вулканического пояса. 
М.: Наука, 1980. 162 с.

Ш анцер А.Е., Федоров П.И. Геохимия нижнекайнозойских вулканических пород 
Западной Камчатки // Бюлл. МОИП. Сер. геологич. 1999. Т. 74. Вып. 6. С. 20-28.

Ш апиро М.Н., Л андер А .В. Коллизионные и постколлизионные структуры в зоне 
восточных полуостровов и заливов Камчатки // Тезисы докл. 9-й Межд. тектонич. 
конф. им Л.П. Зоненшайна 29 окт.-З ноябр. 2001 г. М., 2001. С. 513-514.

Щ ека С.А. Базит-гипербазитовые интрузии и включения в эффузивах Дальнего 
Востока. М.: Наука, 1983. 167 с.

Эволюция магматизма в истории Земли. Магматические горные породы. Т. 6. 
Под. ред. В.И. Коваленко. М.: Наука, 1987. 438 с.

Я рмолю к В.В., Коваленко В.И. Рифтогенный магматизм активных континенталь
ных окраин и его рудоносность. М.: Наука, 1991. 263 с.

Я рмолю к В.В., Коваленко В.И. Позднемезозойский-кайнозойский внутриплитный 
магматизм Центральной и Восточной Азии // Геология и геофизика. 1995. Т. 36. № 8. 
С. 132-141.

Я рм олю к В.В,, Самойлов В.С., И ванов В.Г. и др. Состав и источники базальтов 
позднепалеозойской рифтовой системы Центральной Азии (на основе геохимических 
и изотопных данных) // Геохимия. 1999. № 10. С. 1027-1042.

Я рмолю к В.В., Коваленко В.И., Кузьмин М.И. Северо-Азиатский суперплюм в фа- 
нерозое: магматизм и глубинная геодинамика // Геотектоника. 2000. № 5. С. 3-29.

Ясныгина Т.А. Источники магматизма континентальных окраин в средне-поздне- 
кайнозойских структурах растяжения Японского моря и Рио-Гранде по геохимическим 
данным. Автореф. дисс.... канд. геол.-мин. наук. Иркутск: ИЗК СО РАН, 2004. 19 с.

Allan J.F., Gorton М.Р. Geochemistry of igneous rocks from legs 127 and 128, Sea of 
Japan // Proc. ODP. Sci. Res. 1992. V. 127/128. Pt. 2. P. 905-929.

Anderson D.L., Tanimoto T., Zhang Y.-S. Plate tectonics and hotspots: the third dimen
sion// Science. 1992. V. 256. P. 1645-1650.

A ngelierJ ., Bergerat F., C huH .-T . et al. Tectonic analysis and the evolution of a 
curved collision belt: the Hsuenshan range, northern Taiwan // Tectonophysics. 1990. V. 
183. P. 77-96.

Backarc basins: tectonic and magmatism. Ed. B. Taylor. New York: Plenum, 1995.417 p.
Baker J., Chazot G., M enzis M., Thirwall M. Afar plume-implications for mantle plumes, 

flood volcanism, and intraplate volcanism// Geology. 1998. V. 26. № 5. P. 431-434.
Barazangi M., Isacks В.I. Spatial distribution of earthquakes and subduction of the 

Nazca plate beneath South America // Geology. 1976. V. 4. P. 686-692.
B arrS .M ., M acD onald A.S. Paleomagnetism, age, and geochemistry of the Denchai ba

salt, Northern Thailand // Earth Planet. Sci. Lett. 1979. V. 46. P. 113-125.
B arrS .M ., M acD onald A.S. Geochemistry and geochronology of late Cenozoic basalts 

of southeast Asia // Geol. Soc. Amer. Bull. 1981. V. 92. Part И. P. 1069-1142.
Barth F. W. Geology and petrology of the Pribilof islands, Alaska. In: Investigations of 

Alaskan volcanoes // US Geol. Surv. Bull. 1956. № 1028F. P. 101-160.
Barton M., H am ilton D.L. Water-undersaturated melting experiments bearing upon the 

origin of potassium-rich magma // Mineral. Mag. 1982. V. 45. P. 267-278.
Basaltic Volcanism Study Project. Basaltic volcanism on the Terrestrial Planets. New 

York: Pergamon Press, 1981. 1286 p.
BasuA.R ., W angJ.-W ., H uang W.-K. et al. Major element, REE, and Pb, Nd and Sr iso

topic geochemistry of Cenozoic volcanic rocks of eastern China: implications for their origin 
from suboceanic-type mantle reservoirs // Earth Planet. Sci. Lett. 1991. V. 105. P. 149-169.



B ijw aardH ., Spakman W., Engdahl E.R. C losing  the gap  be tw een  reg ional and  global 
trav e l tim e tom ography  // J. G eoph . R es. 1998. V . 103. P. 3 0 0 5 5 -3 0 0 7 8 .

BriaisA ., Tapponnier P., P auto tG . C onstraints o f  sea B eam  data on  crustal fabrics and 
sea-floor spreading in the South  C hina sea // E arth  Planet. Sci. Lett. 1989. V . 95. P. 3 07 -320 .

Briais A., Patriat P., Tapponnier P. U pdated  in terp re ta tion  o f  m agnetic  anom alies and  
seafloo r sp read ing  stages in  the  S ou th  C hina sea, im plica tions fo r the T ertia ry  tec ton ics o f  
SE  A sia  // J. G eoph. R es. 1993. V . 98. P. 6 299 -6328 .

Budahn J.R., Schm itt R.A. Pe trogenetic  m odeling  o f  H aw aiian  tho le iitic  basa lts: a geo
chem ical ap p ro ach  //  G eochim . e t C osm ochim . A cta. 1985. V . 49 . P. 6 7 -8 7 .

Castillo P.R. T he D upal anom aly  as trace o f  the upw elling  low er m antle  // N ature . 
1988. V. 336 . P. 6 6 7 -6 7 0 .

Castillo P.R. T he o rig in  and  geodynam ic im plica tion  o f  the  D upal iso top ic  anom aly  in 
vo lcan ic  ro ck s  from  the  P h ilipp ine  is land  arc // G eology. 1996. V . 24. P. 2 7 1 -2 7 4 .

Castillo P.R., Klein E., B ender J. P e tro logy  and Sr, N d , and  Pb  iso tope  geochem istry  o f  
m id -o cean  ridge  b asa lt g lasses from  the 1 1 ° 4 5 ^  to  15°00ТС segm en t o f  the E ast P acific  rise 
//  G 3 (G eochem istry . G eophysics . G eosystem s). 2000. V . 1. №  1999G C 000024.

(w w w .h ttp  ://w w w . agu.org/j o u m a ls /g c /199 9 G C 000024 .pd f).
Celaya M., M cCabe R. K inem atic  m odel fo r the open ing  o f  the Sea o f  Jap an  and  the 

b end ing  o f  th e  Japanese is lands //  G eology. 1987. V . 16. №  1. P. 5 3 -5 7 .
Chamot-Rooke N., Renard V., Le Pichon X. M agnetic  anom alies in  the  S h ikoku  B asin : a 

n ew  in te rp re ta tion  //  E arth  P lanet. Sci. Lett. 1987. V. 83. №  2. P. 2 1 4 -2 2 8 .
Chen C.H. E stim ation  o f  the  degree  o f  partia l m elting  b y  (N a20 + K 20 )  and  A l20 3/S i 0 2 

o f  basic  m agm as // C hem . G eol. 1988. V . 71. P. 3 5 5 -3 6 4 .
Chen C.-H. C om m ent on  «E x tensional co llapse o f  the no rth e rn  T a iw an  m o un ta in  belt»  

//  G eology . 1997. V . 25. P. 8 5 5 -8 5 6 .
Chen С. Y., Frey F.A. T race  elem en t and iso topic g eo ch em istry  o f  lavas fro m  H aleakala  

vo lcano , e a s t M aui, H aw aii: Im plica tions for the o rig in  o f  H aw aiian  b asa lts  // J. G eoph. 
R es. 1985. V . 90. P. 8 7 4 3 -8 7 6 8 .

Choi S.H., LeeJ.I., Park C.-H. et al. G eochem istry  o f  perid o tite  xeno lith s in  a lkali b a 
sa lts  from  Je ju  Island, K orea  //  T he Is land  A rc. 2002. V . 11. P. 2 2 1 -2 3 5 .

Chung S.-L., Sun S.-S. A  n ew  genetic  m odel fo r the E ast T a iw an  O ph io lite  and  its im 
p lica tions fo r D upal dom ains in  the no rthern  hem isphere  / /  E arth  P lanet. Sci. Lett. 1992. 
V . 109. P. 1 33 -145 .

Chung S.-L., Sun S.-S., Tu K. et al. L ate C enozoic  b asa ltic  v o lcan ism  around  the T a iw an  
stra it, SE C hina: P ro d u c t o f  lithosphere-asthenosphere  in te rac tion  during  con tinen ta l ex ten 
sio n  // C hem . G eol. 1994. V . 112. P. 1-20 .

Chung S.-L., Jahn B.-M., Chen S.-J. et al. M iocene basa lts  in  no rth w este rn  T aiw an: ev i
d ence  for E M -type m antle  sources in  the continen tal lithosphere  //  G eochim . C osm ochim . 
A cta . 1995. V . 59. №  3. P. 5 4 9 -5 5 5 .

Chung S.-L., Cheng H , Jahn B.-M. et al. M ajo r and  trace  e lem en t, and  S r-N d  iso tope 
constra in ts on  the o rig in  o f  P a leogene  vo lcan ism  in S ou th  C h ina  p rio r to  the S ou th  C h ina  
sea  open ing  //  L ithos. 1997. V . 40 . P. 2 0 3 -2 2 0 .

Churikova T.G., D orendorfF ., W iim erG . Sources and  flu ids in the m an tle  w edge b e 
lo w  K am chatka , ev idence  fro m  across-arc  geochem ical varia tio n  //  J. P e tro l. 2001. V . 42. 
P . 1 5 6 7 -1593 .

C on tinen ta l rifts: evo lu tion , structure , tectonics. Ed. K .H . O lsen. E lsev ier, 1995. 465 p.
Cooper A .K , M arlow  M.S., Sholl D. W., Stevenson A.J. E v idens for C enozo ic  crusta l ex 

ten s io n  in  th e  B ering  sea reg io n  //  T ecton ics. 1992. V . 11. P. 3 9 -4 7 .
Cousens B.L., A llan J.F. A  Pb, Sr, and N d  isotopic study  o f  b asa ltic  rocks from  the Ja 

p a n  Sea, L egs 127/128 //P ro c .O D P . Sci. Res. 1992. V . 127/128. Pt. 2. P. 8 0 5 -8 1 8 .
Cox A., Hopkins D.M., D alrym ple G.B. G eom agnetic  po la rity  epochs: P rib ilo f  islands, 

A laska  //  G eol. Soc. A m . B ull. 1966. V . 77. P. 88 3 -9 1 0 .

http://www.http


Davies J.H., von Blanckenburg F. S lab  breakoff: a m odel o f  lithosphere  de tachm ent and 
its test in  the m agm atism  and  defo rm ation  o f  collisional o rogens / /  E arth  P lanet. Sci. Lett.
1995. V. 129. P. 8 5 -1 0 2 .

Davis A.S., Pickthorn L.-B.G., Vallier T.L., M arlow M .S. P e tro lo g y  and  age o f  vo lcan ic- 
arc rocks fro m  the con tinen ta l m arg in  o f  the B ering  sea: im plica tions fo r E arly  E ocene re 
location  o f  p la te  boundaries // C an. J. E arth  Sci. 1989. V . 26. №  7. P. 1 474 -1490 .

Davis A.S., Gunn S.H., Gray L.-B. et al. Pe tro logy  and  iso top ic  com position  o f  Q u a te r
nary  b asan ites d redged  from  the B ering  sea continen tal m arg in  n ear N av arin  basin  // C an. 
J. E arth  Sci. 1993. V . 30. №  5. P. 9 7 5 -9 8 4 .

Davis A.S., M arlow  M .S., Wong F.L. Pe tro logy  o f  Q uate rnary  b asa lt from  the B ering  
Sea con tinen ta l m arg in  // P roc. Int. C onf. on  A rctic M arg in s (M agadan , R ussia , Sept. 
1994). М агадан : С В К Н И И  Д В О  PA H , 1995. C. 124^137.

Davis P.M . T om ography  and  se ism ic an iso tropy  o f  A sia  and  p resen t and  p ast tecton ics. 
In: T he tec ton ic  ev o lu tion  o f  A sia. E ds. A n  Y in, T .M . H arrison . C am bridge: U niv . P ress,
1996. P. 8 5 -9 4 .

D ePaolo D.J. N eo d y m iu m  iso tope  chem istry . A n in troduction . N ew -Y ork : S pringer- 
V erlag , 1988. 181 p.

DePaolo D.J., Johnson R.W . M agm a genesis in  the N ew  B rita in  is land  arc: constra in ts 
fo r N d  and  S r iso topes and  trace  e lem en t pa tterns // C ontrib . M iner. Petro l. 1979. V . 70. 
P. 3 6 7 -3 7 9 .

Dixon T.H., Batiza R., Futa K., M artin D. P e trochem istry , age, and  iso top ic  com posi
tion  o f  a lkali b asa lts  from  P onape  Island , w estern  Pacific // C hem ical G eology . 1984. V . 43. 
P. 1 -28 .

D ungan M.A., Lindstrom  M.M., M cM illan N.J. et al. O pen  sy s tem  m agm atic  evo lu tion  
o f  the T aos p la teau , vo lcan ic  field , N orthern  N ew  M exico. 1. P e tro lo g y  and  geochem istry  
o f  the S erv ile tta  b asa lt //  J. G eoph. R es. 1986. V . 91. №  B6. P. 5 9 9 9 -6 0 2 8 .

D ziewonski A. M app ing  the low er m antle: de term ination  o f  la tera l he te rogene ity  in  
P velocity  up  to  degree  and  o rd e r 6 // J. G eoph. Res. 1984. V . 89. P. 5 9 2 9 -5 9 5 2 .

Encarnacion J., Fernandez D., M attinson J. Subduction  in itia tion  b y  ex tru sion  tec to n 
ics? E v idence  from  the P a law an  oph io lite , P h ilipp ines // E O S  T rans. A G U . Fall M eet. 
Suppl. 2001 . V . 82. A bstr. №  T 42G -03 .

Engebretson D.C., Cox A., D ebiche M. R econstructions, p la te  tec ton ics and  tra jec to ries 
o f  oceanic and  con tinen ta l p la tes in  the Pacific  B asin. In: C ircum -P ac ific  o rogen ic  belts  and  
evo lu tion  o f  the  P acific  O cean  B asin . B ou lder, C olorado: G eol. Soc. A m er, 1987. P. 19 -35 .

E ngland P., Houseman G. E x tension  during  continen tal co n vergence  w ith  app lica tion  to 
the T ibe tan  p la teau  //  J. G eoph. R es. 1989. V . 94. P. 17561 -17579 .

Fan Q., H ooper P.R. T he  C enozo ic  basa ltic  rocks o f  easte rn  C hina: pe tro lo g y  and  
chem ical co m p o sitio n  //  J. P e tro logy . 1991. V . 32. Pt. 4. P. 7 6 5 -8 1 0 .

Fan W.M., M enzies M .A. T he  com position  o f  lithospheric  m an tle  in  rifting  vo lcan ism  
environm ent: geochem ica l ev idence  fro m  C enozoic  basa ltic  rocks fro m  L eiq iong  area. In: 
G eoch rono logy  and  g eochem istry  o f  C enozoic  vo lcan ic  rocks in  C hina. Ed. R .X . Liu. 
B ejin: Seism ic P ress, 1992. P. 3 2 0 -3 2 9 .

Farley K.A., N atlandJ.H ., Craig H. B inary  M ix ing  O f  E n rich ed  A nd  U ndegassed  
(P rim itive?) M an tle  C om ponen ts (H e, Sr, N d , Pb) In  Sam oan  L avas //  E arth  P lanet. Sci. 
Lett. 1992. V . 111. P. 183 -199 .

Filatova N.I., Vishnevskaya V.S. T ecton ic  position  o f  the M eso zo ic  oph io litic  and  is land  
arc fo rm ations in  K oryak  reg ion  (N ortheastern  R ussia) //  C ircum -P acific  O phio- 
lites :P roceed ing  o f  the 2 9 th  IG C . O ph io lite  Sym posium . E ds. A . Ish iw atari, J. M alpas, 
H. Ish izuka. U S P  Intern . Sci. P ubl., the  N etherlandes. 1994. P. 109 -1 2 7 .

F ittonJ.G ., Jam es D., Kempton P.D. et al. The ro le  lithospheric  m an tle  in  the g enera
tion  o f  L ate C enozo ic  basic  m agm as in  the W estern  U nited  S tates //  J. Petro l. Spec. L itho 
sphere Issue. 1988. P. 3 3 1 -3 4 9 .



Flower M.F.J., Zhang M., Chen C.-Y. et al. M agm atism  in  the S ou th  C h ina  b asin  2. 
P ost-sp read in g  Q uate rnary  b asa lts  from  H ainan  island , sou th  C h ina  //  C hem . G eology.
1992. V. 97 . №  1-2 . P. 6 5 -8 7 .

Flower M.F.J., Tamaki K., H oang N. M antle extrusion: a m odel fo r d ispersed  vo lcan ism  
and  D U P A L -like  asthenosphere  in E ast A sia  and the W este rn  Pacific . In: M an tle  dynam ics 
an d  plate  in terac tions in  E ast A sia. E ds. M .F.J. F low er, S .-L . C hung , C .-H . Lo, T .-Y . Lee. 
W ash in g to n  D .C .: A G U , 1998a. P. 6 7 -8 8 .

Flower M.F.J., Lo C.-H., L i Peizhong et al. H igh-К  M ag m atism  in the P anx i R ift (w est
e rn  Y unnan): S lab B reak -o ff, A sthenosphere  E x trusion , and  T ecton ic  E rosion  // 1998 
W este rn  P ac ific  G eoph. M eeting . 19986. P. V 22A -02.

Flower M .F.J., Russo R.M., Tamaki K., H oang N. M an tle  con tam ina tion  and  the Izu- 
B o n in -M arian a  (IB M ) «high-tide  m ark»: ev idence for m an tle  ex tru sion  caused  b y  T e thyan  
closu re  // T ectonophysics. 2001 . V. 333. P. 9 -3 4 .

Francis D.M . T he  o rig in  o f  am phibo le  in  lherzo lite  xeno lith s from  N u n iv ak  Island , 
A laska  //  J. Petro l. 1976. V. 17. P. 3 5 7 -3 7 8 .

Francis D.M . T he  im plica tions o f  the com positional dependence  o f  tex tu re  in spinel 
lherzo lite  xeno lith s //  J. G eol. 1978. V . 186. P. 473^186 .

Frey F.A., Clague D.A. G eochem istry  o f  d iverse  b asa lt types fro m  L o ih i seam ount, 
H aw aii: pe tro g en e tic  im p lica tions //  E arth  P lanet. Sci. Lett. 1983. V . 66. P. 3 3 7 -3 5 5 .

Fukao Y., M aruyama S., Obayashi M. et al. G eo log ica l im p lica tion  o f  the w hole m antle  
P -w ave to m o g rap h y  //  J. G eol. Soc. Japan. 1994. V . 100. P. 4 -2 3 .

Furu/cawa Y., Tatsumi Y. M elting  o f  a subducting  slab  an d  p ro d u c tio n  o f  h igh -M g  ande
site  m agm as: unusual m agm atism  in  SW  Japan  at 13-15 M a //  G eoph. R es. Lett. 1999. 
V . 26. №  15. P. 2 2 7 1 -2 2 7 4 .

G allagher K., H awkesworth C.J. D ehydration  m elting  and  the  g enera tion  o f  con tinen ta l 
flo o d  basa lts  //  N atu re . 1992. V . 258. P . 5 7 -5 9 .

Garcia M.O., Jorgenson B.A., M ahoney J.J. et al. A n  ev a lu a tio n  o f  tem pora l g eochem i
ca l evo lu tion  o f  L oih i sum m it lavas: resu lts  from  A lv in  subm ersib le  d ives // J. G eoph. R es.
1993. V. B 9 8 .P . 5 3 7 -5 5 0 .

G iardini D., W oodhouse J.H . H orizon ta l shear flow  in the m an tle  b en ea th  the T onga  arc 
//N a tu re . 1986. V. 319. P. 5 5 1 -5 5 5 .

GiUJ.B. G eochem istry  o f  V iti L evu, F iji, and its ev o lu tion  as an  is land  arc  //  C ontrib . 
M ineral. P etro l. 1970. V . 27. №> 3. P. 179-203 .

Gorbatov A., Widiyantoro S., Fukao Y , Gordeev E. S ignatu re  o f  rem nan t slabs in  the 
N o rth  P ac ific  from  P -w ave to m o g rap h y  //  G eoph. J. Int. 2000 . V . 142. P. 2 7 -3 6 .

Goto K., Arai S. P e tro logy  o f  xeno lith s in  lam prophyre  fro m  S h ingu , S ou thw est Japan: 
im p lica tion  fo r o rig in  o f  F e -rich  m antle  perido tites //  M inera l, and  P etro l. 1987. V . 37. 
P. 1 37 -155 .

Green T.H. S ign ificance o f  N b /T a  as an  ind icator o f  geochem ica l p ro cesses in  the crust- 
m an tke  s y s te m //  C hem . G eol. 1995. V . 120. P. 3 4 7 -3 5 9 .

Green T.H., Pearson N.J. A n  experim en ta l study  o f  N b  and  Т а  p a rtition ing  be tw een  T i- 
r ich  m inera ls and silicate  liqu ids at h ig h  pressure and  tem pera tu re  // G eochim . e t C osm o- 
ch im . A cta. 1987. V . 51. P. 5 5 -6 2 .

Griffin W.L., A ndiZ ., O R eilly  S.Y., Ryan C.G. Phanerozoic  evo lu tion  o f  the lithosphere 
beneath  the S ino-K orean  craton. In: M antle dynam ics and p la te  in teractions in  E ast A sia  G eo- 
dynam ics. E ds. M .F.J. F low er, S.-L. C hung, C.-H . Lo, T .-Y . Lee. A G U . 1998. P. 107-126 .

H alliday A.N., F allickA .E ., Dickin A.P. et al. T he  iso top ic  and  chem ical ev o lu tion  o f  
M o u n t St. H elens // E arth  P lanet. Sci. Lett. 1983. V . 63. P. 2 4 1 -2 5 6 .

H artS .R . H eterogeneous m an tle  dom ains: signatures, genesis and  m ix ing  ch rono log ies 
//  E arth  P lanet. Sci. L ett. 1988. V . 90. P . 2 7 3 -2 9 6 .

Hart W.K., Wolde G.G., Walter R.C. et al. B asaltic vo lcan ism  in  E thiopia: C ontrain ts on  
continental rifting  and m antle in teractions // J. G eoph. Res. 1989. V. 94. №  B6. P. 7731 -7748 .



Hawkesworth C.J., Rogers N.W., Ellam R.M. et al. C on tinen ta l m an tle  lithosphere, and  
shallow  level en richm en t p rocesses in  the E arth 's m antle // E arth  P lanet. Sci. Lett. 1990. 
V. 96. P. 2 5 6 -2 6 8 .

H ibbard J.P., K arigD .E . S tructural and  m agm atic responses to  sp read ing  ridge subduc- 
tion: an  exam ple  fro m  sou thw est Japan  //  T ecton ics. 1990. V. 9. №  2. P. 2 0 7 -2 3 0 .

Hickey- Vargas R., H erget J.M., SpadeaP . T he Ind ian  ocean -type  iso top ic  signatu re  in 
W estern  P acific  m arg inal basins: o rig in  and  significance. In: A ctive  m arg ins and  m arg inal 
basins o f  the W este rn  Pacific . W ash ing ton  D .C .: A G U , 1995. P. 17 5 -1 9 8 .

Hirata N., K inoshita H., Katao H. et al. R eport on  D E L P 1988 cru ises in  the O k inaw a 
T rough: P a rt 3. C rusta l struc tu re  o f  the sou thern  O kinaw a T rough  // B ull. E arthquake R es. 
Inst. 1991. U niv . T okyo . V. 66. P. 3 7 -7 0 .

Hoa T.T., Yem N.T., P huongN .T . et al. M agnesian -u ltrapo tassic  m agm atic  rocks and  
lam proite p ro b lem s in  no rthw este rn  V ietnam . Proc. IG C P Sum p. G eol. O f  SE A sia. H anoi, 
X I-1995 // J. G eology . 1995. Ser. B . №  5 -6 . P. 4 1 2 -4 1 9 .

H oang N., F low er Carlson R.W. M ajor, trace e lem ent, and  iso top ic  com posi
tions o f  V ie tn am ese  basalts: In te rac tion  o f  hydrous E M I-ric h  asthenosphere  w ith  th inned  
E urasian  lithosphere  //  G eochim . e t C osm ochim . A cta. 1996. V . 60. №  22. P. 4 3 2 9 -4 3 5 1 .

H oang N., F low er M .F.J. P e trogenesis o f  C enozoic basa lts  from  V ietnam : im p lica tion  
for o rig ins o f  a «D iffuse Igneous P rov ince»  // J. Petro logy. 1998. V . 39. №  3. P. 3 6 9 -3 9 5 .

H oareJ.M ., Condon W.H., Cox A., D alrymple G.B. G eology , pa leo m ag n e tism  and  p o 
tassium -argon  ages o f  basa lts  from  N u n iv ak  Island, A laska // G eol. Soc. o f  A m . M em oir. 
1968. V. 116. P. 3 7 7 -4 1 2 .

H oareJ.M ., Coonrad W.L. T he T o g iak  basalt: a new  fo rm ation  in  sou thw este rn  A laska  
/ /B u ll . G eol. Surv. U SA . 1980. №  1482-C . 11 p.

H ochstaedter A.G., Kepezhinskas P.K. D efant M.J. et al. O n  the tec ton ic  s ign icance  o f  
arc v o lcan ism  in  N o rth ern  K am chatka  //  J. o f  G eol. 1994. V . 102. P. 6 3 9 -6 5 4 .

Hofmann A. W. M an tle  geochem istry : the m essage from  o cean ic  v o lcan ism  // N atu re .
1997. V . 385. №  6613 . P. 2 1 9 -2 2 9 .

Hopkins D.M. G eo logy  o f  the Im uruk  L ake area, S ew ard  pen in su la , A laska  //  B ull. 
G eol. Surv. U SA . 1963. №  1141-C . 101 p.

Hsu C.-N., Chen Ju-chin. G eochem istry  o f  late C enozoic  basa lts  fro m  W udalianch i and  
Jingpohu areas , H eilong jiang  prov ince , no rtheast C hina // J. A sian  E arth  Sci. 1998. V . 16. 
№ 4 . P. 385^105 .

Hsu C.-N., Chen Ju-chin, Ho Kung-suan. G eochem istry  o f  C enozo ic  vo lcan ic  rocks 
from  K irin  p rov ince , n o rtheast C hina //  C eochem . J. 2000. V. 34. №  1. P . 3 3 -5 8 .

H suS ., S ibuetJ ., Shyu C. Insigh ts o n  rifting  tecton ics o f  the E ast C h ina  Sea and  the 
O kinaw a trough  //  T hes. 1999 F all M eeting  A G U . 1999. P. T 51B -04 .

H ussong D.M., Uyeda S. T ecton ic  p rocesses and the h is to ry  o f  the  M ariana  arc: a syn 
thesis o f  re su lt fro m  D SD P L eg  60  //  Init. R epts. o f  the D SD P. W ash in g to n  D C: U S G ovt. 
Prin ting  O ffice , 1981. V . 60. P. 9 0 9 -9 2 9 .

Irvine T.N., B aragar W.R.A. A  gu ide  to  the chem ical c lassif ica tio n  on  the com m on  v o l
canic rocks //  C an. J. E arth  Sci. 1971. V . 8. P. 523.

Iwam ori H. D egree  o f  m elting  and  source  com position  o f  C enozo ic  b asa lts  in  sou thw est 
Japan: ev idence  fo r m an tle  upw elling  b y  flux  m elting  // J. V o lcano l. G eotherm . R es. 1992. 
V. 97. №  47. P. 10983 -10995 .

John B.M . M id -o cean  ridge  o r m arg ina l basin  o rig in  o f  the E ast T a iw an  O phio lite : 
chem ical and  iso top ic  ev idence  // C ontrib . M ineral. Petro l. 1986. V . 92. P . 194 -206 .

Jolivet L., D avy Ph., Cobbod P. R igh t-la tera l shear a long  the N o rth w est P acific  m arg in  
and  the In d ia -E u rasia  co llis ion  //  T ecton ics. 1990. V . 9. №  6. P. 1 4 0 9 -1419 .

Jolivet L., Tamaki K. N eogene  k inem atics in  the Japan  Sea reg io n  and  vo lcan ic  ac tiv ity  
o f  the no rth east Jap an  arc  //  P roc. O D P  R es. 1992. V. 127/128. P a rt 2. P . 1311 -1331 .



Jolivet L., Shubuya H., Fournier M. Paleom agnetic  ro ta tions and  the Japan  Sea opening. 
In: A ctive m arg inal basins o f  the W este rn  Pacific. W ash ing ton : A G U  G eoph. M onogr. 88.
1995. P .3 5 5 -3 6 9 .

Juang W. S. K -A r dating  and  geochem ical studies o f  M iocene  basa lts  in  w este rn  T aiw an  
//  H andbk . A nnu. M eet. G eol. Soc. C hina. T ainan, T aiw an. 1992. P. 88.

Kamata H., Kodama K. T ecton ics o f  an  arc-arc ju n c tio n : an  exam ple  from  K yushu  is
lan d  at the ju n c tio n  o f  the so u thw este rn  Japan  arc and the R yukyu  arc // T ectonophysics.
1994. V. 233 . P. 6 9 -8 1 .

K aneM ., Yoshida T., A oki K. G eochem ical study  o f  the vo lcan ic  rocks o f  the U lreung  
island , K o rea  // Res. R ept. L ab. N ucl. Sci. T okyo U niv . 1985. V . 18. №  1. P. 139 -157 .

Kaneoka I., Takigami Yu., Takaoka N. et al. 40A r-39A r analisis  o f  vo lcan ic  rocks reco v 
e red  from  th e  Japan  Sea floor: constra in ts on  the age o f  fo rm ation  o f  the Japan  Sea //  P roc. 
O D P , Sci. R es. 1992. V . 127/128. Pt. 2. P. 819 -8 3 6 .

K angP .C h., C hoJ.D ., C hoiJ.H . et al. B ouguer g rav ity  anom al m ap, the sou thern  p art 
o f  K orea. Scale  1:1 000  000. K IG A M . 1996.

Kano K. V o lcan ic lastic  sed im en ta tion  in a sh a llow -w ater m arg inal basin : the E arly  
M iocene K o u ra  fo rm ation , SW  Japan  //  Sedim ent. G eol. 1991. V. 74. P. 3 0 9 -3 2 1 .

Kay R. W., Sun S.-S., Le-Ни C.-N. Pb  and Sr isotopes in volcanic rocks from  the A leutian is
lands and P rib ilo f islands, A laska // G eoch im  et C osm ochim . A cta. 1978. V. 42. P. 263-273 .

K eR u , P igo ttJ .D . E p isod ic  rifting  and  subsidence in the  Sou th  C h ina  sea //A m er. A ss. 
P etro l. G eo l. B ull. 1986. V . 70. P. 1136-1155 .

Kelemen P.B., Shim izu N., Dunn T. R elative dep le tion  o f  n io b iu m  in  som e arc m agm as 
an d  the con tinen ta l crust: partitio n in g  o f  K , N b, L a and  C e during  m elt/госк  reac tio n  in  the 
u p p e r m an tle  //  E arth  P lanet. Sci. Lett. 1993. V . 120. P. 111 -1 3 4 .

Kepezhinskas P., M cD erm ott F., D efant M.J. et al. T race  e lem en t and  S r-N d-P b  iso top ic  
constra in ts o n  a th ree-com ponen t m odel o f  K am chatka  A rc pe trogenesis //  G eoch im . et 
C osm och im . A cta. 1997. V. 61. P. 5 7 7 -6 0 0 .

Kersting A.B., A rcu lusJ., Gust D.A. L ithospheric con tribu tions to  arc m agm atism : iso 
to p e  varia tions a long  strike in  vo lcanoes o f  H onshu , Japan  // Science . 1996. V . 272. №  
5267 . P. 1 4 6 4 -1468 .

Kim K.H., Tanaka I ,  Nagao K , Jang S.K. N d and Sr isotopes and K -A r ages o f  the U lreungdo 
alkali volcanic rocks in the East sea, South Korea // G eochem  J. 1999. V. 33. P. 317-341.

Kim Y.K., Lee D.S. P e tro logy  o f  a lkali volcanic rocks in  the  no rth ern  p a rt o f  U lreung  is 
lan d  // J. K o rean  Ins. M in. G eol. 1983. V . 16. P. 19 -36 .

Kim Y.K., Lee D.S., Lee K.H. F rac tional crysta lliza tion  o f  the  vo lcan ic  rocks fro m  D og 
is land , K o rea  //  J. G eol. Soc. o f  K orea. 1987. V. 23. P. 6 7 -8 2 .

Kimura G. C o llision  o rogeny  at a rc-arc  junc tions in  the Japanese  is lands //  Is land  A rc.
1996. V. 5 .P .  2 6 2 -2 7 5 .

Kimura I., Tamaki K. C o llision , ro ta tion  and back-arc  sp read ing  in  the reg io n  o f  the 
O kho tsk  an d  Japan  Sea // T ecton ics. 1986. V. 5. №  3. P. 3 8 9 -4 0 1 .

Kimura J.I., Yoshida T. M antle  d iap ir -  induced arc volcanism : the U eno basalts, N otag i- 
T oge and H ida  volcanic suites, central Japan  // The Island A rc. 1999. V . 8. №  5. P. 304 -3 0 2 .

Kimura M. B ack-arc  r ifting  in  the O kinaw a trough  //  M ar. Pet. G eol. 1985. V . 2. 
P . 2 2 2 -2 4 0 .

Kudrass H.R., Wiedicke M., Cepek P. et al. M esozo ic  and  C enozo ic  rocks d redges from  
the  South  C h ina  sea (R eed  b an k  area) and  Sulu sea, and  th e ir  sign ificance  fo r p la te  tec ton ic  
re c o n s tru c tio n / / M ar. Pet. G eol. 1986. V . 3. P. 19 -30 .

Kung-Suan Ho, Chen J.-C., Juang W.-S. G eochronology and geochem istry o f  late Cenozoic 
basalts from  the Leiqiong area, southern C hina // J. A sian Earth Sci. 2000. V. 18. P. 307-324 .

Lacassin R., M aluski H., Leloup P H . et al. T ertiary  d iach ron ic  ex tru sion  and  d efo rm a
tio n  o f  w este rn  Indochina: struc tu ra l and  40A r/39A r ev idence  from  N W  T hailand  // G eoph. 
R es. 1997. V . 102. №  135. P. 10013-10037 .



Lallem and S., Jolivet L. Japan  sea: a pu ll-apart basin? // E arth  P lanet. Sci. Lett. 1985. 
V. 76. P. 3 7 5 -3 8 9 .

Lallem and S., Cadet J.-P., Jolivet L. G eodynam ic evo lu tion  o f  the N orth eas t Japan  co n 
tinental m arg in s du ring  C enozo ic  tim es: new  insights // B ull. Soc. G eol. F rance. 1987. V . 8. 
T. III. №  3. P. 4 9 9 -5 0 9 .

Lambert D.D., Simmons E.C. M agm a evo lu tion  in the S tillw ate r C om plex , M ontana, 1, 
R are-E arth  e lem en t ev idence  fo r the fo rm ation  o f  the U ltram afic  S eries //  A m erican  Jou rnal 
o f  Sciences 1987. V . 287. P. 1 -32 .

Langm uir C.H., Vocke R.D., H anson Jr. G.N., Hart S.R. A  genera l m ix ing  equation  w ith  
app lications to  Ice land ic  basa lts  // E arth  P lanet. Sci. Lett. 1978. V . 37. P. 3 8 0 -3 9 2 .

Lanphere M .A., Frey F.A. G eochem ical evo lu tion  o f  K ohala  vo lcano , H aw aii // C ontrib . 
M iner. P etro l. 1987. V .95. №  1. P. 1 00 -113 .

L arge igneous p rov inces. Eds. J. M ahoney , M .F. C offin . W ash in g to n  D .C .: A G U , 1997. 
V. 100. 438  p.

L eeJ .-S ., P oucle tA . Le vo lcan ism e neogene de Pohang  (S E  C oree), nouvelles con- 
tra in tes g eoch rono log iques p o u r l ’ouvertu re  de la M er du  Jap o n  // C .R . A cad. Sci. Paris. 
1988. T . 307. Ser. И. P. 1 405 -1411 .

Lee M .-W . P e tro lo g y  and  geochem istry  o f  Jeju  volcan ic  is land , K o rea  // Sci. R ep. T o- 
hoku  U niv . 1982a. Ser. 3. №  2. P. 177 -256 .

Lee M .-W . P e tro lo g y  o f  Je ju  vo lcan ic  island, K orea. P a rt 1. P e tro g rap h y  and  b u lk  
chem ical c o m p o s it io n // J. G eol. Soc. o f  K orea. 19826. V. 17. P. 2 0 3 -2 1 4 .

L eeM .W ., Won C.K., L eeD .Y . et al. S tratig raphy  and  p e tro lo g y  o f  vo lcan ic  rocks in  
sou thern  C h eju  is land , K orea  // J. G eol. Soc. o f  K orea. 1994. V . 30. №  6. P. 5 2 1 -5 4 1 .

Lee T.-Y., Chen C.-Y., Lo C.-H. et al. P re lim inary  resu lts  o f  40A r-39A r dating  o f  C eno 
zoic basa lts  in  the Indoch ina  reg io n  and  its tec ton ic  im plica tions //  J. A sian  E arth  Sci. 1998. 
V . 94. P. 117 -1 2 8 .

Lee- Wong F., Vallier L., H opkins D.M., Silberman M .L. P re lim in a ry  rep o rt on  the p e 
trog raphy  an d  g eochem istry  o f  b asa lts  from  the P rib ilo f islands and  v ic in ity , sou thern  B er
ing sea // U S  G eol. Surv. 1979. O pen-F ile  7 9 -1 5 5 6 .

Le Pichon X ,  Fournier M., Jolivet L. K inem atics, topography , shorten ing , and  ex tru sion  
in  the Ind ia -E u rasia  co llis ion  //  T ecton ics. 1992. V. 11. P. 1 0 8 5 -1098 .

L inJ.L ., Fuller M., Zhang W.Y. P re lim inary  Phanerozo ic  p o la r w ander pa ths fo r the 
N orth  and  S ou th  C h ina  b locks // N atu re . 1985. V. 313. P. 4 4 4 -4 4 9 .

Liu F.-T., H ua W., Jian-hua L. et al. 3-D  velosity  im ages ben ea th  the C h inese  con tinen t 
and ad jacen t reg ions // G eoph. J. Int. 1990. V . 101. P. 3 7 9 -3 9 4 .

Liu J. S tudy  on  geoch rono logy  o f  the C enozoic vo lcan ic  rocks in  N o rtheas t C hina // 
A cta P e tro log ica  S inica. 1987. №  4. P. 2 1 -3 1 .

Liu J. T he  C enozo ic  vo lcan ic  ep izodes in  N ortheast C h ina  //  A c ta  P etro log ica  S inica. 
1988. №  l . P .  1 -10 .

Liu R.X., Sun J.Z., Chen W.J. C enozo ic  basalts in  N orth  C h ina  -  the ir d is tribu tion , g eo 
chem ical charac te ristics and  tec ton ic  im plications // G eochem istry  (C hina). 1983. V . 1. 
P. 17 -38 .

Loubet M., Sassi R., D iDonato G. M antle  heterogeneities: a co m b ined  iso tope  and  trace 
elem en t ap p ro ach  and  ev idence  for recyc led  con tinen tal c ru s t m ateria ls  in  som e O IB  
sources //  E arth  P lanet. Sci. Lett. 1988. V . 89. P. 29 9 -3 1 5 .

Liidman T., Wong H.K. N eo tec ton ic  reg im e on the p ass ive  con tinen ta l m arg in  o f  the 
northern  S ou th  C h in a  sea // T ectonophysics. 1999. V. 311. P. 113 -1 3 8 .

L uhrJ.F ., A llan J.F., Carmichael l.S.E. et al. P rim itive ca lc -a lka line  and  alkaline  rock  
types fro m  the W este rn  M ex ican  vo lcan ic  b e lt // J. G eoph. R es. 1989. V . 94. №  B4. 
P .4 5 1 5 -4 5 3 0 .

M a X .Y . L ithospheric  dynam ics m ap o f  C hina and  ad jacen t seas (1 :4  000  000) and  ex 
p lanato ry  no tes. B eijing : G eol. P ub lish ing  H ouse, 1987.



M aaloe S., James D., Sm edley P. et al. T he K oloa  vo lcan ic  suite o f  K auai, H aw aii // J. 
P e tro l. 1992. V . 33. P a rt 4. P. 7 6 1 -7 8 4 .

M ahoney J.J., N atland J.H., White W.M. et al. Iso top ic  and  geochem ical p rov inces o f  
th e  w estern  Ind ian  ocean  sp read ing  // J. G eoph. R es. 1989. V . 94. P. 4 0 3 3 -4 0 5 2 .

M ahoney J.J., LeRoex A.P., Peng Z. et al. S ou thw estern  lim its o f  Ind ian  ocean  ridge 
m an tle  an d  the o rig in  o f  low -206P b /204P b  m id-ocean  ridge basalt: iso tope  system atics o f  the 
cen tra l S ou thw est Ind ian  R idge (17°-50°E ) // J. G eoph. R es. 1992. V . 97. P. 19771 -19790 .

M antle  xenoliths. P .H . N ix o n  (ed .). N .-Y .: John  W iley , 1987. 844 p.
M ark R.K . S tron tium  iso top ic  study  o f  basalts from  N u n iv ak  Island , A laska . Ph. D . T h e

sis. S tan fo rd , C alifo rn ia , S tan fo rd  U niv . 1971. 50 p.
M aruyam a S. P lum e tec ton ics // J. G eol. Soc. Japan. 1994. V . 100. №  1. P. 2 4 -4 9 .
M cM illan N.J., D ickin A.P., H aag D. E volu tion  o f  m ag m a source reg ions in  the R io 

G rande  rift, sou thern  N ew  M ex ico  // G eol. Soc. A m er. B ull. 2000 . V . 112. P . 1 582 -1593 .
M enzies M.A., M urthy V.R. N d  and  S r iso tope geochem istry  o f  hyd rous m an tle  nodu les 

an d  the ir h o s t alkali basalts: Im plica tions for local he te rogene ities  in  m etasom atica lly  
ve in ed  m an tle  // E arth  P lanet. Sci. Lett. 1980. V . 46. P. 3 2 3 -3 3 4 .

M iki M. T w o-phase  open ing  m odel fo r the O k inaw a trough  in fe rred  from  paleom agnetic  
stu d y  o f  th e  R yukyu  arc  // J. G eoph . R es. 1995. V . 100. P. 8 1 6 9 -8 1 8 4 .

M iller C , Schuster R., K liitzli U. et al. Post-co llis ional po tassic  and  u ltrapo tassic  m ag- 
m a tism  in  SW  T ibet: geochem ical and  S r-N d -P b -0  iso top ic  constra in ts fo r m an tle  source 
ch arac te ric tics  and pe trogenesis  //  J. P e tro l. 1999. V . 40. №  9. P. 1 399 -1424 .

M iyake Y. G eochem istry  o f  igneous rocks o f  Sh im ane pen in su la , fo rm ed  w ith in  a M io 
cene  b ack -arc  rifting  zone at th e  Japan  sea m arg in  //  G eochem . J. 1994. V . 28. P. 4 5 1 -4 7 2 .

M iyashiro A. V o lcan ic  rocks series in island  arcs and  ac tive  con tinen ta l m arg in s // 
A m er. J. Sci. 1974. V . 274. P. 3 2 1 -3 5 5 .

M iyashiro A. H o t reg ions an d  o rig in  o f  m arg inal b asin s in  the w este rn  P acific  // T ec- 
tonophysics. 1986. V . 122. P. 195 -2 1 6 .

M oll-Stalcup E.J. L atest C re taceous and C enozoic  m ag m atism  in  m a in land  A laska. In: 
T h e  geo logy  o f  N orth  A m erica. V. G -i, T he geo logy  o f  A laska . E ds. G . P lafker, H .C . B erg. 
C o lo rado : B ou lder, 1994. P. 5 8 9 -6 1 9 .

M oll-Stalcup E.J. T he  o rig in  o f  the  B ering  sea b asa lt p riv ince , w este rn  A laska  //  P ro 
ceed ings o f  the Int. C onf. A rctic  M arg ins (M agadan , R ussia , Sept. 1994). М агадан: 
С В К Н И И  Д В О  PA H , 1995. С . 1 1 3 -123 .

M oore G. W. P la te-tec ton ic  m ap  o f  the C ircum -Pacific  reg ion . E xp lana to ry  no tes. U SA , 
T u lsa , O klahom a: A m er. A ssoc. P e tro leum  G eol., 1982. 120 p.

M orris P.A., K agam i H. N d  and S r iso tope system atics o f  M iocene to  H o locene  v o l
can ic  rocks from  Sou thw est Japan: vo lcan ism  since the open ing  o f  the Sea o f  Jap an  //  E arth  
P lanet. Sci. Lett. 1989. V . 92. P . 3 3 5 -3 4 6 .

M ukasa S.B., F ischer G.M., B arrS .M . T he ch aracter o f  the subcon tinen ta l m an tle  in  
sou theast A sia: ev idence from  iso top ic  and e lem en tal com positions o f  ex tens ion -re la ted  
C enozo ic  b asa lts  in T hailand . In: E arth  processes: read ing  iso top ic  code. W ash ing ton  D .C .: 
A G U , 1996. V . 95. P. 2 3 3 -2 5 2 .

Nakam ura E., Campbell I.H., M cCullouch M.T. C hem ical geodynam ics in  a b ack  arc 
reg io n  aro u n d  the sea o f  Japan: im plica tions for the genesis o f  a lkaline  b asa lts  in  Japan , K o 
rea , and C h in a  // J. G eoph. R es. 1989. V . 94. №  B 4. P. 4 6 3 4 -^ 6 5 4 .

Nakam ura E., M cCullouch M.T., C am pbellI.H . C hem ical geodynam ics in  the  b ack  arc 
reg io n  o f  Jap an  based  on the trace  e lem en t and  S r-N d iso top ic  com positions //  T ec tono - 
physics. 1990. V. 174. P. 2 0 7 -2 3 3 .

Niitsuma N , Akiba F. N eogene tectonic evolution and plate subduction in the Japanese island 
arc. In: Form ation o f  active ocean m argins. Eds. N. N asu et al. Tokyo: Terra Sci., 1985. P. 75-108.

Nixon P.N., Rogers N  W., G ibson J.L. et al. D ep le ted  and  fertile  m an tle  xeno lith s from  
sou thern  A frican  k im berlites / /  A nn. R ev. E arth  P lanet. Sci. 1981. V . 9. P. 2 8 5 -3 0 9 .



Nohda S., Tatsumi Y., Yamashita Sh., Fujii T. N d  and  S r iso top ic  study  o f  L eg 127 b a 
salts: im p lica tions fo r the evo lu tion  o f  the Japan  Sea b ackarc  b as in  //  P roc. O D P, Sci. R es. 
1992. V . 127/128. Pt. 2. P. 8 9 9 -9 0 4 .

Nye C.J., R eid  M R .  G eochem istry  o f  p rim ary  and least frac tio n a ted  lavas from  O km ok  
volcano, cen tra l A leu tians: im plica tions fo r arc m agm agenesis //  J. G eoph . R es. 1986. 
V. 91. №  B IO . P. 10271 -10287 .

Okamura S., M artynov Y.A., Furuyam a K., Nagao K. K -A r ages o f  the basa ltic  rocks 
from  F ar E ast R ussia: constra in ts on  the  tec tono-m agm atism  asso c ia ted  w ith  the Jap an  sea 
opening //  T he Is land  A rc. 1998a. V . 7. P. 2 7 1 -2 8 2 .

Okamura S., Arculus R.J., M artynov Y.A. et al. M ultip le  m ag m a sources invo lved  in 
m arg inal-sea  fo rm ation : Pb, Sr, and  N d  isotopic ev idence fro m  the  Jap an  sea reg ion  //  G e
ology. 19986. V . 26. №  7. P. 6 1 9 -6 2 2 .

Okamura S., Arculus R.J., M artynov Y.A. C enozoic m ag m atism  o f  the N orth -easte rn  
E urasian  m arg in : the ro le  o f  lithosphere  versus asthenosphere  / /  J. Petro logy . 2005. V . 46. 
№ 2 . P .  2 2 1 -2 5 3 .

Otofuji Y., M atsuda T. A m oun t o f  c lockw ise  ro ta tion  o f  S ou thw est Japan  fan  shape 
opening  o f  the  so u thw este rn  p a rt o f  the Japan  Sea // E arth  P lanet. Sci. Lett. 1987. V . 85. 
№  78. P. 2 8 9 -3 0 1 .

Pallister J.S. K night R.J. R are-earth  e lem en t geochem istry  o f  S am ail oph io lites near 
Ibru, O m an  //  J. G eoph . R es. 1981. V . 86. P. 2673 -2 6 9 7 .

P arkJ .-B ., K w onS .-T . G eochem ical evo lu tion  o f  the C heju  v o lcan ic  island: P e tro g ra 
phy  and  m a jo r e lem en t ch tm is try  fo r stra tig raph ica lly -con tro lled  lavas fro m  the n o rthern  
part o f  C heju  is lan d  //  J. G eol. Soc. o f  K orea. 1993a. V. 29. №  1. P . 3 9 -6 0 .

P arkJ.-B ., Kwon S.-T. G eochem ical evo lu tion  o f  the C heju  v o lcan ic  is land  (II): T race  
e lem ent ch em istry  o f  vo lcan ic  rocks fro m  the northern  p a rt o f  C h e ju  is land  //  J. G eol. Soc. 
o f  K orea. 19936. V . 29. №  5. P. 477^192 .

P arkJ.-B ., Park K.-H. P e tro logy  and  petrogenesis o f  the C enozo ic  a lkali vo lcan ic  rocks 
in  the m idd le  p a rt o f  K orean  p en in su la  (I): pe trography , m inera l ch em istry  and  w hole rock  
m ajo r e lem en t chem istry  //  J. G eol. Soc. o f  K orea. 1996. V . 32. №  3. P . 2 2 3 -2 4 9 .

Patton W. W., Csejtey B. G eo log ica l m ap  o f  St. L aw rence is land , A laska. U S  G eol. Surv. 
M iscellaneous G eol. Invest. S eries m ap 1-1203. Scale 1:250 000. 1980.

Patton W. W., Box S.E. T ecton ic  setting  o f  the Y u k o n-K oyukuk  b a s in  and  its b o rd e r
lands, w este rn  A lask a  //  J. G eoph. R es. 1989. V . 94. P. 1 5 8 0 7 -1 5 8 2 0 .

Peltzer G., Tapponnier P. F o rm ation  and  evalu tion  o f  s trike-slip  fau lts, rifts , and  basins 
during the Ind ia -A sia  collision : an  experim en ta l approach  // J. G eoph . R es. 1988. V . 93. №  
B 1 2 .P . 150 8 5 -1 5 1 1 7 .

P engZ .C ., Zartman R.E., F u taK . et al. Pb-, Sr- and  N d -iso to p ic  system atics and  
chem ical charac te ris tics  o f  C enozo ic  basa lts, eastern  C hina //  C hem . G eol. 1986. V . 59. 
P. 3 -3 3 .

Petrova T., Esin S., Shimazu M. C enozo ic  shoshonites o f  the  E aste rn  S ikho te-A lin  // J. 
C onf. A bs. V .M . G o ldschm id t C onf. 1996. V. 1. №  1. P. 462.

Pouclet A., B e llonH . G eochem istry  and  iso topic co m position  o f  vo lcan ic  rocks from  
the Y am ato  basin : ho le  794D , Sea o f  Jap an  //  P roc. O D P. Sci. R es. 1992. V . 127/128. Pt. 2. 
P. 7 7 9 -7 8 9 .

Rangin C., Klein M., Rogues D. et al. T he R ed  R iver fau lt sy s tem  in  the T o n k in  gulf, 
V ie tn a m //T e c to n o p h y s ic s . 1995. V . 243. P. 2 0 9 -2 2 2 .

Rangin  C ,  Spakm an W., Pubellier M. et a l  T om ographic  and  geo log ica l constra in ts on  
subduction  a long  the  easte rn  S undaland  con tinen ta l m arg in  (S o u th -E ast A sia )// B ull. Soc. 
geol. F rance. 1999. T . 170. №  6. P. 7 7 5 -7 8 8 .

Reagan M .K , Gill J.B . C oex isting  ca lca lkaline  and  h ig h -n io b iu m  basa lts  from  T urria lba  
volcano, C osta  R ica: im plica tions for residual titanates in  arc m agm a sources //  J. G eoph. 
Res. 1989. V . 94. №  B 4. P. 4 6 1 9 -4 6 3 3 .



Richardson S.H., Erlank A.J., Duncan A.R., Reid D.L. C o rre la ted  N d, Sr and  Pb  iso tope 
varia tion  in  W alv is ridge  basa lts  and  im plications fo r the ir m an tle  source // E arth  P lanet. 
Sci. Lett. 1982. V. 59. P. 3 2 7 -3 4 2 .

Ringw ood A.E. S lab -m an tle  in teractions. 3. P etrogenesis o f  in trap la te  m agm as and 
structu re  o f  u p p er m an tle  // C hem . G eol. 1990. V. 82. P. 1 8 7 -207 .

Roden M .F. G eochem istry  o f  e a r th 's  m antle, N un ivak  Is land , A laska  and  o ther areas -  
ev idence fro m  xeno lith  stud ies. Ph. D . D iss. C am bridge, M ass., M assachuse tts  Inst, o f  
T echno logy . 1982. 413 p.

Roden M .F., Frey F.A., Francis D M .  A n exam ple o f  co n seq u en t m an tle  m etasom atism  
in  p erido tite  inc lusions from  N u n iv ak  Island , A laska //  J. P etro l. 1984. V . 25. P. 5 4 6 -5 7 7 .

Roden M .F ., Francis D M ., Frey F.A. U pper m antle  co m p o sitio n  ben ea th  the eastern  
B ering  Sea / /  P roceed ings o f  th e  Int. C onf. A rctic M arg ins (M agadan , R ussia , Sept. 1994). 
М агадан : С В К Н И И  Д В О  PA H , 1995. C. 147-152 .

Ru K., P iggo tJ .D . E p isod ic  rifting  and  subsidence in the S outh  C h ina  sea // B ull. A m er. 
A ssoc . Pet. G eol. 1986. V. 70. P. 1136-1155 .

Rubens tone J.L. G eo logy  an d  geochem istry  o f  early  T ertia ry  subm arine  vo lcan ic  rocks 
o f  the A leu tian  Islands and th e ir  bearing  on the d eve lopm en t o f  the  A leu tian  Is land  A rc. 
Ph .D . T hesis , 1985. Itaka, N .-Y . 350  p.

Ryerson F.J., Watson E.B. R u tile  satu ration  in  m agm as: im p lica tions fo r T i-N b-T a  de
p le tio n  in is land-arc  basa lts  // E arth  P lanet. Sci. Lett. 1987. V . 86. P. 2 2 5 -2 3 9 .

Sacks P.E., SecorD .T . D e lam ina tion  in co llisional o rogens // G eology . 1990. V . 18. 
P. 9 9 9 -1 0 0 2 .

Sakai T., Okada H. S ed im en ta tion  and  tecton ics o f  the C re taceous sed im en tary  basin s o f  
the A xial a n d  K urosegaw a T ec ton ic  Z ones in K yushu , SW  Japan . In: C re taceous en v iron 
m en ta l ch ange  in  E ast and  S ou th  A sia. T okyo: G eol. Soc. Japan . 1997. P. 7 -2 8 .

Sakuyam a M., N esb itR .W . G eochem istry  o f  the Q u ate rn ary  vo lcan ic  rocks o f  the 
N o rth eas t Jap an  arc //  J. V olcan . G eotherm . Res. 1986. V. 29. №  1 -4 . P. 4 1 3 -4 5 0 .

Sato K., Saito K., Bretstein Yu.S. K -A r ages o f  the vo lcan ic  rocks in  the S ikho te-A line  
a rea  // Jap an  E arth  and  P lanet. Sci. Jo in t M eeting. 1993. P. 308.

Saunders A.D., TarneyJ. T h e  geochem istry  o f  basa lts  fro m  a back -arc  sp read ing  centre 
in  the  E ast S co tia  sea //  G eoch im . e t C osm ochim . A cta. 1979. V . 43 . P. 5 5 5 -5 7 2 .

Savostin L., Zonenshain L., Baranov В . G eology and plate tectonics o f  the Sea o f  Okhotsk. In: 
G eodynam ic o f  the W estern Pacific-Indonesian Region. W ashington: A G U , 1983. P. 198-228.

Sawada Y. In trusive com plexes associa ted  w ith  the N eogene  K akeya  cou ld ron , Shim ane 
p refec tu re , S ou thw est Japan  -  severa l p rob lem s concern ing  the m agm a types an d  the rock  
se ries  o f  non -a lkaline  rocks // J. G eol. Soc. Jpn. 1978. V . 84. P. 1 7 7 -200 .

Shaw D M .  T race  e lem en t frac tionation  during  anatex is / /  G eoch im . e t C osm ochim . 
A cta . 1970. V . 4. P . 2 3 7 -2 4 2 .

Shervais J.W . T i-V  p lo ts an d  petrogenesis o f  m o d em  and  oph io litic  lavas I I E arth  
P lanet. Sci. L ett. 1982. V . 59. P. 1 01 -108 .

Shibata T., Nakamura E. A cross-a rc  varia tions o f  iso tope  and  trace  e lem en t co m p o s i
tions from  Q uaternary  basa ltic  rocks in  N ortheastern  Japan: fo r in te rac tion  be tw een  su b 
d u c ted  ocean ic  slab and  m an tle  w edge // J. G eoph. R es. 1997. V . 102. P. 8 0 5 1 -8 0 6 4 .

Shim azu M., Kawano Y , K agam i H. M ajo r and m inor e lem en t com positions and  Sr, N d  
iso tope  ra tio s  o f  basa ltic  rocks from  the P ohang-Y angnam  area , K o rea  //  J. M in. Petr. Econ. 
G eol. 1990. V . 85. №  9. P. 405^115 .

Shim azu M., Kawano Y. P e trochem istry  and tecton ic  se tting  o f  the T ertia ry  volcan ic  
ro ck s from  N o rth  S ikhote  A lin  //  J. M in. Petr. Econ. G eol. 1999. V . 94. P. 145-161 .

Shinjo R. G eochem istry  o f  h igh -M g  andesites and  the tec ton ic  evo lu tio n  o f  the O k inaw a 
T ro u g h -R y u k u  arc sy s tem  // C hem . G eology . 1999. V . 157. №  1. P. 6 9 -8 8 .

Shinjo R., Chung S.-L., K ato Y. et al. G eochem ica l and  S r-N d  iso to p ic  ch a rac te ris tic s  
o f  v o lcan ic  rocks fro m  the  O k in aw a  tro u g h  and  R yu k y u  arc : im p lica tio n s  fo r the ev o lu 



tion  o f  a young , in traco n tin en ta l b ack  arc b asin  // J. G eoph . R es. 1999. V . 104. №  B 5. 
P . 1 0 5 9 1 -1 0 6 0 8 .

Shinjo R., Kato Y. G eochem ical constra in ts on  the o rig in  o f  b im o d a l m agm atism  at the 
O kinaw a trough , an  inc ip ien t back-arc  b as in  //  L ithos. 2000. V . 54. P. 117 -137 .

Shiono K. S e ism icity  o f  the SW  Japan  A rc -  subduction  o f  the young  S h ikoku  B asin  // 
M odem  G eology . 1988. V . 12. №  5. P. 4 4 9 -4 6 4 .

Shuto K., Yashima R. Lateral variation o f  m ajor and trace-elements in the Pliocene volcanic 
rocks o f  the N ortheast Japan arc // J. M iner. Petrol. Econom. Geol. 1990. V. 85. №  5. P. 364-389.

SibuetJ.-C ., Hsu S.-К., Shyu C.-T. et al. S tructural and k inem atic  evo lu tions o f  the O k i
naw a tro u g h  back arc  basin . In: B ackarc  basins: tecton ics and  m agm atism . Ed. B. T aylor. 
N ew  Y ork: P lenum , 1995. P. 3 4 3 -3 7 9 .

Smith A.D . T he  con tinen ta l m an tle  as a source for h o tsp o t vo lcan ism  // T erra  N ova. 
1993. V . 5. P. 4 5 2 -4 6 0 .

Smith A.D . T he  geodynam ic sign ificance  o f  the D U P A L  an o m aly  in  A sia. In: M antle  
dynam ics and  p la te  in terac tions in E ast A sia  G eodynam ics. E ds. M .F .J. F low er, S.- 
L. C hung, C .-H . L o, T .-Y . L ee. A G U . 1998. P. 89 -1 0 5 .

Sohn Y.K. G eo logy  o f  T o k  island , K orea: eruptive and  dep o sitio n a l p rocesses o f  a shoa l
ing to  em ergen t is land  v o lcano  //  B ull. V o lcanol. 1995. V . 56. P. 6 6 0 -6 6 4 .

Song S., Lee H.K., Yun H. P e trogenesis o f  te rtia ry  vo lcan ic  rocks fro m  the sou theastern  
p art o f  K orea . In: T ecton ic  evo lu tion  o f  eastern  A sian  con tinen t. Ed. Y .I. Lee, J.H . K im . 
G eol. Soc. K o rea  50 th A nniv . In tern . Sym pos. 1997. P. 2 1 9 -2 2 4 .

Song Y., Frey F.A. G eochem istry  o f  perido tite  xenoliths in  b a sa lt from  H annuoba, east
ern  C hina: im p lica tions fo r subcon tinen ta l m antle  he terogeneity  / /  G eoch im . e t C osm ochim . 
A cta. 1989. V . 53. P. 9 7 -1 1 3 .

Song Y , Frey F.A., Z ji X . Iso top ic  characteristics o f  H annuoba  basa lts , eastern  C hina: 
im plications fo r th e ir pe trogenesis and  the com position  o f  su b con tinen ta l m an tle  / /  C hem . 
G eol. 1990. V . 85. P. 3 5 -5 2 .

Staudigel H., P arkK .-H ., Pringle M. et al. T he longev ity  o f  the S ou th  Pacific  iso top ic  
and therm al anom aly  //  E arth  P lanet. Sci. Lett. 1991. V. 102. P. 2 4 -4 4 .

Stewart R.J., N atland J.H., Glassley W. P e tro logy  o f  vo lcan ic  rocks recovered  on  D SD P 
Leg 19 fro m  the N o rth  P acific  O cean  and  the B ering  Sea 1974 //  In itia l R ep. D SD P. W ash 
ington: U S  G ov ern m en t P rin ting  O ffice , 1974. V. 19. P. 6 1 5 -6 2 7 .

Stolz A.J., Jochum  K.P., Spettel B., Hofmann A. W. F lu id- and  m elt-re la ted  en richm en t in  
the subarc m antle: ev idence  from  N b /T a  varia tions in  is land-arc  b asa lts  // G eology . 1996. 
V . 24. №  7. P. 5 8 7 -5 9 0 .

Su W.-J., W oodward R.L., D ziewonski A.M . D egree 12 m odel o f  shear v e loc ity  h e te ro 
geneity  in  the m an tle  // J. G eoph. R es. 1994. V . 99. P. 6 9 4 5 -6 9 8 0 .

Sun S.S., M cD onough W.F. C hem ical and  iso topic sys tem atics o f  ocean ic  basalts. In: 
M agm atism  in  o cean  basin . E ds. A .D . Saunders, M .J. N orry . G eol. Soc. Spec. Publ. L on
don. 1989. V . 42. P .3 1 3 -3 4 5 .

Sun W.H., Lai Z.M. P e trochem ical characteristics o f  C enozo ic  vo lcan ic  rocks in  F u jian  
province and  its re la tionsh ip  to  tec ton ics //  G eochim ica. 1980. V . 1. P. 134 -147 .

Swanson S.E., Turner D.L., Fores R.B. P etro logy  and  g eo ch em istry  o f  T e rtia ry  and  
Q uaternary  b asa lts  from  the S ew ard  pen insu la , w estern  A laska  / /  G eol. Soc. A m er. A bst. 
w ith  P rogram s. 1981. V . 13. P. 563.

Tamaki K., Suyehiro K., Allan J. et al. T ecton ic  syn thesis an d  im p lica tions o f  Japan  Sea 
O D P drilling  //  P roc . O D P. Sci. R es. 1992. V . 127/128. P art 2. P. 1333 -1 3 4 8 .

Tapponnier P., Peltzer G., Arm ijo R. O n  the m echanics o f  the co llis ion  b e tw een  Ind ia  
and A sia. In: C o llis ion  T ecton ics. E ds. M .R . C ow ard, A .C . R ies. G eol. Soc. Spec. Publ. 
L ondon. 1986. №  19. P. 115-157 .

Tatsumi Y. O rigin o f  h igh-m agnesian andesites in the Setouchi volcanic belt, southw est Ja
pan. M elting phase relations at h igh pressures // Earth Planet. Sci. Lett. 1982. V. 60. P. 305-317 .



Tatsumi Y , H am ilton D.L., N esb itt R.W. C hem ical ch a rac te ris tic s  o f  f lu id  ph ase  re 
le a sed  fro m  a su b d u c ted  lith o sp h ere  and  o rig in  o f  arc  m agm as: ev id en ce  fro m  h igh- 
p re ssu re  ex p erim en ts  an d  n a tu ra l rocks //  J. V o lcano l. G eo therm . R es. 1986. V . 29. №  1-
4. P . 2 9 3 -3 0 9 .

Tatsumi Y., M aruyama S., Nohda S. M echan ism  o f  b ack arc  open ing  in  the Japan  sea: 
ro le  o f  asthenospheric  in jec tion  / /  T ectonophysics. 1990. V . 181. P. 2 9 9 -3 0 6 .

Tatsumoto M., Nakamura Y. D U P A L  anom aly  in the sea o f  Japan: Pb, N s and  S r iso
to p ic  varia tions at the eastern  E u rasian  con tinen tal m arg in  // G eochim . et C osm ochim . 
A cta . 1991. V . 55. P. 3 6 9 7 -3 7 0 8 .

Tatsumoto M., Basu A.R., Wan/cang H. et al. Sr, N d, and  Pb  iso topes o f  u ltram afic  xeno- 
lith s in  vo lcan ic  rocks o f  easte rn  C hina: enriched  com ponen ts E M I and  E M U  in  subcon ti
nen ta l lithosphere  // E a rth  P lanet. Sci. Lett. 1992. V . 113. P. 107 -1 2 8 .

Taylor B., Hayes D.E. O rig in  and h is to ry  o f  the South  C h ina  basin . In: T he tec ton ic  and  
geo log ic  ev o lu tio n  o f  sou theast A sian  seas and islands. Ed. D .E . H ayes. W ash ing ton  D .C .: 
A G U , 1983. V . 27. P. 2 5 -5 6 .

TengL .S . G eo tec ton ic  evo lu tion  o f  late C enozoic  a rc -con tinen t co llis ion  in  T aiw an  // 
T ec tonophysics . 1990. V . 183. P. 5 7 -7 6 .

Thorpe R.S., Francis P.W., O ' Callaghan L. R elative ro les  o f  source com position , frac
tio n a l c ry s ta lliza tion  and  cru s ta l con tam ination  in  the petro g en esis  o f  A ndean  vo lcan ic  
rocks // Phil. T rans, o f  the R oyal Soc. o f  L ondon. Ser. A . 1984. V . 310. P. 6 7 5 -6 9 2 .

Tian F., Tang D. P e trogenesis  o f  the C enozoic  vo lcan ic  rocks in  the C h angbaishan  re 
g ion  //  A cta  P e tro log ica  S inica. 1989. №  2. P. 4 9 -6 4 .

TuK ., F low erM .F .J., Carlson R.W. et al. Sr, N d, and  P b  iso top ic  com positions o f  
H a in an  b asa lts  (sou th  C hina): im plica tions for a subcon tinen ta l lithospere  D upal source // 
G eology . 1991. V. 19. №  6 . P. 5 6 7 -5 6 9 .

Tu K., F low er M.F.J., Carlson R.W. et al. M agm atism  in  the S ou th  C h ina  basin  1. Iso 
top ic  and trace -e lem en t ev idence  for an  endogenous D upal m an tle  co m p o n en t // C hem . G e
o logy . 1992. V . 97. №  1 -2 . P. 4 7 -6 3 .

TungN .X ., Tri T.V. S tructu ra l m ap o f  V ietnam , 1:1 000  000. H anoi: G eol. Surv. V ie t
nam . 1992.

Turner S., A m a u d N ., L iu J . et al. P ost-co llis ion , shoshon itic  vo lcan ism  on  the T ibe tan  
p la teau : im plica tions fo r convective  th inn ing  o f  the lithosphere  and  the  source o f  o cean  is
land  basa lts  / /  J. Petro logy . 1996. V . 37. №  1. P. 4 5 -7 1 .

Ujike O., Tsuchiya N. G eochem istry  o f  M iocene basa ltic  rocks tem p o ra lly  s tradd ing  the 
rifting  o f  lithosphere  a t the A k ita -Y am agata  area, no rth east Jap an  //  C hem . G eol. 1993. 
V. 104. P .6 1 - 7 4 .

U nderw ood M .B., L angh land  M .M ., B yrne T. et al. T h e rm a l e v o lu tio n  o f  th e  T e r ti
a ry  S h im a n to  B e lts , M u ro to  P e n in su la , S h ikoky , Ja p a n  / /  T h e  Is la n d  A rc . 1992. №  1. 
P. 1 1 6 -1 3 2 .

Uto K., H irai H , Goto K. e t al. K -A r ages o f  carbonate- and  m an tle  nodu le-bearing  
lam prophy re  d ikes fro m  Shingu , cen tra l Shikoku, S ou thw est Jap an  / /  G eochem . J. 1987. 
V. 21 . P. 2 8 3 -2 9 0 .

Uto K., Takahashi E., Nakamura E., Kaneoka I. G eoch ro logy  o f  a lkali v o lcan ism  in 
O k i-D ogo  is land , sou thw est Japan : geochem ical evo lu tion  o f  basa lts  re la ted  to  the open ing  
o f  the  Japan  sea  // G eochem . J. 1994. V . 28. P. 4 3 1 -4 4 9 .

Vasco D. W., Johnson L.R. W ho le  E arth  structure estim ated  from  seism ic  arriva l tim es //
J. G eoph . R es. 1998. V . 103. P. 2 6 3 3 -2 6 7 1 .

Volynets O.N. G eo lo g ica l ty p es , p e tro lo g y  and  g en esis  o f  L a te  C en o zo ic  v o lcan ic  
ro ck s  from  th e  K u rile -K am ch a tk a  is lan d  arc  sy s tem  // In t. G eo l. R ev . 1994. V . 36. №  4. 
P . 3 7 3 -4 0 5 .

Von D rach V , M arsh B.D., W asserburg G.J. N d  and  S r iso topes in  the A leu tians: m ul- 
ticom ponet p a ren th o o d  o f  island-arc  m agm as //  C ontr. M iner. P etro l. 1986. V . 92. P. 13 -34 .



Walker J.A., Carr M.J., Patino L.C. et al. A brupt change in  m agm a genera tion  p ro c 
esses across the C en tra l A m erica  are in  S outheastern  G uatem ala: flux -dom ina ted  m elting  
near the base  o f  the w edge to  decom pression  m elting  near the top  o f  the w edge //  C ontrib . 
M iner. Petro l. 1995. V . 120. P. 3 7 8 -3 9 0 .

Wang J., X ie  G., Tatsumoto M., Basu A.R. Sr, N d, Pb  iso tope g eochem istry  and  m agm a 
evolu tion  o f  the p o tassic  vo lcan ic  rocks, W udalianchi, N o rtheas t C h in a  // C h inese  J. G eo 
chem istry. 1989. V . 8 . №  4. P. 3 2 2 -3 3 0 .

Wang A/., Wu D., Liang I. et al. Som e geochem ical charac te ris tics  o f  basa lts  from  the 
South C h ina  sea //  G eoch im ica . 1986. V . 4. P. 3 3 2 -3 4 0 .

White W.M., M cKenzie D. M an tle  p lum es and  flood  b asalts  //  J. G eoph. R es. 1995. 
V . 100. P . 17 5 4 3 -1 7 5 8 5 .

W hitford-Stark J.L. A  su rvey  o f  C enozoic  vo lcan ism  on  m ain lan d  A sia  // G eol. Soc. 
Spec. Publ. 1987. №  2 1 3 .7 4  р.

W oodD .A . A  v ariab ly  veined  subocean ic  u pper m antle -  G ene tic  s ign ificance  for m id 
ocean ridge  b asa lts  fro m  geochem ical ev idence  // J. G eology. 1979. V . 7. P. 4 9 9 -5 0 3 .

W oodD .A . T he  app lica tion  o f  a T h -H f-T a  d iag ram  to  p ro b lem s o f  tec tonom agm atic  
c lassifica tion  and  to  estab lish ing  the natu re  o f  crustal co n tam ina tion  o f  basa ltic  lavas o f  the 
B ritish  T ertia ry  vo lcan ic  p rov ince  //  E arth  P lanet. Sci. Lett. 1980. V . 50. №  1. P. 11 -30 .

Wortel M .J.R., Spakm an W. S tructu re  and  dynam ics o f  su b d u c ted  lithosphere  in  the 
M ed ite rranean  reg io n  / /  V erh . K . N ed . A kad. W et. 1992. V . 95. P . 3 2 5 -3 4 7 .

Xiao  Z ,  Wang Y. Petro logical characteristics o f  C enozoic basalts and  their u ltram afic in
clusions from  L eizhou  pen insu la  // J. H ebei C ollege o f  G eology. 1990. V . 13. P. 157-167.

X ie G., W angJ., Basu A.R. et al. P e trochem istry  and  Sr, N d , P b  -  iso top ic  geochem istry  
o f  C enozo ic  vo lcan ic  rocks, C hangbaishan  area, N ortheas te rn  C h in a  //  A cta  geol. S inica. 
1988. № 4 .  P. 1.

Xu H. P e tro lo g y  and  g eochem istry  o f  the alkali rocks from  D ogo , O ki islands, Sh im ane 
prefecture , S o u thw este rn  Japan  //  Sci. R ept., T ohoku  U niv. 1988. Ser. III. V . 17. P. 1 -106 .

Xu S., Nagao K., Uto C. et al. H e, S r and  N d  isotopes o f  m an tle -d e riv ed  xen ilith s in 
volcanic rocks o f  N E  C hina  //  J. A sian  E arth  Lett. 1998. V. 16. №  5 -6 . P. 5 4 7 -5 5 6 .

X u X ,  O 'Reilly S.Y., Griffin W.L. G enesis o f  young lithospheric  m an tle  in  sou theastern  
China: an  IC P M S  trace  e lem en t study  //  J. Petro logy. 2000. V . 41 . P . 1 11 -148 .

Yagi M., H asenaka T., Ohguchi T. et al. T ransition  o f  m agm atic  co m position  reflec ting  
an evo lu tion  o f  riftin g  ac tiv ity  -  a case s tudy  o f  the A k ita -Y am ag a ta  b asin  in  E arly  to  M id 
dle M iocene, N o rth eas t H onshu , Jap an  / /  J. G eol. Soc. Jpn. 2001. V . 30. P. 2 6 5 -2 8 7 .

Yogodzinsky G.M., Kay R . W,  Volynets O.N. et al. M agnesian  andesite  in  the W este rn  
A leu tian  K o m an d o rsk y  reg ion : im p lica tions for slab m elting  and  the p rocesses in  the m an 
tle w edge //  G eol. Soc. A m er. B ull. 1995. V . 107. №  5 . p . 5 0 5 -5 1 9 .

Yun S.H., Won C.K., Lee M. W. C enozo ic  vo lcanic ac tiv ity  and  pe tro ch em istry  o f  vo l
canic rocks in  the P aek tu  area  // J. G eol. Soc. K orea. 1993. V . 29. №  3. P. 2 9 1 -3 0 7 .

Yoon S.H. V o lcan ism  and  tec ton ics o f  U lleung  island, K orea , w ith  a no te  on  the fo rm a
tion o f  the Jap an  sea. In: P acific  N eogene  even ts in  tim e and space. E d. R. T suchi. Sh izuoka 
U niv, 1994. P. 1.

Yoon S.H., Park S.J., Chough S.K. W este rn  boundary  fau lt sy s tem s o f  U lleung  B ack-arc  
Basin: fu rther ev idence  o f  pu ll-ap a rt open ing  // G eosci. J. 1997. V . 1. P. 7 5 -8 8 .

Zhang J.B . C h a rac te ris tic s  o f  the u ltrap o tass ic  rocks in  N E  C h in a  and  im p lica tio n  
from  reg io n a l m an tle  g eo ch em istry . P h . D . T hesis . Inst, o f  G eo lo g y , A cad em ia  S in ica , 
1 9 9 2 .2 9  p.

Zhang M., Suddaby P., Thompson R.N. et al. P o tassic  v o lcan ic  ro ck s  in  N E  C hina: 
g eochem ica l co n stra in s  on  m an tle  sou rce  and  m agm a g en esis  / /  J. P e tro l. 1995. V . 36. 
P . 1 2 7 5 -1 3 0 3 .

Zhang M., Zhou X.-H ., Zhang J.-B. N atu re  o f  the lithospheric  m an tle  b en ea th  N E  C hina: 
ev idence from  p o tassic  vo lcan ic  rocks and  m antle xenoliths. In: M an tle  dynam ics and  p la te



in terac tions in  E ast A sia  G eodynam ics. Eds. M .F .J. F low er, S .-L . C hung, C .-H . Lo, Т .- 
V. L ee. A G U , 1998. P. 197-219 .

Zhang R. Y , Cong B.L. T he C enozo ic  volcanic rocks and  th e ir bearin g  u ltram afic  xeno- 
liths in sou th  C hina. In: C enozo ic  basa ltic  and m an tle -derived  xeno lith  in  E stem  C hina. Ed. 
M .L . E h B eijng : Sci. P ress, 1987. P. 3 4 9 -4 7 5 .

Zhao H.L. N eo g en e-Q u atem ary  con tinen ta l rifting  v o lcan ism  and  deep  p rocess in the 
sou theast co as t o f  C hina. B ejin: C hina G eosci. U niv. P ress, 1990. 265 p.

Z hiX ., Song  Y, Frey F.A. et al. G eochem istry  o f  H annuoba  basa lts , easte rn  C hina // 
C hem . G eol. 1990. V. 88. №  1. P . 1 -33 .

Zhou P., M ukasa S  B. N d -S r-P b  iso top ic , and m ajor- and  trace-e lem en t geochem istry  o f  
C enozo ic  lav as from  the K hora t p la teau , T hailand: sources and  pe trogenesis  //  C hem . G eol. 
1997. V. 137. P. 175-193 .

Zhou X., Chen T.H. A n  inves tiga tion  o f  pe trochem istry  and  m inera l com position  o f  C e
nozo ic  b asa ltic  rocks in  Jiangsu  and  eastern  A nhw ei P rov ince  //  J. N an jin g  U niv . N atu ra l 
Sci. 1978. V . 3 .P .  9 2 -1 1 6 .

Z houX .H ., O 'Nions R.K. P b -N d-S r system atics o f  xeno lith s fro m  east C h ina  //  T erra  
C ognita . 1986. V. 6. P. 244.

Zhou X., Zhu B.Q., Liu R.X. et al. C enozoic  basa ltic  rocks in  E aste rn  C hina. In: C on ti
nen ta l flood  basalts. K luw er A cad . Publ. 1988. P. 3 1 1 -3 3 0 .

Z huB .Q ., Wang H. N d -S r-P b  iso top ic  and chem ical ev idence  fo r the vo lcan ism  w ith  
M O R B -O IB  source charac te ristics in  the L eiqiong area, C h in a  //  G eoch im ica . 1989. V . 3. 
P. 1 93 -201 .

Z huB .Q ., Zhang Y.Q., X ie Y.W. N d , Sr, and P b  iso tope  characteristics o f  C enozo ic  u l- 
trapo tassic  vo lcan ic  rocks from  H aidong , Y unnan, and  th e ir im p lica tions fo r subcon tinen ta l 
m an tle  ev o lu tio n  in sou th w este rn  C hina //  G eochim ica. 1992. V . 21. P. 2 0 1 -2 1 2 .

Zindler A., S taudigelH ., B a tizaR . Iso tope and  trace geochem istry  o f  young  P acific  
seam ounts: im p lica tions for the  scale o f  upper m antle  h e te ro g en e ity  //  E arth  P lanet. Sci. 
L ett. 1984. V . 70. P. 175 -195 .

Zindler A., Hart S. C hem ical geodynam ics // A nn. R ev. E arth  P lanet. Sci. 1986. V .14. 
№ 2 .  P .4 9 3 -5 7 1 .

Zonenshain L.P., Kuzmin M .L, Bocharova N .Y . H o t-fie ld  tec ton ics //  T ectonophysics. 
1991. V. 199. P. 165-192 .

Zou H., Z indler A., X u X. et al. M ajo r, trace elem ent, and  N d , S r and  P b  iso tope  stud ies 
o f  C enozo ic  basa lts  in  SE C hina: m an tle  sources, reg ional varia tions, and  tec ton ic  sign ifi
cance  // C hem . G eol. 2000 . V . 171. P. 3 3 ^ 7 .



ОГЛАВЛЕНИЕ

ВВ ЕДЕН И Е............................................................................................................... 5
ГЛАВА 1. ГЕО Л О ГИ Ч Е С К А Я  П О ЗИ Ц И Я И П РИ Н Ц И П Ы

ТИ П И ЗА Ц И И  КА Й Н О ЗО Й СКИ Х  ВУ ЛКА Н И ЧЕСКИ Х  ПОРОД..7
Распространение зон растяжения в пределах восточной окраины

Азии...................................................................................................................9
Систематика вулканических пород................................................................ 12

ГЛАВА 2. КА Й Н О ЗО Й С К И Й  ВУЛКАНИЗМ  В ЗОНАХ
РА СТЯ Ж ЕН И Я НА СЕВЕРО -В О С ТО ЧН О Й  О К РА И Н Ы  АЗИИ...14 
Кайнозойский вулканизм на Восточной Чукотке и в Северном

Приохотье........................................................................................................ 17
Кайнозойский вулканизм в Пенжинско-Анадырско-Корякском

регионе............................................................................................................. 22
Кайнозойский вулканизм внутриплитного геохимического типа на

Камчатке.......................................................................................................... 70
Кайнозойский вулканизм на шельфе Берингова моря и западной

окраине Аляски.............................................................................................. 80
Корреляция кайнозойских магматических и геодинамических

событий в пределах Северо-Востока Азии............................................. 88

ГЛАВА 3. КА Й Н О ЗО Й С К И Й  ВУЛКАНИЗМ  В ЗОНАХ
РА СТЯ Ж ЕН И Я НА ВО С ТО ЧН О Й  ОКРАИНЕ А ЗИ И ......................102
Кайнозойский вулканизм в Приморье...........................................................102
Кайнозойский вулканизм в восточной части Китая...................................121
Кайнозойский вулканизм в Корейском регионе......................................... 133
Кайнозойский вулканизм в Японском море.................................................162
Кайнозойский вулканизм в юго-западной части Японии.........................177
Корреляция кайнозойских магматических и геодинамических

событий в пределах восточной окраины Азии...................................... 181

ГЛАВА 4. К А Й Н О ЗО Й С КИ Й  ВУЛКАНИЗМ  В ЗОНАХ
РА СТЯ Ж ЕН И Я НА Ю ГО -В О С ТО ЧН О Й  О К РА И Н Е А ЗИ И ..........195
Кайнозойский вулканизм в юго-восточной части Китая..........................195
Кайнозойский вулканизм в троге Окинава...................................................211
Кайнозойский вулканизм в Южно-Китайском море................................. 212
Кайнозойский вулканизм в Индокитае и на Таиланде..............................213
Корреляция кайнозойских магматических и геодинамических

событий в пределах Южно-Китайского региона и Индокитая..........235



ГЛАВА 5. ОБЩИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАЗВИТИЯ 
ВУЛКАНИЗМА В ЗОНАХ РАСТЯЖЕНИЯ НА 
КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЕ АЗИИ......................................... 251
Основные тенденции в эволюции кайнозойского вулканизма на

восточной окраине Азии............................................................................... 252
Латеральные ряды кайнозойских вулканических пород восточной

окраины Азии...................................................................................................262
Минералогические особенности вулканитов внутриплитной

геохимической специализации....................................................................264
Петрохимическая систематика вулканических серий в зонах

растяжения........................................................................................................266
Предполагаемые источники магматизма.......................................................273

ЗАКЛЮЧЕНИЕ...............................................................................................289

ЛИТЕРАТУРА.................................................................................................292

Научное издание

Петр Иванович Федоров

КАЙНОЗОЙСКИЙ ВУЛКАНИЗМ  
В ЗОНАХ РАСТЯЖЕНИЯ 

НА ВОСТОЧНОЙ ОКРАИНЕ АЗИИ

Утверждено к печати 
Редакционной коллегией

Геологического института Российской академии наук

Редактор Г. Ю. Бутузова

Подписано к печати 18.09.2006 
Формат 70x100 1/16. Бумага офсет №  1, 80 г/м.

Гарнитура Таймс. Печать офсетная. Уч.-изд. л. 30,0 
Тираж 300 экз. Тип. ВТИИ, Москва. Зак. № 3 s ft'.

Издательство ПК ГЕОС
125315, Москва, 1-й Амбулаторный пр., 7/3-114.

Тел./факс: (095) 152-19-14, тел. 230-80-92 
E-mail: geos@ginras.ru

mailto:geos@ginras.ru


ТРУДЫ
ГЕОЛОГИЧЕСКОГО

ИНСТИТУТА

Фёдоров Петр Иванович -  доктор геолого- * 
минералогических наук, ведущий научный 
сотрудник лаборатории вулканогенно
осадочного и гидротермального литогенеза 
Геологического института РАН. Область 
научных интересов -  петрология и геохимия 
магматических комплексов активных кон
тинентальных окраин и континентальных 
рифтов


