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Проблемы образования гранитов и станов-
ления континентальной коры относятся к фун-
даментальным проблемам геологии с начала ее 
формирования как науки. Однако до сих пор не 
существует единства мнений на решение этих 
проблем, что заставляет ученых продолжать 
исследования в данной области.

Хорошо известно, что граниты рассматри-
ваются как комплексы-показатели становления 
континентальной коры (см. например: [Текто-
ника Северной Евразии..., 1980; Пейве и др., 
1976]). Активные окраины Тихого океана на 
протяжении всего фанерозоя и до настоящего 
времени являются регионом, где происходило 
наращивание континентальной коры и внедре-
ние различных типов гранитоидов. В связи с 
этим рассмотрение на ее примере геодинами-
ческих обстановок гранитоидного магматизма 
и его связи с процессом формирования конти-
нентальной коры является актуальной задачей 
геотектоники.

На континентальной окраине Азии боль-
шую роль в процессе формирования коры игра-
ют процессы аккреции и коллизии. При этом 
аккрецию в данном случае можно рассматри-
вать как наращивание континентальных масс 
(континентальная аккреция), т.е. как глобаль-
ный процесс, а коллизию – как частный слу-
чай столкновения конкретных геологических 
структур (островная дуга, океаническое плато 
и др.) с континентальной окраиной в процессе 
аккреции [Соколов, 2003, а, б].

Гранитоидные комплексы, наблюдаемые в 
структуре континентальной окраины Азии, су-
щественно различаются как по своему струк-
турному положению, так и по геодинамиче-
ским обстановкам формирования. Они входят 
в состав вулкано-плутонических ассоциаций 
островных дуг и окраинно-континентальных 
вулканических поясов, часто встречаются сре-

ПРЕДИСЛОВИЕ

ди офиолитовых террейнов, а также фиксируют 
время аккреции и коллизии террейнов («сши-
вающие интрузии»). Выявление особенностей 
структурного положения гранитоидов и ти-
пизация по геодинамическим обстановкам их 
формирования – непростая задача в сложных 
аккреционных структурах континентальной 
окраины. В ряде случаев появление новых дан-
ных по картированию гранитоидных плутонов, 
абсолютному датированию слагающих их по-
род и выявлению их изотопно-геохимических 
характеристик приводит к тому, что гранитные 
батолиты, ранее картировавшиеся как единые 
тела, представляют собой сложное сочетание 
плутонических комплексов, возникших в раз-
личных геодинамических обстановках и позд-
нее совмещенных в едином батолите (см. на-
пример: [Johnson et al., 1999; Гельман, 1995, 
1996; Amato, Wright, 1997].

Сложность и неоднозначность систематики 
гранитов в целом не позволяет напрямую при-
менить имеющиеся классификации при описа-
нии гранитоидов в структуре континентальной 
окраины Азии. Часть этих классификаций име-
ет глобальный характер [Богатиков и др., 1986; 
Chappell, White, 1974; Pitcher, 1987, 1993; Ma-
niar, Picolli, 1989; Barbarin, 1990, 1999; Хаин, 
2003], что не всегда дает возможность диф-
ференцировать гранитоиды конкретного ре-
гиона. Другая группа классификаций основана 
на каком-то одном признаке, например, гео-
химическом [Pearce et al., 1984; Pearce, 1996; 
Thieblemont, Tegyey, 1994], петрохимическом 
[Frost et al., 2001], однако некоторые геохими-
ческие характеристики могут быть общими у 
гранитов, сформированных в разных геодина-
мических обстановках. В связи с этим при на-
писании монографии использована следующая 
схема, учитывающая соотношение гранитоид-
ных комплексов с аккреционными процессами 
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на активной континентальной окраине Северо-
Востока Азии и Северо-Запада Америки.

Гранитоидные комплексы разделены на до-
аккреционные, аккреционные и постаккреци-
онные образования. К доаккреционным грани-
тоидам относятся те, которые входят в состав 
аккретированных террейнов различного гене-
зиса (энсиматических островных дуг, офиоли-
тов, микроконтинентов). Аккреционные грани-
тоиды прорывают мезо-кайнозойские аккреци-
онные призмы и фиксируют этапы вхождения 
террейнов в структуру континентальной окра-
ины. Постаккреционные гранитоиды запеча-
тывают аккреционную структуру, определяют 
верхний возрастной предел времени аккреции 
и деформации вдоль определенного сегмента 
континентальной окраины.

Аккреционный гранитоидный магматизм 
как новый тип гранитоидного магматизма на 
активной континентальной окраине был впер-
вые описан в работах [Крылов, Лучицкая, 
1999; Лучицкая, 2001], а его аналоги – около-
желобовый или преддуговой – в работах [Pav-
lis et al., 1988], [Harris et al., 1996]. Кроме того, 
А.И. Ханчуком с соавторами было предложе-
но выделять гранитоидный магматиз границ 
скольжения плит или трансформных конти-
нентальных окраин, продукты которого имеют 
смешанные геохимические характеристики 
[Ханчук, Иванов, 1999; Ханчук и др., 2008]. 
Сходную с аккреционным магматизмом струк-
турную позицию занимает адакитовый магма-
тизм, проявления которого широко отмечаются 
в пределах Тихоокеанского кольца. Описание 
новых типов магматизма и сопоставление их 
с уже хорошо известными нашло свое отраже-
ние в работе.

Необходимо отметить, что часть описан-
ных в работе гранитоидов Корякского наго-
рья, Камчатки и Аляски относится к низкока-
лиевым породам, тоналитам-трондьемитам 
(плагиогранитам), обобщение данных по ко-
торым приведено в более ранней работе авто-
ра (2001 г.). В ней отмечено, что проявления 
тоналит-трондьемитового (плагиогранитного) 
магматизма в зоне перехода океан–континент 
представляют собой начальные стадии форми-
рования континентальной коры, а появление 
аккреционных плагиогранитов является одной 
из первых ступеней в процессе преобразования 
океанической коры в континентальную.

В монографии использованы личные мате-
риалы, полученные при экспедиционных ис-

следованиях на п-ве Камчатка (Ганальский и 
Срединный хребты, п-ов Камчатский Мыс), в 
Пенжинском районе Корякского нагорья (Ку-
юльский офиолитовый массив), на п-ве Тайго-
нос, а также литературные материалы. Работа 
выполнялась в лаборатории «Тектоника океа-
нов и приокеанических зон» Федерального 
государственного бюджетного учреждения 
науки Геологического института РАН, в рам-
ках утвержденной темы «Гранитоидный маг-
матизм и становление континентальной коры 
Северного Циркум-Пацифика».

Работа состоит из четырех глав. В первой 
главе дана краткая характеристика строения 
континентальной коры, основных моделей ее 
формирования и проведен анализ различных 
классификаций гранитоидов. Во второй, тре-
тьей и четвертой главах приведен материал 
по мезозойско-кайнозойским гранитоидным 
комплексам Камчатки, Корякии, Чукотки, 
Аляски, Японии, Британской Колумбии, уча-
ствующим в строении континентальных окра-
ин аккреционного типа северного обрамления 
Тихого океана. 

Во второй главе рассмотрены доаккреци-
онные гранитоиды, которые входят в состав 
вулкано-плутонических ассоциаций энсимати-
ческих островных дуг или надсубдукционных 
офиолитовых комплексов. Для сравнитель-
ного анализа в данной главе приведены дан-
ные по тоналитовым комплексам Идзу-Бонин-
Марианской энсиматической дуги. 

В третьей главе рассмотрены аккреционные 
гранитоиды, которые прорывают аккреционные 
призмы и фиксируют крупные фазы вхождения 
террейнов в структуру континентальной окраи-
ны. В сравнительном плане приведены данные 
по адакитовому магматизму, который имеет 
черты сходства с аккреционным в отношении 
структурной позиции, состава продуктов маг-
матизма и моделей происхождения. 

В четвертой главе описаны постаккрецион-
ные гранитоиды, образующие массивы в преде-
лах окраинно-континентальных вулканических 
поясов. Для сравнительного анализа в данной 
главе приведены данные по постколлизионному 
гранитоидному магматизму, связанному с эта-
пом растяжения, коллапсом орогена и формиро-
ванием комплексов гранитно-метаморфических 
куполов Чукотки и Аляски, а также гранитоид-
ный магматизм трансформных континенталь-
ных окраин (Сихотэ-Алинь) и крупномасштаб-
ных сдвиговых зон (Британская Колумбия).
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Для определения возраста гранитоидных 
комплексов были проведены U-Pb геохроноло-
гические исследования цирконов. Выделение 
акцессорного циркона проводилось по стан-
дартной методике с использованием тяжелых 
жидкостей в лаборатории минералогического и 
трекового анализа ГИН РАН Н.Я. Щербачевой 
и И.С. Ипатьевой под руководством А.В. Со-
ловьева. Изотопные измерения проводили на 
SHRIMP-RG (Sensitive High Resolution Ion 
MicroProbe – Reverse Geometry – чувствитель-
ный ионный зонд высокого разрешения – об-
ратная геометрия) в микроаналитическом цен-
тре Станфорд-USGS по стандартной методике 
[Muir et al., 1996; Ireland, Gibson, 1998] и на ион-
ном микрозонде SHRIMP-II в Центре изотопных 
Исследований ВСЕГЕИ им. А.П. Карпинского 
(аналитики Д.И. Матуков и С.Л. Пресняков).

В первом случае (SHRIMP-RG) пучок от-
рицательно заряженных атомов кислорода 
диаметром ~30 мкм используется для иони-
зации вещества анализируемого кристалла. 
Индивидуальные 206Pb*/238U определения воз-
раста имеют аналитическую точность 2%. 
Для древних зерен возраст определяется по 
отношению 207Pb*/206Pb*, которое измеряется с 
большей точностью. Низкое содержание 207Pb в 
молодых зернах определяет значительную не-
точность при измерениях 207Pb*/206Pb*, таким 
образом, для зерен моложе 1 млрд. лет при-
нимаются 207Pb-корректированные возрасты 
по 206Pb*/238U отношению. 207Pb-корректировка 
базируется на допущении, что измеренные 
изотопные отношения представляют собой 
простые смеси обычного и радиогенного свин-
ца в момент кристаллизации, а измеренное от-
ношение 207Pb/206Pb используется для контроля 
обычного свинца. Для изучения зональности и 
внутренней структуры цирконов использовали 
катодолюминесцентный детектор, смонтиро-
ванный на сканирующем электронном микро-
скопе JEOL JSM 5600.

Во втором случае (SHRIMP-II) измерения 
U-Pb отношений проводились по методике 
описанной в [Williams, 1998]. Интенсивность 
первичного пучка молекулярных отрицательно 
заряженных ионов кислорода составляла 2 нА, 
диаметр пятна (кратера) составлял 15 мкм. Об-
работка полученных данных осуществлялась с 
использованием программы SQUID [Ludwig, 
2000]. U-Pb отношения нормализовались на 
значение 0.0668, соответствующее стандарт-
ному циркону TEMORA, что соответствует 

возрасту этого циркона 416.75 млн лет (Black 
et al., 2003). Погрешности единичных анализов 
(отношений и возрастов) приводятся на уровне 
1σ, погрешности вычисленных конкордантных 
возрастов и пересечений с конкордией при-
водятся на уровне 2σ. Построение графиков 
с конкордией проводилось с использованием 
программы ISOPLOT/EX [Ludwig, 1999].

Для петро-геохимического изучения гра-
нитоидов были использованы различные ме-
тоды определения концентраций химических 
элементов. Содержания главных элементов в 
породах определены в лаборатории химико-
аналитических исследований ГИН РАН под 
руководством С.М. Ляпунова методом весово-
го силикатного анализа. Определение концен-
траций микроэлементов выполнено в ИМГРЭ 
методом масс-спектрометрии в индуктивно-
связанной плазме (ICP-MS), аналитик Д.З. Жу-
равлев, рентгено-флюоресцентным методом 
(квантограф АРФ-6; Rb, Sr, Y, Nb, Ba, Zr) и ме-
тодом нейтронной активации с использовани-
ем гамма-спектрометра с полупроводниковым 
детектором GEM-30185 «Ortech» (РЗЭ, U и Th, 
аналитик С.М. Ляпунов). 

Контроль качества ICP-MS анализа осу-
ществлялся с помощью параллельных анали-
зов стандартной горной породы BCR-2, пока-
завших хорошую воспроизводимость. Предел 
обнаружения для большинства элементов с 
массой более 80 а.е.м. составлял около 0.001–
0.005 г/т, для легких элементов он ухудшался 
вплоть до 30–50 мг/т (для бериллия). Для всех 
анализировавшихся элементов уровень холо-
стого опыта был пренебрежимо мал. Все кис-
лоты для разложения и разбавления проб были 
дважды перегнаны в кварцевых и тефлоновых 
аппаратах, использовалась только деионизи-
рованная вода. Пробы, разбавленные относи-
тельно сухого веса в 1000 раз в полунормаль-
ной азотной кислоте, анализировали на масс-
спектрометре ELAN 6100 DRC в стандартном 
режиме измерений (PerkinElmer, ELAN 6100 
DRC, Software Kit, 2000). Калибровку измери-
тельных каналов осуществляли по синтетиче-
ским стандартам, приготовленным из раство-
ров индивидуальных элементов, поставленных 
фирмой PerkinElmer.

Измерения изотопного состава стронция и 
неодима проводились на многоколлекторном 
твердофазном масс-спектрометре TRITON 
(ЦИИ ВСЕГЕИ) в статическом режиме и в Гео-
логическом институте КНЦ РАН (г. Апатиты) 
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на семиканальном масс-спектрометре Finnigan 
-MAT-262 (RPQ).

В первом случае химическая сепарация 
элементов осуществлялась хроматографиче-
ским методом на ионнообменных колонках по 
описанной ранее методике. Бланки (холостой 
опыт) во время проведения анализов не превы-
шали 0.01 и 0.2 нг для Rb и Sr и 0.05 нг – для Sm 
и Nd. Содержания элементов определялись ме-
тодом изотопного разбавления с добавлением 
калиброванного изотопного трассера. Для нор-
мализации использовались значения 88Sr/86Sr 
= 8.375209 и 146Nd/144Nd = 0.7219. Величина 
измеренных международных стандартов соот-
ветствовала: JNdi-1 – 143Nd/144Nd = 0.512107 ± 
4; NBS-987 - 87Sr/86Sr = 0.710225 ± 13.

Во втором случае погрешность воспроизво-
димости изотопного состава Nd стандарта La 
Jolla = 0.511833 ± 6 (2 σ, N = 11) не превышала 
0.0024 % (2σ). Такая же погрешность получена 
при измерении параллельных анализов нового 
японского стандарта JNdi1 = 0.512072 ± 2 (2 σ, 
N = 44). Ошибка в 147Sm/144Nd принята при ста-
тистическом обсчете концентраций Sm и Nd 
в стандарте BCR-1 и составляет 0.2 % (2 σ) – 
среднее значение из семи измерений. Холостое 
внутрилабораторное загрязнение по Nd равно 
0.3 нг и по Sm – 0.06 нг. Измеренные изотоп-
ные отношения Nd были нормализованы по от-
ношению 148Nd/144Nd = 0.241570, а затем пере-
считаны на отношение 143Nd/144Nd в стандарте 
La Jolla = 0.511860.

Измерения составов биотитов производились 
Н.Н. Кононковой на микроанализаторе Cameca-
SX100 при ускоряющем напряжении 15 Kв и 
силе тока 30 нА в Институте геохимии и анали-
тической химии им. В.И. Вернадского (Москва). 
В качестве эталонов использовались стандарт-
ные образцы Smithsonian Institution. Точность 
анализов составляла ±2 отн. % при содержании 
компонента 10–100 мас. %, ± 5 отн. % при содер-

жании компонента 2–10 мас. %, ± 10 отн. % при 
содержании компонента 1–2 мас. %, ± 20 отн. % 
при содержании компонента менее 1 мас. %.

За плодотворное сотрудничество я благо-
дарна моему американскому коллеге Д. Хоури-
гану, который получил первые U-Pb SHRIMP 
датировки по цирконам из гранитоидов п-ова 
Тайгонос, Срединного хребта Камчатки, а так-
же коллеге из ИГЕМа К.Н. Шатагину за пер-
вые Sr-Nd изотопные данные для гранитоидов 
п-ова Тайгонос.

Автор признательна доктору геол.-минерал. 
наук профессору С.Д. Соколову, академику 
Ю.М. Пущаровскому, члену-корреспонденту 
РАН К.Е. Дегтяреву и доктору геол.-минерал. 
наук профессору М.С. Нагибиной†, которые 
вдохновляли ее на написание данной работы, 
а обсуждение с ними многих аспектов работы 
оказало неоценимую помощь.

Я благодарна своим коллегам по лабора-
тории тектоники океанов и приокеанических 
зон, а также других лабораторий ГИН РАН 
Г.В. Ледневой, А.В. Соловьеву, А.В. Ганелину, 
М.И. Тучковой, А.В. Рихтеру, Ю.Н. Разницину, 
Е.Н. Меланхолиной, О.Л. Морозову, Г.Е. Бонда-
ренко, А.О. Мазаровичу, А.А. Пейве, Н.В. Цу-
канову, Д.В. Алексееву, А.А. Федотовой, 
Г.Е. Некрасову, С.А. Паланджяну, С.Ю. Соко-
лову, А.В. Рязанцеву, А.Б. Кузьмичеву, Г.Н. Са-
вельевой, Т.Н. Херасковой и другим за советы 
и критические замечания, которые помогли 
существенно улучшить работу. Многие из них 
оказывали огромную поддержку при проведе-
нии полевых работ в Срединном и Ганальском 
хребтах Камчатки, на п-ове Камчатский Мыс, 
п-ове Тайгонос, в Корякском нагорье.

Работы по теме монографии проводились при 
финансовой поддержке РФФИ (гранты №№ 01-
05-64469, 04-05-65132, 07-05-00255, 10-05-00191; 
научных школ НШ-9664.2006.5; -3172.2008.5, 
-7091.2010.5, 5177.2012.5, 2981.2014.5).
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1.1. Континентальная кора
Проблема формирования и эволюции кон-

тинентальной коры является одной из фунда-
ментальных проблем геологии, а выявление 
роли гранитоидного магматизма в формирова-
нии гранитно-метаморфического слоя конти-
нентальной коры на активных окраинах конти-
нентов, в частности, Тихого океана, – одним из 
важнейших ее аспектов.

По современным представлениям, земная 
кора – это твердая верхняя оболочка Земли, 
ограниченная поверхностью суши или дном 
Мирового океана и геофизической границей – 
разделом Мохоровичича (Мохо), фиксируемым 
по возрастанию скорости сейсмических волн 
более 7.6–8.0 км/с.

Континентальная кора составляет 77% объема 
земной коры и 40% ее площади [Condie, 2005]; 
ее мощность варьирует от 30 до 70 км. В строе-
нии земной коры континентов по геофизическим 
данным принято выделять «гранитный» или 
гранитно-метаморфический, и «базальтовый» 
или гранулит-базитовый слои, разделенные по-
верхностью Конрада. По данным А.Б. Ронова и 
др. [1990], объем гранитно-метаморфического 
слоя составляет около 45% от объема континен-
тальной коры, а по другим данным – только 25% 
[Тейлор, МакЛеннан, 1988].

Строение континентальной коры различа-
ется в разных ее сегментах (структурах): до-
кембрийских щитах, платформах и складчатых 
поясах.

Докембрийские щиты – это стабильные об-
ласти континентов, состоящие из докембрий-
ских пород при отсутствии осадочной оболоч-
ки. В пределах щитов преобладают метамор-
фические и плутонические породы, а рекон-
струируемые по ним Р–Т-условия указывают, 

что они были захоронены на глубинах от 5 до 
40 км и более. Области щитов, в целом, имеют 
незначительный рельеф, и они оставались тек-
тонически стабильными на протяжении дли-
тельного периода. Докембрийские щиты со-
ставляют около 11% общего объема континен-
тальной коры [Condie, 2005]. Кристаллические 
породы, обнажающиеся на щитах, могут быть 
сопоставлены с гранитно-метаморфической 
облочкой и самой верхней частью гранулит-
базитового слоя.

Платформы – это стабильные части коры, 
состоящие из дорифейского кристаллического 
фундамента, перекрытого относительно неде-
формированным осадочным чехлом мощно-
стью от 1 до 5 км. Щиты вместе с докембрий-
ским фундаментом платформ образуют кра-
тоны. Платформы составляют большую часть 
объема и площади континентальной коры.

Щиты и платформы имеют примерно оди-
наковую мощность верхней и нижней частей 
коры. Различие в их средней мощности отра-
жает наличие осадочного слоя на платформах. 
Мощность верхнекорового слоя варьирует от 
10 до 25 км (сейсмические скорости 6.0–6.3 
км/с), а нижнекорового – от 16 до 30 км (6.8–
7.0 км/с) [Condie, 2005].

Складчатые пояса (коллизионные орогены) 
позднего докембрия и фанерозоя представля-
ют собой протяженные пояса (от нескольких 
тысяч до десятков тысяч километров) сложно-
го строения. Они могут иметь аккреционное 
происхождение и представлять собой коллаж 
фрагментов различных палеоструктур, или же 
их формирование может быть связано с кол-
лизией континентов. По данным А.Б. Ронова 
и др. [1990], в складчатых или орогенических 
поясах менее распространены на поверхности 

ГЛАВА 1
КОНТИНЕНТАЛЬНАЯ КОРА 

И ГРАНИТОИДНЫЙ МАГМАТИЗМ
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выходы пород кристаллического основания, а 
большая часть объема верхней коры сложена 
толщами в разной степени метаморфизован-
ных вулканогенных и осадочных пород. Мощ-
ность коры в коллизионных орогенах сильно 
варьирует от 30 км (докембрийские орогены) 
до 70 км (Гималаи); средняя мощность фане-
розойских орогенов составляет около 46 км. 
Контраст сейсмических скоростей между ниж-
ней корой и верхней мантией обычно меньше 
в молодых орогенах (0.5–1.5 км/с), чем под 
платформами и щитами (1.0–2.0 км/с). В неко-
торых коллизионных орогенах Мохо не всегда 
представляет основание коры, так как мощные 
мафические корни орогена могут переходить 
в эклогит, сейсмические скорости в котором 
возрастают до мантийных значений [Griffi n, 
O’Reilly, 1987]. Таким образом, различают два 
типа границы Мохо: сейсмическую (определя-
емую по скачку сейсмических скоростей) и пе-
трологическую (определяемую по основанию 
эклогитовой нижней коры).

Активные континентальные окраины 
представляют собой зоны перехода океан–
континент, в которых выделяют переходный 
тип коры, где перемежаются блоки континен-
тальной и океанической коры и островных дуг 
[Ронов и др., 1990]. Данные авторы считают, 
что переходный тип коры в целом аналоги-
чен континентальной, т.е. имеет гранитно-
метаморфический слой, но его мощность вы-
клинивается в сторону океана. Этот тип коры 
также похож на кору складчатых областей, но 
отличается тем, что в нем более слабо прояв-
лены процессы внутрикорового плавления и 
гранитообразования [Туркина, 2008].

К. Конди [Condie, 2005] к структурам с пе-
реходным типом коры относит океанические 
плато, островные дуги, континентальные риф-
ты и внутриконтинентальные бассейны. В кон-
тексте данной работы больший интерес пред-
ставляют островодужные структуры.

Среди островных дуг принято различать 
внутриокеанические (энсиматические), и 
окраинно-континентальные (периферийно-
океанические), развивающиеся на океаниче-
ской и континентальной или переходного типа 
коре, соответственно [Классификация..., 1987; 
Condie, 2005 и др.]. Разрешающая способность 
сейсмических данных в островодужных систе-
мах часто недостаточна и существует значи-
тельная неопределенность в характере коровой 
структуры (наличии четкого двух- или трех-

членного строения) [Condie, 2005]. Мощность 
коры в островных дугах варьирует от 5 км в 
дуге Малых Антил до 35 км – в Японской дуге, 
в среднем составляя около 22 км. Сейсмиче-
ские скорости в мантии под островными дуга-
ми меняются от (8.0–8.2 км/с) до < 7.8 км/с. В 
некоторых островных дугах фиксируется про-
межуточный слой переменной мощности со 
скоростями 5.0–6.0 км/с. 

Сейсмические профили через островные 
дуги достаточно сложные, например, через 
Алеутскую дугу Южной Аляски (рис. 1.1.1). 
Они включают отражающие горизонты, кото-
рые деформированы крутопадающими в сто-
рону континента разломами, но трассируются 
под преддуговым бассейном и «ныряют» под 
континент. Четкий отражающий горизонт фик-
сируется в средней части коры и, по-видимому, 
является границей, вдоль которой деформиро-
ванные океанические осадки погружаются под 
островную дугу.

Проблемы формирования и эволюции кон-
тинентальной коры в целом и пост-архейской 
коры, в частности, до сих пор являются пред-
метом многолетних дискуссий. Ниже кратко 
рассмотрим основные этапы развития взгля-
дов на способы формирования пост-архейской 
континентальной коры, которые были пред-
ложены различными исследователями и их 
коллективами и обсуждаются в литературе. 
При этом необходимо отметить, что процесс 
формирование континентальной коры рассма-
тривается во взаимодействии тектонических и 
магматических факторов [Тектоника …, 1980; 
Rudnick, 1995; Соколов, 2003, а, б; Keleman, 
2003; Lee et al., 2007 и др.].

В конце 70-х годов ХХ века в Геологиче-
ском институте РАН была разработана кон-
цепция стадийного формирования континен-
тальной коры [Тектоника …, 1980]. Были вы-
делены следующие стадии развития земной 
коры: океаническая, переходная и континен-
тальная. Первая характеризуется океаниче-
ским типом строения коры и палеогеогра-
фическими обстановками, свойственными 
современным океанам, вторая – переходным 
типом коры с локальным (островным) при-
сутствием гранитно-метаморфического слоя и 
обстановками, свойственными современным 
краевым морям, островным дугам и глубоко-
водным желобам, и третья – континенталь-
ным типом коры и повсеместным развитием 
гранитно-метаморфического слоя и обста-
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новками, характерными для современных ма-
териков. Таким образом, ясно, что гранитно-
метаморфический слой и континентальная 
кора начинают формироваться на переходной 
стадии развития коры. Формирование нового 
гранитно-метаморфического слоя происходит 
постепенно и неодновременно в разных текто-
нических зонах складчатых областей, при этом 
раньше всего он образуется в структурных зо-
нах типа островных дуг.

Были также выделены комплексы–показатели 
становления гранитно-метаморфического слоя. 
К прямым признакам относится массовое раз-
витие среди геологических образований ме-
таморфических и магматических комплексов 
гранитного состава. Косвенным признаком 
становления гранитно-метаморфического слоя 
является начало орогенной стадии развития, 
которое сопровождается образованием нижних 
моласс и синхронных с ними вулканических 
или вулкано-плутонических комплексов. В слу-
чае растущих островных дуг для последних 
характерны андезито-базальтовые, андезито-
дацитовые и дацито-липаритовые вулканиче-
ские формации и комагматичная им габбро-
диорит-гранодиорит-гранитная плутоническая 
формация с известково-щелочным типом пород 
и преобладанием натрия над калием. В случае 
развития вулкано-плутонических поясов на кра-
ях фрагментов древней континентальной коры 
возрастает объем вулканических и интрузивных 
пород кислого состава, образуются контрастные 

комплексы, присутствуют в значительном ко-
личестве породы высоко-калиевой известково-
щелочной серии. В интрузивной фации по-
являются массивы граносиенит-гранитной и 
щелочно-гранитной палингенных формаций.

В результате авторами концепции стадий-
ного формирования континентальной коры 
были сформулированы два основных спосо-
ба ее формирования: автохтонный и аллох-
тонный [Тектоника …, 1980]. Автохтонный 
способ подразумевает, что новый гранитно-
метаморфический слой формируется за счет 
метаморфизма и гранитизации комплексов 
горных пород океанической и переходной ста-
дий, что невозможно без длительного, много-
кратного скучивания (тектонического сдваи-
вания, складчатости). Термин «автохтонный» 
указывает только на автохтонность вещества 
формирующейся коры. При аллохтонном 
способе формирования коры происходит тек-
тоническое совмещение комплексов палеоо-
кеанической структуры с комплексами более 
древней континентальной коры в результате 
надвигания палеоокеанической структуры на 
континентальные окраины или поддвигания 
последней под океаническую кору. В этом 
случае значительная роль в строении новой 
континентальной коры принадлежит древним 
метаморфитам, как правило, в той или иной 
степени ремобилизованным.

Главное следствие данной концепции – кон-
тинентальная кора является продуктом преоб-

Рис. 1.1.1. Сейсмический профиль через аккреционную призму и преддуговой бассейн Алеутской дуги 
вблизи о-ва Кодьяк, Южная Аляска. Модифицировано К. Конди по [Von Huene, Scholl, 1991]

R – рефлектор в средней части профиля
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разования коры океанической (симатической) 
[Тектоника …, 1980].

С конца 60-х годов ХХ века получила широ-
кое признание так называемая андезитовая (или 
субдукционная) модель формирования конти-
нентальной коры. Андезитовый состав конти-
нентальной коры и масштабные проявления ан-
дезитового вулканизма на конвергентных окраи-
нах привели С.Р. Тейлора к идее формирования 
континентов в результате аккреции островных 
дуг андезитового состава [Taylor, 1967, 1977]. Ан-
дезитовая модель давала возможность объяснить 
происхождение больших объемов материала (не 
менее 0.5 км3 в год [Тейлор, МакЛеннан, 1988]) 
со средним содержанием кремнезема около 60%, 
что соответствует среднему гранодиоритовому 
(андезитовому) составу континентальной коры. 

Подтверждением этой модели являлся и тот 
факт, что мультиэлементные спектры распреде-
ления континентальной коры и островодужных 
андезитов, нормированные по примитивной 
мантии, также имеют черты сходства, такие как 
обогащение крупноионными литофильными 
элементами и легкими лантаноидами, отрица-
тельные аномалии Nb (Ta), Ti и положительная 
аномалия Pb, хотя концентрации элементов мо-
гут не совпадать (рис. 1.1.2) [Тэйлор, МакЛен-
нан, 1988; Rudnick, 1995; Туркина, 2008]. 

С.Р. Тейлор и С.М. Макленнан [1988] счи-
тали, что по андезитовой модели могло быть 
сформировано 25% постархейской континен-
тальной коры, образовавшейся после рубежа 
2.5 млрд лет. Однако они указывали на неко-
торые геохимические характеристики конти-

Рис. 1.1.2. Мультиэле-
ментные спектры для кон-
тинентальной коры, по дан-
ным разных авторов (А) и 
вулканитов островодужных 
комплексов и архейских ТТГ 
ассоциаций (Б). Составлено 
О.М. Туркиной [2008]

А: R&F – [Rudnick, Foun-
tain, 1995], T&M – [Тейлор, Ма-
кЛеннан, 1988], W – [Wеdepohl, 
1995], W&T – [Weaver, Tarney, 
1984]. Б: В – базальт Алеут-
ской дуги [Jicha et al., 2004], Г 
– палеозойский андезит, сред-
ний состав [Condie, 1993], ТТГ 
– архейские ТТГ комплексы 
[Martin, 1994]
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нентальной коры, которые нельзя объяснить 
с позиций этой модели. Так, наблюдаемые в 
островодужных породах содержания Ni и Cr 
не могут обеспечить при внутрикоровом плав-
лении концентраций этих элементов, установ-
ленных для верхней континентальной коры. 
Кроме того, рассчитанное по андезитовой мо-
дели содержание в коре теплопродуцирующих 
радиоактивных элементов слишком высоко и 
не согласуется с данными по коровой тепло-
генерации и тепловому потоку, а отношение 
Th/U, основанное на данных по андезитам вну-
триокеанических островных дуг, значительно 
ниже, чем в континентальной коре в целом.

Подсчет скорости прироста магматическо-
го материала с начала развития Идзу-Бонин-
Марианской дуги привел авторов [Taira et al., 
1998] к выводу, что 50% современного объема 
континентальной коры было создано за счет 
островодужного магматизма.

В конце XX–начале XXI века выясни-
лось, что средний состав интраокеанических 
островных дуг, при аккреции которых могла 

быть сформирована континентальная кора, со-
ответствует не андезиту, а базальту [Kay, Kay, 
1986; Rudnick, 1995; Holbroock et al., 1999; 
Kelemen et al., 2003; Tatsumi, Stern, 2006; Lee 
et al., 2007; Туркина, 2008 и ссылки в них]. Это 
можно проиллюстрировать на примере Алеут-
ской островной дуги [Fliedner, Klemperer, 2000; 
Holbroock et al., 1999]. Она сложена вулкани-
тами, состав которых варьирует от базальтов 
до дацитов, редко встречаются риолиты, но 
вулканиты основного состава преобладают. 
Геофизическая, скоростная структура и, сле-
довательно, состав Алеутской дуги отличает-
ся от таковых континента (рис. 1.1.3), несмо-
тря на то, что максимальная мощность коры 
дуги составляет 25–30 км, а в западной части 
достигает 40 км. По сравнению со средней 
континентальной корой и корой, сложенной 
террейнами, аккретированными к Северной 
Америке (на примере Британской Колумбии), 
Алеутская дуга содержит большее количество 
мафического материала в нижней части коры, 
а в верхней – отсутствует слой со скоростями 

Рис. 1.1.3. Скоростные параметры Алеутской островной дуги, по: [Holbrооck et al., 1999] (A) и по: 
[Fliedner, Klemperer, 2000] (Б)

1 – средняя континентальная кора; 2 – кора террейнов Британской Колумбии; 3–6 – кора Алеутской островной дуги: 
3 – обобщенная, 4 – преддуговая часть. 5 – от вулканического фронта до террейна Чугач, 6 – от задуговой части до 
террейна Пенинсула; 7, 8 – океаническая кора: 7 – с 5 км и 8 – с 9 км воды
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6.1–6.4 км/с, характерный для континентов и 
аккретированных террейнов, и нет свидетель-
ства существенного количества материала кис-
лого состава в верхней коре дуги [Holbroock et 
al., 1999]. 

По данным авторов работ [Holbroock et 
al., 1999; Fliedner, Klemperer, 2000], состав 
коры Алеутской дуги следующий: 1) верх-
ний вулканогенно-осадочный слой (мощность 
7 км) представляет собой главным образом 
смесь базальтов и андезибазальтов (скорости 
4.3–5.0 и 5.2–5.4 км/с); 2) средний слой (мощ-
ность 3–6 км) соответствует базальтам СОХ 
(скорости 6.5–6.8 км/с) и представляет собой, 
скорее всего, фрагмент плиты Кула; 3) ниж-
няя кора (мощность 10–12 км) является остат-
ком от плавления толеитовых магм (скорости 
6.9–7.3 км/с). Мантийный клин со скоростями 
7.4–8.1 км/с сложен ультраосновными куму-
лятами (пироксениты) вдоль границы Мохо и 
дунитами в более глубоких частях.

Эти же авторы [Holbroock et al., 1999; 
Fliedner, Klemperer, 2000] подчеркивают, что 
если островные дуги, подобные Алеутской, 
являются основной составной частью для по-
строения континентальной коры, то их валовый 
коровый состав должен быть в значительной 
степени трансформирован в процессе аккре-
ции дуги к континентальной окраине или по-
сле него. В случае Алеутской дуги необходимо 
создать слой кислого состава в верхней части 
ее коры и удалить часть мафического нижне-
корового слоя, что может быть достигнуто за 
счет внутрикорового плавления и деламинации 
мафического/ультрамафического материала.

Перечисленные выше данные привели к пе-
ресмотру андезитовой модели и разработке до-
полнительных механизмов формирования кон-
тинентальной коры. Необходимо, правда, отме-
тить, что некоторые японские геологи считают, 
что петрологические и геофизические материа-
лы по Идзу-Бонин-Марианской интраокеаниче-
ской островной дуге позволяют предполагать 
наличие тоналитового слоя на среднем уровне 
ее коры, что противоречит ее среднему базаль-
товому составу [Suyehiro et al., 1996; Kawate, 
Arima, 1998] (подробнее см. ниже).

В работе [Туркина, 2008] отмечено, что суб-
дукционный механизм остается одним из веду-
щих, но не единственным механизмом форми-
рования континентальной коры и необходимо 
учитывать другие дополнительные механиз-
мы корового роста. К ним относят: 1) внутри-

плитный континентальный магматизм и андер-
плейтинг базитовых расплавов вблизи корово-
мантийной границы; 2) аккрецию океанических 
плато и фрагментов океанической коры к кон-
тинентальным окраинам; 3) поступление рас-
плавов, образовавшихся при крайне малых сте-
пенях плавления мантийных перидотитов, что 
позволяет объяснить сильное обогащение кон-
тинентальной коры несовместимыми элемен-
тами; 4) деламинацию и рециклинг в мантию 
эклогитизированной нижней коры, обогащен-
ной реститовым и кумулятивным материалом; 
5) «очистку» коры от MgO путем его выноса 
при выветривании коровых пород, осаждения 
в породах измененной океанической коры и по-
следующего рециклинга в мантию при субдук-
ции [Rudnick, 1995; Туркина, 2008 и др.].

С.-Т.А. Ли с соавторами [Lee et al., 2007] 
была предложена модель формирования кон-
тинентальной коры для фанерозоя, которая 
рассматривает совокупность тектонических и 
петрологических процессов, происходящих на 
конвергентной окраине. Она во многом базиру-
ется на данных по батолитам Пенинсула Рэндж 
и Сьерра-Невада Северной Америки, которые 
представляют собой эродированные остатки 
мезозойских континентальных дуг, сформиро-
ванных на краю Северо-Американского кратона 
в результате субдукции под него океанической 
плиты Фараллон. Батолит Пенинсула Рэндж 
формировался 125–85 млн лет назад, а батолит 
Сьерра-Невада – 120–89 млн лет назад.

Плутоны западной и восточной частей бато-
литов Пенинсула Рэндж и Сьерра-Невада разли-
чаются по составу и характеру субстрата. Вос-
точные плутоны интрудируют палеозойскую 
Северо-Американскую континентальную окра-
ину, а западные – мезозойские триасово-юрские 
островодужные комплексы, которые представ-
ляют собой фрагменты островных дуг, аккре-
тировавших к окраине континента в поздней 
юре–раннем мелу. Граница между островодуж-
ными террейнами и окраиной континента выра-
жена сутурой (рис. 1.1.4, А). В случае батолита 
Пенинсула Рэйндж сутура маркируется телами 
ультрамафитов, фрагментами осадочных пород 
задуговых бассейнов и рассланцеванием магма-
тических тел. Для батолита Сьерра-Невада суту-
ра выражена менее четко из-за большей степени 
эксгумации и эрозии магматических комплек-
сов. Тем не менее, она хорошо прослеживается 
по изменению изотопных составов плутонов к 
западу и к востоку от нее.
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В состав плутонов западной части батоли-
та Пенинсула Рэйндж входят габбро, диориты, 
тоналиты и монцограниты, образуя, таким об-
разом, непрерывный тренд дифференциации 
от габбро до гранитов (50–75% SiO2). Породы 
характеризуются низкими Gd/Yb отношениями 
и отчетливой отрицательной Eu-аномалией на 
спектрах распределения РЗЭ. Такие характе-
ристики, по мнению авторов [Lee et al., 2007], 
предполагают, что гранат не был вовлечен в про-
цесс дифференциации, а имело место фракцио-
нирование плагиоклаза. Низкие и равномерные 
87Sr/86Sr отношения в породах западной части 

батолита предполагают, что весь тренд диффе-
ренциации образовался при фракционировании 
в закрытой системе. 

Однако авторы предполагают, что более ве-
роятна дифференциация в открытой системе, 
где ювенильные магмы ассимилировали ранее 
образованную кору, например, кору аккрети-
рованного островодужного террейна Ализитос 
[Johnson et al., 1999]. Последняя была ненамно-
го древнее, чем сами плутоны, т.е. время между 
образованием островной дуги, ее аккрецией и 
последующим окраинно-континентальным маг-
матизмом было очень коротким, чтобы произо-

Рис. 1.1.4. Схема расположения мезозойских батолитов Сьера-Невада и Пенинсула Рэйндж (А) и 
модель роста Американского континента за счет аккреции островных дуг и последующего окраинно-
континентального магматизма в мезозое (Б), по: [Lee et al., 2007]

А. 1 – 87Sr/86Sri = 0.706 или тектоническая сутура; 2 – местонахождение ксенолитов Биг-Крик; Б-1–Б-4 – пояснения 
см. в тексте
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шла изотопная эволюция стронция. Западные 
плутоны имеют также мантийные изотопные 
метки кислорода.

В восточной части батолита Пенинсула 
Рэйндж преобладают тоналиты и монцограни-
ты, а габбро и диориты очень редки. При оди-
наковом содержании SiO2 в породах восточной 
части содержания магния ниже и содержания 
алюминия выше, чем в породах западной ча-
сти. Для пород восточной части характерны 
более высокие Gd/Yb, Sr/Y отношения и более 
низкие содержания Y, менее отчетливая отри-
цательная Eu-аномалия на спектрах распре-
деления РЗЭ, чем для пород западной части. 
Высокие Gd/Yb и Sr/Y отношения требуют 
участия граната в генезисе пород и начальных 
условий дифференциации на более глубинных 
уровнях. Поскольку небольшая отрицательная 
Eu-аномалия все-таки присутствует, то плагио-
клаз тоже был вовлечен в процесс дифферен-
циации, т.е. она начиналась на более глубинных 
уровнях, а заканчивалась на менее глубинных. 
Более высокие величины 87Sr/86Sr отношений и 
больший разброс в значениях, чем в породах 
западной части батолита, подразумевает асси-
миляцию и переплавление древней ранее су-
ществующей коры в генезисе пород восточной 
части батолита. Таким образом, доказывается, 
что плутоны восточной части батолита Пенин-
сула Рэйндж интрудировали древнюю окраину 
Северо-Американского континента.

Породы, которые являются кумулятами или 
реститами при образовании гранитоидов за-
падной и восточной частей батолитов, также 
различаются. В западных частях обоих батоли-
тов (Пенинсула Рэйндж и Сьерра-Невада) при-
сутствуют оливиновые габбро, которые сопо-
ставляются с оливин-плагиоклаз-авгитовыми 
кумулятами океанических островных дуг. Для 
восточных частей батолитов в качестве куму-
лятов или реститов предполагаются гранато-
вые пироксениты. Они наблюдаются только в 
ксенолитах миоценовых щелочных базальтов 
Сьерра-Невада к востоку от сутуры [Ducea, Sa-
leeby, 1996, 1998; Ducea, 2002]. Гранатовые пи-
роксениты имеют изотопные метки неодима, 
сходные с таковыми гранитоидных плутонов 
батолита Сьерра-Невада, что подтверждает ге-
нетическую связь между ними.

В целом генерализованная модель формиро-
вания континентальной коры на примере Кор-
дильерских батолитов представляется авторами 
работы [Lee et al., 2007] в следующем виде.

В триас-юрское время островная дуга фор-
мировалась вдоль побережья Северной Америки 
после начала субдукции плиты Фараллон (рис. 
1.1.4, Б-1). Характер осадков задугового бассейна, 
имеющих черты сноса с Северо-Американского 
континента, предполагает, что дуга была пери-
ферийная («fringing» [Busby, 2004]), т.е. распола-
галась недалеко от окраины континента. Плита 
Фараллон в месте погружения в желоб имела 
«древний» возраст и была холодной, поэтому 
происходил откат зоны субдукции, и имело ме-
сто растяжение в висячем крыле. Однако с тече-
нием времени к зоне субдукции подходила кора 
все более молодого возраста, и скорость отката 
зоны субдукции замедлялась. 

В поздней юре–раннем мелу закрывается 
задуговой бассейн и дуга аккретируется к кон-
тиненту (рис. 1.1.4, Б-2). При дальнейшем омо-
ложении возраста плиты Фараллон, субдуциру-
ющей под окраину континента в раннем мелу, 
происходит новый подъем мантийных магм, ко-
торые интрудируют аккретированные комплек-
сы и инициируют континентальную стадию 
развития субдукции дуги Фараллон под Северо-
Американский континент. Очень равномерный 
состав Sr и Nd в плутонах западной части ба-
толита Пенинсула Рэйндж свидетельствует, что 
формирование периферийной островной дуги, 
ее аккреция и последующее внедрение поздне-
меловых плутонов окраинно-континентальной 
дуги были тесно сближены во времени. 

Выполаживание зоны субдукции в средне-
позднемеловое время сдвинуло фокус магма-
тизма на восток и привело к режиму сжатия 
(рис. 1.1.4, Б-3). Все это привело к образованию 
позднемеловых сшивающих интрузий, проры-
вающих сутуру и ранее существующую Северо-
Американскую литосферу.

Авторы работы [Lee et al., 2007] считают, 
что кора, образованная в результате перечис-
ленных процессов (формирование островной 
дуги, аккреция дуги, формирование окраинно-
континентальной дуги) начинает приобретать 
черты континентальной после аккреции дуги, 
т.е. на окраинно-континентальной стадии.

В процессе субдукции водные базальтовые 
магмы, полученные при частичном плавлении 
гидратированного мантийного клина поднима-
ются сквозь вышележащую литосферу и кору, 
постепенно кристаллизуясь. Эти магмы дают 
источник тепла для плавления ранее существо-
вавшей нижней коры или более ранних водо-
содержащих базальтов, в качестве андерплей-
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тинга подслаивающих кору. Магмы, которые 
дают вклад в валовый состав континентальной 
коры, являются смесью глубоко фракциониру-
ющих мантийных магм с гранитными распла-
вами, полученными от плавления ранее суще-
ствующей коры на менее глубинных уровнях. 
Магмы, которые поднимаются сквозь более 
мощную литосферу (восточные части батоли-
тов Пенинсула Рэйндж и Сьерра-Невада, рис. 
1.1.5) оставляют в качестве реститов и куму-
лятов мощную колонну мафических пород, 
включая гранатовые пироксениты (~70 км для 
батолита Сьерра-Невада), в нижней коре, а от-
деляющиеся кислые расплавы поступают в 
верхнюю кору. Магмы, поднимающиеся сквозь 
менее мощную кору, состоящую из аккретиро-
ванных террейнов (западная часть батолита 
Пенинсула Рэйндж) не образуют таких мощ-
ных колонн дифференциации, они подстилают 
дугу и образуют кумуляты в виде оливиновых 
габбро, кислые дифференциаты также посту-
пают в более верхние горизонты коры.

Для того чтобы создавшийся за счет аккре-
ционных и петрологических процессов раз-
рез коры имел состав, аналогичный составу 
континентальной коры, необходим механизм, 
позволяющий отделить ее нижние, наиболее 
мафические части. Авторы [Lee et al., 2007] 
предполагают, что этим механизмом явля-
ется деламинация гранатовых пироксенитов 
(рис.1.1.4Б-4). Это подтверждается следующи-
ми фактами: гранатовые пироксениты отсут-
ствуют в качестве ксенолитов в плиоценовых 
и четвертичных вулканитах в районе батолита 
Сьерра-Невада; сейсмически не диагностиру-
ется коровый «корень» и фиксируются низкие 
сейсмические скорости вблизи границы Мохо.

В заключении авторы [Lee et al., 2007] от-
мечают, что средний состав западной и вос-
точной частей батолитов Пенинсула Рэйндж и 
Сьерра-Невада сходен с составом верхней кон-
тинентальной коры Земли в отношении преоб-
ладания литофильных элементов над высоко-
зарядными (рис. 1.1.6). Сравнение по другим 

Рис. 1.1.5. Различное строение коры для западной и восточной частей батолитов Сьерра-Невада и Пе-
нинсула Рэйндж (А) и предполагаемый разрез литосферы района батолита Сьерра-Невада (Б), по: [Ducea, 
Saleeby, 1998; Lee et al., 2007]
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элементам показывает, что западная часть бато-
лита Пенинсула Рэйндж имеет меньшие содер-
жания кремнезема и калия, легких РЗЭ, мень-
ше отношение легких РЗЭ к тяжелым РЗЭ и 
более глубокую отрицательную Eu-аномалию, 
чем верхняя континентальная кора. Состав 
восточной части батолита Пенинсула Рэйндж 
и верхней континентальной коры хорошо со-
поставим в пределах ошибки, что дает авторам 

возможность предположить, что значительная 
часть континентов была сформирована таким 
же образом, как в Кордильерских дугах [Lee et 
al., 2007].

Небольшие различия в некоторых элемен-
тах предполагают, по мнению этих авторов, 
что другие корообразующие процессы, такие, 
например, как внутриплитный магматизм, так-
же необходимы для объяснения процесса фор-

Рис. 1.1.6. Спайдерграммы элементов-примесей гранитоидов западной (А) и восточной (Б) частей бато-
лита Пенинсула Рэйндж, нормированных к составу примитивной мантии, по: [Lee et al., 2007]

1–4  состав гранитоидов: 1 – западной части, 2 – восточной части, 3 – континентальной коры, 4 – верхней конти-
нентальной коры; 5 – состав пород западной и восточной частей соответственно
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мирования континентальной коры во всей его 
полноте. Тем не менее, «Кордильерский» вари-
ант дает основу для будущих построений.

Необходимо отметить, что сочетание про-
цессов аккреции интраокеанической дуги 
Ализитоc и проявлений гранитоидного магма-
тизма на разных стадиях развития конвергент-
ной окраины было отмечено и в более ранней 
работе для южной мексиканской части батоли-
та Пенинсула Рэйндж [Johnson et al., 1999]. Ав-
торы реконструировали фрагменты трех маг-
матических комплексов (рис. 1.1.7). Первый 
комплекс сформировался на континентальной 
окраине Северной Америки и представлен пла-
стовыми телами и плутонами гранитоидов ран-
немелового возраста (135–127 млн лет). Вто-
рой комплекс связан с интраокеанической ду-
гой Ализитос и включает кольцевые интрузии 
габбро, «розовых» тоналитов, гранодиоритов 
(115–103 млн лет). Для интрузий характерны 
мантийные Sr и Nd изотопные метки – 87Sr/86Sr 
≤0.7040 и εNd ≥+3.7. 

По данным С. Джонсона и др. [Johnson et 
al., 1999], бассейн, разделяющий интраокеани-
ческую дугу Ализитос и окраину континента, 
закрылся в интервале 115–108 млн лет, что при-

вело к коллизии дуга–континент (см. рис. 1.1.7) 
По более поздним данным [Johnson et al., 2002] 
коллизия произошла 110 млн лет назад. Она 
привела к утолщению коры и внедрению сши-
вающих интрузий «белых» тоналитов (плутон 
Сьерра Сан Педро Мартир), в подчиненном ко-
личестве (4–5%) присутствуют породы основ-
ного, среднего состава, а также гранодиориты, 
граниты. В источнике магм присутствуют океа-
нические комплексы и континентальная кора. 
Возраст наиболее ранних тоналитов составляет 
108±1.8 млн лет [Johnson et al., 1999], а в целом 
внедрение интрузий происходило в течение 
4.4 млн лет по данным SHRIMP-датирования 
[Johnson et al., 2002]. Биотит-роговообманковые 
сшивающие тоналиты являются высокоглино-
земистыми образованиями и сформировались в 
результате смешения продуктов фракциониро-
вания андезитовой магмы с порциями расплава, 
образовавшегося при плавлении гранатовых ам-
фиболитов [Tate et al., 1999; Tate, Johnson, 2000] 
по разным данным при давлениях 7–10 кбар 
[Tate, Johnson, 2000] или на глубинах около 18 
км [Johnson et al., 2002].

Необходимо подчеркнуть, что в данной мо-
дели [Johnson et al., 1999] важная роль в фор-

Рис. 1.1.7. Геодинамические профили для энсиматической дуги Ализитос и окраины Северо-
Американского континента, по: [Johnson et al., 1999]
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мировании континентальной коры на конвер-
гентной окраине Северной Америки отводится 
тектоническому фактору, а именно, аккреции 
энсиматических островных дуг. На примере же 
позднемеловой–раннепалеогеновой магматиче-
ской дуги Северного Чили было показано, что 
донеогеновая континентальная кора Анд была 
создана за счет тектонического (горизонтальное 
укорочение в направлении, ортогональном дуге, 
одновременно с правосдвиговыми движениями, 
параллельными дуге) и магматического (андер-
плейтинг базальтового материала) факторов в 
соотношении 2:1 [Haschke, Gunter, 2003].

Баланс роста и деструкции мезозойско-
кайнозойской континентальной коры детально 
рассмотрен в работе Р.Дж. Стерна и Д.В. Шолла 
[Stern, Scholl, 2010]. Вслед за многими другими 
исследователями авторы считают, что конти-
нентальная кора формируется в настоящее вре-
мя и в прошлом за счет магматизма в зонах суб-
дукции. Таким путем образуется ювенильная 
(интраокеаническая) островодужная кора, такая 
как в Идзу-Бонин-Марианской дуге1 или созда-
ется магматическая добавка к ранее существую-
щей континентальной коре, например, вариант 
андийской окраины. Ювенильная кора экстра-
гируется из мантии в виде мафической (базаль-
товой или бонинитовой) магмы и в дальнейшем 
должна быть преобразована за счет анатектиче-
ского переплавления и деламинации для того, 
чтобы получился андезитовый валовый состав 
континентальной коры. 

Р.Дж. Стерн и Д.В. Шолл [Stern, Scholl, 2010] 
считают, что независимо от тектонической об-
становки формирование континентальной коры 
должно быть двухстадийным: 1) плавление ман-
тии, генерация базальтов и образование мафиче-
ской коры; 2) дальнейшее преобразование первич-
ной мафической коры в гранитную и реститовый 
материал. Последнее достигается в результате 
образования магмы кислого состава из материала 
ювенильной коры через анатексис амфиболитов и 
фракционную кристаллизацию мафической маг-
мы (рис. 1.1.8). Большая часть базальтовой магмы 
кристаллизуется как обогащенный пироксеном 
материал вблизи Мохо. Ювенильная кора содер-
жит также значительную примесь магматиче-
ских пород, у которых более высокое содержание 
кремнезема, чем в базальте, таких как бонинит, 
высоко-магнезиальный андезит (Kelemen, 1995) 
и адакит (Defant, Drummond, 1990).

Р.Дж. Стерн и Д.В. Шолл (Stern, Scholl, 2010) 
считают, что прирост континентальной коры 
также может осуществляться при образовании 
рифтогенных окраин при распаде континентов, 
что сопровождается излияниями мощных серий 
мафических лав на границе континент–океан. 
Созданная таким образом мафическая кора тре-
бует соответствующей переработки в континен-
тальную по той же схеме, приведенной на рис. 
1.1.8. Новая континентальная кора может также 
образовываться за счет магматической активно-
сти в горячих точках. Здесь доминируют толеи-
товые базальты, которые добавляются к коре в 

1Детально см. в разделе 2.6

Рис. 1.1.8. Формирование и трансформация ювенильной островодужной коры, например, как в Изу-
Бонин-Марианской дуге (модель эволюции, по: [Tatsumi et al., 2008]. Пояснения в тексте).
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виде андерплейтинга или внедряются в нее. Этот 
мафический материал также может быть преоб-
разован за счет анатексиса и фракционирования 
с получением кислых расплавов и деламинации 
реститового материала. Рост ювенильной коры 
осуществляется и за счет аккреции океаниче-
ских плато к островным дугам или континенту, 
например, как это происходит в случае столкно-
вения плато Онтонг-Джава и дуги Соломоновых 
островов (Mann, Taira, 2004).

В итоге авторами [Stern, Scholl, 2010] было 
показано, что либо скорости процессов роста 
и деструкции коры были равны (3.2 км3/год), 
либо был уничтожен несколько больший объ-
ем коры, чем создан (рис. 1.1.9). Эта неопреде-
ленность возникает из-за невозможности уста-
новить точно, какое количество корового мате-
риала теряется на глубине при коллизионных 
процессах или нижнекоровой деламинации.

1.2. Классификации и модели 
происхождения гранитоидов

В настоящее время существует большое 
количество классификаций гранитоидов, 

основанных на совокупности различного ко-
личества признаков: структурных, петрогра-
фических, петро-геохимических, минералоги-
ческих, изотопных и др. Достаточно подроб-
ное описание различных типов гранитоидов 
приведено в работах [Таусон, 1977; Кузьмин, 
1985; Богатиков и др., 1986; Классификация…, 
1987; Хаин, 2003; Интерпретация..., 2001; Ро-
зен, 2001; Розен, Федоровский, 2001]. 

Тем не менее автор считает необходимым 
кратко рассмотреть основные типы классифи-
каций гранитоидов для того чтобы: 1) сопоста-
вить рассматриваемые в работе гранитоидные 
комплексы с общей систематикой гранитов, 2) 
обосновать выделение самостоятельного типа 
гранитоидов в случае выявления ряда их от-
личительных особенностей от существующих 
типов; 3) определить комплекс признаков, по-
зволяющий связывать процесс формирования 
гранитоидов с той или иной геодинамической 
обстановкой; 4) выявить взаимосвязи различ-
ных типов гранитоидного магматизма с опре-
деленными геодинамическими обстановками; 
5) показать, какие новые критерии применимо-

Рис. 1.1.9. Схема формирования и деструкции континентальной коры в настоящее время, по: [Stern, 
Scholl, 2010]

Оценки скоростей деструкции континентальной коры более приблизительные, чем оценки скорости ее роста. Мак-
симальный прирост коры составляет приблизительно 3.2 км3 в год
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сти тех или иных классификаций установлены 
за последние годы.

Хорошо известна так называемая «алфавит-
ная» классификация гранитоидов, включающая 
I-, S-, A-, и M-типы. Первоначальное разделе-
ние гранитов на I- и S-типы было предложено 
Б. Чэппелом и А. Уайтом в 1974 г. на примере 
гранитоидов пояса Лэхлейн Юго-Восточной 
Австралии. В табл. 1.2.1 приведены характе-
ристики, которые озволили авторам [Chappell, 
White, 1974] выявить существенные различия 
этих двух типов гранитов. 

Граниты S-типа – это преимущественно 
нормальные и субщелочные натрий-калиевые 
граниты и лейкограниты, они являются пера-
люминиевыми (индекс насыщения глиноземом 
ASI=Al/(Ca + Na + K) >1.1, молекулярные ко-
личества) и содержат нормативный корунд, бо-
гатые алюминием биотит, мусковит, турмалин, 
кордиерит, гранат; они обеднены CaO, Na2O 
относительно I-типа гранитов. 

К гранитам I-типа относят кварцевые дио-
риты, тоналиты, плагиограниты, гранодиори-
ты, редко – лейкограниты. Они являются мета-
люминиевыми, в качестве мафического мине-
рала содержат роговую обманку, ASI < 1.1. 

Граниты I- и S-типа отличаются и составом 
включений: первые содержат меланократовые 
включения с роговой обманкой, вторые – мета-
осадочные породы [Chappell, White, 1992; En-
claves..., 1991; Chen et al., 1991; Didier, Barbarin, 

1991]. Таким образом, Б. Чэппел и Э. Уайт 
пришли к выводу, что I- и S-граниты различа-
ются по характеру субстрата, из которого они 
выплавлялись: в первом случае он магмати-
ческий (igneous), во втором – седиментоген-
ный (sedimentary). Разными для I- и S-типов 
гранитов являются и первичные отношения 
87Sr/86Sr, составляющие ≤0.708 для первых и 
≥0.708 – для вторых [Богатиков и др., 1986]. В 
последующих работах [Chappell, White, 1983, 
1992; Chappell, 1999] Б. Чэппел и А. Уайт дали 
более детальные оценки составов I- и S-типов 
гранитов, а также показали различия обоих ти-
пов гранитов по степени фракционирования в 
зависимости от содержания Rb (табл. 1.2.2).

О.А. Богатиков, В.И. Коваленко и И.Д. Ряб-
чиков [1986] предложили различать мантийные 
и коровые гранитоиды, в целом сопоставимые 
с I- и S-типами гранитов соответственно. Одна-
ко авторами была дана более детальная на тот 
момент характеристика мантийных и коровых 
гранитоидов, по сравнению с I- и S-гранитами 
Б. Чэппела и А. Уайта [Chappell, White, 1974], 
включающая изотопные данные.

Среди I-типа гранитов в настоящее время 
можно выделить двa подтипа [Розен, Федоров-
ский, 2001]. Подтип Ia – это гранитоиды, ас-
социирующие с габбро, диоритами и вулкани-
тами. Их образование связывают с процессом 
кристаллизационной дифференциации остро-
водужных базальтовых расплавов [Rogers, 

Таблица 1.2.1. Сравнительная  характеристика гранитов I- и S-типов, по: [Chappell, White, 1974]
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Таблица 1.2.2. Гранитоиды I- и S-типов: средние составы в генотипической местности (складчатый пояс 
Лэхлейн, Австралия), по: [Chappell, White, 1992]; петрогенные элементы в масс.%, элементы-примеси – в г/т

Оксид,
элемент

Составы I- и S-типов гранитов

А-тип
Генеральные 

средние
Средние по степени фракционирования в зависимости от 

содержаний Rb, г/т

I-тип S-тип
I-тип S-тип

200–250* >300** 200–250* >300**
n 1074 704 131 64 160 119 43
SiO2 69.50 70.91 72.90 76.17 71.58 74.40 73.47
TiO2 0.41 0.44 0.30 0.10 0.42 0.16 0.30
Al2O3 14.21 14.00 13.48 12.51 13.83 13.50 12.88
Fe2O3 1.01 0.52 0.54 0.32 0.45 0.28 0.90
FeO 2.22 2.59 1.47 0.71 2.38 1.14 1.63
MnO 0.7 0.06 0.05 0.04 0.05 0.04 0.06
MgO 1.38 1.24 0.66 0.12 1.02 0.27 0.30
CaO 3.07 1.88 1.63 0.61 1.74 0.67 1.06
Na2O 3.16 2.51 3.27 3.37 2.57 3.06 3.50
K2O 3.48 4.09 4.42 4.92 4.33 4.84 4.62
P2O5 0.11 0.15 0.09 0.02 0.14 0.18 0.07
Ba 519 440 488 99 512 150 547
Rb 164 245 219 424 221 475 188
Sr 235 112 147 31 114 43 96
Pb 19 27 29 35 28 25 27
Th 20 19 25 47 19 17 24
U 5 5 6 16 4 11 5
Zr 150 157 151 116 168 92 322
Nb 11 13 14 21 12 19 26
Y 32 32 38 75 34 28 71
La 31 27 35 35 28 16 55
Ce 66 61 74 79 63 37 130
Sc 13 11 8 6 10 5 11
V 57 49 25 3 41 7 9
Cr 20 30 10 <1 23 7 2
Co 10 10 6 3 9 4 3
Ni 8 11 5 <1 10 2 2
Cu 9 9 6 2 7 3 5
Zn 48 59 38 29 53 46 95
Ga 16 18 16 19 17 21 22
Sn 6 10 7 13 8 23 8
nCor н.о. н.о. 0.57 0.58 2.09 2.44 0.36

Примечание. Символы фракционирования: * – не фракционированные, ** – фракционированные граниты, nCor – 
содержание нормативного (CIPW) корунда, н.о. – данные не приведены
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Greenberg, 1990]. Гранитоиды подтипа Ib – это 
продукты плавления вулканогенно-осадочного 
субстрата, например, гранодиориты, образо-
вавшиеся при плавлении граувакк аккрецион-
ной призмы [Barker et al., 1992].

Надо отметить, что типичные граниты S-типа 
приурочены к коллизионным обстановкам. Наи-
более изученным объектом являются миоцено-
вые лейкограниты Гималаев, на примере которых 
разрабатываются модели гранитообразования в 
коллизионных системах, где происходит взаи-
модействие двух континентальных плит [Влади-
миров и др., 2003; Розен, Федоровский, 2001; Ро-
зен, 2005; Розен и др., 2008; Туркина и др., 2005; 
Enclaves..., 1991; Le Fort et al., 1987; Harris et al., 
1986; Sylvester, 1998; Patino Douce, Harris, 1998; 
Searle, 1999; Prince et al., 2001 и др.]. 

Гималайский коллизионный ороген отно-
сится к типу орогенов «высоких давлений» 
и характеризуется аномальным утолщением 
коры (70 км), малым до умеренного объемом 
гранитоидов и низкими температурами плавле-
ния гранитных расплавов [Туркина и др., 2005; 
Sylvester, 1998]. Коллизионные гранитоиды 
Высоких Гималаев имеют миоценовый (24–17 
млн лет) возраст и представлены двуслюдяны-
ми и мусковитовыми, турмалин-содержащими 
лейкогранитами. Петрографические (высокая 
кремнеземистость (>67% SiO2), наличие глино-
земистых минералов и нормативного корунда), 
петрохимические (индекс глиноземистости ≥ 
1.1; высокое значение отношения Al2O3/TiO2) и 
изотопные (отношение 87Sr/86Sr >0.708, εNd < - 2 
и δ18O>+9.5) характеристики позволяют отно-
сить их к типичным гранитам S-типа по [Chap-
pell, White, 1979, 1992]. 

Их происхождение обычно связывают с 
плавлением метапелитового протолита либо в 
условиях дегидратации слюд (Т = 750–800ºС), 
либо в условиях привноса водного флюида (Т 
= 650ºС) [Розен, Федоровский, 2001; Sylvester, 
1998; Searle, 1999; Prince et al., 2001 и др.]. Со-
поставление природных гранитов S-типа с со-
ставами, полученными в экспериментальных 
условиях, показывает, что геохимическое разно-
образие гранитов S-типа определяется добавкой 
граната в расплав, образованный при плавлении 
метаосадочного протолита [Stevens et al., 2007].

Причиной появления гранитоидов в колли-
зионной обстановке являются разогрев вслед-
ствие термальной релаксации в утолщенной 
коре в ходе адиабатической (изотермальной) 
декомпрессии [Розен, Федоровский, 2001; Ро-

зен, 2005; Patino Douce, Harris, 1998; Sylvester, 
1998]. Некоторые авторы считают, что разо-
грев в результате вязкого сдвига в зоне колли-
зии также может привести к формированию 
лейкогранитных расплавов [Abdel-Rahman, 
2001; Nabelek et al., 2001]. Отмечается, что вы-
плавление гранитной магмы и ее внедрение на 
среднекоровых уровнях происходят по разным 
данным через 25 млн лет после начала колли-
зии [Владимиров и др., 2003; Розен, Федоров-
ский, 2001; Розен, 2005] (рис. 1.2.1) или через 
10 млн лет после того, как коллизионные де-
формации завершились [Patino Douce, Harris, 
1998] (рис. 1.2.2).

В работах [Patino Douce, Harris, 1998; Розен, 
Федоровский, 2001] отмечается, что помимо соб-
ственно синколлизионных S-гранитов Высоких 
Гималаев выделяются также лейкограниты Мугу 
и мусковитовые граниты Мустанг Тибетских 
Гималаев, входящие в состав метаморфических 
гранито-гнейсовых куполов [Hurtado, Hodges, 
2000] и образованные 18–12 млн лет назад, уже 
на более поздних стадиях развития коллизион-
ной системы, а также лейкограниты из миоцено-
вых монцогранитных плутонов Балторо и Хунц, 
входящих в состав батолита Каракорум; которые 
образовались при кристаллизационной диффе-
ренциации монцогранитной магмы, выплавлен-
ной из нижнекорового источника [Searle, 1999].

При коллизии дуга–континент также могут 
образовываться граниты S-типа [Patino Douce 
et al., 1990; Johnson et al., 1999; Abdel-Rahman, 
2001], но от классических гранитов гималай-
ского S-типа они отличаются. Так, А.Е. Пати-
но Дусе [Patino Douce, 1999] для Внутренних 
Кордильер (Cordilleran Interiror) выделяет вы-
сокоглиноземистые граниты и риолиты, вклю-
чая S-тип гранитов, которые не являются чисто 
коровыми образованиями: в их происхождении 
в значительной степени участвует базальтовый 
материал. На состав гранитов, по его мнению, 
влияет состав корового источника и давление, 
при котором происходили выплавки. Низкое 
давление и метапелитовый коровый компо-
нент приводили к образованию S-гранитов; 
граувакковый протолит и высокое давление – к 
образованию высокоглиноземистых гранитов 
Внутренних Кордильер (Cordilleran Interiror 
peraluminous granites).

Геотектонические аспекты коллизионного 
и постколлизионного гранитоидного магма-
тизма и Sr-Nd характеристики гранитоидных 
комплексов (рис. 1.2.3), в том числе в различ-
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Рис. 1.2.1. Принципиальная схема гранитного процесса в коллизионных системах, по [Розен, Федоров-
ский, 2001]

Рис. 1.2.2. Пространственно-временная эволюция утолщенной коры и анатексиса в коллизионной си-
стеме, по: [Patino Douce et al., 1990]

1 – мигматиты; 2 – гранитная магма
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ных вариантах столкновения дуга–континент, 
дуга–дуга, дуга–микроконтинент, рассмотре-
ны в работах В.И. Коваленко, В.В. Ярмолю-
ка [Коваленко и др., 1996, 2002, 2003] и А.Г. 
Владимирова с соавторами [2003] на примере 
Центрально-Азиатского складчатого пояса.

Альтернативная синколлизионной модели 
происхождения гранитов S-типа была недавно 
предложена В.Дж. Коллинзом и С.В. Ричардсом 
[Collins, 2002; Collins, Richards, 2008] на при-
мере различных орогенов Циркум-Пацифика. 
Их модель предполагает чередование во вре-
мени на активной окраине Пацифики этапов 
отката желоба, растяжения, формирования за-
дугового бассейна, заполняемого турбидита-
ми, и этапов пологой субдукции и скучивания 
коры (рис. 1.2.4). Происхождение S-гранитов в 
островодужных условиях В.Дж. Коллинз и С.В. 
Ричардс [Collins, Richards, 2008] связывают с 
переплавлением осадочного материала под дей-
ствием надсубдукционных мафических магм. 
На завершающих этапах развития островодуж-
ной системы вновь срабатывает механизм отка-
та желоба, кора на месте ранее существовавше-

го задугового бассейна утоняется, количество 
осадочного материала, подвергающегося плав-
лению, уменьшается, и S-граниты сменяются 
во времени гранитами I-типа. На примере Тас-
манид Австралии авторы выделяют еще пост-
коллизионные S-граниты, модели происхожде-
ния которых неоднозначны; для объяснения их 
происхождения привлекают модели интракон-
тинентального рифтинга, завершающих эта-
пов «двусторонней» субдукции, отрыва слэба 
[Collins, Richards, 2008].

A-тип гранитов был выделен М.С. Луазе-
лем и Д.Р. Уонсом в 1979 г. [Loiselle, Wones, 
1979]. Буква «А» в названии этого типа грани-
тов появилась потому, что они являются ана-
рогенными (anarogenic) по тектонической по-
зиции, безводными (anhydrous) и щелочными 
(alkaline) по составу.

Было показано, что по составу они варьиру-
ют от кварцевых сиенитов до щелочных грани-
тов. Граниты А-типа часто образуют кольцевые 
плутоны. Они характеризуются высокими содер-
жаниями суммы щелочей, высоким отношением 
FeO*/MgO; низкими содержаниями Al2O3, CaO, 

Рис.1.2.3. Классификация коллизионных и постколлизионных процессов, по: [Владимиров и др., 2003]
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MgO; обогащены Ga, Zr, Nb, Y, Zn, РЗЭ (за ис-
ключением Eu); обеднены Sr, Sc, V, Eu; для них 
типично высокое содержание галогенов, особен-
но фтора [Eby, 1990; Интерпертация…, 2001] см. 
табл. 1.2.2. Особенностью минералогии является 
присутствие биотита с высоким содержанием ан-
нитового минала, во многих случаях щелочных 
амфиболов и изредка натриевых пироксенов.

В дальнейшем многие авторы занимались 
изучением анарогенных гранитов [Bonin, 1990, 
2007, 2008; Eby, 1990; Rogers, Greenberg, 1990; 
Коваленко и др., 2001 и др.]. Несмотря на это, 
природа гранитов А-типа остается дискусси-
онной. В качестве источников гранитов А-типа 
предлагаются: а) мафические тоналиты нижней 
коры [Harris, Marriner, 1980; Sylvester, 1989], 
б) тоналиты или гранодиориты [Anderson, 1983; 
Creaser et al., 1991], в) гранулиты [Colins et al., 
1982; Clemens et al., 1986; Whalen et al., 1987], 
г) смешение мафических и сиалических магм 
[Creaser et al., 1991], д) фракционирование ба-
зальтового расплава [Loiselle, Wones, 1979]. 

Б. Бонин [Bonin, 2008] считает, что граниты 
А-типа – производные мантийных переходных 
от щелочных мафических до среднего состава 

магм, так как в экспериментах по плавлению 
корового материала не образуются жидкости 
состава А-гранитов и в мигматитовых террей-
нах отсутствует лейкосома соответствующего 
состава. Р.Мартин [Martin, 2006] рассматрива-
ет происхождение А-гранитов в тесной связи с 
нефелиновыми сиенитами и карбонатитами и 
объясняет его воздействием (дегазацией) ман-
тийными флюидами на нижнекоровый субстрат 
и его дальнейшим плавлением (рис. 1.2.5)

Для выплавления гранитов А-типа тре-
буются температуры 900–1000ºС и давление 
6–8 кбар (глубины 20–30 км) [Creaser et al., 
1991], что предполагает плавление в нижне-
коровых условиях. Необходимый разогрев в 
основании коры может осуществляться над го-
ловой плюма при базальтовом андерплейтинге 
или при растяжении и утонении коры [Розен и 
др., 2008; Bonin, 2008] (рис. 1.2.6)

Перечисленные выше петро-геохимические 
характеристики гранитов А-типа позволяют 
четко отделять их от гранитов I- и S-типов 
на диаграммах FeO*/MgO–(Zr+Nb+Ce+Y), 
(K2O+Na2O)/CaO–(Zr+Nb+Ce+Y), Zr–104*Ga/
Al (рис. 1.2.7А-В)

Рис. 1.2.5. Схематичный разрез зоны активного рифтинга в континентальной обстановке, по: [Martin, 2006]
1 – богатая карбонатитами зона; 2 – зона метасоматоза; 3 – частичное плавление; 4 – миграция флюида. Ph – фоно-

литы, SG – сиениты, граниты, N – нефелиниты, C – карбонатиты
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Г. Эби [Eby, 1990, 1992] по условиям об-
разования выделил две группы гранитоидов 
А-типа (рис. 1.2.7Г).

Группа А1 – это гранитоиды внутриокеа-
нических вулканических островов (Вознесе-
ния, Реюньон, острова Зеленого мыса, Керге-
лен) и континентальных рифтов (грабен Осло, 
Восточно-Африканская рифтовая система и 
др.). Г. Эби рассматривает граниты этой груп-
пы как продукты дифференциации мантийной 
щелочно-базальтовой магмы. В случае конти-
нентальных рифтов они могут быть контами-
нированы материалом континентальной коры.

Группа А2 – это внутриплитные плутоны, 
не связанные непосредственно с рифтогенезом 
и приуроченные, по-видимому, к горячим точ-
кам (например, граниты плато Джос в Ниге-
рии). Происхождение гранитоидов этой груп-

пы трактуется как результат повторного плав-
ления континентальной коры под влиянием 
подъема базальтовой магмы из астеносферы. 
Магма может оказать просто тепловое воздей-
ствие, либо образовать интрузивное тело ме-
гасилла в основании коры, либо внедриться в 
кору и составить нижнюю часть бимодального 
лополита, что наблюдается на примере страти-
формных интрузий нижнего протерозоя типа 
Бушвельда или плутонов габбро-анортозитов 
и гранитов-рапакиви типа Украинского щита. 
К этому же типу относятся граниты-рапакиви, 
детальнейшим образом рассмотренные в мо-
нографии А.М. Ларина «Граниты рапакиви и 
ассоциирующие с ними породы» [2011].

В дальнейшем в работах многих авторов, 
было показано, что на заключительных стади-
ях коллизионного процесса могут внедрять-

Рис. 1.2.6. Структурные уровни гранитного магматизма А-типа, по: [Bonin, 2008]
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ся гранитоиды, образующие дискордантные 
плутоны, которые по особенностям своего со-
става похожи на граниты А-типа. Подобные 
гранитоиды подробно рассмотрены в работах 
Т.В. Донской [2005, 2008 и др.] на примере 
раннепротерозойских гранитоидов юга Сибир-
ского кратона. Автор связывает их петрогене-
зис как со смешанными (корово-мантийными) 
источниками, так и с чисто коровыми.

Детальные работы В.А. Трунилиной с соавто-
рами [2008] по изучению анорогенных гранитов 
А-типа Верхояно-Колымской складчатой области 
показали, что среди них можно выделить пять 
разновидностей. Их объединяет повышенная 
щелочность, редкометальность, низкая кальцие-
вость, постколлизионная и анорогенная обста-
новка формирования, участие глубинных источ-
ников в процессах магмогенерации и эволюции 
материнских расплавов. Различия заключаются 
в разной степени длительности взаимодействия 
мантийных и коровых источников, а также степе-
ни глубинности мантийных расплавов.

М-тип гранитов был выделен В.С. Питчером 
[1987] и включает мелкие зональные плутоны 
сильно известковистых и металюминиевых 
габбро и кварцевых диоритов океанических 
островных дуг.

Кроме того, в классе орогенных гранитов 
он выделяет: 1) крупные габбро-кварцевый 
диорит-тоналит-гранодиоритовые ассоциации, 
в которых доминируют тоналиты, характер-
ные для батолитов активной континентальной 
окраины (Кордильерский I-тип гранитов); 2) 
гранодиорит-гранитные плутоны позднео-
рогенных режимов поднятий в ассоциации с 
габбро и диоритами (Каледонский I- и S-типы 
гранитов); 3) мигматит-гранитные серии вну-
триконтинентальных коллизионных зон (S-тип 
гранитов) [Питчер, 1987].

В.С. Питчер считал, что граниты М-типа – это 
крайний член менее известковистых и металюми-
ниевых гранитов I-типа, представленных габбро-
кварцевый диорит-тоналит-гранодиоритовыми 
ассоциациями, в которых тоналиты превалиру-

Рис. 1.2.7. Диаграммы FeO*/MgO–(Zr + Nb + Ce + Y) (A), (K2O + Na2O)/CaO–(Zr + Nb + Ce + Y) (Б), 
Zr–104*Ga/Al (B), Y–Nb–Ce (Г) для дискриминации гранитов А-типа, по: [Whalen et al., 1987; Eby, 1990]
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ют, характерных для батолитов активной конти-
нентальной окраины, особенно Западных Корди-
льер Америки, (т.е. Кордильерский I-тип грани-
тов). Происхождение М-гранитов он связывает с 
плавлением субдуцируемой океанической коры 
или расположенного выше мантийного клина.

Относительно других типов гранитоидов 
М-граниты обеднены SiO2, K2O, Rb, Nb, обо-
гащены MgO, CaO; типично отношение K2O/
Na2O <1; содержат максимальное количество 
железо-магнезиальных минералов [Интерпре-
тация…, 2001] (табл. 1.2.3).

Широко используется в мире классификация 
гранитов, предложенная в 1984 г. Дж. Пирсом 
с соавторами [Pearce et al., 1984]. Она основана 
на химических анализах гранитов, для которых 
известна тектоническая обстановка их образова-
ния. Для сравнения различных типов гранитов 
анализы нормировались по составу гипотетиче-
ского гранита океанического хребта (ORG). Так-
же были предложены диаграммы Rb–(Y+Nb) и 
Nb–Y, на которых разделяются поля гранитов 
океанических хребтов и вулканических дуг, син-
коллизионных и внутриплитных гранитов (рис. 
1.2.8). Наиболее эффективно разделение грани-
тов, по мнению Дж. Пирса [Pearce, 1996], прово-
дить с помощью диаграммы Rb–(Y+Nb), так как 
здесь использованы соотношения крупноионно-
го литофильного элемента Rb с двумя высокоза-
рядными элементами Y и Nb, каждый из которых 
по-разному ведет себя в процессах плавления и 
кристаллизации: Nb почти всегда является несо-
вместимым элементом, тогда как Y может быть 
совместимым, если имеется рестит или кумулят, 
включающие гранат или амфибол.

Каждый из перечисленных выше четырех 
типов гранитов имеет свои подтипы. Так сре-
ди гранитов океанических хребтов (ORG,) вы-
деляются граниты (включая также офиолиты), 
происхождение которых обусловлено влиянием 
зоны субдукции или, наоборот, не связано с ней, 
т.е. соответственно ассоциирующие с: 1) нор-
мальными океаническими хребтами, где фор-
мируются базальты N-MORB типа; 2) аномаль-
ными океаническими хребтами с базальтами Т- 
или Е-MORB типов, обогащенными несовме-
стимыми элементами; 3) хребтами задуговых 
бассейнов; 4) хребтами преддуговых бассейнов. 
В данном типе гранитов преобладающими яв-
ляются гранитоиды натрового ряда (плагиогра-
ниты, тоналиты, кварцевые диориты), что было 
показано в работе автора [Лучицкая, 2001].

В группу гранитов вулканических дуг (VAG) 
входят граниты: 1) океанических дуг, в кото-
рых преобладают: а) толеитовые базальты, б) 
известково-щелочные базальты; и 2) активных 
континентальных окраин. Среди внутриплит-
ных гранитов (WPG) выделены граниты: 1) свя-
занные с внутриконтинентальными рифтами, 2) 
областями ослабленной континентальной коры, 
3) океанических островов. Наконец, проихожде-
ние коллизионных гранитов (COLG) может быть 
связано с коллизией: 1) континент–континент: 
синтектонические (а) и синколлизионные (б); 2) 
континент–островная дуга, синтектонические 
(см. рис. 1.2.8).

Надо отметить, что в более поздней работе 
Дж. Пирс [Pearce, 1996] показал, что гранитные 
породы имеют очень широкие вариации в соста-
ве протолита от имеющего первично мантийные 

Таблица 1.2.3. Содержания оксидов и элементов в гранитах I-, M-, S- и A-типов, по [Whalen et al., 1987]

Компонент M-тип I-тип S-тип А-тип
SiO2 67.24 69.17 70.27 73.81
CaO 4.27 3.2 2.03 0.75
MgO 1.73 1.42 1.42 0.20
Na2O 3.97 3.13 3.96 4.07
K2O 1.26 3.4 3.4 4.65
Rb 17.5 151 217 169
Sr 282 247 120 48
Nb 1.3 11 12 37
Ga 15 16 17 24.7
Zr 108 151 165 528
Y 22 28 32 75
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характеристики до корового со всеми промежу-
точными вариантами (рис. 1.2.9). Процесс вы-
плавления гранитов зависит от того, какая гео-
динамическая обстановка будет накладываться 
на определенный источник. Дж. Пирс также вы-
делил поле постколлизионных гранитов в цен-
тральной части диаграммы Rb–(Y+Nb), которое 
перекрывает поля гранитов вулканических дуг, 
внутриплитных и синколлизионных гранитов 
(см. рис. 1.2.8). Среди постколлизионных гра-
нитов известны как граниты I-, так и A-типов. 
Эти особенности состава гранитов Дж. Пирс 
связывает с характером мантии, оказывающей 
влияние на кору: если это мантия, которая на-
ходилась над более древней зоной субдукции, 

то граниты будут иметь характеристики I-типа, 
если это литосферная мантия под пассивными 
окраинами, то – A-типа [Pearce, 1996].

В последующие годы предложенные Дж. 
Пирсом с соавторами диаграммы для типиза-
ции гранитоидов по геодинамическим обста-
новкам их формирования на основе геохими-
ческих характеристик подверглись проверке 
рядом авторов на новом материале.

В работе [Даценко, 1998] было показано, 
что использование этих диаграмм вполне пра-
вомерно. Он несколько детализировал отдель-
ные поля диаграммы Rb–(Y+Nb) [Pearce et al., 
1984]. По его данным, область гранитов вулка-
нических дуг может быть разделена на три не-
равных поля: 1) гранитов толеитовых остров-
ных дуг, 2) гранитов известково-щелочных 
островных дуг, активных континентальных 
окраин и коллизионных гранитов, 3) колли-
зионных гранитов. Поле синколлизионных 
гранитов на данной диаграмме, по мнению 
В.М. Даценко, должны занимать постколлизи-
онные граниты.

Х. Форстер с соавторами [Forster et al., 1997] 
также провели оценку применимости диаграмм 
Дж. Пирса с соавторами, используя базу данных 
из 3500 анализов для 250 областей развития фа-
нерозойских гранитоидов, тектоническое поло-
жение которых наиболее четко установлено. Они 
пришли к выводу, что определенная корреляция 
между геохимией гранитных пород и тектониче-
ской обстановкой безусловно существует. 

Однако есть ряд факторов, которые могут 
приводить к неопределенностям и неточностям 
в оценке геодинамической обстановки форми-
рования гранитоидов. Во-первых, полифазные 
орогенические процессы могут привести к тому, 
что в источнике гранитной магмы будут пере-
мешаны породы, образовавшиеся в различных 
обстановках. Это наиболее характерно, по мне-
нию авторов [Forster et al., 1997], для активных 
континентальных окраин и зон коллизии, с кото-
рыми пространственно и во времени могут тес-
но ассоциировать зоны растяжения. Во-вторых, 
процесс магматической дифференциации может 
приводить к тому, что тренды составов будут 
пересекать линии разграничения полей гранитов 
различных типов на диаграммах, поэтому авто-
ры рекомендуют использовать наименее диффе-
ренцированные члены магматической серии, ис-
ключая кумуляты. 

Авторы работы [Forster et al., 1997] пришли 
также к конкретным выводам по каждому из 

Рис. 1.2.8. Диаграммы Nb–Y (A) и Rb–(Y + Nb) 
(Б), разделяющие граниты по геодинамическим об-
становкам формирования, по: [Pearce et al., 1984; 
Pearce, 1996]

Поля гранитов: ORG – океанических хребтов, VAG – 
вулканических дуг, syn-COLG – синколлизионных, post-
COLG – постколлизионных, WPG – внутриплитных
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типов гранитов в классификации Дж. Пирса с 
соавторами [Pearce et al., 1984] и о границах по-
лей этих типов на диаграмме Rb–(Y+Nb). Так, 
ими было показано, что только граниты, про-
исхождение которых действительно не связано 
с процессом субдукции, попадают в поле ORG. 
Два подтипа гранитов океанических хребтов, 
происхождение которых, напротив, с субдукци-
ей связано, попадут уже в поле VAG. Среди этих 
двух подтипов гранитов отмечаются гораздо бо-
лее широкие вариации в содержаниях Rb, что, 
возможно, отражает контаминацию материалом 
континентальной коры.

Выводы, касающиеся гранитов вулканиче-
ских дуг, заключаются в том, что: 1) граниты 
океанических дуг действительно попадают в 
поле VAG; 2) граниты островных дуг, в кото-
рых присутствует континентальная кора, име-
ют более высокие содержания Rb и распола-
гаются ближе к полю коллизионных гранитов, 
3) граниты активных континентальных окраин 
также попадают в поле VAG, но имеют боль-
шие перекрытия с полями внутриплитных и 
коллизионных гранитов. 

Рис. 1.2.9. Сочетание различных источников и обстановок проявления гранитного магматизма, по: 
[Pearce, 1996]

Процессы плавления указанных источников, в результате которых генерируются магмы, варьируют и зависят от 
геодинамической обстановки

Для внутриплитных гранитов океанических 
островов и гранитов, связанных с плюмами 
или рифтингом, внедрявшихся значительно 
позднее орогенических процессов, устанавли-
вается очень четкое соответствие полю WPG 
на диаграмме Rb–Y+Nb. Те же граниты, ко-
торые ассоциируют с процессами растяжения 
на активной континентальной окраине, могут 
попадать в поля WPG и VAG, реже COLG в 
зависимости от природы источника. Среди 
коллизионных гранитов собственно в поле 
syn-COLG попадают только наиболее кремне-
кислые пералюминиевые граниты с высоки-
ми содержаниями Rb и других литофильных 
элементов при умеренных содержаниях таких 
высокозарядных элементов, как Y и Nb. Менее 
дифференцированные разности попадут уже 
в поле гранитов вулканических дуг. Синкол-
лизионные гранитоиды могут располагаться в 
поле VAG также в связи с соответствующими 
характеристиками плавящегося субстрата. Для 
постколлизионных гранитоидов характерно 
попадание в поле внутриплитных гранитов, 
так как проявляется влияние мантийных магм 
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на постколлизионном этапе. Высоко-калиевые, 
известково-щелочные граниты I-типа также 
могут образовываться на постколлизионном 
этапе [Roberts, Clemens, 1993]. В итоге авторы 
[Forster et al., 1997] предложили модифициро-
ванный вариант классификации гранитов Дж. 
Пирса с соавторами (табл. 1.2.4).

С.Д. Великославинский [2003] на основе 
обобщения большого количества геохимических 
данных по фанерозойским гранитоидам вну-
триплитных, коллизионных и субдукционных 
обстановок провел ревизию ряда методов опре-
деления геодинамических обстановок формиро-
вания гранитоидов по их химическому составу. 
При обработке материала он использовал метод 
дискриминантного анализа. Первое, что было 
показано на основе этого метода – это тожде-
ственность химического состава гранитоидов и 
вулканитов кислого состава из субдукционных и 
внутриплитных обстановок (рис. 1.2.10), поэто-
му в работе С.Д. Великославинского [2003] рас-
сматриваемые группы магматитов объединяются 
общим термином гранитоиды. 

Для корректного сравнения химизма грани-
тоидов разных геодинамических обстановок 
выбраны гранитоиды с одинаковым содержани-
ем SiO2 >65%. Автор показал низкую дискрими-
нантную способность диаграммы Р. Батчелора и 

П. Баудена [Batchellor, Bowden, 1985], построен-
ной в координатах петрохимических параметров 
R1 (4SiO2-11(Na2O+K2O)-2(FeO+TiO2), атомные 
количества) и R2 (6CaO+2MgO+Al2O3, атомные 
количества), так как при нанесении на нее со-
ставов гранитоидов субдукционных, коллизион-
ных и внутриплитных обстановок получаются 
широкие, выходящие за пределы соответствую-
щих полей диаграммы, вариации и значительные 
перекрытия (рис. 1.2.11, А–В). Те же проблемы 
возникают и при нанесении составов гранитои-
дов на ряд диаграмм Д. Папу с соавторами [Papu 
et al., 1989] (рис. 1.2.11, Г–Е). 

Напротив, достаточно хорошая результатив-
ность отмечена С.Д. Великославинским для 
диаграммы Rb–(Y+Nb) Дж. Пирса с соавторами 
[Pearce et al., 1984], которая была описана выше. 
На ней фигуративные точки внутриплитных, кол-
лизионных и субдукционных гранитоидов лока-
лизованы в соответствующих им полях. Однако 
фигуративные точки островодужных и коллизи-
онных (син- и постколлизионных) гранитоидов 
существенно перекрываются (рис. 1.2.12).

С.Д. Великославинский отмечает, что на 
этих диаграммах невозможно распознавать 
постколлизионные гранитоиды. Наконец, 
анализ диаграммы (Na2O+K2O)/Al2O3–Al2O3/
(CaO+Na2O+K2O), мол. кол. [Maeda, 1990], раз-

Таблица 1.2.4. Типы гранитоидов и тектонические обстановки в различных полях диаграммы Дж. Пирса 
с соавторами [Pearce et al., 1984] Rb-(Y+Nb), по: [Forster et al., 1997]

Частота
Поля гранитов

ORG– океани-
ческих хребтов VAG – вулканических дуг WPG – внутриплитных COLG – коллизионных

Обычно    

Океанические 
хребты, не свя-
занные с зоной 
субдукции   

Незрелые и зрелые океаниче-
ские островные дуги; переход-
ные дуги; континентальные 
дуги; задуговые бассейны

Океанические и континенталь-
ные внутриплитные; задуго-
вые бассейны островных дуг 
и континентальных окраин; 
постколлизионные обстановки

Синколлизионные и 
постколлизионные об-
становки      

Иногда       
Океанические 
хребты задуго-
вых бассейнов      

Океанические хребты задуго-
вых бассейнов зоны коллизии 
дуга–континент континенталь-
ные рифты, близко по времени 
следующие за субдукцией; 
синколлизионные и посткол-
лизионные обстановки

Высокодифференцированные 
породы континентальных 
окраин; завершающая стадия 
магматизма континентальных 
окраин    

Континентальные вну-
триплитные, произво-
дные континентальной 
коры или контаминиро-
ванные материалом кон-
тинентальной коры

Редко    

Океанические 
хребты над зо-
ной субдукции 
(supra-subduc-
tion zones)  

Океанические хребты над зо-
ной субдукции (supra-subduc-
tion zones)  

Океанические хребты задуго-
вых бассейнов; дифференци-
рованные породы supra-sub-
duction zones; зоны коллизии 
дуга–континент 

Задуговые бассейны 
континентальных окра-
ин с мощной корой; кон-
тинентальные окраины 
с большим количеством 
пелитового вещества
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деляющей эталонные выборки А-, S- и I-типов 
гранитов, показал, что внутриплитные грани-
тоиды локализованы в поле А-гранитов, колли-
зионные – в поле S-гранитов и островодужные 
в полях S- и I-типов гранитов (рис. 1.2.13). Та-
ким образом, типизация коллизионных и суб-
дукционных гранитоидов на данной диаграм-
ме сопряжена с большими ошибками в связи с 
несоответствием последних только I-типу.

В результате С.Д. Великославинским [2003] 
показано на основе обобщенных статистиче-
ских характеристик химического состава гра-
нитоидов внутриплитных, коллизионных и суб-
дукционных обстановок (см. рис. 1.2.13, А–В), 
что распределения содержаний химических 
элементов и распределения РЗЭ, нормирован-
ные по хондриту, выявляют наиболее значимые 
отличия для гранитоидов внутриплитных и суб-

Рис. 1.2.10. Результаты дискриминантного анализа интрузивных гранитиодов и вулканитов внутри-
плитных (А) и субдукционных (Б) обстановок, по: [Великославинский, 2003]

1 – интрузивные породы; 2 – вулканические
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Рис. 1.2.11. Дискриминантные диаграммы R1–R2 [Batchelor, Bowden, 1985] (А–В) и SiO2–Al2O3 [Papu et 
al., 1989] (Г–Е) с фигуративными точками субдукционных (А, Г), коллизионных (Б, Д) и внутриплитных (В, 
Е) гранитоидов, по: [Великославинский, 2003]

1–3 – гранитоиды: 1 – субдукционные; 2 – коллизионные; 3 – внутриплитные. Для R1–R2 (А–В): I – предколлизи-
онные; II – постколлизионных поднятий; III – позднеорогенные; IV – анорогенные; V – посторогенные; VI – синкол-
лизионные; VII – мантийные фракционаты. Для SiO2–Al2O3 (Г–Е): I – гранитоиды островных и континентальных дуг; 
II – континентальных рифтов и эпейрогенических поднятий
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дукционных обстановок, в то время как колли-
зионные гранитоиды, как правило, характеризу-
ются промежуточным составом (рис. 1.2.14). 

Наконец, он привел разделение субдукцион-
ных, коллизионных и внутриплитных гранито-
идов с помощью линейных дискриминантных 
функций и отметил, что можно использовать 
комбинированные диаграммы, по одной оси 
которых будут использованы параметры дру-
гих диаграмм, хорошо отделяющие какие либо 
два типа гранитоидов, а по другой – одна из 
дискриминантных функций. Им также предло-
жена в результате двумерная диаграмма, осями 
которой служат дискриминантные функции, в 
качестве аргументов использующие как петро-
генные, так и малые элементы. На этой диа-
грамме поля субдукционных, коллизионных и 
внутриплитных гранитоидов достаточно хоро-
шо разделяются, хотя и наблюдаютcя неболь-
шие участки их перекрытия (рис. 1.2.15).

В 2001 г. рядом авторов [Frost et al., 2001] 
была предложена классификация, основанная 
на данных химического состава гранитоидов. 
Они предложили поэтапный подход к оценке 
свойств гранитоидов. На первом этапе предла-
гается оценить их железистость Fe* = [FeOtot/

Рис. 1.2.12. Дискриминантная диаграмма Rb–
(Y + Nb) [Pearce et al., 1984] с фигуративными точ-
ками коллизионных гранитоидов, по: [Великосла-
винский, 2003]

Условные обозначения см. рис. 1.2.8

Рис. 1.2.13. Дискриминантная диаграмма 
Na2O + K2O/ Al2O3– Al2O3/(СаО + Na2O + K2O) с 
полями субдукционных (А), коллизионных (Б) и 
внутриплитных (В) гранитоидов, по: [Великосла-
винский, 2003]
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Рис. 1.2.14. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ в гранитоидах внутриплитных (А), коллизионных 
(Б) и субдукционных (В) обстановок, по: [Великославинский, 2003]

На рис. А–В внешний контур ограничивает 90% аналитических данных, внутренний – 50% (изолинии распреде-
лений проведены через 10%). Числа над осями абсцисс – общее количество аналитических данных. На Г показана 
непараметрическая оценка содержаний РЗЭ в пределах нижнего и верхнего значений

Рис. 1.2.15. Дискриминантная ди-
аграмма F1–F2 с фигуративными точ-
ками внутриплитных, коллизионных 
и субдукционных гранитоидов [Вели-
кославинский, 2003]

Контуры ограничиваются 95% распре-
делением точек

F1 = 196.203 SiO2+753.953 TiO2+481.96 
Al2O3+92.66 FeO*+521.5 MgO+374.766 
CaO+7.571 Na2O-584.77 K2O+0.379 Ba-
0.339 Sr-0.733 Rb-0.429 La-5.24 Nd+10.565 
Sm-19823.9; F2 = 1292.96 SiO2+4002.667 
TiO2+1002.231 Al2O3+1297.136 FeO*+262.067 
MgO+1250.48 CaO+1923.417 Na2O-1009.287 
K2O+0.3634 Ba-0.325 Sr-0.701 Rb+0.801 
La-3.347 Ce+2.68 Nd+10.11 Sm-126860.09

Условные обозначения см. на рис. 
1.2.11
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Рис. 1.2.16. Диаграммы FeOtot/(FeOtot+MgO) (А) и Na2O+K2O–CaO-SiO2 (Б) для разделения железистых 
и магнезиальных гранитоидов (А) и известковистых, известково-щелочных, щелочно-известковистых и 
щелочных гранитоидов (Б), по: [Frost et al., 2001]

На Б показаны поля интрузивных комплексов: 1 – Бьеркрейм-Сокндаль [Duchesue, Wilmart, 1997], 2 – батолит Шер-
ман [Frost et al., 1999], 3 – серия Туолюмн [Batemеn, Chappell, 1979], 4 – батолит Южной Калифорнии [Larsen, 1948]

(FeOtot + MgO)]. По этому параметру гранитои-
ды разделяются на железистые (Fe*>0.7) и маг-
незиальные (Fe*<0.7) (рис. 1.2.16А). На рисунке 
видно, что в область железистых гранитоидов 
попадают граниты А-типа, а в область магне-
зиальных – Кордильерские граниты I-типа. На 
втором этапе оценивается соотношение сум-
мы (Na2O+K2O+CaO) и SiO2, так называемый 

индекс М. Пикока [Peacock, 1931], и среди же-
лезистых и магнезиальных гранитоидов вы-
деляются соответственно известковые (индекс 
>61), известково-щелочные (56–61), щелочно-
известковые (51–56) и щелочные (индекс <51) 
разности (рис. 1.2.16, Б). Третий параметр оцен-
ки – это модифицированный индекс насыщения 
глиноземом ASI [Shand, 1943]. Он расчитывает-
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ся как Al/(Ca – 1.67P + Na + K). В отличие от 
первоначального индекса ASI в данном случе 
принимается в расчет присутствие апатита. Со-
гласно этому индексу авторы работы [Frost et al., 
2001] выделяют пералюминиевые граниты (ASI 
>1.0), металюминиевые (ASI <1.0, Na + K < Al) 
и пералкалиновые (ASI <1.0, Na + K > Al).

Таким образом, у авторов [Frost et al., 2001] 
получилось 16 групп гранитоидов, различаю-
щихся по особенностям состава, однако не все 
из них могут наблюдаться в природе (табл. 
1.2.5). Так, магнезиальные гранитоиды, как 
правило, известковые и известково-щелочные. 
Если они в редких случаях являются щелочно-
известковыми или щелочными, то это уже 
сиениты, кварцевые сиениты и нефелиновые 
сиениты, а не собственно граниты. Извест-
ковые железистые гранитоиды неизвестны, 
известково-щелочные – редки, а щелочно-

известковые и щелочные щироко распростра-
нены. В магнезиальных гранитоидах пералю-
миниевые разности обычно встречаются сре-
ди известково-щелочных пород, реже – среди 
щелочно-известковых и известковых. Желези-
стые гранитоиды являются преимущественно 
металюминиевыми, но иногда встречаются 
пералюминиевые разности, которые, в свою 
очередь, могут быть щелочно-известковыми 
или известково-щелочными породами (см. 
табл. 1.2.5).

Рассмотренные в работе гранитоидные 
комлексы имеют преимущественно характе-
ристики I-типа гранитов, в меньшей степени 
S-типа. При описании гранитоидов использо-
ваны классификации Дж. Пирса с соавторами 
[Pearce et al., 1984], С.Д. Великославинского 
[2003], Дж. Вейлина с соавторами [Whalen et 
al., 1987].

Таблица 1.2.5. Классификация гранитоидов по [Frost et al., 2001]

магнезиальные гранитоиды
известковые известково-щелочные щелочно-известковые щелочные
металюми-
ниевые

пералюминие-
вые

металюми-
ниевые

пералюминие-
вые

металюми-
ниевые

пералюминие-
вые

металюми-
ниевые

агпаитовые

диориты, кварце-диориты, 
тоналиты 

диориты, монцо-диориты, 
гранодиориты    

монцониты, сиениты, выс-К 
граниты      

монцониты, 
сиениты, гра-
ниты

сиениты, 
щелочные 
граниты

плутоны внешних частей 
Кордильерских батолитов 
плагиогранитные плутоны в 
островных дугах  

плутоны, преобладающие в 
составе Кордильерских ба-
толитов        

плутоны внутренних частей 
Кордильерских батолитов 

плутоны внутренних частей 
Кордильерских батолитов        

железистые гранитоиды
известковые известково-щелочные щелочно-известковые щелочные
металюми-
ниевые

пералюминие-
вые

металюми-
ниевые

пералюминие-
вые

металюми-
ниевые

пералюминие-
вые

металюми-
ниевые

агпаитовые

неизвестны неизвестны граниты двуслюдяные 
граниты

ферродиори-
ты, сиениты, 
граниты

двуслюдяные 
граниты

анортозиты, 
ферродиори-
ты, монцони-
ты, граниты

щелочные 
габбро, ще-
лочные гра-
ниты

- - некоторые 
плутоны 
А-типа 
некоторые 
гранофиры 
мафических 
плутонов

некоторые 
плутоны 
А-типа

граниты А-типа, гранофиры, 
ассоциирующие с мафиче-
скими дайками и плутоны 

внутриплитные плутоны, 
плутоны в ядрах щелочных 
вулканов 
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2.1. Эконайский, Куюльский 
и Майницкий террейны, 

Корякское нагорье

Геологический очерк
Корякское нагорье входит в состав Корякско-

Камчатской складчатой области и представля-
ет собой гигантское аккреционное покровно-
складчатое сооружение, в пределах которого 
развиты разнообразные аллохтонные океани-
ческие, островодужные и окраинно-морские 
структурно-вещественные комплексы [Алек-
сандров, 1978; Очерки.., 1982; Ставский и др. 
1988; Богданов, Тильман, 1992; Соколов, 1992; 
Nokleberg et al., 1994; Парфенов и др., 1993; 
Ханчук, 1993; Чехович, 1993; Соколов, Бялоб-
жеский, 1996; Чехов, 2000] (рис. 2.1.1). Ниже 
дается описание Эконайского, Куюльского и 
Майницкого террейнов, с которыми связаны 
проявления плагиогранитного магматизма раз-
личных типов. Доаккреционные гранитоиды 
(преимущественно плагиограниты) присут-
ствуют также в Усть-Бельских горах и север-
ной части хребта Пекульней (янранайский и 
бычинский комплексы), но в данном разделе 
они не рассматриваются, так как подробно 
описаны в работе С.А. Паланджяна [1997] 
как гранитоиды островных дуг с известково-
щелочным типом магматизма.

Эконайский террейн. Расположен в вос-
точной части Корякского нагорья (рис. 2.1.2), 
структура которого представлена двумя круп-
ными покровными системами: Корякской и 
Эконайской, различающимися по механизму 
и времени формирования, а также по составу 
слагающих их комплексов [Руженцев и др., 
1978, 1982].

Эконайский террейн (Эконайский аллохтон 
по: [Руженцев и др., 1982]) имеет сложную 

покровно-складчатую структуру, в которой 
наиболее древние океанические комплексы 
(включая офиолиты) позднего палеозоя–
триаса–ранней юры занимают наиболее высо-
кое структурное положение, а наиболее моло-
дые, позднеюрского–позднемелового возрас-
та, занимают нижнее структурное положение. 
Последние представляют собой аккреционную 
призму [Григорьев и др., 1987] и выделятся в 
качестве самостоятельного Янранайского тер-
рейна [Соколов, Бялобжеский, 1996]. Пакет 
пластин Янранайской аккреционной призмы 
состоит из терригенных пород, в том числе 
турбидитов, базальт-яшмовых ассоциаций и 
олистостром и является относительным автох-
тоном для более верхних тектонических по-
кровов, сложенных офиолитами, островодуж-
ными и предостроводужными образованиями 
[Руженцев и др., 1982; Крылов и др., 1989].

В пределах Эконайского террейна помимо 
офиолитов и океанических комплексов ши-
роко развиты терригенные отложения верх-
ней юры–нижнего мела Накыпыйлякского 
комплекса [Руженцев и др., 1978, 1982; Бя-
лобжеский, 1979], которые смяты в сложные 
покровные складки, хотя в некоторых местах 
установлено их несогласное залегание на офи-
олитах [Соколов, Бялобжеский, 1996]. Фор-
мирование структуры происходило в резуль-
тате последовательного поддвига со стороны 
океана все более молодых комплексов. Пред-
полагается, что процесс субдукции шел более 
или менее постоянно, но вхождение океани-
ческих комплексов в структуру происходило 
в несколько этапов аккреции [Григорьев и др., 
1987; Соколов, 1992]. Структура террейна не-
согласно перекрывается отложениями верхне-
го маастрихта–палеоцена, которые являются 
постаккреционными образованиями.

ГЛАВА 2
ДОАККРЕЦИОННЫЙ ГРАНИТОИДНЫЙ МАГМАТИЗМ
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Куюльский террейн. (он же: Куюльский 
субтеррейн Таловского террейна – ТЛК, по 
[Геодинамика …, 2006] (см. рис. 2.1.1). Яв-
ляется одним из крупнейших офиолитовых 
массивов в зоне сочленения структур Коряк-
ского нагорья и мезозоид Северо-Востока 
России. Ранее офиолиты включались в состав 
Таловско-Пекульнейской [Александров, 1978; 
Чехов, 1982] или Таловско-Майнской [Алек-
сеев, 1981] зоны Корякского нагорья. Основ-
ные черты тектоники и петрологии Куюльских 
офиолитов, а также стратиграфии и литологии 
вмещающих меловых толщ были разработаны 
большим коллективом исследователей [Перга-
мент, 1961; Похиалайнен, 1966; Авдейко, 1968; 
Иванов, Похиалайнен, 1973; Александров, 
1978; Алексеев, 1981; Чехов, 1982, 2000; Хан-
чук и др., 1990; Григорьев и др., 1995; Соколов 
и др., 1996, 1997, 1999; Sokolov et al., 2004].

Куюльский офиолитовый террейн протя-
гивается в виде полосы протяженностью око-
ло 140 км в северо-западном направлении от 
Маметчинского полуострова до восточного 
побережья р. Таловка, образуя отдельные вы-
ходы шириной 10–20 км (рис. 2.1.3). В юго-
восточной части он перекрывается палеоген-
четвертичными осадками. Куюльский офиоли-
товый террейн представляет собой гигантский 
серпентинитовый меланж, в пределах которого 
существует несколько офиолитовых комплек-
сов разного возраста и генезиса [Соколов и др., 
1996; Соколов, 2010]. Лишь в центральной, 
наиболее широкой части полосы меланжа, в 
бассейнах рек Ганкуваям и Мялекасын, в ядре 
синформы сохранились две относительно мо-
нолитные тектонические пластины: нижняя – 
Ганкуваямская, в строении которой участвуют 
фрагменты полного разреза офиолитов, и верх-
няя – Водораздельная, сложенная гипербазита-
ми [Ханчук и др., 1990].

Наиболее полно разрез офиолитов представ-
лен в Ганкуваямской тектонической пластине 
(рис. 2.1.4). Здесь снизу вверх наблюдается 
следующая последовательность пород [Хан-
чук и др., 1990] (рис. 2.1.5): 1) гарцбургиты 
(420 м), 2) аподунитовые серпентиниты (50 м), 
3) расслоенный комплекс габброидов, верли-
тов, троктолитов; изотропное габбро (430 м), 
4) плагиограниты (50 м), 5) параллельные дай-
ки (400 м), 6) пиллоу-лавы (30 м).

Возраст офиолитов Ганкуваямской пла-
стины определяется как позднебатский–
раннекелловейский (конец средней юры) на 

основании находок радиолярий из межподу-
шечной линзы туффитовых яшм в брекчиро-
ванных базальтах верхней толщи пиллоу-лав 
[Вишневская и др., 1992]. Недавно были по-
лучены первые для офиолитов Корякского на-
горья U-Pb SHRIMP данные по цирконам из 
амфибол-плагиоклазовой пегматоидной поро-
ды и плагиогранитов Ганкуваямской пластины 
[Леднева, Матуков, 2009]. Первая имеет секу-
щие контакты с мантийными перидотитами и 
интрудирующими их оливиновыми габбро, и 
в свою очередь сечется плагиогранитами. Воз-
раст кристаллизации цирконов из амфибол-
плагиоклазовой пегматоидной породы состав-
ляет 157 ± 4 млн лет, из плагиогранитов – 146 ± 
3.7 млн лет (поздняя юра).

Майницкий террейн. Расположен в меж-
дуречье рек Великая и Хатырка. Он состоит из 
двух комплексов: серпентинитового меланжа 
и вулканогенно-кремнисто-терригенной чиры-
найской серии (средняя юра–нижний мел).

Серпентинитовые меланжи слагают ниж-
ний структурный элемент. Они широко разви-
ты вдоль восточной и южной границ террейна 
и имеют покровные соотношения с Алькатва-
амским и Эконайским террейнами (см. рис. 
2.1.2).

Серпентинитовые меланжи в целом постро-
ены однотипно. Состав глыб разнообразный: 
гипербазиты, габброиды, плагиограниты, дай-
ковый комплекс, различные вулканиты, крем-
ни, известняки палеозойско-раннемезозойского 
возраста с тетической фауной, фрагменты чи-
рынайской серии, амфиболиты, зеленые и глау-
кофановые сланцы, эклогитоподобные породы. 
Офиолиты представляют собой гетерогенные 
образования [Очерки …, 1982; Паланджян, 
1992; Пейве, 1984; Стриха, Морозов, 1998]. 
Различаются офиолиты двух возрастных ин-
тервалов (поздний палеозой–ранний мезозой 
и поздний мезозой) и разных геодинамических 
обстановок (океанические, островодужные, 
надсубдукционные).

В составе меланжей встречаются крупные 
тела (4×15 км2) габброидов, тоналитов, плаги-
огранитов, вулканитов дифференцированной 
(от базальтов до риолитов) серии и флишоид-
ных туфо-терригенных пород (лозовская тол-
ща). Они рассматриваются как островодужные 
образования позднетриасового–раннеюрского 
возраста [Пейве, 1984; Ставский и др., 1988]. 
По другим данным перечисленные породы 
образуют глыбы и блоки в комплексе граувак-
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Рис. 2.1.1. Тектоническая схема Дальнего 
Востока России, по: (А.И. Ханчук, В.В. Голозу-
бов, Н.А. Горячев, С.Г. Бялобжеский, Л.И. По-
пеко; [Геодинамика …, 2006], с изменениями)

Террейны: АВ – Авековский (фрагмент позд-
непалеозойской активной окраины); АЛ – Алган-
ский (фрагмент мезозойской аккреционной при-
змы); АМ – Алькатваамский (фрагмент раннеме-
ловой аккреционной призмы); БД – Баджальский 
(фрагмент юрской аккреционной призмы); ГН 
– Ганальский (позднемеловой-раннекайнозойский 
метаморфический); ЖА – Журавлевско-Амурский 
(фрагмент раннемелового турбидитового бас-
сейна трансформной окраины); ЗП – Западно-
Пекульнейский (фрагмент раннемеловой остров-
ной дуги на континентальном основании); ИР 
– Ирунейский (фрагмент ранне-позднемеловой 
островной дуги); КЕ – Кемский (фрагмент ранне-
мелового задугового бассейна); КМ – Киселевско-
Маноминский (фрагмент среднемеловой аккре-
ционной призмы); КР – Кроноцкий (фрагмент 
поздний мел-палеоценовой островной дуги); КТ – 

Кони-Тайгоноский (фрагмент позднепалеозойской- раннеме-
зозойской островной дуги); КЧ – Камчатский Мыс (фрагмент 
позднемезозойской- раннекайнозойской океанической коры); 
МЦ – Майницкий (фрагмент позднеюрско-среднемеловой 
островной дуги и аккреционной призмы); ОКО – Олютор-
ский субтеррейн Олюторско-Камчатского террейна (фраг-
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ковых микститов и олистостром позднеюрско-
раннемеловой чирынайской серии [Березнер и 
др., 1990] или рассматриваются как постофио-
литовая габбро-плагиогранитная ассоциация 

раннемелового послеваланжинского возраста 
[Стриха, 1993; Стриха, Морозов, 1998]. Они 
будут детально рассмотрены ниже. Аналогич-
ные вулкано-плутонические комплексы выде-

мент позднемезозойской-ранннекайнозойской островной 
дуги); ОМ – Омолонский кратонный (архей и протерозой); 
ПАГ – Ганычаланский субтеррейн; ПК – Пекульнейский 
(фрагмент мезозойской аккреционной призмы); САК – 
Северо-Азиатский кратон (архей и ранний протерозой); 
СГ – Сергеевский (фрагмент палеозойско-мезозойской 
пассивной окраины); СК – Срединно-Камчатский (позд-
немезозойский метаморфический); СМ – Самаркинский 

(фрагмент юрской аккреционной призмы); ТЛА – Айнын-
ский субтеррейн Таловского террейна (фрагмент мезозой-
ской аккреционной призмы); ТЛК – Куюльский субтеррейн 
Таловский террейн (фрагмент мезозойской аккреционной 
призмы); ТУ – Таухинский (фрагмент неокомской аккре-
ционной призмы); ЭК – Эконайский (фрагмент меловой 
аккреционной призмы с офиолитами); ЯН – Янранайский 
(фрагмент позднеюрской-меловой аккреционной призмы)
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Рис. 2.1.2. Схема террейнов Корякского нагорья, по: [Соколов, Бялобжеский, 1996] с изменениями
1–10 – террейны: 1 – ОЛ – Олюторский, 2 – ЯН – Янранайский, 3 – АЛ – Алганский, 4 – КУ – Куюльский, 5 – МЦ 

–Майницкий, 6 – ЭК – Эконайский, 7 – АМ – Алькатваамский, 8 – ГА – Ганычаланский, 9 – ВК – Великореченский, 
10 – Айнынский; 11 – четвертичные отложения; 12 – тектонические нарушения: а – сбросы, сдвиги, б – надвиги

лены на юго-западном склоне хребта Кенкерен 
[Паланджян, 1997].

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав 
гранитоидных комплексов

Эконайский террейн. В пределах террей-
на достаточно широко развиты разнообразные 
плагиограниты [Пейве, 1984; Юркова, Пейве, 
1986; Соколов, 1992; Паланджян, 1997; Юрко-
ва, Воронин, 2009]. Можно выделить три типа 
плагиогранитных комплексов: 1) связанный с 
офиолитами позднего палеозоя–раннего мезо-
зоя; 2) метасоматические плагиограниты; 3) ак-
креционные плагиограниты. Последние будут 
подробно рассмотрены в разделе 3.1.

Первый тип плагиогранитов связан с офио-
литами позднего палеозоя–раннего мезозоя. 

Они слагают крупные самостоятельные тела 
или краевые части габбро-плагиогранитных 
офиолитовых массивов. Встречаются также 
небольшие тела диоритов и плагиогранитов, 
связанные с дайковым комплексом.

Плагиограниты отмечаются в офиолито-
вом разрезе горы Наанкней [Пейве, 1984]. 
В его основании выделяются маломощные 
(10–50 м) остатки серпентинизированного 
дунит-гарцбургитового комплекса, выше – су-
щественно ультраосновные кумуляты полосча-
того комплекса (верлиты, дуниты, троктолиты), 
переходящие в основные кумуляты. Мощность 
полосчатого комплекса составляет 500 м. Выше 
располагаются массивные габбро-нориты, 
переходящие в лейкократовые разности и пла-
гиограниты, мощность 700 м. Данный комплекс 
перекрывается спилитизированными базальта-
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ми и кремнистыми осадками с фауной верхнего 
палеозоя–триаса. Мощность не менее 2 км.

Плагиограниты состоят из гранулированно-
го с мозаичным и волнистым угасанием кварца 
(40–60%) размером 0.1–0.2 мм, пренитизиро-
ванного (с гранофировыми вростками квар-
ца) плагиоклаза (30–40%), эпидота (10–30%) 
[Пейве, 1984].

В офиолитах горы Эконай [Пейве, 1984] 
среди пород среднего-кислого состава выде-

ляются диориты, плагиограниты и кварцевые 
кератофиры. Они имеют штокообразную фор-
му с рвущими контактами в вулканогенно-
кремнистом комплексе или образуют пласто-
вые тела, находящиеся между габброидами и 
вулканогенно-кремнистыми породами.

Некоторые авторы выделяют метасоматиче-
ские плагиограниты и связывают их образование 
с воздействием флюидов на вмещающие интру-
зивные плагиограниты породы в поздне- и по-

Рис. 2.1.3. Схема террейнов Пенжинского района (А) и поперечный профиль (Б), по: [Соколов и др., 1996]
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Рис. 2.1.4. Геологическая схема бассейна р. Ганкуваям, по: [Ханчук и др., 1990], с использованием ма-
териалов А.А. Пейве, В.Г. Батановой, М.В. Лучицкой

1 – плагиограниты; 2, 3 – образования Уннаваямской пластины: 2 – гарцбургиты, 3 – дуниты; 4–14 – образования 
Ганкуваямской пластины: 4 – полосчатый комплекс, 5 – плагиоклазовые перидотиты, 6 – изотропное габбро, 7 – дай-
ки: а – габбро-диабазов, б – пироксенитов, в – грубозернистых габбро, 8 – тела пироксенитов, верлитов, 9 – комплекс 
параллельных даек, 10 – пиллоу-базальты, 11 – серпентиниты, 12 – сильно серпентинизированные гарцбургиты, 13 
– брекчии: а – плагиогранитов, б – базальтов, в – осадочные, олигомиктовые, г – смешанного состава, 14 – туфоалев-
ролиты; 15 – разломы: а – картируемые, б – предполагаемые; 16 – геологические границы; 17 – элементы залегания 
слоистости; 18 – элементы залегания полосчатости
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слемагматическую стадии [Юркова, Пейве, 1986; 
Юркова, Воронин, 2009] или с гидротермально-
метасоматическим окварцеванием метагабброи-
дов при внедрении кварцевых кератофиров и 
микроплагиогранит-порфиров (Россамашин-
ский меланж) [Юркова и др., 1984].

Куюльский террейн. Здесь плагиограниты 
слагают пластину, расположенную на контак-
те габброидов и дайкового комплекса (см. рис. 
2.1.4, 2.1.5). Нижний контакт с габбро резкий и 
тектонизированный. В верхней части пласти-

ны плагиогранитов наблюдаются включения 
ветвящейся, изогнутой и линзовидной формы. 
Они обладают мелкозернистой структурой и 
более меланократовым составом, чем плагио-
граниты, и являются фрагментами дайкового 
комплекса. Сами плагиограниты в значитель-
ной степени тектонизированы и по краям пре-
вращены в брекчию. Брекчии плагиогранитно-
го состава слагают также отдельные выходы, 
приуроченные к тектоническим нарушениям 
(см. рис. 2.1.4).

Рис. 2.1.5. Разрез офиолитов Ганкуваямской пластины, по: [Ханчук и др., 1990]
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Комплекс параллельных даек и эффузивный 
комплекс представлены непрерывной диффе-
ренцированной серией от базальтов до даци-
тов, и породы этих комплексов по химическо-
му составу, по существу, неразличимы [Ханчук 
и др., 1990; Григорьев и др., 1995]. В качестве 
включений в плагиогранитах присутствуют 
только разности среднего–кислого состава из 
дайкового комплекса, однако разности типа 
долеритов, наиболее распространенных пород 
дайкового комплекса, не встречаются.

В составе меланжа наблюдаются также от-
дельные блоки плагиогранитов, обладающие 
гнейсовидной текстурой. Гнейсовидность пла-
гиогранитов конформна краям блоков и про-
исхождение ее, вероятно, связано с процессом 
меланжирования. Возраст гнейсовидных пла-
гиогранитов из блоков в меланже, по данным 
K-Ar метода, по биотиту составляет 133 ± 1, 
134 ± 2, 134 ± 3 млн лет [Ханчук и др., 1990].

Плагиограниты подразделяются на соб-
ственно плагиограниты (SiO2 = 65–75%), квар-
цевые диориты и тоналиты (SiO2 = 62–67%); 
количество последних незначительное. Пла-
гиограниты имеют гипидиоморфнозернистую 
структуру с участками гранофировой, иногда 
последняя преобладает. Гранофировая струк-
тура свидетельствует о магматическом проис-
хождении плагиогранитов и субвулканических 
условиях их становления. Аналогичная струк-
тура характерна для плагиогранитов многих 
офиолитовых комплексов, т.е. океанических 
плагиогранитов, по терминологии авторов 
[Колман, Донато, 1983].

Плагиограниты характеризуются следую-
щим модальным составом: 30–40% кварца, 
40–60% плагиоклаза, 5–15% амфибола. Пла-
гиоклаз идиоморфный, часто зональный, сос-
сюритизированный, по составу – олигоклаз-
андезин. Из акцессорных минералов присут-
ствуют циркон, апатит, сфен, рудный минерал 
(магнетит?). Вторичные минералы представле-
ны эпидотом, хлоритом, альбитом.

Тоналиты и кварцевые диориты представ-
лены тем же набором минералов, но в них сни-
жается количество кварца и увеличивается ко-
личество плагиоклаза и амфибола, возрастает 
также основность плагиоклаза.

В верхней части габброидного разреза на 
контакте с плагиогранитами изотропное рого-
вообманковое габбро содержит в интерстици-
ях червеобразные кварц-плагиоклазовые про-
растания, аналогичные таковым в плагиогра-

нитах. Плагиоклаз в прорастаниях имеет более 
кислый состав по сравнению с идиоморфным 
плагиоклазом основного состава в габбро. 
Это свидетельствует об образовании и отделе-
нии остаточного кислого расплава в процессе 
дифференциации и кристаллизации основно-
го расплава в магматической камере. На фоне 
основного процесса кристаллизационной диф-
ференциации, вероятно, происходило отжатие, 
или фильтр-прессинг, образующегося кислого 
расплава в верхние горизонты магматической 
камеры, где он и накапливался.

Включения более меланократового состава 
в верхней части плагиогранитного тела пред-
ставлены диоритовыми порфиритами с офи-
товой структурой, в интерстициях между кри-
сталлами плагиоклаза развиты кварц, эпидот, 
хлорит. Эти породы, вероятно, являются фраг-
ментами дайкового комплекса. Возможно, про-
цесс фильтр-прессинга обусловил инъекцию 
кислого расплава в нижние горизонты дайко-
вого комплекса, магматическое брекчирование 
его пород и захват фрагментов даек.

Майницкий террейн. Породы ранне-
мезозойской вулкано-плутонической ассо-
циации (лозовский комплекс) слагают не-
сколько крупных – до 15 км в длину и до 5 
км в ширину – и множество мелких линзо-
видных блоков, включенных в позднеюрско-
раннемеловые микститы чирынайской серии 
(рис. 2.1.6). В ассоциацию входят терригенно-
вулканогенная лозовская толща, тесно свя-
занные с ней субвулканические тела риоли-
тов и гранит-порфиров, сложно построенные 
габбро-тоналитовые массивы и интрузии пла-
гиогранитов [Березнер и др., 1990].

Возраст определяется на основании нахо-
док радиолярий геттанг-синемюрского века в 
туфоалевролитах из верхних горизонтов разре-
за лозовской толщи; возраст нижних горизон-
тов толщи может быть и более древним, позд-
нетриасовым [Березнер и др., 1990].

Фациальные особенности лозовской толщи 
свидетельствуют о том, что она накапливалась в 
пределах гряды вулканических гор, подножия ко-
торых периодически заливались морем, при вы-
сокой эксплозивности вулканических аппаратов, 
т.е. в обстановке вулканической островной дуги.

Вулканогенные отложения лозовского 
вулкано-плутонического комплекса пред-
ставлены базальтами, андезитами, дацитами, 
плагиориолитами, гиалокластитами, туфами 
основного, среднего и кислого состава.
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Крупные габбро-тоналитовые тела, сла-
гающие массивы гор Кекуры, Серая, Угрюмая, 
р. Двойная (см. рис. 2.1.6) имеют тектонические 
контакты с лозовской толщей. Внутреннее стро-
ение массивов неоднородно. В них выделяются 
габбро-норитовая и габбро-тоналитовая состав-
ляющие (примерно в равных пропорциях), не-
редко сложно переплетающиеся друг с другом. 
В габбро-норитовой части обособляются пятна 
и линзы размером до 700 м меланогаббро и уль-
траосновных кумулятов: вебстеритов, верлитов, 
лерцолитов, ортопироксенитов. Габбронорито-
вая часть отличается постоянством состава. На-

против, габбро-тоналитовая часть тел характери-
зуется невыдержанностью состава и варьирует 
от тоналитов, кварцевых и кварцсодержащих 
диоритов, которые связаны постепенными пере-
ходами с плагиогранитами, с одной стороны, и 
роговообманковыми и кварцевыми габбро, с дру-
гой. Геологические и петрографические наблю-
дения позволяют предполагать, что породы то-
налитовой ассоциации, хотя и связаны с габбро-
норитами постепенными переходами, образова-
лись несколько позже их [Березнер и др., 1990].

Габбро-норитовая часть габбро-тоналито-
вой ассоциации представлена мелко-средне-

Рис. 2.1.6. Тектоническая схема центральной части Майницкого террейна, по [Березнер и др., 1990] (А) 
и схематическая геологическая карта магматических образований лозовского вулкано-плутонического комплекса (Б)

А: 1 – терригенные комплексы Великореченского и Алькатваамского террейнов; 2 – вулканогенно-осадочные комплек-
сы осевой части Майницкой палеоостроводужной системы; 3 – граувакковые микститы и олистостромы субдукционного 
комплекса Майницкой палеоостроводужной системы; 4 – массивы гипербазитов (Т – Тамватнейский, Мн – Малонаучиры-
найский, Я – Ягельный (вместе с серпентинизированным меланжем), Кр – Красногорский, Ч – Чирынайский); 5 – крупные 
чужеродные блоки в субдукционном комплексе (К – горы Кекуры, С – горы Серой, У – горы Угрюмой, Д – р. Двойной)

Б: 1 – вулканогенно-осадочные образования лозовской толщи, 2 – субвулканические образования; 3 – плагиограни-
ты; 4 – породы габбро-тоналитовой серии; 5 – габбро-нориты; 6 – ультраосновные кумулаты; 7 – породы метаморфи-
ческого облика; 8 – граувакковые микститы; 9 – цемент автокластических меланжей; 10 – границы: а – тектонические, 
б – фациальные, в – протрузивно-тектонические
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зернистыми габбро-норитами с габбровой струк-
турой, породы сложены битовнитом, клинопи-
роксеном и ортопироксеном. Для тоналитовой ас-
социации обязательным компонентом являются 
кварц и роговая обманка. Для пород характерны 
средняя и крупная, неравномерная зернистость, 
иногда порфировидность. Тоналиты обладают 
гипидиоморфнозернистой структурой, состоят 
их плагиоклаза, амфибола, биотита, кварца.

Плагиограниты являются наиболее позд-
ними образованиями в составе лозовской 
вулкано-плутонической ассоциации. Они име-
ют интрузивные контакты с габбро-норитами, 
тоналитами и вулканогенно-осадочными по-
родами лозовской толщи, местами отмечаются 
роговики. В то же время краевые фации плаги-
огранитов часто сходны с субвулканическими 
породами лозовской толщи. Очевидно, плагио-
гранитные интрузии частично синхронны ло-
зовскому вулканизму, а частично имеют более 
молодой возраст [Березнер и др., 1990].

Плагиограниты биотитовые и рогово-
обманково-биотитовые, с цветным числом не 
выше 5–7 и содержанием пертита 0–15%. В 
них отмечаются шлиры биотит-амфиболовых 
тоналитов с оксиофитовой структурой и жилы 
микроплагиогранитов, плагиоаплитов, а также 
обогащенных калием лейкократовых и микро-
пегматитовых гранитов.

Магматические комплексы, сходные с лозов-
ской вулкано-плутонической ассоциацией, выде-
лены С.А. Паланджяном [1997] на юго-западном 
склоне хребта Кенкерен в составе массива Не-
птун. Амфиболовые тоналиты и плагиограниты 
массива интрудируют вулканогенно-осадочную 
толщу, близкую по составу и возрасту к ло-
зовской толще, представленной здесь низко- и 
умеренно-калиевыми дацитами и риодацитами 
при подчиненном развитии андезибазальтов, 
андезитов. По комплексу прямых и косвенных 
признаков вулканические и плутонические обра-
зования датируются поздним триасом–началом 
ранней юры [Паланджян, 1997].

Тоналитовый массив горы Нептун хребта 
Кенкерен сложен полосчатыми и массивными 
(изотропными) кварцевыми диоритами, тона-
литами, диоритами, плагиогранитами [Палан-
джян, 1997]. Все они содержат амфибол и не 
содержат биотит.

Помимо габбро-тоналитовой ассоциации, 
описанной выше, габброиды и плагиограни-
ты другого типа входят в состав позднеюрско-
раннемеловой офиолитовой ассоциации Там-

ватнейских гор, объединяющей ультрабазиты, 
габброиды, плагиограниты, параллельные 
дайки и комагматичные им вулканиты [Стриха, 
1993; Стриха, Морозов, 1998]. С.А. Паланджян 
[1997] также отмечает наличие мелких, часто 
дайкообразных, тел гранитоидов, расположен-
ных на границе силлово-дайкового и вулкани-
ческого комплексов офиолитов Тамватнейских 
гор, входящих в состав фундамента Майницко-
го террейна, и представленных лерцолитами, 
габбровым, силлово-дайковым и вулканиче-
ским комплексами. По его данным, K-Ar дати-
ровки габброидов составляют 138–122 млн лет, 
Ar-Ar – 120 млн лет; гранитоиды не датирова-
ны, среди них преобладают плагиограниты, 
часто лейкократовые, реже развиты кварцевые 
диориты, цветной минерал в них представлен 
амфиболом.

Плагиограниты образуют мелкие интру-
зивные тела (менее 1 км2) преимущественно 
пластовой формы, а также маломощные жилы, 
которые приурочены к габброидам и нижним 
частям вулканических комплексов офиолитов. 
Плагиограниты сложены олигоклаз-андезином 
(до 65%), кварцем (25–35%), нередко обра-
зующим с олигоклазом микропегматитовые 
срастания. Иногда отмечается калиевый по-
левой шпат (до 2–3%). Темноцветные минера-
лы представлены роговой обманкой, биотитом 
[Стриха, 1993; Стриха, Морозов, 1998].

Отдельные блоки тоналитов и плагиограни-
тов присутствуют в серпентинитовых меланжах 
Майницкого террейна, таких как Рытгыльский, 
Иомраутский и Чирынайский [Пейве, 1984].

В составе Майницкого террейна, так же, как 
и в Эконайском, выделяются метасоматические 
плагиограниты. Их образование связывают с 
мигматизацией амфиболитов при пропитыва-
нии их по трещинным зонам и зонам рассланце-
вания флюидами с относительно повышенной 
активностью кремния и незначительным коли-
чеством Na компонента (Кекуро-Чирынайский 
покров) [Щербакова, Беус, 2000].

Петро-геохимические характеристики
Эконайский террейн. Породы кислого со-

става горы Наанкней относятся к тоналитам на 
диаграмме Ab-An-Or (рис. 2.1.7, А). Для них 
характерны низкие содержания щелочей (K2O 
– 0.06%, Na2O – 1.49%), ниже, чем в океани-
ческих плагиогранитах [Колман, Донато, 1983] 
(рис. 2.1.7, Б). Содержание Cr, Ni, Co в целом 
соответствует среднему содержанию этих эле-
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ментов в океанических плагиогранитах. Для 
тоналитов характерны аномально высокие со-
держания Sr, по-видимому, связанные с его 
привносом в процессе низкотемпературного 
метаморфизма. Содержания Rb очень низкие, 
менее 1 г/т. На диаграмме AFM тоналиты и по-
роды основного состава следуют толеитовому 

тренду [Марков и др., 1977; Пейве, 1984]. На 
диаграмме Rb–(Y+Nb) [Pearce et al., 1984] то-
налиты относятся к группе гранитов вулкани-
ческих дуг (рис. 2.1.7, В).

Хондрит-нормализованные1 содержания РЗЭ 
в тоналитах находятся на уровне 2–3 хондрито-
вых, спектры РЗЭ нефракционированы, имеют 

Рис. 2.1.7. Диаграммы Ab–An–Or [O’Connor, 1965] (A), K2O–SiO2 [Колман, Донато, 1983] (Б), Rb–Y+Nb 
(В) и (Nb/Zr)n–Zr [Thieblemont, Tegуey, 1994] (Г) для плагиогранитов офиолитовых разрезов горы Наанкней 
и горы Эконай

1 – тоналиты горы Наанкней; 2 – плагиограниты горы Эконай
А: стандартные поля для разных типов пород кислого состава: A – тоналиты, B – гранодиориты, C – адамеллиты, 

D – трондьемиты, E – граниты. Б: поля, по: [Колман, Донато, 1983]: I – океанические плагиограниты, II – континен-
тальные трондьемиты. В: поля гранитов, по: [Pearce et al., 1984]: ORG – океанических хребтов, VAG – вулканических 
дуг, syn-COLG – синколлизионных, WPG – внутриплитных. Г: поля: А – вулканических и плутонических пород над-
субдукционных обстановок (островные дуги и окраины континентов), B – пород зон коллизии континент–континент, 
C – лав и плутонов внутриконтинентальных областей и океанических островов, D – высокоглиноземистых пород зон 
коллизии. Nb/Zr отношение нормализовано к примитивной мантии [Hoffmann, 1988]

1Здесь и далее нормировано по хондриту [Sun, Donough, 1989]



54

небольшую отрицательную Eu-аномалию и сход-
ны со спектрами распределения кварцевых дио-
ритов офиолитового массива Троодос (рис. 2.1.7, 
Г). Спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на ORG, для тоналитов харак-
теризуются деплетированием КИЛ и высокоза-
рядных элементов (ВЗЭ) относительно гранита 
океанических хребтов, практически идентичны 
только содержания Ba (рис. 2.1.8, Б). 

Плагиограниты разреза горы Эконай – это 
средне-крупнозернистые породы с пятни-

стой текстурой. Они состоят из плагиоклаза 
An10–16 (от 0.05–1 до 2 мм; 50–60%), кварца 
(0.03–1 мм; до 50%), хлорита (до 20%). Иногда 
присутствуют хлорит и амфибол.

На диаграмме Ab-An-Or они соответствуют 
трондьемитам (см. рис. 2.1.7, А). Содержания 
SiO2 составляют 72.3–74.7%, TiO2 – около 0.3%, 
K2O – 0.2–0.4%, Na2O – 5–6%. Для пород харак-
терны низкие содержания Cr, Ni, Co, V. На диа-
грамме K2O–SiO2 фигуративные точки плагио-
гранитов попадают в основном в поле океаниче-

Рис. 2.1.8. Хондрит-нормализованные спектры распределения РЗЭ [Sun, Donough, 1989] (А) и спайдер-
диаграммы элементов-примесей, нормированных на гранит океанических хребтов (ORG) [Pearce et al., 
1984] (Б) для тоналитов и трондьемитов офиолитовых разрезов горы Наанкней и горы Эконай. 

Условные обозначения см. рис. 2.1.7
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ских плагиогранитов [Колман, Донато, 1983] (см. 
рис. 2.1.7, Б). На диаграмме Rb–(Y+Nb) [Pearce 
et al., 1984] трондьемиты относятся к группе 
гранитов вулканических дуг (см. рис. 2.1.7, В). 
На диаграмме (Nb/Zr)N–Zr [Thieblemont, Teguey, 
1994] они попадают в поле плутонических по-
род надсубдукционных обстановок (островные 
дуги и андийские окраины) (см. рис. 2.1.7, Г). 
Хондрит-нормализованные содержания в пла-
гиогранитах соответствуют 15–20 хондритовым, 
спектры характеризуются хорошо выраженной 
отрицательной Eu-аномалией (см. рис. 2.1.8, А). 
Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нор-
мированных на ORG, для трондьемитов бли-
зок к линии гранита океанических хребтов, за 
исключением небольшого обогащения Rb (см. 
рис. 2.1.8, Б).

Куюльский террейн. Детальное описа-
ние петро-геохимических особенностей пла-
гиогранитов дано в работах [Лучицкая, 1996, 
2001]. Ниже будут кратко отмечены их основ-
ные характеристики.

На диаграмме О'Коннора Аb-Аn-Оr кислые 
породы Куюльского террейна попадают в груп-
пы тоналитов и главным образом трондьеми-
тов (рис. 2.1.9, А) и точки их составов следуют 
габбро-трондьемитовому тренду на диаграмме 
Na2O–K2O–CaO (см. рис. 2.1.9, Б). Плагио-
граниты являются низкокалиевыми (0.1–0.8% 
К2О) и преимущественно низкоглиноземисты-
ми породами (10–15% Al2O3). На диаграммах 
Харкера плагиограниты, породы дайкового 
комплекса среднего–кислого состава и изо-
тропные габбро из верхней части разреза габ-
броидного комплекса образуют единый тренд 
фракционирования [Лучицкая, 1996], который 
отличается от трендов образованных точками 
образцов, полученных при эксперименте по 
частичному плавлению толеита и оливинового 
толеита [Helz, 1976] и по несмесимости сили-
катных жидкостей [Dixon, Rutherford, 1979].

Хондрит-нормализованные спектры рас-
пределения РЗЭ для плагиогранитов незначи-
тельно обогащены легкими РЗЭ, тяжелая часть 
спектра практически горизонтальна (Lan/Ybn = 
0.8–1.37); хорошо выражена отрицательная Eu-
аномалия (Eun/Eu* = 0.45–0.90) (рис. 2.1.10, А). 
При сопоставлении спектров распределения 
РЗЭ Куюльских плагиогранитов с таковыми 
других офиолитовых плагиогранитов отмеча-
ется их сходство с плагиогранитами офиоли-
тов Семайл, Оман (см. рис. 2.1.10, А). Сходство 
графиков распределения РЗЭ плагиогранитов, 

диоритовых порфиритов и базальтов из дайко-
вого комплекса указывает на когенетичность 
всех пород (см. рис. 2.1.10, Б).

Спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на ORG, для плагиогранитов 
слабо обогащены Rb и деплетированы высокоза-
рядными (ВЗЭ) элементами относительно ORG; 
отмечается Nb минимум. Они имеют сходство 
как с таковыми для плагиогранитов Троодо-
са, отнесенных Дж. Пирсом к группе гранитов 
океанических хребтов, так с гранитами Нижне-
го Интрузивного комплекса офиолитов Семайл, 
относимыми к группе гранитов вулканических 
дуг (см. рис. 2.1.10, В). 

На диаграмме Rb–(Y+Nb) [Pearce et al., 1984] 
фигуративные точки плагиогранитов Куюль-
ского террейна расположены в поле гранитов 
океанических хребтов (рис. 2.1.11, А), а на диа-
грамме (Nb/Zr)N–Zr [Thieblemont, Teguey, 1994] 
они попадают в поле плутонических пород над-
субдукционных обстановок (островные дуги и 
андийские окраины) (рис. 2.1.11, Б).

Плагиограниты характеризуются низкими 
значениями первичных отношений 87Sr/86Sr= 
0.70397–0.70460 и значением 18О = +8.3‰, что 
предполагает мантийное происхождение родо-
начальных для плагиогранитов расплавов и от-
сутствие древнего корового материала при их 
формировании.

Майницкий террейн. Химический состав 
габбро-тоналитовой ассоциации сильно варьи-
рует, железистость возрастает от 64 до 81 при 
изменении содержания кремнезема от 48 до 
68%. Содержания РЗЭ низкие, немного превы-
шающие 10 хондритовых (рис. 2.1.12, А) [Бе-
резнер и др., 1990].

Габбро-нориты и тоналиты по соотноше-
нию содержаний титана и железистости отли-
чаются от габброидов срединно-океанических 
хребтов и сходны с плутоническими породами 
островных дуг, а по соотношению TiO2 и Na2O/
TiO2 породы габбро-тоналитовой ассоциации 
сходны с габброидами бонинитовой серии 
дуги Тонга [Березнер и др., 1990].

По данным В.Е. Стрихи, А.Е. Морозова 
[Стриха, 1993; Стриха, Морозов, 1998] габброи-
ды обладают высокой железистостью, низкой 
титанистостью и сходны с аналогичными поро-
дами островных дуг Филиппинского моря. Они 
также отличаются от офиолитовых габброидов 
Тамватнейских гор более высокими концентра-
циями легких РЗЭ и более резкой отрицатель-
ной Eu-аномалией, что, по мнению В.Е. Стриха 
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Рис. 2.1.9. Диаграмма Ab–An–Or (А) и Na2O–K2O–CaO (Б) для плагиогранитов Куюльского террейна
А: см. рис. 2.1.7; Б: тренды: I – известково-щелочной, II – габбро-трондьемитовый

[1993], свидетельствует о более раннем отде-
лении плагиоклаза. В габброидах установле-
ны низкие «мантийные» отношения 87Sr/86Sr – 
0.7038, 0.7040 [Пейве, 1984].

Тоналиты характеризуются низкими содер-
жаниями РЗЭ (1.5–4 хондритовых) с более высо-
кими содержаниями легких РЗЭ по отношению к 
тяжелым, а также положительной Eu-аномалией 
(см. рис. 2.1.12, А) [Березнер и др., 1990].

Плагиограниты составляют непрерывный 
ряд различных по щелочности пород от суще-

ственно натровых до калинатровых, последние 
преобладают. Они оличаются от офиолитовых 
плагиогранитов более низкой титанистостью, 
глиноземистостью, большей магнезиальностью, 
а также более низкими отношениями Na2O/K2O. 
По соотношению K2O и SiO2 плагиограниты от-
личаются от океанических и близки к трондье-
митам Литтл Порт, Ньюфаундленд (рис. 2.1.12, 
Б), входящим в состав палеоостроводужной 
структуры, а также континентальным трондье-
митам [Березнер и др., 1990; Стриха, 1993].
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Рис. 2.1.10. Хондрит-нормализованные спектры распределения РЗЭ для плагиогранитов Куюльского 
террейна и других офиолитовых комплексов (А) и базальтов, андезитов, дацитов дайкового комплекса (Б), 
спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG (В) для плагиогранитов и гранитов вул-
канических луг [Pearce et al., 1984]

А: 1 – плагиограниты, 2 – кварцевые диориты, офиолиты Троодоса, Кипр [Kay, Senechal, 1976], 3 – плагиограниты, 
офиолиты Семайл, Оман [Coleman, Donato, 1983],4 – плагиограниты, офиолиты Семайл, Оман [Pallister, Knight, 1981]

Б: 1 – плагиограниты, 2–4 – дайковый комплекс: 2 – базальты, 3 – андезиты, 4 – дациты
В: 1 – плагиограниты, 2 – трондьемиты, Нижний интрузивный комплекс, Оман, 3 – трондьемиты Литл-Порт, Нью-

фаундленд, 4 – граниты Ямайки, 5 – граниты Чили. 2–5 взяты из: [Pearce et al., 1984]
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Тоналиты и плагиограниты горы Нептун 
хребта Кенкерен являются низкокалиевыми 
породами; по соотношению калия и кремнезе-
ма соответствуют океаническим плагиограни-
там, по: [Колман, Донато, 1983].

Кварцевые диориты и плагиограниты офио-
литового комплекса Тамватнейских гор – край-
не низкокалиевые породы. По петрохимиче-
ским характеристикам соответствуют океани-
ческим плагиогранитам [Паланджян, 1997].

По данным В.Е. Стрихи, А.Е. Морозова 
[Стриха, 1993; Стриха, Морозов, 1998] пла-
гиограниты габбро-плагиогранитной ассоциа-
ции офиолитов Тамватнейских гор характери-
зуются преобладанием Na2O над K2O, низкой 
глиноземистостью (<15% Al2O3), низкими со-

держаниями Rb (<20 г/т) и Sr (<350 г/т). На 
диаграмме K2O–SiO2 породы попадают в поле 
океанических плагиогранитов, по: [Колман, 
Донато, 1983] (см. рис. 2.1.12, Б).

Происхождение и геодинамическая 
обстановка формирования

Эконайский террейн. Плагиогранитные 
комплексы офиолитовых разрезов горы Эконай 
и горы Наанкней А.А. Пейве [1984] рассматри-
вает как конечные дифференциаты основной 
магмы и породы переходной стадии эволюции 
эконайской океанической коры.

Куюльский террейн. Петро-геохимические 
характеристики плагиогранитов свидетель-
ствуют о том, что они имеют сходство как с 
гранитами океанических хребтов, так и с гра-
нитами островных дуг [Pearce et al., 1984]. С 
первыми их сближают низкие содержания в 
них K2O, Rb, Sr, Nb, Y и низкие отношения 
87Sr/86Sr. Вместе с тем, они сходны с такими ти-
пами гранитов энсиматических островных дуг 
по Пирсу, как граниты Позднего интрузивного 
комплекса Омана и трондьемитами Литл-Порт 
и гранитами офиолитовых массивов Троодоса 
и Семайл, сформированных в надсубдукцион-
ной обстановке [Лучицкая, 1996, 2001].

Тектоническая позиция низкокалиевых и 
низкотитанистых, деплетированных в отно-
шении высокозарядных элементов базальтов 
и андезитов из дайкового и эффузивного ком-
плексов Ганкуваямской офиолитовой пласти-
ны также связывается с надсубдукционной 
обстановкой [Krylov, Grigoriev, 1992; Крылов и 
др., 1995; Григорьев и др. 1995; Соколов и др., 
1996]. Тот же вывод о происхождении магм в 
надсубдукционной обстановке делают А. Хан-
чук, И. Панченко [Khanchuk, Panchenko, 1994] 
на основании изучения составов шпинелей в 
перидотитах Ганкуваямской пластины.

Происхождение плагиогранитов Куюльского 
террейна, вероятно, можно связать с фракцион-
ной кристаллизицией основной магмы, возмож-
но с участием механизма фильтр-прессинга. На 
это указывают: 1) наличие единого тренда для 
плагиогранитов, пород дайкового комплекса 
среднего-кислого состава и роговообманкового 
габбро на вариационных диаграммах Харке-
ра; отличие этих трендов от трендов составов, 
полученных в экспериментах по частичному 
плавлению составов толеита и оливинового то-
леита [Helz, 1976] и несмесимости силикатных 
расплавов [Dixon, Rutherford, 1979]; 2) сходство 

Рис. 2.1.11. Диаграммы Rb–(Y+Nb) [Pearce et al., 
1984] (A) и Nb/Zr)n–Zr [Thieblemont, Tegyey, 1994] 
(Б) для плагиогранитов Куюльского террейна

Пояснения см. в тексте
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хондрит-нормализованных спектров распреде-
ления РЗЭ для плагиогранитов, пород дайкового 
и лавового комплексов (от основных до кислых) 
[Лучицкая, 1996, 2001].

Майницкий террейн. Особенности строе-
ния разрезов лозовской толщи свидетельству-
ют о том, что она накапливалась в обстановке 
вулканической островной дуги, а геохимиче-
ские особенности вулканитов свдетельствуют 
об их отличии от толеитовых и известково-
щелочных магм и принадлежности к диффе-
ренцированной бонинитовой серии.

Геохимические характеристики габброидов 
габбро-тоналитовой ассоциации также указы-
вают на то, что они отличны от габброидов 
срединно-океанических хребтов и сходны с 
плутоническими породами островных дуг, в 
частности, с габброидами бонинитовой серии 
дуги Тонга и палеоостроводужных комплексов 
Малого Кавказа и подтверждает их родство с 
вулканитами вмещающей лозовской толщи.

Плагиограниты, интрудирующие и вулка-
нические породы лозовской толщи, и породы 

габбро-тоналитовой ассоциации, по петро-
геохимическим характеристикам отличают-
ся от океанических плагиогранитов и имеют 
сходство с трондьемитами Литтл Порт, Нью-
фаундленд, входящими в состав палеоострово-
дужной структуры.

Таким образом, по мнению [Березнер и др., 
1990], раннемезозойская вулкано-плутоическая 
ассоциация объединяет производные бонинито-
вой магматической серии, представляющие со-
бой фрагменты единой островной дуги, форми-
ровавшиеся на разных уровнях глубинности.

По данным В.Е. Стрихи, А.Е. Морозова 
[Стриха, 1993; Стриха, Морозов, 1998], та же 
габбро-плагиогранитная ассоциация масси-
вов гор Кекуры, Серая, Угрюмая, р. Двойная 
сформировалась в результате фракционной 
кристаллизации базитового расплава с фрак-
ционированием пироксена, роговой обманки, 
плагиоклаза и магнетита. Первичные магмы 
для габброидов образовались при высоких 
степенях плавления истощенного мантийного 
субстрата. Повышенное содержание воды в 

Рис. 2.1.12. Хондрит-нормализованные спектры распределения РЗЭ для магматических пород лозовского 
комплекса, по: [Березнер и др., 1990] (А) и диаграмма K2O–SiO2 для плагиогранитов энсиматической 
островной дуги и офиолитов Тамватнейских гор (Б), по: [Стриха, Морозов, 1998]

А: 1 – плагиогранит, 2 – андезибазальт, 3 – андезитовый туф, 4 – габбро-норит, 5 – базальт, 6 – тоналит, I – бонинит 
дуги Тонга, II – бонинит Марианской дуги, по: [Hickey, Frey, 1982]

Б: 1–4 – поля: 1– океанических плагиогранитов, 2 – островодужных трондьемитов Литл-Порт, Ньюфаундленд, 3 – 
континентальных трондьемитов, 4 – континентальных гранофиров, по: [Колман, Донато, 1983; Малпас, 1983]. 

Остальные условные обозначения см. на рис. 2.1.11
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первичном базитовом расплаве является, ве-
роятно, одним из главных факторов, обусло-
вивших появление среди дифференциатов зна-
чительных объемов средних и кислых пород. 
Таким образом, петрогеохимические особен-
ности пород свидетельствуют о формировании 
габбро-плагиогранитной ассоциации в услови-
ях, аналогичных островодужным

Плагиогранитоиды юго-западной части 
хребта Кенкерен и Тамватнейских гор С.А. Па-
ланджян [1997] относит к группе надсубдук-
ционных гранитоидов. Для них характерны: 
отсутствие биотита, преобладание низкокалие-
вых и металюминиевых пород известковой се-
рии по Пикоку, низкие величины Zr, Nb, Rb/Sr. 
Плагиограниты Тамватнейских офиолитов, по-
видимому, являются дифференциатами магмы, 
переходной между островодужными толеита-
ми и бонинитами [Паланджян, 1997]. Наиболее 
вероятным местом их формирования являлись 
преддуговые области энсиматических остров-
ных дуг [Паланджян, 1997].

В.Е. Стриха и А.Е. Морозов [Стриха, 1993; 
Стриха, Морозов, 1998] считают, что особен-
ности геологического строения плагиогра-
нитных интрузий габбро-плагиогранитной 
ассоциации офиолитов Тамватнейских гор по-
зволяют предполагать наличие самостоятель-
ных очагов кислых магм, из которых кристал-
лизовались плагиограниты. Учитывая оценку 
формирования данных офиолитов в основании 
энсиматической островной дуги [Злобин и др., 
1989; Стриха, Звизда, 1991], В.Е. Стриха, А.Е. 
Морозов считают, что выплавление исходных 
для плагиогранитов расплавов происходило 
из метабазитового субстрата в зоне субдук-
ции. Содержание кварца в микропегматитовой 
структуре плагиогранитов позволяет оценить 
давление при их кристаллизации в 0.5–1.5 кбар 
[Стриха, 1993; Стриха, Морозов, 1998].

Выводы:
Доаккреционные гранитоиды Эконай-1. 

ского, Куюльского и Майницкого террейнов 
входят в состав вулкано-плутонических ас-
социаций энсиматических островных дуг 
позднетриасового–раннеюрского возраста 
или надсубдукционных офиолитовых ком-
плексов позднепалеозойско–раннетриасового, 
среднеюрского, раннемелового (позднеюрско-
раннемелового) возраста;

Плагиогранитные комплексы офиолитов 2. 
гор Эконай и Наанкней (Эконайский террейн) 

могут рассматриваться как конечные диффе-
ренциаты основной магмы; генезис плагио-
гранитов Куюльского террейна связан с фрак-
ционной кристаллизацией базитовой магмы 
в сочетании с механизмом фильтр-прессинга 
в обстановке над зоной субдукции; раннеме-
зозойская вулкано-плутоническая ассо циация 
(Майницкий террейн) объединяет производные 
бонинитовой магматической серии, представ-
ляющие собой фрагменты единой островной 
дуги и формировавшиеся на разных уровнях 
глубинности [Березнер и др., 1990]; плагио-
граниты офиолитов Тамватнейских гор (Май-
ницкий террейн) являются дифференциатами 
магмы, переходной между островодужными 
толеитами и бонинитами, процесс их форми-
рования, по-видимому, имел место в предду-
говой области энсиматических островных дуг 
[Паланджян, 1997], или рассматриваются как 
продукты частичного плавления метабазитов в 
зоне субдукции [Стриха, 1993; Стриха, Моро-
зов, 1998].

Все рассмотренные гранитоидные ком-3. 
плексы, за исключением гранитоидов лозов-
ского комплекса (Майницкий террейн), про-
странственно и генетически связаны с офио-
литами, но имеют существенные различия, что 
может указывать на гетерогенное строение и 
разный возраст океанических плит, поглощав-
шихся в зонах конвергенции и нарастивших 
(континентальная аккреция) край Азиатского 
континента.

2.2. Пекульнейский и Западно-
Пекульнейский террейны, 

Центральная Чукотка
Геологический очерк

Пекульнейский и Западно-Пекульнейский 
террейны (см. рис. 2.1.1) входят в состав 
Западно-Корякской складчатой системы, ко-
торая представляет собой зону сочленения 
Верхояно-Чукотской и Корякско-Камчатской 
складчатых областей и имеет линейную струк-
туру, дискордантную к структурным планам 
этих областей [Некрасов, 1976; Заборовская, 
1978; Тектоника …, 1980; Очерки тектоники 
…, 1982; Пущаровский и др., 1992; Парфе-
нов и др., 1993; Соколов др., 2001; Соколов, 
2010]. Развитые в пределах Западно-Корякской 
складчатой системы комплексы характеризу-
ются широким распространением острово-
дужных вулканогенно-осадочных образований 



61

в возрастном диапазоне от карбона до конца 
раннего мела. Помимо островодужных террей-
нов здесь распространены также офиолитовые 
и аккреционных призм террейны. Аккреция 
террейнов завершилась в конце раннего мела и 
постаккреционный чехол сложен отложениями 
верхнего альба–сенона.

Состав и строение Пекульнейского и Западно-
Пекульнейского террейнов детально рассмотре-
ны в ряде работ [Некрасов, 1978; Паланджян и 
др., 1982; Жуланова, Перцев, 1987, 1988, а, б; 
Морозов, 1992, 2001; Леднева и др., 2009], по-
этому ограничимся краткой характеристикой их 
структуры и слагающих ее комплексов.

Пекульнейский террейн представляет со-
бой субдукционный комплекс, состоящий 
из серпентинитового меланжа, тектоно-
гравитационного микстита (кремнисто-туфо-
терригенного комплекса раннемелового 
возраста), фрагментов океанической коры 
среднеюрского–раннемелового возраста.

Западно-Пекульнейский террейн име-
ет сложную чешуйчато-складчатую структу-
ру, образованную разновозрастными и разно-
формационными комплексами позднеюрской-
раннемеловой островодужной постройки, ее де-
формированного фундамента и перекрыващих 
отложений. В составе фундамента  О.Л. Мо-
розов [2001] выделяет: позднепалеозойский–
ранне мезозойский вулка но-плутонический 
комплекс; докембрийский (?) метабазит-
габбровый комплекс; готеривский пикрит-
базальтовый вулкано-плутонический комплекс. 
Другие авторы относят последний к аллохтон-
ным образованиям [Некрасов, Ляпунов, 1988].

К перекрывающим образованиям Пекуль-
нейского и Западно-Пекульнейского террейнов 
относятся различные по генезису накопления 
послеготеривского возраста, залегающие с не-
согласием на деформированных разновозраст-
ных и разноформационных комплексах.

Взаимоотношения пород и 
петрографический состав интрузивных 

комплексов
В Западно-Пекульнейском террейне выделя-

ются: 1) раннемезозойские гранитоиды вулкано-
плутонической островодужной ассоциации 
позднепалеозойского–раннемезозойского воз-
раста, 2) субвулкани ческие образования кисло-
го и умеренно кислого состава, комплекс сбли-
женных даек пестрого состава, гипабиссаль-
ные интрузии плагиогранитов и амфиболовых 

габброидов позднеюрского–раннемелового 
вулкано-плутонического островодужного ком-
плекса (рис. 2.2.1). Наряду с перечисленными 
гранитоидами, обнаженными в центральной 
и западной частях хребта Пекульней, в его 
восточной части встречаются небольшие дай-
кообразные тела плагиогранитов неокомского 
возраста, которые пространственно тяготеют 
к зоне интенсивных деформаций и развития 
микстита на границе распространения аллох-
тонного среднеюрского–раннемелового океа-
нического кремнисто-вулканогенного и автох-
тонного позднеюрско–раннемелового острово-
дужного комплексов. Последние будут подроб-
но рассмотрены ниже в разделе 3.3.

Раннемезозойские гранитоиды услов-
но объединены с позднепалеозойскими рас-
слоенными габброидами и позднепалео-
зойской вулканогенно-осадочной толщей в 
позднепалеозойский–раннемезозойский вулка-
но-плутонический комплекс [Морозов, 2001]. 
Все эти породы в тесной пространственной вза-
имосвязи участвуют в строении выступов осно-
вания позднеюрско-раннемеловой палеодуги.

Позднепалеозойские расслоенные габ-
броиды прорывают образования метабазит-
габбрового комплекса и позднепалеозойскую 
вулканогенно-осадочную толщу и, в свою оче-
редь, рвутся раннемезозойскими гранитоидами 
и позднеюрскими–раннемеловыми габбро, гра-
нитами и дайками пестрого состава, входящими 
в состав позднеюрского–раннемелового остро-
водужного вулкано-плутонического комплекса.

Датировки цирконов из расслоенных габ-
броидов, сделанные Pb-Pb термоизохронным 
методом [Некрасов, Сумин, 1987], составляют 
от 1450 до 2400 млн лет, По мнению О.Л. Мо-
розова [2001], эти датировки не согласуются с 
геологическими данными и не соответствуют 
возрасту пород, поскольку в ряде мест отмечают-
ся активные контакты расслоенных габброидов 
с метавулканогенно-осадочными отложениями 
позднепалеозойского возраста. Верхний возраст-
ной предел расслоенных габброидов определяет-
ся активным по отношению к ним контактом со 
стороны раннемезозойских гранитоидов. Пере-
численные данные позволяют оценить возраст 
расслоенных габбро, как позднепалеозойский.

Позднепалеозойская вулканогенно-осадоч-
ная толща имеет весьма незначительные по пло-
щади выходы в пределах хр. Пекульней. Толща 
представлена переслаиванием вулканомикто-
вых, туфогенных и кварц-полевошпатовых пес-
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чаников, гравелитов, алевролитов и аргиллитов, 
туфов основного, среднего и кислого состава, 
эффузивов кислого и среднего состава, а также 
карбонатных пород. Видимая мощность толщи 
составляет 550–750 м.

Возраст вулканогенно-осадочной толщи в 
пределах хребта Пекульней фаунистически 
не подтвержден и принимается позднепалео-
зойским на следующих основаниях: 1) в псеф-
фитах островодужного комплекса берриас-

Рис. 2.2.1. Схема геологического строения хребта Пекульней, по: [Морозов, 2001], упрощено
1 – палеоцен-миоценовые базальтовые и обломочные континентальные отложения; 2 – сенон-датские угленосные 

отложения; 3 – позднеальбские–позднемеловые кислые вулканиты ОЧВП; 4 – турбидиты готерива–альба; 5 – меланж 
по готеривскому пикрит-базальтовому комплексу; 6 – берриас-валанжинский кремнисто-терригенно-базальтовый 
комплекс; 7–9 – позднеюрский–раннемеловой вулкано-плутонический (островодужный) комплекс: 7 – вулканогенно-
осадочная толща, 8 – плагиограниты, 9 – амфиболовые габброиды; 10, 11 – комплекы аккреционной призмы: 10 – ран-
немеловой тектоно-гравитационный микстит, 11 – среднеюрский–раннемеловой вулканогенно-кремнистый комплекс; 
12–16 – комплексы допозднемезозойского гетерогенного основания: 12 – раннемезозойские гранитоиды, 13 – поздне-
палеозойская метавулканогенно-осадочная толща, 14 – позднепалеозойские (?) расслоенные габброиды, 15 – метагаб-
бро докембрий (?), 16 – параамфиболиты, докембрий (?); 17 – гранатовые ультрамафиты; 18 – разломы
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валанжинского возраста содержится большое 
количество обломков пород, аналогичных по 
составу породам толщи; 2) активные контакты 
и ороговикование пород толщи со стороны ран-
немезозойских гранитоидов и позднеюрско-
раннемеловых даек пестрого состава; 3) по 
своим литологическим особенностям и ха-
рактеру преобразований толща хорошо сопо-
ставляется с фаунистически датированными 
вулканогенно-осадочными отложениями позд-
него палеозоя Канчаланского сегмента.

Раннемезозойские гранитоиды сравни-
тельно широко распространены в пределах 
хр. Пекульней. Они образуют сложно диффе-
ренцированные интрузии среди пород осно-
вания автохтона, а также слагают отдельные 
тела, имеющие тектонические ограничения 
или выступающие в роли рамы для раннеме-
ловых плагиогранитов (см. рис. 2.2.1). В эн-
доконтактах гранитоиды иногда приобретают 
порфировидный облик и содержат большое ко-
личество ксенолитов перекристаллизованных 
габброидов, амфиболитов и разнообразных 
метаморфических пород, местами вытянутых 
в длинные субпараллельные полосы, ориенти-
рованные вдоль контакта. По данным О.Л. Мо-
розова [2001], на контакте раннемезозойских 
гранитоидов и расслоенных габброидов в по-
следних наблюдается ороговикование и пере-
кристаллизация, а верхнепалеозойские отло-
жения в экзоконтакте гранитоидов интенсивно 
ороговикованы и скарнированы.

Возраст гранитоидов оценивается как ран-
немезозойский, так как они прорываются мно-
гочисленными дайками пестрого состава и пла-
гиогранитами позднеюрского–раннемелового 
возраста, а в псеффитах берриаса–валанжина 
содержатся обломки кварцевых диоритов и 
гранодиоритов. Радиологический возраст гра-
нитоидов, определенный K-Ar методом, за-
ключен в интервале от 195 до 226 ± 6 млн лет 
[Морозов, 2001].

По данным Г.Е. Некрасова [2007], граниты, 
близкие по возрасту раннемезозойским гра-
нитоидам О.Л. Морозова, участвуют в строе-
нии Светлореченского ультрамафит-мафит-
гранитного интрузива, внедрившегося в толщу 
палеозойских вулканогенно-осадочных пород. 
В подошве интрузива в блоках наблюдаются 
породы гранулитовой фации метаморфизма. 
Возраст гранитов датирован А.Н. Ларионовым 
U-Pb SHRIMP по цирконам как 165 ± 1.6 млн 
лет [Некрасов, 2007].

В строении тел раннемезозойских гранитои-
дов принимают участие роговообманковые и 
биотит-роговообманковые габбро-диориты, дио-
риты, кварцевые диориты, кварцевые монцони-
ты, гранодиориты и плагиограниты, сложно со-
четающиеся и часто переходящие друг в друга.

Позднеюрский-раннемеловой вулкано-
плутонический островодужный комплекс объ-
единяет вулканогенно-осадочные отложения 
волжско-валанжинского возраста и одновоз-
растные плутонические магматиты.

Вулканогенно-осадочные отложения про-
тягиваются прерывистой полосой вдоль всего 
хребта Пекульней (см. рис. 2.2.1). Для них ха-
рактерна сильная фациальная изменчивость, 
большое разнообразие литологических типов 
пород и дифференцированный характер вул-
канизма с высоким коэффициентом экспло-
зивности [Морозов, 2001]. По составу среди 
вулканических пород преобладают базальты и 
андезибазальты; андезиты, дациты и риолиты 
играют подчиненную роль; кислые разности 
преобладают в туфовой и субвулканической 
фациях и характеризуются сильной фаци-
альной изменчивостью. Видимая мощность 
вулканогенно-осадочной толщи 800–1500 м.

Возраст вулканогенно-осадочной толщи 
определяется по находкам ранне- поздне-
волжских, берриасских, позднеберриасских–
ранневаланжинских и валанжинских бухий 
[Морозов, 2001].

По данным О.Л. Морозова [2001] седимен-
тация и вулканизм протекали как в субаэраль-
ной, так и в субаквальной обстановке, в усло-
виях резко расчлененного рельефа.

Плутонические члены этого комплекса пред-
ставлены субвулканическими телами кислого 
и умеренно кислого состава, комплексом сбли-
женных даек пестрого состава, а также гипабис-
сальными интрузиями плагиогранитов и амфи-
боловых габброидов.

Комплекс сближенных даек впервые был 
выделен Г.Е. Некрасовым [1978] в северной 
части хребта Пекульней, а позднее изучал-
ся О.Л. Морозовым [2001]. В этот комплекс 
объединены многочисленные трещинные тела, 
варьирующие по составу от базальтов до рио-
литов и образующие разобщенные зоны ин-
тенсивного насыщения (часто по типу «дай-
ка в дайке») среди волжско-валанжинских 
вулканогенно-осадочных отложений, пород 
гетерогенного основания палеодуги и, редко, 
среди раннемеловых гранитоидов.
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Большая часть субвулканических тел, вхо-
дящих в состав позднеюрского–раннемелового 
вулкано-плутонического комплекса, приуро-
чена к верхним частям разреза на юго-западе 
хребта Пекульней. Слагающие субвулканы 
риолиты и риодациты инъецируют различные 
горизонты, образуя мощные (до 300 м) грубо-
согласные линзовидные залежи, часто соеди-
ненные перемычками и осложненные апо-
физами. На севере хребта субвулканические 
образования среди волжско-валанжинских 
отложений развиты весьма ограничено. Здесь 
выделяется несколько небольших тел сложной 
морфологии, сложенных риолитами, трахири-
олитами и трахириодацитами. Тела оперяют-
ся маломощными непротяженными дайками 
игнимбритов, а внутри тел встречаются зоны 
эрруптивных брекчий.

Интрузивные члены вулкано-плутони-
ческого комплекса представлены в южной по-
ловине хребта Пекульней небольшими мас-
сивами гипабиссальных плагиогранитов и 
амфиболовых габброидов, прорывающих как 

вулканогенно-осадочные отложения, так и по-
роды комплекса основания автохтона. В се-
верной части хребта преобладают дифферен-
цированные диорит-гранитные интрузивные 
массивы. Экзоконтактовые изменения вокруг 
этих тел, как правило, незначительны и выра-
жаются в слабом ороговиковании с частичной 
перекристаллизацией вмещающих пород.

Радиологический возраст интрузивных и 
субвулканических пород, определенный K-Ar 
методом, составляет 105–142 млн лет [Моро-
зов, 2001].

Петро-геохимические характеристики
Химический состав раннемезозойских гра-

нитоидов отражен на диаграммах1 (рис. 2.2.2–
2.2.5). По соотношению SiO2 и суммы щелочей 
они относятся к гранитам, гранодиоритам и 
кварцевым монцодиоритам (рис. 2.2.2); по соот-
ношению K2O и SiO2 –  к известково-щелочной 
и высоко-калиевой известково-щелочной се-
рии (рис. 2.2.3, А). По индексу глиноземисто-
сти гранитоиды являются преимущественно 

Рис. 2.2.2. Диаграмма SiO2–(Na2O+K2O) для раннемезозойских гранитоидов хр. Пекульней [Middlem-
ost, 1985]

1–14 – поля на диаграмме: 1 – щелочные сиениты, 2 – щелочные кварцевые сиениты, 3 – щелочные граниты, 4 – 
сиениты, 5 – кварцевые сиениты, 6 – граниты, 7 – монцониты, 8 – кварцевые монцониты, 9 – монцодиориты, 10 – квар-
цевые монцодиориты, 11 – гранодиориты, 12 – габбро, 13 – кварцевые диориты, 14 – тоналиты

1Аналитические данные содержатся в работе [Морозов, 2001]
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Рис. 2.2.3. Диаграммы K2O–SiO2 [Pecсerillo, Taylor, 1976] (A) и Al2O3/(Na2O+K2O)–Al2O3/(CaO+Na2O+K2O) 
(Б) для раннемезозойских гранитоидов хр. Пекульней

Рис. 2.2.4. Диаграммы Rb–Nb+Y [Pearce et al., 1984] (A) и (Nb/Zr)n–Zr [Thieblemont, Tegyey, 1994] (B) для 
раннемезозойских гранитоидов хр. Пекульней

Рис. 2.2.5. Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG [Pearce et al., 1984] (A) и 
хондрит-нормализованные спектры распределения РЗЭ (Б) для раннемезозойских гранитоидов хр. Пекульней
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низкоглиноземистыми породами (рис. 2.2.3, 
Б). На диаграммах Nb–Y и Rb–(Y+Nb) [Pearce 
et al., 1984] раннемезозойские гранитоиды по-
падают в поле гранитов вулканических дуг, но 
достаточно высокие содержания Nb в них при-
водят к тому, что фигуративные точки соста-
вов располагаются на границе с полем внутри-
плитных гранитов, для которых характерны 
повышенные содержания Nb, P, Zr, легких РЗЭ 
(рис. 2.2.4, А, Б). На диаграмме (Nb/Zr)N–Zr 
[Thieblemont, Tegуey, 1994] гранитоиды также 
в основном попадают в поле плутонических 
пород надсубдукционных обстановок (остров-
ные дуги и андийские окраины) (рис. 2.2.4, Б), 
за исключением одного образца с повышенным 
содержанием Nb, который попадает в поле кол-
лизионных гранитоидов. Спайдер-диаграммы 
элементов-примесей, нормированных на ORG 
для раннемезозойских гранитоидов, характе-
ризуются повышенными содержаниями круп-
ноионных литофильных (КИЛ) элементов и 
пониженными содержаниями ВЗЭ элементов 
относительно состава гранита океанических 
хребтов, что характерно для островодужных 
магматитов. Не для всех гранитоидов имеют-
ся данные по содержаниям тантала, но для тех, 
где они есть, отмечается отрицательная Ta–Nb 
аномалия, типичная для островодужных по-
род; для других образцов только отрицатель-
ная Nb аномалия (рис. 2.2.5, А). Спектры РЗЭ, 
нормированные по хондриту, характеризуются 
как невысокими (8–20 хондритовых) содержа-
ниями РЗЭ и слабо выраженной отрицательной 
Eu-аномалией, так и более высокими содержа-
ниями РЗЭ (20–100 хондритовых) и хорошо 
проявленной отрицательной Eu-аномалией 
(рис. 2.2.5, Б). Для них характерны также обо-
гащение легкими РЗЭ и практически горизон-
тальная часть спектра тяжелых РЗЭ.

Как дайки, так и эффузивы позднеюрско-
раннемелового вул кано-плутонического остро-
водужного комплекса характеризуются боль-
шим геохимическим разнообразием. По данным 
О.Л. Морозова [2001], поля даек и эффузивов 
на различных вариационных диаграммах пере-
крывают друг друга и образуют две основные 
группы, отвечающие толеитовому и известково-
щелочному трендам дифференциации; составы 
основных пород локализуются в пределах по-
лей известково-щелочных базальтов и низкока-
лиевых толеитов островных дуг. 

Анализ спайдер-диаграмм для базитовых даек 
и вулканитов показывает, что при всей вариатив-

ности составов они обладают рядом общих ин-
дикаторных черт, указывающих на их сходство с 
надсубдукционными магматитами: обогащение 
крупноионными литофильными (КИЛ) элемен-
тами относительно высокозарядных при отрица-
тельных аномалиях для Nb, Ta, Zr, Ti. Несмотря 
на эту общность, выделяется несколько геохи-
мических типов эффузивов и даек основного со-
става, отвечающих: фракционированным низко-
калиевым толеитам островных дуг, известково-
щелочным базальтам незрелых островных дуг, 
базальтам с характеристиками E-MORB и близ-
ким к шошонитам. Кроме того, только среди даек 
встречаются высокомагнезиальные базальты и 
андезибазальты [Морозов, 2001].

Геохимические особенности кислых плу-
тонических членов волжско-валанжинского 
островодужного комплекса указывают на их 
генетическое единство с приведенными выше 
типами основных и средних магматитов. Пре-
обладающие среди субвулканических тел, даек 
и гипабиссальных интрузий плагиограниты и 
плагиориолиты характеризуются невысокими 
содержаниями щелочей (с преобладанием Na2O), 
Zr (до 150 г/т), Sr (85–400 г/т), Ba (40–300 г/т) и 
Rb (6.1–50 г/т) и толеитовым трендом диффе-
ренциации [Морозов, 2001]. Они имеют также 
низкие концентрации Nb (до 3 г/т). Подобные 
особенности позволяют О.Л. Морозову [2001] не 
только рассматривать их в качестве крайних по 
кремнекислотности продуктов дифференциации 
толеит-базальтовых расплавов, но и предпола-
гать отсутствие значимых признаков контамина-
ции магм сиалическим коровым материалом.

В кислых производных известково-щелоч ных 
и субщелочных магм отмечается сопутствующее 
росту доли K2O увеличение концентраций Rb и 
Ba, при пониженных содержаниях Nb и Zr. Тра-
хириолиты и трахириодациты с содержаниями 
K2O до 6.6%, при отношениях K2O/Na2O от 1 до 
10, характеризуются отчетливой тенденцией к 
увеличению концентраций Rb (до 220 г/т) и Ba 
(до 1100 г/т) при стабильно низких концентраци-
ях Nb (2 г/т) и Zr (150 г/т). Трахириолиты, воз-
можно, являются ликватами субщелочных остро-
водужных магм, а их «остатком» могли служить 
либо отмеченные выше шошониты, либо высо-
котитанистые базальты [Морозов, 2001].

Выводы:
1. В качестве доаккреционных гранитои-

дов в структуре хребта Пекульней (Западно-
Пекульнейский террейн) выделяются: а) ранне-
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мезозойские гранитоиды; б) субвулканические 
образования кислого и умеренно кислого со-
става, комплекс сближенных даек пестрого со-
става, гипабиссальные интрузии плагиограни-
тов и амфиболовых габброидов соответствен-
но позднепалеозойского–раннемезозойского и 
позднеюрско–раннемелового вулкано-плуто-
нических островодужных комплексов;

2. Раннемезозойские гранитоиды пред-
ставлены преимущественно гранодиоритами 
и гранитами, по соотношению содержаний 
K2O и SiO2 относятся к известково-щелочной 
и высоко-калиевой известково-щелочной се-
рии; по индексу глиноземистости являются 
преимущественно металюминиевыми порода-
ми. Гранитоиды имеют характерные признаки 
плутонических пород, образовавшихся в над-
субдукционной обстановке (соотношение Nb 
и Y, Rb и (Y+Nb), (Nb/Zr)n и Zr, повышенные 
содержания КИЛ элементов относительно ВЗЭ 
элементов на спайдерграммах, наличие отри-
цательной Ta–Nb аномалии).

3. Породы кислого состава субвулканиче-
ских тел, даек и гипабиссальных интрузий 
позднеюрско-раннемелового островодужного 
комплекса являются либо крайними по крем-
некислотности продуктами дифференциации 
толеит-базальтовых расплавов с отсутствием 
значимых признаков контаминации магм сиа-
лическим коровым материалом, либо ликвата-
ми субщелочных островодужных магм, «остат-
ком» которых могли быть высокотитанистые 
базальты или шошониты.

2.3. Береговой террейн, п-ов Тайгонос
Геологический очерк

На тектонической схеме Дальнего Вос-
тока (см. рис. 2.1.1) в пределах п-ова Тайго-
нос выделены Кони-Тайгоносский (КТ) и Та-
ловский (ТЛ) террейны. Они соответствуют 
Центрально-Тайгоносскому и Береговому тер-
рейнам, в составе которых ранее рассматрива-
лись слагающие п-ов Тайгонос комплексы при 
детальных геологических работах [Соколов и 
др., 1999, 2001] (рис. 2.3.1) и ниже автор ис-
пользует данные подразделения и приводит 
краткое описание террейнов.

На севере Центрально-Тайгоносский тер-
рейн по Пылгинской зоне смятия граничит с 
Авековским террейном, сложенным метамор-
фическими породами докембрия и нижнего 
палеозоя, перекрытыми слабодеформирован-

ным чехлом верхнего палеозоя [Некрасов, 1976; 
Заборовская, 1978; Жуланова, 1990]. Авеков-
ский террейн рассматривается как часть Омо-
лонского микроконтинента, обособившаяся в 
результате позднепалеозойского рифтогенеза 
[Тектоника …, 1980]. Пылгинская зона смятия 
сложена вулканогенными, туфо-терригенными 
и терригенно-кремнистыми породами, обра-
зующими систему круто наклоненных чешуй 
и интерпретируется как коллизионная структу-
ра, возникшая в позднем мезозое в обстановке 
сдвига со сжатием в результате закрытия за-
дугового бассейна, образовавшегося в тылу 
позднепалеозойско-раннемезозойской Кони-
Тайгоносской вулканической дуги. Коллизия 
и закрытие бассейна предшествовали времени 
образования позднеюрско-раннемеловой Удско-
Мургальской дуги [Соколов и др., 2001].

Центрально-Тайгоносский террейн пред-
ставлен вулканогенно-осадочными комплекса-
ми, которые образовались в структурах пермско-
раннемезозойской Кони-Тайгоносской и 
позднеюрско-раннемеловой Удско-Мургальской 
островных дуг [Соколов, 1992; Соколов и 
др., 2001]. Детальное описание палеозойско-
меловых вулканогенно-осадочных образова-
ний можно найти в работах некоторых авторов 
[Некрасов, 1976; Заборовская, 1978; Филатова, 
1988]. Островодужный вулканизм наиболее ин-
тенсивно был проявлен в поздней перми, триасе 
и ранней юре. Эти комплексы служат фунда-
ментом для верхневолжских-нижнемеловых 
вулканогенно-осадочных образований Удско-
Мургальской дуги. Вулканогенно-осадочные 
породы волжского яруса–нижнеальбского подъ-
яруса накапливались как в мелководных мор-
ских, так и в континентальных условиях [Не-
красов, 1976; Заборовская, 1978].

На юге структуры Центрально-Тайго-
носского террейна прорваны гранитоидами 
крупного полифазного Восточно-Тайгоносского 
массива раннемелового возраста (40Ar/39Ar метод 
[Бондаренко и др., 1999]; U-Pb SHRIMP метод 
по цирконам [Лучицкая и др., 2003]). В кров-
ле плутона и тектонических пластинах вдоль 
Южно-Тайгоносского надвига (см. рис. 2.3.1) 
встречаются терригенные отложения ордовика, 
карбона, фрагменты офиолитовых комплексов и 
верхнеюрско-валанжинские отложения [Некра-
сов, 1976; Чехов, Паланджян, 1994]. Последние 
представлены туфотерригенными породами и 
интерпретируются как фрагменты преддугово-
го бассейна Удско-Мургальской дуги, а более 
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древние комплексы, в том числе аккретирован-
ные офиолиты, являются его фундаментом [Со-
колов и др., 1999, 2001].

Береговой террейн характеризуется чешуй-
чато-надвиговой структурой преимуществен-

но южной вергентности и рассматривается как 
аккреционная призма, которая образовалась 
перед фронтом волжско-неокомской Удско-
Мургальской вулканической дуги [Соколов и 
др., 1999, 2001]. Отложения Берегового тер-

Рис. 2.3.1. Геологическая схема п-ова Тайгонос, по: [Соколов и др., 2001]
1, 2 – Авековский террейн: 1 – докембрийские образования, 2 – метаморфизованный чехол; 3 – метаморфизован-

ные образования Пылгинской шовной зоны; 4–6 – Центрально-Тайгоносский террейн: 4 – вулканогенно-терригенные 
образования верхнего палеозоя–нижнего мезозоя, 5 – вулканогенно-терригенные образования юры (а) и верхней юры–
нижнего мела (б) осевой зоны Удско-Мургальской дуги, 6 – туфо-терригенные отложения и комплексы фундамента 
преддуговой части Удско-Мургальской дуги; 7, 8 – Береговой террейн: 7 – триасово-нижнемеловые терригенные, вул-
каногенные и кремнистые образования аккреционной структуры, 8 – офиолиты; 9 – гранитоиды поясов: а – Восточно-
Тайгоносского, б – Прибрежно-Тайгоносского, в – Северо-Тайгоносского; 10 – верхнемеловые базальты ОЧВП; 11 
– неоген-четвертичные отложения; 12 – разломы (стрелками обозначены направления перемещений); 13 – Южно-
Тайгоносский надвиг; 14 – положение рис. 2.3.2
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рейна прорваны интрузивами Прибрежно-
Тайгоносского пояса (см. рис. 2.3.1, 2.3.2), да-
тированными, как и Восточно-Тайгоносский 
плутон, альбским веком (40Ar-39Ar метод [Бонда-
ренко и др., 1999], U-Pb SHRIMP метод по цир-
конам [Лучицкая и др., 2003]).

Аккреционная структура наиболее изуче-
на в районе мыса Поворотный (см. рис. 2.3.2, 
2.3.3), где она сложена системой пластин, сре-
ди которых центральное положение занимает 
зона Главного серпентинитового меланжа.

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав 

плагиогранитных комплексов
Комплекс плагиогранитов и, в меньшей 

степени, тоналитов представляет собой слож-
ную сеть жил в эффузивных и субвулканиче-
ских породах основного состава (рис. 2.3.4), 

которые, в свою очередь, являются глыбами 
в Главной зоне серпентинитового меланжа 
(МГЛ), разделяющей пластины, сложенные 
вулканогенно-кремнистыми кингевеемской и 
вулканогенно-осадочными отложениями лагер-
ной толщи (см. рис. 2.3.2). Для плагиогранитов 
нет данных абсолютного возраста, однако, ис-
ходя из геологических соображений (нахож-
дение в виде блока в меланже), они образова-
лись до формирования аккреционной призмы. 
Становление аккреционной структуры проис-
ходило в раннем мелу, так как наиболее моло-
дые комплексы, входящие в ее состав, имеют 
валанжин-готеривский возраст, а прорываю-
щие ее граниты Прибрежно-Тайгоносского 
пояса – альбский.

Плагиограниты обладают гипидиоморфно-
зернистой структурой с участками гранофиро-
вой и состоят из кварца, соссюритизированно-

Рис. 2.3.2. Геологическая схема района мыса Поворотный (составлена Г.Е. Бондаренко, с использова-
нием материалов Г.Е. Некрасова)

1 – вулканогенно-кремнистые разрезы кингевеемской толщи, триас–нижний мел; 2 – полимиктовые (средняя–верхняя 
юра) и вулканомиктовые (верхняя юра–нижний мел) турбидиты неразделенные; 3 – вулканогенно-осадочные разрезы лагер-
ной толщи, средняя–верхняя юра; 4 – тектонизированная олистострома, верхняя юра–нижний мел; 5 – существенно грубо-
терригенная толща с горизонтами вулканомиктовых турбидитов, нижний мел, берриас–готерив; 6 – серпентинитовый ме-
ланж (МЛП – меланж мыса Поворотный, МГЛ – главный меланж; 7, 8 – гранитоиды: 7 – Восточно-Тайгоносского массива, 
8 – Прибрежно-Тайгоносского пояса; 9 – габбро, диориты, тоналиты из тектонического блока; 10 – стратиграфические кон-
такты (а), субвертикальные разломы (б), надвиги (в); 11 – элементы залегания; 12 –  место отбора образцов плагиогранитов
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Рис. 2.3.3. Тектонические единицы в аккреционном комплексе мыса Поворотный, п-ов Тайгонос (А) и 
профиль (Б), по: [Соколов и др., 1999]

1 – серпентинитовый меланж; 2 – лерцолиты; 3 – гарцбургиты; 4 – габбро; 5 – плагиограниты; 6 – зеленые сланцы 
(а) и амфиболиты (б); 7 – кингивеемская толща; 8 – полимиктовые турбидиты; 9 – бониниты; 10 – высокотитанистые 
базальты; 11 – олистострома; 12 – турбидиты; 13 – витаетглинская толща; 14 – элементы залегания
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Рис. 2.3.4. Жилы плагиогранитов в габбро-диабазах (глыба в меланже, см. рис. 2.3.2)
1 – мелкозернистый габбро-диабаз; 2 – плагиогранит зеленовато-серый, мелкозернистый; 3 – плагиогранит белый; 

4 – плагиогранитная брекчия; 5 – лейкократовые прожилки в габбро-диабазе

го плагиоклаза, эпидота, хлорита, рудного ми-
нерала. Хлорит, возможно, развивается по био-
титу. Тоналиты отличаются от плагиогранитов 
меньшими количествами кварца и присутстви-
ем светло-зеленого амфибола в качестве тем-
ноцветного минерала, плагиоклаз представлен 
андезином.

Петро-геохимические характеристики
Химический состав плагиогранитов отражен 

в табл. 2.3.1 и на диаграммах (рис. 2.3.5, 2.3.6).
Плагиограниты характеризуются высокими 

содержаниями SiO2 (73.04–77.03%), низкими со-
держаниями K2O (0.06–0.3%), Al2O3 (11–12.5%) 
и низкими отношениями K/Rb = 0.03; тоналиты 
– SiO2 63.84%, K2O (0.1%), Al2O3 (13.7%), K/Rb = 
0.01. На треугольной диаграмме Ab-An-Or точ-
ки их составов располагаются в области трон-
дьемитов и тоналитов (рис. 2.3.5).

Сравнение содержаний Rb и Zr (7 и 160 г/т 
соответственно) со средними содержаниями 
этих элементов в современных аналогах пла-
гиогранитов, драгированных непосредственно 
в срединно-океанических хребтах, показывает, 
что они достаточно сходны. Например, в пла-
гиогранитах Срединно-Атлантического хре-
бета (САХ), 2–3° с.ш., их средние содержания 

составляют: Rb = 2 г/т и Zr = 200 г/т [Рихтер, 
1997]. Плагиограниты в последнем случае рас-
сматриваются как конечные продукты фракци-
онирования нормальной габброидной магмы в 
неглубоких промежуточных очагах.

Хондрит-нормализованные спектры рас-
пределения РЗЭ для плагиогранитов мыса 
Поворотный и плагиогранитов, драгирован-
ных в срединно-океанических хребтах, таких, 
как плагиограниты 2–3° с.ш. [Рихтер, 1997], 
и трондьемитов 13–17° с.ш. САХ [Силантьев, 
1998] существенно отличаются. Спектры РЗЭ 
плагиогранитов мыса Поворотный характе-
ризуются близкими к горизонтальным рас-
пределениями на уровне 20–40 хондритовых, 
иногда слабо обогащена легкая часть спектра 
(Lan/Ybn = 1.01–1.95), хорошо выражена отри-
цательная Eu-аномалия (Eun/Eu* = 0.49–0.63, 
рис. 2.3.6, А). Возрастание суммарного со-
держания РЗЭ от габбро-диабазов к плагио-
гранитам и сходство спектров распределе-
ния РЗЭ позволяет предполагать, что породы 
когенетичны (см. рис. 2.3.6, А). Упомянутые 
выше плагиограниты и трондьемиты САХ ха-
рактеризуются резким обогащением легкой 
части спектра РЗЭ [Рихтер, 1997; Силантьев, 
1998]. Для трондьемитов 13–17° с.ш. САХ от-
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Таблица 2.3.1. Главные (мас.%) и редкие (г/т) элементы в габбро-диабазах и плагиогранитах из блоков 
в Главном серпентинитовом меланже мыса Поворотный

Компонент
Габбро-диабазы Тоналиты и плагиограниты

c-2415 c-2340 c-2415/1 c-2340/2 c-2340/4 c-2340/1 c-2340/3

SiO2 51.53 51.8 53.71 63.84 73.04 75.51 77.03

TiO2 0.76 0.94 1.03 0.60 0.69 0.43 0.53

Al2O3 13.12 14.68 14.07 13.7 12.22 12.56 11.12

Fe2O3 3.84 2.60 4.91 1.59 0.53 1.34 1.37

FeO 6.52 4.60 6.60 2.93 0.50 0.58 0.65

CaO 8.96 12.94 5.97 6.22 3.77 1.61 3.50

MgO 7.35 5.91 5.05 3.20 1.30 1.03 0.20

MnO 0.08 0.06 0.09 0.04 0.02 <0.01 0

Na2O 4.07 3.98 4.68 5.83 5.66 6.15 5.47

K2O 0.04 0.35 0.32 0.10 0.30 0.20 0.06

P2O5 0.07 0.02 0.11 0.01 0.09 0.02 0.02

LOI 3.30 2.46 3.01 2.31 1.02 0.84 0.40

Сумма 99.64 100.34 99.56 100.36 99.74 100.33 100.35

Th - - - 0.9 - 1.5 -

Zr - - - 120 - 160 -

Hf - - - 4.4 - 5.9 -

Nb - - - 2.7 - 3.9 -

Ta - - - 0.06 - 0.10 -

Y - - - 44 - 37 -

Rb - - - 7 - 7 -

Sr - - - 21 - 130 -

Ba - - - - - - -

La - 1.70 4.60 11.00 11.00 5.60 14.00

Ce - 5.30 11.00 28.00 26.00 17.00 31.00

Nd - 4.90 9.50 19.00 18.00 11.00 19.00

Sm - 1.80 3.40 6.00 5.60 3.20 5.70

Eu - 0.35 0.95 1.10 1.40 0.93 1.40

Tb - 0.51 0.83 1.20 1.30 0.92 1.30

Yb - 2.00 3.20 4.60 4.60 3.70 4.80

Lu - 0.32 0.50 0.71 0.73 0.65 0.82

Lan/Ybn - 0.57 0.96 1.60 1.60 1.01 1.95

Lan/Smn - 0.84 1.1 1.03 1.11 0.87 1.19

Eun/Eu* - 0.63 0.89 0.49 0.63 0.63 0.56

Примечание: Главные элементы измерены методом мокрой химии; редкие – методом РФА; 
редкоземельные – методом нейтронной активации, аналитик С.М. Ляпунов
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Рис. 2.3.5. Диаграмма Ab–An–Or (A) Rb–(Y+Nb) (Б) для плагиогранитов Берегового террейна

ношения (Ce/Yb)n и (La/Sm)n составляют 5.4 
и 10.9; 3.3 и 4.2, соответственно. По мнению 
С.А. Силантьева [1998], геохимические черты 
и данные по составам минералов трондьеми-
тов свидетельствуют о том, что они не могли 
сформироваться при фракционной кристалли-
зации расплава, родоначального для вмещаю-
щих их габбро. Происхождение трондьемитов 
он связывает с более глубинным источником, 
имеющим геохимические черты, свойствен-
ные источникам типа E-MORB.

На диаграмме Rb–(Y+Nb) точки составов 
плагиогранитов мыса Поворотный располага-
ются на границе полей гранитов вулканиче-
ских дуг и океанических хребтов (рис. 2.3.5, 
Б). Сравнение спайдер-диаграмм элементов-
примесей, нормированных на хондрит, для пла-
гиогранитов мыса Поворотный и плагиограни-
тов офиолитового комплекса Бей-оф-Айлендс, 
Ньюфаундленд [Elton, 1991] показывает, что и 
те, и другие имеют отрицательные аномалии 
Ta и Ti (рис. 2.3.6, Б), свидетельствующие об 
их надсубдукционном происхождении [Pearce, 
Norry, 1979; Elthon, 1991]. Отрицательные ано-
малии Ta и Nb также хорошо видны на спайдер-
диаграммах элементов-примесей, нормирован-
ных на ORG [Pearce et al., 1984] (рис. 2.3.6, В).

Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ 
плагиогранитов и трондъемитов офиолитов 
Омана, района Максад, рассматриваемые [Amri 
et al., 1996] как сформировавшиеся в срединно-

океаническом хребте, отличаются от плагио-
гранитов мыса Поворотный: они имеют более 
низкие суммарные содержания РЗЭ и харак-
теризуются положительными Eu-аномалиями 
(рис. 2.3.6, Г). Необходимо, однако, отметить, 
что в ряде работ офиолиты Омана и ассоцииру-
ющие с ними плагиограниты относятся к над-
субдукционному типу [Searle, Cox, 1999; Cox, 
1999]. На рис. 2.3.6, Г показаны также спектры 
РЗЭ плагиогранитов Троодоса и тоналитов 
комплекса Танзава Идзу-Бонинской дуги и от-
мечается их сходство с плагиогранитами мыса 
Поворотный.

На диаграмме (Nb/Zr)N–Zr [Thieblemont, 
Tegуey, 1994] точки составов плагиогранитов 
располагаются в поле плутонических пород 
надсубдукционных обстановок (островные 
дуги и андийские окраины) (рис. 2.3.6, Д).

Плагиограниты могли образоваться либо в 
результате частичного плавления габброидов, 
либо фракционной кристаллизации мафической 
магмы. Сходство хондрит-нормализованных 
спектров РЗЭ для габбро-диабазов и плагио-
гранитов и постепенное возрастание суммар-
ных содержаний РЗЭ от габбро-диабазов к пла-
гиогранитам скорее свидетельствует в пользу 
второго варианта. Отрицательные аномалии 
Ta, Nb, и Ti на спайдерграммах плагиогранитов 
указывают на надсубдукционную обстановку, 
в которой происходило формирование плагио-
гранитов (см. рис. 2.3.6).
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Рис. 2.3.6. Хондрит-нормализованные спектры распределения РЗЭ (А, Б, Г), спайдер-диаграмма 
элементов-примесей, нормированных на ORG (В), диаграмма (Nb/Zr)n–Zr (Д) для плагиогранитов и габбро-
диабазов мыса Поворотный и плагиогранитов офиолитов

1 – плагиограниты мыса Поворотный; 2 – габбро-диабазы; 3 – трондьемиты Бей-оф-Айлендс; 4 – плагиограниты 
офиолитов Троодоса; 5 – тоналиты комплекса Танзава, Идзу-Бонинская дуга; 6 – плагиограниты р-на Максад, офио-
литы Омана
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Выводы:
Плагиогранитный комплекс мыса Пово-1. 

ротный в южной части п-ова Тайгонос явля-
ется принадлежностью офиолитового разреза, 
сформированного в надсубдукционной обста-
новке, фрагменты которого присутствуют в ак-
креционной структуре.

Плагиограниты имеют ряд геохимиче-2. 
ских характеристик, сближающих их как с 
конечными дифференциатами кислого соста-
ва базальтов срединно-океанических хребтов 
(содержания Rb, Zr), так и с плагиогранитами 
офиолитов, сформированных в надсубдукци-
онной обстановке (отрицательные аномалии 
Ta, Nb, Ti).

Данные по редкоземельным элементам 3. 
позволяют предполагать происхождение пла-
гиогранитов в связи с фракционной кристал-
лизацией габброидной магмы.

2.4. Террейны Пенинсула, Врангелия, 
Александер, Центральная-Южная 

Аляска и террейны Коюкук, Тогиак, 
Западная–Центральная Аляска

Аляска состоит из коллажа тектоно-
стратиграфических террейнов, большая часть 
которых была транспортирована и аккретиро-
вана к Северной Америке в позднемезозойское–
раннетретичное время (рис. 2.4.1) [Jones et al., 
1984; Silberling et al., 1994; Nokleberg et al., 
2001; Fuis et al., 2008]. В составе террейнов 
присутствуют гранитоиды, которые характе-
ризуют доаккреционную историю развития 
палеоструктур и являются предметом рассмо-
трения данной главы.

Мезозойские доаккреционные гранитоид-
ные комплексы Аляски входят в состав плутони-
ческих поясов позднетриасово-среднеюрского 
(батолиты Тэйлор-Маунтин, Биг Крик, Джим 
Крик, Крэг Маунтин, террейн Юкон-Танана 
Восточной–Центральной Аляски; плутоны 
габбро-диорит-тоналитового состава, террейн 
Пенинсула Южной–Центральной Аляски) и 
позднеюрско-раннемелового возраста (тона-
литы, трондьемиты, гранодиориты, террейн 
Коюкук Западной–Центральной Аляски, тер-
рейн Тогиак Юго-Западной Аляски и террейн 
Врангелия Южной–Центральной Аляски).

Геологический очерк
Три крупных террейна, Врангелия, Пенин-

сула и Александер [Jones et al., 1984; Nokleberg 

et al., 1994, a, б], составляют основную часть 
территории Центральной–Южной Аляски (см. 
рис. 2.4.1). Установлено, что, начиная со сред-
него карбона, террейны Александер и Вран-
гелия имеют общую историю развития, а с 
позднего триаса, возможно, позднего палеозоя, 
к ним присоединился террейн Пенинсула. В 
связи с этим при геологическом описании они 
часто рассматриваются как композитный (com-
posite) террейн Врангелия (КТВ). Северным 
ограничением этого террейна является разлом 
Денали, южным – разлом Бордер Рэндж.

Террейн Врангелия. В состав террейна 
входят: 1) допозднепалеозойская ассоциа-
ция метаосадочных и метагранитных пород; 
2) морские вулканические и осадочные поро-
ды позднекаменноугольного и пермского воз-
раста; 3) пермские известняки и аргиллиты; 
4) позднепалеозойские плутонические породы; 
5) мощная толща верхнетриасовых субморских 
и субаэральных базальтов и ассоциирующих с 
ними мафических и ультрамафических интру-
зивных пород; 6) верхнетриасовые и нижне-
юрские мелководные и глубоководные извест-
ковые осадочные породы; 7) среднеюрские–
нижнемеловые вулканогенно-обломочные, 
обломочные породы (формация Чизана) и фли-
шевые отложения (пояс Гравина–Нутсотин); 
8) меловые отложения морских бассейнов 
[Plafker et al., 1989; Nokleberg et al., 1994, а].

Перечисленные выше комплексы террейна 
Врангелия образуют фрагменты позднепалео-
зойской энсиматической островной дуги Ско-
лай (основание террейна) [Plafker et al., 1989; 
Nokleberg et al., 1994, 2001]; позднетриасовой 
рифтовой [Jones et al., 1977; Nokleberg et al., 
1985, 1994] или плюмовой [Richards et al., 1991; 
Nokleberg et al., 2001] вулкано-плутонической 
ассоциации и перекрывающих ее мелководных 
карбонатных отложений; позднеюрской и ран-
немеловой островных дуг Читина и Чизана и 
синхронных им флишевых бассейнов [Plafker 
et al., 1989; Nokleberg et al., 1994, a, б, 2001].

Аллохтонное происхождение террейна Вран-
гелия было впервые установлено по палеомаг-
нитным данным для позднетриасовых базаль-
тов, которые показали, что они образовались на 
28–30º южнее своего современного положения 
[Jones et al., 1977]. Более поздние аналогичные 
данные подтвердили этот факт [Nokleberg et al., 
2001]. Таким образом, установлены значитель-
ные перемещения (до 3000 км) композитного 
террейна Врангелия вдоль Северо-Американской 



76

Ри
с.

 2
.4

.1
. Г

ен
ер

ал
из

ов
ан

на
я 

ка
рт

а 
те

рр
ей

но
в 

А
ля

ск
и,

 К
ан

ад
ск

их
 К

ор
ди

ль
ер

 и
 п

ри
ле

га
ю

щ
их

 р
ай

он
ов

, п
ок

аз
ан

ы
 п

ол
ож

ен
ие

 о
сн

ов
ны

х 
те

рр
ей

но
в,

 
ок

еа
ни

че
ск

их
 п

ли
т 

и 
ра

зл
ом

ов
 п

о:
 [N

ok
le

be
rg

 e
t a

l.,
 1

99
4,

 б
]



77

континентальной окраины преимущественно ле-
восдвигового типа [Plafker et al., 1989; Nokleberg 
et al., 1994, a, б, 2001]. Аккреция КТВ к конти-
нентальной окраине происходила в интервале 
от среднего мела до раннетретичного времени 
[Plafker et al., 1989; Nokleberg et al., 1994, 2001].

Перекрывающие постаккреционные отложе-
ния террейна Врангелия – это среднетретичные–
голоценовые субаэральные вулканические, об-
ломочные и гипабиссальные породы окраинно-
континентальной дуги Врангелия [Miller, 
Richter, 1994].

Террейн Александер. Сложен в основном 
метаморфическими породами группы Каска-
вулш ранне-среднепалеозойского возраста. Они 
интенсивно рассланцованы и смяты в складки, 
представлены мраморами, зеленокаменными 
породами, метаграувакками, филлитами, слан-
цами, метаалевролитами, метавулканитами 
основного состава и метавулканокластически-
ми породами общей мощностью в несколько 
тысяч метров. Степень метаморфизма варьи-
рует от зеленосланцевой до амфиболитовой.

Террейн Александер интерпретиру-
ется как фрагмент долгоживущей ранне-
среднепалеозойской островодужной системы 
[Gehrels, Saleeby, 1987; Gehrels, Berg, 1994].

Сшивающей интрузией для террейнов Алек-
сандер и Врангелия является плутон Барнард 
Глэсиер позднекаменноугольного возраста. Он 
интрудирует метаморфические породы группы 
Каскавулш террейна Александер и верхнека-
менноугольные отложения террейна Врангелия 
[Nokleberg et al., 1994, a, б]. Нижнепермские от-
ложения формации Стэйшион Крик террейна 
Александер несогласно перекрывают метамор-
фические породы группы Каскавулш.

Террейн Пенинсула. Террейн Пенинсула 
Южной Аляски (см. рис. 2.4.1, 2.4.2) является 
достаточно сложно построенным образованием 
и, по данным [Plafker et al., 1989; Nokleberg et al., 
1994, a, б], состоит из: 1) палеозойских (?) ме-
таморфических пород; 2) верхнепалеозойских–
верхнетриасовых вул канических пород и из-
вестняков; 3) вулканических пород базальт-
андезитового состава, туфов и вулканогенно-
осадочных пород верхнетриасовой–
нижнеюрской формации Талкитна; 4) мафит-
ультрамафитовых ассоциаций Бордер-Рэндж 
и Тонсина позднетриасового-среднеюрского 
возраста; 5) ранне-среднеюрских гранитоидов, 
составляющих наиболее древнюю часть бато-
лита Аляскинско-Алеутского хребта.

Палеозойские(?) метаморфизованные образо-
вания (1) зеленосланцевой–амфиболитовой фа-
ции вдоль южной окраины террейна Пенинсула 
авторы [Plafker et al., 1989; Nokleberg et al., 1994, 
a, б] относят к основанию террейна Пенинсула. 
Их протолитом являются преимущественно оса-
дочные (сланцы, кремни, граувакки, известняки) 
и вулканические (базальты) породы, которые со-
поставляются с аналогичными породами террей-
на Александер или южной метаморфизованной 
части террейна Врангелия. Неметаморфизован-
ные верхнепалеозойские–верхнетриасовые вул-
канические породы и известняки (2) коррели-
руются с соответствующими отложениями дуги 
Сколай террейна Врангелия.

В палеотектоническом плане в мезозое 
террейн Пенинсула представляет собой эн-
симатическую островную дугу Талкитна 
позднетриасового–раннеюрского возраста. По 
данным Дж. Амато и др. [Amato et al., 2007] 
вулканогенно-осадочная формация Талкитна 
(3) накапливалась в течение 40 млн лет с 207±5 
по 167 млн лет (U-Pb метод по цирконам, лазер-
ная абляция). По мнению Р. Клайфта и др. [Clift 
et al., 2005] разрез дуги Талкитна представляет 
собой наиболее хорошо сохранившийся и наи-
более полный коровый разрез энсиматической 
островной дуги. Собственно островодужный 
комплекс представлен базальтами и андезитами 
формации Талкитна. Кроме того, присутствуют 
метаморфизованные тела основного и ультрао-
сновного состава ассоциаций Бордер-Рэндж и 
Тонсина (4), которые представляют собой части 
нижней коры и верхней мантии островодуж-
ной постройки [Burns, 1985; Plafker et al., 1989; 
Nokleberg et al., 1994, a, б; Rudnick, 2003]. Ко-
ровый разрез дуги Талкитна характеризуется 
также присутствием плутонов кислого состава 
ранне-среднеюрского возраста.

Ранне-среднеюрские гранитоиды, состав-
ляющие наиболее древнюю часть батолита 
Аляскинско-Алеутского хребта (5), которые 
также входят в состав террейна Пенинсула со-
поставляются с гранитоидами того же возраста 
островодужного корового разреза дуги Талкит-
на и рассматриваются ниже.

На большей своей части террейн Пенинсула 
прорван позднемеловыми-третичными магма-
тическими породами Аляскинско-Алеутского 
батолита (см.  раздел 4.4) и пояса Аляскинско-
го хребта – гор Талкитна.

Перекрывающие постаккреционные образо-
вания – эоценовые–нижнемиоценовые вулкани-
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ческие и вулканогенно-обломочные образова-
ния и позднетретичные–четвертичные вулкани-
ческие и осадочные породы Алеутской дуги.

Террейн Коюкук. Террейн занимает область 
бассейна Юкон-Коюкук Западной-Центральной 

Аляски, протягивается и состоит из двух чет-
ко различающихся ассоциаций (см. рис. 2.4.1, 
рис. 2.4.3): 1) комплекс измененных вулкани-
ческих пород основного состава и плутони-
ческие породы основного–ультраосновного 

Рис. 2.4.3. Геологическая схема досреднемеловых террейнов и среднемеловых-кайнозойских 
перекрывающих образований Западной–Центральной Аляски, по: [Patton et al., 1994]
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состава неопределенного, возможно позднепа-
леозойского или раннемезозойского возраста 
и прорывающие их средне-позднеюрские плу-
тоны кислого состава (к югу от разлома Кал-
таг); 2) вулканические и вулканокластические 
породы позднеюрского (?) и раннемелового 
возраста. Последние несогласно перекрывают 
средне-позднеюрские плутоны кислого соста-
ва и мафит-ультрамафитовый комплекс. Кроме 
того, образования террейна прорваны средне-
позднемеловыми гранитоидными плутонами 
(см. рис. 2.4.3, а также раздел 3.7).

Террейн Коюкук интерпретируется как 
средне-позднеюрская интраокеаническая вул-
каническая дуга Юкон-Коюкук, которая испы-
тала коллизию с окраиной Северной Америки 
в раннемеловое (112 млн лет) время [Nokleberg 
et al., 2001; Moore, Potter, 2007].

Перекрывающими образованиями являются 
средне-верхнемеловые терригенные породы, 
верхнемеловые и нижнетретичные вулканиче-
ские и плутонические породы и верхнетретич-
ные и четвертичные базальты.

Террейн Тогиак. Расположен в юго-
западной Аляске (см. рис. 2.4.1) и состоит из 
двух комплексов [Nokleberg et al., 2001]. Пер-
вый, структурно нижезалегающий комплекс 
в юго-западной части террейна, представлен 
офиолитовой ассоциацией, которая включа-
ет ультрамафиты, габброиды, позднетриасо-
вые пиллоу-базальты с характеристиками N- 
MORB. Он перекрывается вторым комплексом, 
состоящим из раннеюрских–раннемеловых 
вулканогенно-осадочных отложений, включаю-
щих морские вулканомиктовые песчаники, кон-
гломераты, сланцы, туфосилициты, в меньших 
количествах глинистые известняки и морские 
до наземных андезиты, базальты, брекчии и 
туфы. По данным Дж. Декера и др. [Decker et 
al., 1994] второй комплекс выделяется как суб-
террейн Кулукак и представлен в основном вул-
каномиктовыми турбидитами юрского возраста. 
Породы террейна Тогиак претерпели метамор-
физм низких ступеней (пренит-пумпеллиитовая 
и зеленосланцевая фации), но лишены сплош-
ной метаморфической сланцеватости.

Дуги Тогиак и Коюкук были отделены дру-
га от друга, но представляли собой фрагмен-
ты единого магматического фронта, формиро-
вавшегося над падающей на юго-запад зоной 
субдукции вблизи Северо-Американского кон-
тинента в среднеюрское время [Decker et al., 
1994]. Аккреция дуг к континенту происходила 

в позднеюрско-раннемеловое время [Decker et 
al., 1994].

Перекрывающими образованиями являются 
турбидитовые, в меньшей степени мелководно-
морские и флювиальные отложения группы 
Кускоквим альб-коньякского возраста мощно-
стью около 10 км [Decker et al., 1994]. Они за-
полняют бассейн юго-западного простирания, 
занимающий значительную (около 70 км2) пло-
щадь Юго-Западной Аляски.

Террейн Юкон-Танана. Террейн под-
стилает большую часть Восточной Аляски, 
Южного–Центрального Юкона и наиболее 
северную часть Британской Колумбии (см. 
рис. 2.4.1). Террейн сложен преимущественно 
палеозойскими породами, которые подразде-
ляются на три комплекса: пассивной окраины 
додевонского возраста, представленной мета-
пелитами и кварцитами с подчиненным коли-
чеством мраморов и амфиболитов; энсиали-
ческой или окраинно-континентальной дуги 
девонского–нижнекаменноугольного воз    раста, 
представленной метавулканитами основного и 
кислого состава с подчиненным количеством 
ортогнейсов и графитовых сланцев; пермских 
метавулканитов кислого состава и ассоцииру-
ющих с ними ортогнейсов [Mortensen, Jilson, 
1985; Symons et al., 2000; Day et al., 2000, a, b]. 

Кроме того, выделяется комплекс отложений 
океанического бассейна позднепалеозойско-
триасового возраста, который отделял континен-
тальный блок от окраины Северо-Американского 
континента [Foster et al., 1994]. Степень мета-
морфизма отложений меняется от низов зеле-
носланцевой фации до амфиболитовой высоких 
давлений [Foster et al., 1994]. В северо-восточной 
части террейна в тектоническом окне выделяет-
ся небольшой фрагмент эклогитов и глаукофан-
сланцевых пород, для которых наиболее древние 
датировки соответствуют раннеордовикскому 
возрасту (K-Ar метод) [Foster et al., 1994].

Постаккреционными образованиями в вос-
точной части террейна являются меловые и 
кайнозойские вулканиты, меловые гранитои-
ды, а также позднемеловые и третичные оса-
дочные отложения, образующие небольшие 
континентальные бассейны.

Взаимоотношения пород, 
петрографический состав интрузивных 

комплексов
Террейн Юкон-Танана. Плутоны поздне-

триасово-среднеюрского этапа гранитоидного 
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магматизма прорывают палеозойские мета-
морфические образования, характеризуются 
массивными текстурами, хотя локально имеют 
рассланцованные и тектонизированные контак-
ты. Они представлены батолитами Тэйлор Ма-
унтин, Биг Крик, Джим Крик, Крэг Маунтин, 
плутоном Маунт Вета и другими. Батолиты 
образуют пояс, протягивающийся примерно на 
800 км. Возраст гранитоидов, по данным U-Pb 
и 39Ar-40Ar датирования, составляет 220–185 
млн лет [Mortensen et al., 2000].

Наиболее крупный батолит Тэйлор Маунтин 
имеет площадь 648 км2. Южный контакт плутона 
резкий, без термальных контактовых изменений 
во вмещающих породах; на северо-востоке плу-
тона вмещающие породы преобразованы в ре-
зультате контактового метаморфизма, также раз-
виты силлы и дайки. Возраст плутона составляет 
198–180 млн лет (K–Ar метод, [Foster et al., 1994]), 
177 млн лет (K–Ar метод, [Foster et al., 1994]); 209 
± 3 млн лет (40Ar-39Ar метод по роговой обман-
ке) [Cushing, 1984], 212 млн лет (U–Pb метод по 
сфену) [Aleinikoff et al., 1981], что укладывается 
в интервал позднего триаса–ранней юры.

Батолит Тэйлор Маунтин сложен среднезер-
нистыми гранитами, в подчиненном количе-
стве присутствуют гранодиориты и диориты. 
Граниты состоят из плагиоклаза (олигоклаза–
андезина), калиевого полевого шпата, кварца, 
роговой обманки и биотита. Акцессорные ми-
нералы представлены сфеном, апатитом, руд-
ными минералами.

Вблизи батолита Тэйлор Маунтин карти-
руются небольшие согласные тела биотит-
роговообманковых тоналитов–гранодиоритов 
и диоритов–монцодиоритов, имеющие рас-
сланцованную текстуру. Эти тела секутся дай-
ками слабо рассланцованных среднезернистых 
лейкогранитов и трондьемитов, содержащих 
биотит, локально развиты гранат и эпидот. 
Возраст цирконов из лейкогранитов составля-
ет 196 ± 4 млн лет (U-Pb SHRIMP метод); есть 
также реликтовые зерна цирконов с возрастом 
343 ± 4 млн лет [Day et al., 2000, a, b].

Плутон Маунт Вета представлен квар-
цевыми монцонитами и роговообманково-
плагиоклазовыми порфирами. Кварцевые мон-
цониты представлены как равномернозерни-
стыми, так и крупнозернистыми порфировыми 
разностями. Абсолютные датировки плутонов 
составляют 177 млн лет (K–Ar метод по рого-
вой обманке [Foster et al., 1994], 209 ± 3 млн лет 
(40Ar–39Ar метод, [Cushing, 1984]).

Батолит Биг Крик прорывает палеозойские 
метаосадочные породы, имеет площадь около 
400 км2 и вытянут в северо-восточным направ-
лении (рис. 2.4.4). Батолит интрудируется в 
свою очередь плутоном Даусон Рэндж ранне-
мелового возраста и перекрыт вулканически-
ми породами (преимущественно андезитами) 
группы Нансен позднемелового возраста (см. 
рис. 2.4.4). Абсолютный возраст батолита со-
ставляет 197 ± 5 и 187 ± 7 млн лет (U-Pb метод 
по циркону и сфену соответственно) [Symons 
et al., 2000]; 188.8 ± 3.8 и 184 ± 7 млн лет (K-Ar 
метод валовый [Foster et al., 1994] и K-Ar метод 
по роговой обманке [Foster et al., 1994] соот-
ветственно).

Батолит Биг Крик состоит из средне-
крупнозернистых гранитов, в подчиненном 
количестве присутствуют роговообманковые 
сиениты и монцогаббро.

Батолиты Джим Крик и Крэг Маунтин 
сложены серией плутонов гранитного со-
става, однако в целом, в поясе батолитов 
позднетриасового–раннеюрского возраста рас-
пространены также породы среднего, реже 
основного состава того же возраста [Mortensen 
et al., 2000]. Кроме того, присутствуют рои даек 
и силлов кислого состава. В породах среднего 
состава фиксируются следы магматического 
течения. Некоторые порфировидные разности 
характеризуются наличием вкрапленников ка-
лиевого полевого шпата с зональным распре-
делением мелких включений биотита.

Позднетриасово-раннеюрские плутоны 
сходны по составу и возрасту с плутонически-
ми породами серии Клотассин на территории 
Юкона, пограничной между Аляской и Кана-
дой. Последние рассматриваются как корне-
вые части дуги, расположенной на континен-
тальном блоке, который аккретировал к окраи-
не в среднеюрское время [Foster et al., 1994]. 
Эпизоды магматической активности того 
же позднетриасового–раннеюрского возрас-
та отмечаются в ряде работ [Armstrong, 1988; 
Mortensen, 1988] для западной части Британ-
ской Колумбии (214–200 и 214–190 млн лет, 
соответственно).

К этому же позднетриасово-среднеюрскому 
этапу относятся ранне-среднеюрские плуто-
ны террейна Пенинсула, среднеюрские плу-
тоны террейнов Коюкук и Тогиак. Ранне-
среднеюрские плутоны террейна Пенинсула 
составляют примерно 30–40% корового раз-
реза энсиматической дуги Талкитна. Большая 
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Рис. 2.4.4. Геологическая карта батолита Биг Крик, по: [Symons et al., 2000]
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часть нижнекорового разреза представлена 
монотонными габбро-норитами. В нижней ча-
сти прослеживается горизонт мафических гра-
натовых гранулитов, перекрывающих 500 ме-
тровый слой пироксенитов (преимуществен-
но клинопироксеновых вебстеритов), в свою 
очередь, перекрывающих реститовые мантий-
ные гарцбургиты с 10% дунитов (рис. 2.4.5). 
Оценки P–T-условий по гранулитам составля-
ют 1000ºС и 10 кбар [DeBari, Coleman, 1989; 
Kelemen et al., 2003], что указывает на то, что 
мощность коры была около 30 км. Венчающие 
разрез вулканиты имеют мощность 5–7 км и 
среди них выделяются высоко-магнезиальные 
базальты, магнезиальные андезиты, а также 
дифференцированная известково-щелочная се-
рия от андезитов до риодацитов и риолитов.

Вдоль южного ограничения террейна Пе-
нинсула по разлому Бордер-Рэндж выделяется 
останец габброидов Кланелничина, который 
полого залегает на породах комплекса Мак-
Хьюг террейна Чугач (см. описание в разделе 
3.4.) и принадлежит разрезу дуги Талкитна. 
Останец сложен габбро-норитами, двупироксе-
новыми кварцевыми диоритами и тоналитами, 
метаморфизованными в гранулитовой фации 
(Т = 700ºС и Р = 7 кбар).

Плутоны среднего–кислого состава име-
ют небольшой размер, менее чем 20 км2, вы-
тянутую в плане форму и находятся в сложных 
структурных и интрузивных соотношениях с 
мафит-ультрамафитовым комплексом, упомя-
нутым выше [Burns, 1985; Miller, 1994]. Вместе 
они образуют пояс, протягивающийся на 1000 

Рис. 2.4.5. Геологическая карта и разрез в горах Бернард, р-н Тонсина, где обнажены комплексы 
позднетриасово-раннеюрской дуги Талкитна, по: [DeBari, Coleman, 1989] (A) и схематичный разрез дуги 
Талкитна, по: [Kelemen et al., 2003] (Б)

1 – гарцбургиты; 2 – пироксениты; 3 – габбро-нориты; 4 – диориты, тоналиты, гранодиориты; 5 – дайки габбро; 
6 – вулканиты формации Талкитна; 7 – серпентинитовый меланж
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км вкрест Южной Аляски от о-ва Кодьяк через 
п-ов Кенай (Kenai) в северную часть гор Чугач 
и горы Талкитна. Возраст плутонов среднего–
кислого состава, определенный разными мето-
дами, попадает в интервал от позднего триаса 
до поздней юры, но большая часть значений от-
носится к ранней–средней юре: 217 ± 10 (U-Pb 
метод) [Roeske et al., 1989]; 197 ± 11 и 188 ± 11 
(K-Ar метод) [Hudson, 1985]; 199–175 (U-Pb ме-
тод) [Rioux et al., 2007]; 183–164 (п-ов Аляска) и 
177–156 (горы Талкитна) (U-Pb метод) [Rioux et 
al., 2007].

Плутоны имеют как резкие интрузивные 
контакты с вмещающими породами, так и кон-
такты с переходными зонами мигматитов, ло-
кально развиты дайки и термальные ореолы во 
вмещающих породах. Плутоны представлены 
габброидами, кварцевыми диоритами, тонали-
тами, в меньшей степени гранодиоритами.

Плутоны ранне-среднеюрского возраста со-
ставляют наиболее древнюю часть сложнопо-
строенного батолита Аляскинско-Алеутского 
хребта и его продолжения в горах Талкитна в со-
ставе террейна Пенинсула (рис. 2.4.6). Плутоны 
интрудируют нижнеюрские отложения форма-
ции Талкитна: ассоциацию базальтовых, анде-
зитовых и дацитовых потоков и вулканокласти-
ческих пород с подчиненным количеством слан-
цев и граувакк [Barker, 1994]. Возраст плутонов 
составляет 174–158 млн лет [Miller, 1994].

Плутонические породы представлены 
роговообманково-биотитовыми кварцевыми 
диоритами, тоналитами (рис. 2.4.7, А), реже 
гранодиоритами и монцонитами и относятся 
к известково-щелочной серии [Miller, 1994]. 
Мафические фазы в виде роговообманковых 
габбро и диоритов встречаются в подчиненном 
количестве. Они, вероятно, более ранние, хотя 
интрузивные соотношения между породами 
основного и кислого состава очень сложные.

Террейны Коюкук и Тогиак. Среднеюр-
ские плутоны образуют линейно вытянутый 
ограниченный разломами пояс шириной 80 км. 
В отдельных районах наблюдается интрузив-
ный контакт с пиллоу-базальтами, диабазами, 
габбро и серпентинизированными ультрамафи-
тами [Patton et al., 1994]. Плутоны интенсивно 
рассланцованы и раздроблены. K-Ar датиров-
ки по минералам дают интервал возрастов 173 
± 9–154 ± 6 млн лет [Patton et al., 1994]. Об-
ломки пород плутонов встречаются в перекры-
вающих нижнемеловых вулканокластических 
отложениях [Patton, Moll, 1985].

Плутоны сложены тоналитами и трондье-
митами, хотя локально превращены в розовые 
граниты в результате калиевого метасоматоза 
по зонам разломов и рассланцевания.

Среднеюрские плутоны террейна Тогиак 
прорывают верхнетриасово-нижнеюрские вул-
канические и вулканокластические отложения. 
K–Ar датировки дают интервал возраста плу-
тонов 186–162 млн лет [Box, 1985].

Состав плутонов варьирует от рогово-
обманковых габбро-диоритов до биотит-
роговообманковых гранодиоритов.

Террейн Врангелия. К позднеюрско-
раннемеловому этапу гранитоидного магма-
тизма относятся позднеюрские и раннемело-
вые плутоны террейна.

Позднеюрские плутоны образуют узкий 
пояс в южной части Восточной-Центральной 
Аляски, протягивающийся от территории 
Юкона и северо-западной части Британской 
Колумбии до о-ва Чичагофф в Юго-Восточной 
Аляске [Miller, 1994]. Т. Хадсон относил позд-
неюрские плутоны к поясу Тонзина–Чичагофф 
и рассматривал их как корневые части поздне-
юрской магматической дуги. Эта дуга образо-
валась на южной окраине композитного тер-
рейна Врангелия и Дж.Плафкер с соавторами 
[Plafker et al., 1989] выделяет ее под названием 
Читина.

Позднеюрские плутоны, как правило, име-
ют овальную форму в плане, параллельны ре-
гиональным структурам, их края рассланцова-
ны и милонитизированы. Плутоны прорывают 
раннекаменноугольные метаморфизованные 
карбонатные отложения террейна Врангелия 
и несогласно перекрываются раннемеловыми 
осадочными породами. Возраст плутонов на-
ходится в интервале 160–140 млн лет (U-Pb 
метод по цирконам 153 млн лет и K-Ar возраст 
от 138 до 157 млн лет [Plafker et al., 1989; Nok-
leberg et al., 1994, б]).

Т. Хадсон [1983] описывал, что характерны-
ми породами, слагающими плутоны, являются 
биотит-роговообманковые кварцевые диориты, 
тоналиты и гранодиориты. По данным Дж. Плаф-
кера и У. Ноклеберга с соавторами [Plafker,1989, 
Nokleberg et al., 1994, б] большая часть плуто-
нов представлена диоритами с подчиненным 
количеством тоналитов, кварцевых диоритов и 
трондьемитов.

Пояс раннемеловых плутонов расположен 
в восточной части хребта Аляска (Восточная–
Центральная Аляска) на северном фланге тер-
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Рис. 2.4.6. Карта распространения Аляскинско-Алеутского батолита и плутонических пород юрской 
магматической дуги, по: [Reed et al., 1983]
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рейна Врангелия к югу от разлома Денали. 
Пояс простирается вкрест территории Юкона и 
севера Британской Колумбии в юго-восточную 
Аляску. Т. Хадсон [1983] включал его в упомя-
нутый выше пояс Нутсотин-Чичагофф вместе 
с позднеюрскими плутонами, а Х. Берг с колле-
гами [Berg et al., 1972] определял его как пояс 
Гравина-Нутсотин. В Восточной–Центральной 
Аляске этот пояс состоит из двух крупных тел 
– плутона Набесна (250 км2), плутона Клейн 
Крик (305 км2) и шести небольших штоков (ме-
нее 30 км2).

K-Ar датировки по роговой обманке и био-
титу из пяти плутонов хребта Аляска имеют 
разброс от 117 до 105 млн лет [Miller, 1994]. 
Плутоны интрудируют отложения формации 

Чизана раннемелового возраста. Она пред-
ставлена морскими и субаэральными вулкани-
ческими и вулканокластическими породами, 
преимущественно потоками андезитов и анде-
зибазальтов, их брекчиями, граувакками и кон-
гломератами, общая мощность более 2500 м. 
Гранитоидные плутоны рассматриваются как 
корневые части одноименной дуги Чизана (по 
Дж.Плафкеру [Plafker et al., 1989]).

Плутонические породы массивные, в основ-
ном равномернозернистые. Они четко дискор-
дантны по отношению к вмещающим породам 
и содержат обильные ксенолиты.

По составу плутоны варьируют от диоритов 
до гранитов, в меньшей степени развиты сие-
нодиориты, монцониты и трондьемиты. Наи-

Рис. 2.4.7. Диаграммы Ab–An–Or (A) для ранне-среднеюрских гранитоидов Аляскинско-Алеутского хреб-
та (террейн Пенинсула), по [Reed et al., 1983], Al2O3/(Na2O+K2O)– Al2O3/(CaO+Na2O+K2O) (Б), Rb–Y+Nb (B) 
и спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG (Г) для позднетриасово-раннеюрских 
гранитоидов террейна Юкон-Танана, по: [Mortensen et al., 2000]. Серое поле – батолит Тейлор Маунтин
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более часто встречающиеся породы – грано-
диориты и тоналиты.

Петро-геохимические характеристики
Террейн Юкон-Танана. Для плутонов 

позднетриасового-ран не юрского этапа грани-
тоидного магматизма, включая батолит Тэйлор 
Маунтин, отмечается преимущественно низко-
глиноземистый состав пород, за исключением 
некоторых даек кислого состава, попадающих 
в поле высокоглиноземистых пород (рис. 2.4.7, 
Б) [Mortensen et al., 2000]. На диаграмме Дж. 
Пирса [1984] Rb–(Y+Nb) все породы относят-
ся к классу гранитов вулканических дуг (рис. 
2.4.7, В), что подчеркивается Nb минимумами 
на спайдер-диаграммах, характерными для по-
род островодужного генезиса (рис. 2.4.7, Г).

Содержание SiO2 в тоналитах–грано дио-
ритах вблизи плутона Тэйлор Маунтин варьиру-
ет от 63.6 до 75.7 %. Хондрит-нормализованные 
спектры РЗЭ всех разновидностей пород обо-
гащены легкими РЗЭ и имеют плоский спектр 
тяжелых РЗЭ или деплетированы ими; Eu-
аномалия либо не выражена, либо положи-
тельная (рис. 2.4.8, А, Б). На рис. 2.4.8, А вид-
но, что по мере роста содержаний SiO2 (от 68.8 
до 73.2%) в гранитоидах происходит снижение 
суммарных содержаний РЗЭ и Zr. Такое пове-
дение элементов, по мнению авторов [Day et 
al., 2000, a, b], согласуется с механизмом фрак-
ционной кристаллизации при формировании 
гранитоидов.

Суммарные содержания РЗЭ в лейкогра-
нитных и трондьемитовых дайках низкие, 
хондрит-нормализованные спектры РЗЭ харак-
теризуются четко выраженной положительной 
Eu-аномалией (рис. 2.4.8, В), что отражает вы-
сокие содержания плагиоклаза и низкие содер-
жания мафических и акцессорных минералов 
в образцах.

На диаграмме, Rb–(Y+Nb) [Pearce et al., 
1984] точки составов тоналитов и диоритов, 
монцодиоритов располагаются в поле грани-
тов вулканических дуг (рис. 2.4.7, В).

По данным изотопии свинца для пород ба-
толита Тэйлор Маунтин установлено преиму-
щественно океаническое происхождение по-
род источника магм [Foster et al., 1994].

Террейна Пенинсула. Кварцевые диориты, 
тоналиты, гранодиориты ранне-среднеюрских 
плутонов террейна относятся к породам низко-
среднекалиевой известково-щелочной серии 
[Miller, 1994; Rioux et al., 2007]. Габбро-нориты, 

которые прорываются диоритами, тоналита-
ми, и андезиты имеют параллельные плоские 
хондрит-нормализованные спектры РЗЭ с по-
степенным возрастанием суммарных содер-
жаний РЗЭ от габбро-норитов к тоналитам (на 
уровне 5–6 хондритовых – габбро-нориты, 20–
30 хондритовых – тоналиты и андезиты) (рис. 
2.4.9, А). Спектры тоналитов и андезитов иден-
тичны, что может указывать на их комагматич-
ность. Наличие положительной Eu-аномалии 
в габбро-норитах и комплементарной ей отри-
цательной Eu-аномалии в тоналитах массива 
предполагает фракционирование плагиоклаза.

Спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на гранит океанических хреб-
тов для тоналитов и вулканитов сходны между 
собой и имеют характеристики островодуж-
ных магматитов: обогащение КИЛ элементами 
относительно ВЗЭ элементов, Ta-Nb минимум 
(рис. 2.4.9, Б). По данным [Rudnick, Gao, 2003], 
они также имеют высокие отношения Th/Nb, 
La/Nb, Ba/La, Pb/Ce, и Sr/Nd. Многие вулкани-
ты имеют низкие отношения Eu/Sm, указываю-
щие на фракционирование плагиоклаза. Грана-
товые диориты – тоналиты останца Кланелни-
чина деплетированы КИЛ и ВЗЭ элементами 
относительно гранита океанических хребтов 
(рис. 2.4.9, Б).

Для габбро-норитов характерны высокие 
отношения Th/Nb, La/Nb, Ba/La, Pb/Ce, и Sr/Nd 
[Rudnick, Gao, 2003]. Высокие отношения Ti/
Dy во многих образцах габбро-норитов указы-
вают, по мнению [Rudnick, Gao, 2003], на куму-
лятивный магнетит, а высокое отношение Eu/
Sm отражает аккумуляцию плагиоклаза.

Мафические гранатовые гранулиты из рай-
она Тонсина и габбронориты характеризуются 
низкими отношениями тяжелых редких земель 
к средним, поэтому Р. Рудник, С. Гао [2003] 
считают, что гранаты в мафических гранули-
тах имеют метаморфическое происхождение. 
Напротив, кварцевые диориты и тоналиты 
останца Кланелничина имеют повышенные 
отношения тяжелых редких земель к средним, 
что предполагает наличие кумулятивного маг-
матического граната [Rudnick, Gao, 2003].

Средне-позднеюрские плутоны Аляскинско-
Алеутского батолита террейна Пенинсула по со-
держанию SiO2 различаются от 45,6 до 67,6%; 
Na2O значительно преобладает над K2O; породы 
относятся к известково-щелочной серии и ха-
рактеризуются низкими первичными отноше-
ниями 87Sr/86Sr = 0.7033–0.7037 [Miller, 1994].
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Террейн Коюкук. Породы средне-
позднеюрских плутонов террейна принад-
лежат известково-щелочной серии. Спайдер-
граммы для среднеюрских тоналитов указыва-
ют на надсубдукционный характер магматитов 
(обогащение крупноионными литофильными 
элементами относительно высокозарядных, 
Ta–Nb минимум) (рис. 2.4.10, Б).

Террейн Врангелия. Данные по главным 
элементам для позднеюрских тоналитовых 
плутонов дуги Читина, развивавшейся на 
основании композитного террейна Врангелия, 
указывают на известково-щелочной тренд 
дифференциации [Miller, 1994]. Хондрит-
нормализованные спектры РЗЭ диоритов ха-
рактеризуются меньшей степенью обогаще-

Рис. 2.4.8. Хондрит-нормализованные 
спектры РЗЭ для тоналитов, гранодиоритов (А), 
диоритов, монцодиоритов (Б) и лейкогранитов, 
трондьемитов (В) из рассланцованных тел 
вблизи батолита Тейлор Маунтин, террейн 
Юкон-Танана, Восточная-Центральная Аляска 
[Day et al., 2000, б]
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ния легкими РЗЭ относительно тяжелых, чем 
спектры трондьемитов (рис. 2.4.10, А) [Plafker 
et al., 1989; Miller, 1994]. Содержания кремне-
зема в породах раннемеловых плутонов дуги 
Чизана, также развивавшейся на основании 
композитного террейна Врангелия, но распо-
ложенной в 100 км в сторону континента от-

носительно дуги Читина, варьирует от 55 до 
64 % [Miller, 1994].

Происхождение и геодинамическая 
обстановка формирования

В кратком виде историю формирования 
аккреционной структуры юго-западной окра-

Рис. 2.4.9. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ (А) и спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на ORG (Б) для габбро-норитов, гранатовых диоритов–тоналитов, тоналитов и андезитов 
энсиматической дуги Талкитна (террейн Пенинсула) и останца Кланелничина, ее фрагмента

1 – габбро-нориты; 2 – гранатовые диориты–тоналиты; 3 – тоналиты; 4 – андезит
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ины Северо-Американского континента в 
позднетриасовое–раннемеловое время можно 
представить следующим образом. В позднем 
триасе–средней юре функционировала остров-
ная дуга Талкитна над падающей в северо-
западном направлении зоной субдукции океа-
нической плиты Фараллон (рис. 2.4.11, 2.4.12). 
Заложение дуги Талкитна произошло на ге-
терогенном основании, которое в настоящее 

время рассматривается как композитный тер-
рейн Врангелия (КТВ), объединяющий тер-
рейны Врангелия, Александер и Пенинсула. 
Гетерогенное основание включает комплексы 
ранне-среднепалеозойской островодужной си-
стемы террейна Александер и позднепалеозой-
ской энсиматической островной дуги Сколай 
террейна Врангелия, Фрагменты комплексов 
позднетриасово-раннеюрской островной дуги 

Рис. 2.4.10. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ для позднеюрских диоритов и трондьемитов 
южной части террейна Врангелия (дуга Читина) (А), по: [Miller. 1994] и спайдер-диаграмма элементов-
примесей, нормированных на ORG, для среднеюрских плутонов террейна Коюкук (Б)

1 – диорит; 2 – трондьемит
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Талкитна и составляют большую часть тер-
рейна Пенинсула. Расстояние, которое отде-
ляло дугу Талкитна от Северо-Американского 
континента точно не установлено. Одновре-
менно с энсиматической дугой Талкитна в 
позднетриасово-среднеюрское время на окраи-
не Северо-Американского континента функ-
ционировала окраинно-континентальная дуга 
Стикиния [Plafker et al., 1989] (см. рис. 2.4.12).

В поздней юре на этом же гетерогенном 
основании (КТВ) развивается магматическая 
дуга Читина, а позднее в раннем мелу, рас-

положенная в 100 км в сторону континента, 
дуга Чизана и образуется субдукционный ме-
ланж террейна Чугач. Причленение КТВ к 
континенту было происходило в интервале от 
среднего мела до раннетретичного времени со 
значительным перемещением вдоль окраины 
по сдвиговым разломным нарушениям [Plafker 
et al., 1989; Nokleberg et al., 1994, a, б, 2001].

По данным [Decker et al., 1994] на северо-
западном продолжении дуги Талкитна в сред-
неюрское время существовали дуги Тогиак и 
Коюкук над падающей на юго-запад зоной суб-

Рис. 2.4.11. Схематические профили через Северо-Американскую активную окраину для позднетриасово-
среднеюрского, позднеюрско-раннемелового и позднемелового времени

Террейны: ЧЧ – Чугач, КВТ – композитный террейн Врангелия, ПН – Пенинсула, ВР – Врангелия; разломы: БР – 
Бордер-Рэндж, СЛ – Сэконд Лэйк
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Рис. 2.4.12. Эволюция мезозойских палеоструктур в районе Южной Аляски (террейы Пенинсула, Чу-
гач, Врангелия, Александер), по: [Plafker et al., 1989]

1 – глубоководный флиш; 2 – вулканическая дуга; 3 – голубосланцевые образования; 4 – меланж; 5 – деформация 
до 140 млн лет; 6 – падение зоны субдукции. Террейны: АЛ – Александер, ПН – Пенинсула, ВР – Врангелия; разломы: 
ТР – Тинтина, РБР – Бордер-Рэндж, РТВФ – Тарал Вест Форк
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дукции вблизи Северо-Американского конти-
нента. Аккреция дуг к континенту происходи-
ла в позднеюрско-раннемеловое время [Decker 
et al., 1994].

С каждым из перечисленных этапов разви-
тия островодужных структур (позднетриасово-
среднеюрским и позднеюрско-раннемеловым) 
были связаны проявления гранитоидного маг-
матизма.

Гранитоидные комплексы позднетриасо-
вого–среднеюрского этапа представлены как 
собственно гранитами, но в ассоциации с доста-
точно большим количеством пород среднего и 
основного состава (террейн Юкон-Танана), так 
и диоритами–тоналитами (террейн Пенинсу-
ла). Гранитоиды позднеюрско-раннемелового 
этапа включают преимущественно тоналиты, 
в подчиненном количестве встречаются дио-
риты, гранодиориты, трондьемиты (террейны 
Врангелия, Коюкук, Тогиак).

Для гранитоидов позднетриасово-сред-
неюрского этапа террейна Пенинсула отме-
чается тесная ассоциация с островодужными 
высоко-магнезиальными базальтами, магнези-
альными андезитами, андезит-базальтовыми 
или андезит-дацит-риолитовыми известково-
щелочными сериями. Петро-геохимические 
данные по гранитоидам этого этапа (умеренно-
глиноземистый характер пород и принадлеж-
ность к известково-щелочной серии, обогащение 
крупноионными литофильными элементами от-
носительно высокозарядных, соотношение Rb и 
(Y+Nb), хорошо выраженная отрицательная Ta-
Nb аномалия, (см. рис. 2.4.7, 2.4.9) подчеркива-
ют их надсубдукционное происхождение. Для 
них характерны низкие первичные отношения 
87Sr/86Sr, не превышающие 0.7040 (среднеюр-
ские плутоны Аляскинско-Алеутского батолита, 
террейн Пенинсула) [Miller, 1994], а данные по 
изотопии свинца устанавливают, что источник 
гранитоидных магм имел преимущественно 
океаническое происхождение (раннеюрский ба-
толит Тэйлор Маунтин, террейн Юкон-Танана) 
[Foster et al., 1994].

Данные по наиболее хорошо изученному ко-
ровому разрезу дуги Талкитна, в который вхо-
дят тоналитовые плутоны (террейн Пенинсула, 
Южная Аляска), свидетельствуют о том, что 
весь разрез коры дуги Талкитна был образован 
из единой примитивной магмы [Rudnick, Gao, 
2003]. Расчеты показали, что необходимо при-
близительно 20–30% кристаллизации пироксе-
нитов из первичного расплава в равновесии с 

мантийным перидотитом по Fe/Mg отношению, 
чтобы образовались наиболее примитивные 
базальты разреза Талкитна. Другими словами, 
это означает, что 20–30% островодужного раз-
реза должно было состоять из пироксенита. 
Однако в реальности такие пропорции габбро-
норитов и пироксенитов в районе Тонсина не 
наблюдаются (см. рис. 2.4.5). Р. Рудник, С. Гао 
[2003] считают, что большая часть пироксени-
тов и гранатовых гранулитов была удалена из 
нижней части разреза островной дуги в резуль-
тате плотностной нестабильности (деламина-
ции). Одновременно внутрикоровая диффе-
ренциация обусловливает образование пород 
среднего состава, как в вулканической, так и в 
плутонической фациях. 

С ростом островодужной постройки эти по-
роды могли захораниваться на нижнекоровых 
глубинах (рис. 2.4.13), свидетельством чему 
является присутствие диоритов и тоналитов 
останца Кланелничина, содержащих кумуля-
тивный гранат. Эти породы также могли испы-
тывать частичное плавление с образованием 
расплавов кислого состава, продукты кристал-
лизации которого имеют высокие содержания 
SiO2, низкий Mg#, обогащенные ЛРЗЭ и де-
плетированные ТРЗЭ спектры распределения 
РЗЭ. Р. Рудник, С. Гао [Rudnick, Gao, 2003] 
предполагает, что такие расплавы могли пере-
мешиваться с примитивными базальтовыми 
расплавами с образованием высокомагнези-
альных андезитов.

Выводы:
Мезозойские доаккреционные грани-1. 

тоидные комплексы Аляски входят в состав 
корневых частей энсиматических островных 
дуг позднетриасового-среднеюрского (дуги 
Талкитна, Коюкук, Тогиак) и позднеюрского и 
раннемелового возраста (дуги Читина и Чиза-
на), в разное время аккретировавших к окраи-
не Северо-Американского континента.

Плутоны представлены в основном по-2. 
родами среднего-кислого состава (диорита-
ми, кварцевыми диоритами, тоналитами, реже 
монцонитами и кварцевыми монцонитами); в 
меньшей степени развиты породы основного 
(роговообманковые габбро, габбро-диориты, 
монцогаббро) и кислого (гранодиориты, граниты 
и трондьемиты) состава. Породы принадлежат 
известково-щелочной серии, Na2O в них преоб-
ладает над K2O, спайдер-диаграммы характери-
зуются обогащением крупноионными литофиль-
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ными элементами относительно высокозарядных 
и Ta–Nb минимумом; низкие первичные отноше-
ния 87Sr/86Sr указывают на первично мантийный 
характер источника гранитоидных магм.

Появление плутонических комплексов 3. 
средне-кислого состава в энсиматических 
островных дугах до стадии их причленения к 
континентальной окраине Северной Амери-
ки маркирует процесс зарождения гранитно-
метаморфического слоя континентальной коры.

2.5. Кроноцкий террейн, 
Восточная Камчатка

В структуре Восточной Камчатки выделяет-
ся несколько аллохтонных террейнов, аккрети-
рованных к окраине Азии в кайнозое [Watson, 
Fujita, 1985; Parfenov et al., 1993; Nokleberg et 
al., 1994; Geist et al., 1994; Соколов, Бялобже-
ский, 1996; Konstantinovskaia, 2001]. Кроноц-
кий островодужный террейн, простирающий-
ся в северо-восточном направлении, является 

наиболее восточным из них (см. рис. 2.1.1, рис. 
2.5.1). Фрагменты Кроноцкого террейна обна-
жаются на Восточных полуостровах (Камчат-
ский Мыс, Кроноцкий и Шипунский) [Bazhenov 
et al., 1992; Аккреционная …, 1993]. Кроноц-
кая вулканическая дуга существовала как еди-
ная островодужная система с позднемелового 
времени: наиболее древние (коньяк-нижний 
кампан-маастрихтские) островодужные ком-
плексы известны на п-ове Кроноцкий [Разни-
цин и др., 1985]. Вулканическая активность за-
кончилась в среднем эоцене [Аккреционная …, 
1993; Щербинина, 1997; Бояринова и др., 2000]. 
Кроноцкая дуга была надвинута на континен-
тальную окраину Камчатки в позднеэоценовое–
раннемиоценовое время [Zinkevich, Tsukanov, 
1993; Alexeiev et al., 2006].

В строении Кроноцкого островодужного 
террейна участвуют офиолитовые комплексы 
различного возраста и генезиса, известные на 
полуостровах Камчатский Мыс и Кроноцкий. 
Только с офиолитами п-ова Камчатский Мыс 

Рис. 2.4.13. Схематическая иллюстрация процесса прогрессивного захоронения ранее сформирован-
ных плутонических и вулканических пород с ростом островодужной постройки, на примере дуги Талкит-
на, террейн Пенинсула, по: [Rudnick, 2003]

а) начало формирования островодужной постройки; б) внутрикоровая дифференциация с образованием пород 
среднего–кислого состава и кумулятов основного–ультраосновного состава в нижней части коры; в и г) погружение 
габброидов и вулканитов на нижнекоровые глубины, частичное плавление средне-кислых плутонических пород и вул-
канитов

1–3 – вулканиты островодужной постройки; 4, 5 – кумулаты: 4 – габброидные, 5 – ультрамафитовые; 6 – расплавы 
среднего–кислого состава
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Рис. 2.5.1. Геологическая карта п-ова Камчатский мыс, по: [Зинкевич и др., 1985; Разницин и др., 1985] 
с изменениями

1 – плиоцен-четвертичные отложения; 2 – миоценовая тюшевская серия; 3, 4 – маастрихт-верхнеэоценовая стол-
бовская серия: 3 – палеоцен-нижнеэоценовая баклановская, рифовская и верещагинская подсвиты, 4 – маастрихт-
палеоценовая тарховская подсвита; 5 – палеоцен-верхнеэоценовый каменский комплекс; 6 – позднемеловой пикежский 
комплекс; 7 – нижне-верхнемеловой африканский комплекс; 8 – серпентинитовый меланж и серпентинизированные 
перидотиты горы Солдатская; 9 – габброидные породы Оленегорского плутона; 10 – габброидные породы блока р. 1-я 
Ольховая; 11 – надвиги (а), крутопадающие разломы (б); 12 – стратиграфический контакт; 13 – местоположение рис. 
2.5.2; 14 – граница Африканского и Столбовского блоков; 15 – элементы залегания
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связаны проявления плагиогранитного маг-
матизма, поэтому ниже будет более подробно 
рассмотрено их строение и место в них пла-
гиогранитных комплексов.

Геологический очерк
Полуостров Камчатский Мыс имеет слож-

ную складчато-надвиговую структуру, включа-
ющую вулканогенные, терригенные и вулкано-
кластические (преимущественно туфогенные) 
породы мелового и палеоцен-эоценового воз-
раста, а также тектонические пластины серпен-
тинитового меланжа, габбро и ультрамафитов 
[Хотин, 1976; Зинкевич и др., 1985; Разницин и 
др., 1985; Федорчук, 1989; Шапиро и др., 1987; 
Зинкевич и др., 1993; Бояринова и др., 2000, 
2001; Савельев, 2004; Хотин, Шапиро, 2006].

Собственно офиолитовый разрез п-ова Кам-
чатский Мыс составляю: 1) габброиды и доле-
риты Оленегорского массива, 2) ультрамафиты 
горы Солдатская, 3) габбро и плагиограниты 
в серпентинитовом меланже, 4) базальты и 
известковистые породы, яшмы, кремни апт-
сеноманского африканского комплекса; 5) ба-
зальты и глинистые сланцы каменского ком-
плекса палеоцен-эоценового возраста.

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав 
гранитоидных комплексов

Структура Оленегорского массива изучена 
в обнажениях вдоль рек Оленья, Стремитель-
ная, Водопадная и ручья Каменный (рис. 2.5.2). 
Здесь можно видеть, что Оленегорский массив 
состоит из нескольких тектонических пластин, 
сложенных габброидами, которые секутся до-
леритовыми дайками мощностью 0.5–5 м. В 
некоторых местах (реки Водопадная и Стреми-
тельная) наблюдаются многочисленные близпа-
раллельные практически вертикальные дайки, 
напоминающие дайковый комплекс. Вдоль кон-
тактов тектонических пластин развит серпенти-
нитовый меланж. Меланж содержит блоки габ-
бро, долеритов и родингитов. Вблизи контактов 
с серпентинитовым мелажем габбро содержит 
многочисленные ксенолиты серпентинитов 
(0.1–5 м). Вблизи зоны меланжа по рекам Водо-
падная и Стремительная наблюдаются два не-
больших блока полосчатого комплекса (ширина 
выхода около 10 м). Структура полосчатого ком-
плекса неоднородна, что обусловлено неравно-
мерным распределением породообразующих 
минералов: оливина, плагиоклаза и пироксенов 

[Крамер и др., 2001; Tsukanov et al., 2007]. Для 
габброидов получены Ar-Ar датировки, состав-
ляющие 95 млн лет [Portnyagin et al., 2006].

Среди габброидов Оленегорского массива 
преобладают диаллаговые габбро, обладающие 
средне-крупнозернистой габбровой структу-
рой [Крамер и др., 2001; Tsukanov et al., 2007] 
и содержащие ксенолиты серпентинитов. До-
лериты даек имеют мелко-среднезернистую 
офитовую структуру и состоят в основном из 
плагиоклаза и клинопироксена, а также тита-
номагнетита (3–5%).

Оленегорский массив тектонически пере-
крыт толщей сильно тектонизированных 
пиллоу-базальтов с прослоями яшм и кремни-
стых аргиллитов палеоцен-эоценового возрас-
та (каменский комплекс) [Высоцкий, 1989] (см. 
рис. 2.5.2). Последний, в свою очередь, пере-
крыт позднемеловым пикежским комплексом 
[Fedorchuk, 1989]. Он включает олистолиты 
известняков, яшм и пиллоу-базальтов альб-
сеноманского возраста [Fedorchuk, 1989].

В районе верховья рек 1-я Ольховая и 1-я Пе-
ревальная серпентинитовый меланж содержит 
крупный блок габброидов, 1.5 км в поперечни-
ке и 100 м мощностью (рис. 2.5.3). Габброиды 
прорваны дайками долеритов, а также содер-
жат плагиогранитный материал как в виде сети 
жил, неправильной формы мощностью от 1 до 
5–7 см, так и в виде дайкообразных тел, мощ-
ностью 1.5–2.0 м. Последние прорывают габбро 
и содержат его ксенолиты остроугольной фор-
мы (рис. 2.5.4). Кроме того, присутствуют дай-
ки плагиогранит-порфиров мощностью 5–7 м, 
прорывающие как габбро, так и долериты.

Для плагиогрантиов получены U-Pb 
SHRIMP датировки цирконов по семи точкам, 
составляющие 74.7 ± 1.8 млн лет [Лучицкая и 
др., 2006] (рис. 2.5.4) (табл. 2.5.1).

Габброиды блока р.1-я Ольховая представ-
лены мелкозернистыми роговообманковыми 
габбро и габбро-норитами.

Плагиограниты имеют мелко-среднезер-
нистую неравномернозернистую, паналлотрио-
морфнозернистую или субофитовую структуру. 
Реже для них характерна гранофировая струк-
тура, образованная червеобразными прораста-
ниями кварца и плагиоклаза. Плагиограниты 
сложены в основном плагиоклазом и кварцем. 
Темноцветные минералы в количестве не более 
5% представлены биотитом и амфиболом. Сре-
ди акцессорных минералов присутствуют цир-
кон, апатит, сфен, рудный минерал.
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Вкрапленники в плагиогранит-порфирах 
представлены крупными зернами кварца или 
агрегатом более мелких его зерен и плагиокла-
зом, редко – биотитом. Основная масса имеет 
мелкозернистую или более крупнозернистую 
гранобластовую структуру, сложенную кварцем, 
плагиоклазом, хлоритом и эпидотом. Из акцес-
сорных минералов присутствуют апатит, сфен.

Вулканические породы п-ова Камчатский 
Мыс представлены базальтами африканского и 
каменского комплексов.

Петро-геохимические характеристики

По данным ряда авторов [Крамер и др., 
2001; Tsukanov et al., 2007], содержания SiO2, 
MgO и FeO* в перидотитах горы Солдатская 
заметно варьируют, что связано с разной сте-
пенью серпентинизации, но величина Mg# 
остается практически постоянной (90.8–91.4). 
Породы деплетированы в отношении Ti, Al и 
Ca (TiO2 = 0.005–0.008%, Al2O3 = 0.1–0.6%, CaO 
= 0.10–0.85%).

Рис. 2.5.3. Геологическая схема верховьев рек 1-я Ольховая и 1-я Перевальная, составлена с использо-
ванием материалов [Бояринова и др., 2000; Зинкевич и др., 1985] (А) и ксенолиты мелкозернистого габбро 
в плагиогранитах (Б)

1 – габбро; 2 – дайки плагиогранитов. Остальные условные обозначения см. рис. 2.5.1
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Перидотиты характеризуются повышен-
ными легкими РЗЭ ((La/Eu) n= 1.86), низкими 
средними (от 0.04 до 0.10 г/т) и тяжелыми РЗЭ 
(от Dy до Er); средние РЗЭ деплетированы в 
отношении тяжелых ((Lu/Eu) n= 6.3) (рис. 2.5.5, 
А). Эти характеристики сближают их с надсуб-
дукционными перидотитами массива Троодос, 
согласно [Kay, Senechal, 1976].

Диаллаговые габбро Оленегорского масси-
ва имеют более низкие содержания титана, на-
трия, калия (0.17–0.38% TiO2, 1.57–2.21% Na2O, 
0.01–0.04% K2O, <0.01–0.02  P2O5) и фосфора и 
более высокие содержания магния и кальция 
(9.0–10.4% MgO, 12.0–14.2% CaO) в сравнении 
с базальтами африканского и каменского ком-
плексов. Хондрит-нормализованные спектры 

Рис. 2.5.4. Диаграмма с конкордией Тера-Вассербурга для цирконов из плагиогранитов (А) и 
катодолюминисцентные изображения цирконов (Б) (белые кружки – точки измерения)
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Таблица 2.5.1. Результаты U-Pb SHRIMP исследований цирконов из плагиогранитов офиолитового 
комплекса п-ова Камчатский мыс

точка 206Pbc, % U, г/т Th, г/т 232Th/238U
206Pb*, 

г/т

Конкордантный возраст, млн лет
206Pb/238U
возраст

206Pb/238U
возраст

206Pb/238U
возраст

M12.3.1 14,38 125 32 0,26 1,3 68 6 74 2 74 3
M12.1.1 5,51 284 75 0,27 2,9 72 3 74 2 74 2
M12.5.1 7,15 163 67 0,42 1,7 73 4 73 2 73 3
M12.6.1 7,74 172 75 0,45 1,9 74 3 74 2 75 3
M12.4.1 3,31 206 73 0,36 2,2 75 4 74 2 74 3
M12.2.1 4,24 155 41 0,27 1,6 76 3 75 2 74 3
M12.7.1 5,47 98 24 0,25 1,1 81 5 77 3 78 3
Погрешности: 1-сигма; Pbc and Pb* – пропорции обычного и радиогенного свинца соответственно.
Погрешность в калибровке стандарта 0.92%
Обычный Pb, скорректированный с использованием измеренного 204Pb.
Обычный Pb, скорректированный с учетом 206Pb/238U-207Pb/235U конкордантного возраста
Обычный Pb, скорректированный с учетом 206Pb/238U-208Pb/232Th конкордантного возраста

РЗЭ габбро сходны с таковыми в кумулятах, 
кристаллизовавшихся из расплавов N-MORB: 
(La/Sm)n = 0.3–0.9, Lan = 1.5–2.8, Smn = 3–4.5, 
Lun = 2.8–6; характерна отчетливая позитивная 
Eu-аномалия (рис. 2.5.5, Б) [Крамер и др., 2001; 
Tsukanov et al., 2007].

По главным элементам габброидные поро-
ды верховья рек 1-я Ольховая и 1-я Переваль-
ная сходны с габброидами Оленегорского мас-
сива [Крамер и др., 2001; Tsukanov et al., 2007]. 
Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ на-
ходятся на уровне 1–4 хондритовых и сходны 
с таковыми базальтов N-MORB (рис. 2.5.6, А). 
Относительно низкие содержания TiO2, Y и Zr 
(0.16–0.91%, 4.3–13, и 5–46 г/т, соответствен-
но) сближают их с габброидами Филиппин-
ского моря, принадлежащими к бонинитовой 
серии, согласно С.К. Злобину, Г.С. Закариадзе 
[Злобин, Закариадзе, 1985] (рис. 2.5.7).

Породы кислого состава на классификаци-
онной диаграмме Ab–An–Or располагаются 
в области трондьемитов (рис. 2.5.8, А), по со-
отношению SiO2 и K2O они попадают в поле 
пород низкокалиевой серии (рис. 2.5.8, Б), и 
являются низкоглиноземистыми гранитоидами 
(Al2O3 = 11.34–12.91%, табл. 2.5.2). Спайдер-
диаграммы элементов-примесей, нормирован-
ных по граниту океанических хребтов (ORG) 
[Pearce et al., 1984], для плагиогранитов харак-
теризуются низкими содержаниями крупнои-
онных литофильных элементов примерно на 

уровне ORG и деплетированы в отношении 
высокозарядных элементов, фиксируются от-
четливые минимумы Ta, Nb, Zr (рис. 2.5.9, В). 
По соотношению Rb и (Y+Nb) плагиограниты 
относятся к группе гранитов вулканических 
дуг, по: [Pearce et al., 1984] (рис. 2.5.9, Г).

Для плагиогранитов характерны нефракци-
онированные хондрит-нормализованные спек-
тры распределения РЗЭ с очень низкими содер-
жаниями на уровне примерно 10 хондритовых, 
что незначительно превышает их содержаиня 
в габброидах. Часть образцов имеет спектры 
распределения РЗЭ, сходные с таковыми для 
габброидов, с пониженными легкими РЗЭ, 
остальные отличаются небольшим обогащени-
ем в легкой части спектра, для всех характерна 
отрицательная Eu-аномалия (см. рис. 2.5.7).

По данным [Крамер и др., 2001; Tsukanov et 
al., 2007], базальты каменского и африканско-
го комплексов сходны в отношении главных 
и редких элементов и относятся к умеренно 
дифференцированным океаническим толеи-
там: 1.25–1.99% TiO2, 2.32–3.5% Na2O, 0.68–
2.02% K2O, 0.12–0.23% P2O5, 5.69–7.16% MgO 
и 8.39–10.6% CaO. Содержания РЗЭ в базаль-
тах находятся на уровне 20–50 хондритовых. 
Хондрит-нормализованные спектры характе-
ризуются незначительной отрицательной Eu-
аномалией (см. рис. 2.5.6, В). Сходство спек-
тров распределения РЗЭ ((La/Sm)n= 0.4–0.7), а 
также спайдер-диаграмм базальтов каменско-
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го и африканского комплексов с базальтами 
N-MORB позволяет предполагать, что они об-
разовались из деплетированных расплавов N-
MORB. Некоторые базальты каменского ком-
плекса имеют значительные содержания K2O 
(до 2.0%); отношение La/Sm в них возрастает 
до (0.9–1.0), указывая на происхождение из 
менее деплетированных расплавов T-MORB. 
Однако, повышение содержаний щелочей и 
других литофильных элементов может опре-
деляться степенью измененности базальтов 
и низкотемпературного метаморфизма, что 

отражается на спайдер-диаграммах (см. рис. 
2.5.6, Г).

Долериты, образующие дайки в габброидах 
Оленегорского массива, сходны с рассмотрен-
ными выше базальтами, отличаясь более низ-
кими содержаниями K2O (0.04–0.26%) и Na2O 
(1.90–2.45%) и более высокими содержаниями 
MgO (8.0–8.9%). Хондрит-нормализованные 
спектры РЗЭ долеритов практически парал-
лельны таковым для базальта N-MORB. Сум-
марные содержания РЗЭ в долеритах ниже, 
чем в базальтах Каменского комплекса, на 

Рис. 2.5.6. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ габбро и плагиогранитов верховьев рек 1-я Ольхо-
вая и 1-я Перевальная (А) и сопоставление с модельными составами плагиогранитов, полученными при 
70–80% фракционной кристаллизации габброидной жидкости (Б)

1 – плагиограниты; 2 – габбро; 3, 4 – модельные составы плагиогранитов: 3 – 70% фракционной кристаллизации, 
4 – 80%
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уровне 15–20 хондритовых; La/Sm)n= 0.4–0.6; 
наблюдается незначительная отрицательная 
Eu-аномалия (см. рис. 2.5.7, Б).

Модели происхождения и геодинамическая 
обстановка формирования

В работах [Цуканов, Федорчук, 2001; Кра-
мер и др., 2001; Сколотнев и др., 2001; Skolotnev 

et al., 2003; Цуканов и др., 2004; Tsukanov et al., 
2007] на основании геологических, геохими-
ческих и минералогических данных для п-ова 
Камчатский Мыс, а также сопоставления их с 
аналогичными данными по п-ову Кроноцкий 
показано, что может быть выделено несколько 
офиолитовых комплексов различного проис-
хождения (табл. 2.5.3): 1) апт-сеноманского воз-

Рис. 2.5.7. Диаграммы Zr/(Zr+Y) –TiO2 (А) и TiO2–FeO/MgO (Б) [Злобин, Закариадзе, 1985] для 
габброидов Оленегорского массива и блока из меланжа р. 1-я Ольховая

1 – Оленегорский массив; 2 – р. 1-я Ольховая
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раста – представляет собой фрагмент древней 
океанической коры, состоящей из толеитовых 
базальтов, пелагических осадков и габброидных 
пород; в настоящее время присутствуют в виде 
тектонических пластин и олистоплаков (афри-
канский комплекс) в отложениях пикежского 
комплекса; 2) позднемелового возраста – имеет 
надсубдукционное происхождение и состоит из 
сильно деплетированных перидотитов, габбро, 
плагиогранитов, ассоциирующих с островодуж-
ными толеитами, бонинитами и высоко-Al то-
леитовыми базальтами; 3) палеоцен-эоценового 
возраста – имеет интрадуговое или задуговое 
происхождение и состоит из габбро, долеритов 
(дайковый комплекс) и базальтов, производных 
расплавов океанических толеитов (для п-ова 

Кроноцкий отмечаются долериты с характери-
стиками базальтов задуговых бассейнов).

Формирование офиолитовых комплексов 
было связано с эволюцией Кроноцкой энсима-
тической вулканической дуги. Согласно палео-
магнитным данным, она образовалась на 20o с.ш. 
и имела широтное простирание [Bazhenov et 
al., 1992; Pechersky et al., 1997; Levashova et al., 
2000]. По данным Д. Алексеева и др. [Alekseev et 
al., 2006], зона субдукции располагалась к югу от 
дуги и возникла в позднемеловое время.

Собственно первый офиолитовый комплекс 
и представляет собой фрагмент океанической 
коры, на которой возникла Кроноцкая дуга. 
Островодужный вулканизм в Кроноцкой дуге 
проявлялся с коньяк-кампанского по среднеэ-

Рис. 2.5.8. Диаграммы Ab–An–Or (A), K2O–SiO2 (Б), спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на ORG (В) и Rb–(Y+Nb) (Г) для плагиогранитов п-ова Камчатский Мыс
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Таблица 2.5.2. Петрогенные (мас.%) и редкие элементы-примеси (г/т) в габбро и плагиогранитах верхо-
вья рек 1-я Ольховая и 1-я Перевальная, п-ов Камчатский Мыс

Компо-
нент

габбро плагиограниты
0260/2 0262/1 0269/1 9863/5 9865/1 M11/1 M11/6 M12/1 M12/3 M16

SiO2     49.3 47.9 43.4 68.5 72.3 77.0 71.9 74.2 74.7 75.7
TiO2 0.16 0.37 0.91 0.53 0.30 0.33 0.41 0.16 0.30 0.40
Al2O3 16.5 15.7 15.9 13.0 13.4 12.1 12.7 12.4 11.3 12.4
Fe2O3 1.08 2.84 7.14 3.32 2.09 1.28 3.28 1.81 1.52 1.76
FeO 4.86 7.45 9.36 4.15 1.12 0.86 1.65 1.29 0.79 0.86
MnO 0.14 0.20 0.20 0.18 0.07 0.04 0.07 0.06 0.04 0.03
MgO 9.23 8.61 7.19 0.74 0.73 0.65 0.73 0.74 0.88 0.89
CaO 14.7 10.6 10.8 4.32 3.13 2.14 2.92 2.97 3.92 1.57
Na2O 1.43 2.42 1.69 3.47 4.38 3,80 4,20 3,90 4,09 5,12
K2O 0.13 0.29 0.15 0.15 0.40 0,92 0,38 0,29 0,15 0,31
P2O5 0.02 0.04 0.03 0.11 0.06 0.03 0.07 0.07 0.04 0.06
H2O

+ 1.89 3.17 2.16 0.78 1.33
0.90 1.35

1.06
2.17 0.90

CO2 0.11 0.08 0.07 0.04 0.06 0.06
Сумма 99.56 99.67 98.98 99.30 99.38 100.08 99.61 98.96 99.92 100.04
Mg# 73.9 60.7 44.9 15.6 30.2 36.6 24.3 31.2 42.7 39.4
Rb - - - 0.98 5 11 2 1.6 1 2
Ba 13 50 16 35 68 279 74 37 16 39
Th н.о. н.о. н.о. 0.09 0.32 1.55 0.24 0.20 0.36 0.64
U н.о. н.о. н.о. 0.04 0.21 0.61 0.17 0.08 0.24 0.23
Nb н.о. н.о. н.о. 1.6 1.0 1.54 0.60 0.6 0.84 0.94
Ta н.о. н.о. н.о. 0.05 0.06 0.14 0.05 0.02 0.07 0.09
Sr 117 116 107 168 165 156 232 215 116 144
Zr 19 20 20 57 86 72 14 71 27 45
Hf - - - 0.39 0.62 2.57 0.68 0.4 1.19 1.75
Sc 55 55 56 25 13 8 17 13 16 12
V 152 230 793 3 34 30 18 7 24 27
Cr 329 22 7 1 3 20 9 5 8 16
Ni 97 56 25 2 2 15 7 5 7 9
Zn 43 57 67 89 48 н.о. н.о. 20 н.о. н.о.
Y 5.0 7.7 5.9 25 20 17 23 20 30 14
La 0.45 0.70 0.55 2.8 4.1 5.86 2.43 4.2 4.67 5.25
Ce 1.1 1.8 1.3 8.1 10 12.2 6.07 10 10.7 10.2
Pr 0.20 0.33 0.23 1.6 1.7 1.59 1.04 1.7 1.64 1.39
Nd 1.1 1.8 1.2 8.6 7.8 6.73 5.95 7.8 8.19 6.13
Sm 0.42 0.70 0.51 2.8 2.4 1.68 2.13 2.4 2.49 1.58
Eu 0.19 0.29 0.27 1.4 0.69 0.61 0.90 0.69 0.89 0.47
Gd 0.65 1.0 0.77 3.9 2.8 2.07 3.00 2.8 3.57 1.93
Tb - 0.22 - 0.70 0.47 0.36 0.53 0.47 0.67 0.32
Dy 0.83 1.3 0.98 4.9 3.3 2.48 3.68 3.3 4.65 2.21
Ho 0.18 0.28 0.22 1.0 0.66 0.57 0.83 0.66 1.08 0.49
Er 0.57 0.91 0.69 3.1 2.3 1.75 2.40 2.3 3.22 1.42
Tm н.о. н.о. н.о. 0.46 0.34 0.29 0.36 0.34 0.49 0.22
Yb 0.56 0.88 0.67 2.7 2.4 2.01 2.34 2.4 3.08 1.42
Lu 0.09 0.14 0.10 0.41 0.38 0.33 0.35 0.38 0.48 0.22

Примечание: главные элементы определялись методом мокрой химии в аналитическом центра ГИН 
РАН (Москва, Россия); редкие и редкоземельные элементы – методом ICP MS в ИМГРЭ (Москва, Россия) 
(аналитик Д.З. Журавлев) (плагиограниты) и научном геолого-геофизическом центре г. Потсдам, Германия 
(плагиогранит, М-12/1). Mg# = 100MgO/(MgO+FeO), FeO = FeO+0,9Fe2O3. н.о. – компонент не определялся; 
- – содержание компонента ниже чувствительности метода
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оценовое время (рис. 2.5.9). В это время про-
исходила субдукция плиты Кула или Пацифик 
под Кроноцкую дугу. Формирование второго и 
третьего офиолитовых комплексов связывает-
ся с эволюцией этой островной дуги [Крамер 
и др., 2001; Сколотнев и др., 2001; Tsukanov et 
al., 2007]. Перидотиты второго офиолитово-

го комплекса являются реститами в процессе 
плавления деплетированной мантии, что под-
тверждается их химическим и минеральным 
составом [Крамер и др., 2001; Сколотнев и др., 
2001; Tsukanov et al., 2007].

Габброиды и плагиограниты верховьев рек 
1-я Ольховая и 1-я Перевальная относятся к 

Рис. 2.5.9. Схематическая иллюстрация эволюции Кроноцкой палеодуги в кампане–маастрихте (А) и 
палеоцене–среднем эоцене (Б) (вне масштаба)
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этому же надсубдукционному офиолитовому 
комплексу. Залегание плагиогранитов в виде 
мелких жил и дайкообразных тел в габброи-
дах показывает, что они формировались на бо-
лее поздней стадии их становления. Об этом 
же свидетельствует наличие многочисленных 
ксенолитов габброидов в плагиогранитном 
материале (см. рис. 2.5.3). Несмотря на то, что 
характер распределения РЗЭ в габброидах и 
части плагиогранитов близок к таковому для 
океанических толеитов, данные породы имеют 
не океаническую природу. 

Перечисленные выше данные о поведении 
элементов-примесей в плагиогранитах (отри-
цательные аномалии Ta, Nb; соотношение Rb 
и (Y+Nb)), низких концентрациях TiO2, Zr, Y 
в габброидах и данные по составу минералов 
из габброидов позволяют сделать вывод, что 
породы формировались в надсубдукционной 
обстановке. В целом, данные по химическо-
му составу и минералогии габброидов и пла-
гиогранитов позволяют предполагать, что они 
являются производными расплавов острово-
дужных толеитов. Плагиогранитный расплав 
являлся остаточным при фракционировании 
габброидной магмы. Это подтверждается дан-

ными геохимического моделирования, кото-
рое показывает, что деплетированные в отно-
шении легких РЗЭ плагиограниты могли об-
разоваться в результате 70–80% фракционной 
кристаллизации габброидной жидкости (см. 
рис. 2.5.6, Б).

На основании кампанского возраста плаги-
огранитов предполагается, что второй офио-
литовый комплекс, в который объединяются 
перидотиты и габбро с плагиогранитами на 
основании их петро-геохимических и минера-
логических характеристик, сфоромировался в 
позднемеловое время [Лучицкая и др., 2006]. 
В этом случае позднемеловые бониниты и 
островодужные толеиты тарховской свиты, 
развитые в северной части п-ова Камчатский 
Мыс, могут рассматриваться как когенетич-
ные надсубдукционным перидотитам [Tsu-
kanov et al., 2007].

Офиолиты надсубдукционной природы 
п-ова Камчатский Мыс, а также п-ова Кроноц-
кий сформировались приблизительно в одно 
и то же позднемеловое время и представляют 
собой фрагменты единого офиолитового ком-
плекса [Цуканов, Федорчук, 2001; Крамер и 
др., 2001; Сколотнев и др., 2001; Skolotnev et 

Таблица 2.5.3. Пространственно-временные соотношения офиолитовых комплексов и структурная по-
зиция плагиогранитов п-ова Камчатский мыс
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al., 2003; Tsukanov et al., 2007]. Этот комплекс 
образовался в результате повторного частично-
го плавления перидотитов мантийного клина с 
выплавлением толеитовых базальтов и бони-
нитов в сегменте Камчатский Мыс и плагиото-
леитов в Кроноцком сегменте.

В дальнейшей эволюции Кроноцкой вул-
канической дуги происходило интрадуговое 
растяжение и формирование третьего офиоли-
тового комплекса. В палеоцене–эоцене форми-
ровались габброиды Оленегорского массива, 
дайковый комплекс, имело место излияние 
базальтов каменского комплекса и накопление 
пелагических и гемипелагических отложе-
ний [Сколотнев и др., 2001]. Последние, по-
видимому, являются верхней частью данного 
офиолитового комплекса [Крамер и др., 2001; 
Tsukanov et al., 2007].

Реорганизация океанических плит и из-
менение направления движения плит Кула и 
Пацифик в среднем эоцене привели к прекра-
щению активной субдукции под Кроноцкую 
дугу [Engebretson et al. 1987; Kononov, 1989]. 
Продолжение вулканизма в среднем эоцене в 
Кроноцкой дуге, скорее всего, было связано с 
остаточной магматической камерой в основа-
нии дуги. Начало коллизии Кроноцкой дуги с 
окраиной Камчатки датируется поздним эоце-
ном [Alekseev et al., 2006].

Выводы:
Плагиограниты и вмещающие их габ-1. 

броиды входят в состав единого офиолитового 
комплекса вместе с деплетированными пери-
дотитами массива г.Солдатская и островодуж-
ными толеитовыми базальтами и бонинитами 
тарховской свиты п-ова Камчатский Мыс.

Геохимические характеристики плагио-2. 
гранитов (отрицательные аномалии Ta, Nb; 
соотношение Rb и (Y+Nb)), а также комплекс 
геохимических и минералогических данных 
по другим членам офиолитового разреза, сви-
детельствуют о его надсубдукционном проис-
хождении.

Возраст плагиогранитов датирован по 3. 
цирконам U-Pb SHRIMP методом как кампан-
ский (74.7 ± 1.8 млн лет).

Формирование надсубдукционного офио-4. 
литового комплекса, включающего плагиогра-
ниты, происходило в пределах энсиматической 
Кроноцкой островной дуги в позднемеловое 
время до момента ее аккреции к окраине Кам-
чатки в позднем эоцене.

2.6. Идзу-Бонин-Марианская 
энсиматическая дуга

Процесс зарождения материала кислого со-
става в современных энсиматических остров-
ных дугах, который может быть актуалисти-
ческим аналогом для процесса формирования 
доаккреционных гранитоидов, наиболее де-
тально изучен на примере кайнозойской Идзу-
Бонин-Марианской (ИБМ) дуги.

Регион Филиппинского моря и Юго-
Западной Японии характеризуется сложной 
структурой, которую образуют хребет Огаса-
вара, Идзу-Бонин-Марианская активная вулка-
ническая дуга, задуговые бассейны Шикоку и 
Паресе-Вела, хребет Кюсю-Палау (прото-ИБМ 
дуга), хребет Дайто и Западно-Филиппинский 
задуговый бассейн [Ohara et al., 1997] (рис. 
2.6.1). Данная структура вулканических дуг и 
задуговых бассейнов образовалась в результа-
те субдукции Тихоокеанской плиты в западном 
направлении под плиту Филиппинского моря 
[Taylor, 1992].

Западно-Филиппинский бассейн, который 
раскрывался между 60 и 35 млн лет назад, яв-
ляется наиболее древней вулканической про-
винцией плиты Филиппинского моря. Острово-
дужный вулканизм на восточной окраине этой 
плиты развивался с 43.5 млн лет в связи с изме-
нением направления движения Тихоокеанской 
плиты [Clague, Dalrymple, 1987] (рис. 2.6.2). 
До 40 млн лет среди продуктов вулканизма до-
минировали бониниты, а после – вулканиты 
толеитовой и известково-щелочной серий [Ша-
раськин, 1987; Taylor, 1992]. Ранний вулканизм 
прото-ИБМ дуги был активным в преддуговом 
регионе до 35 млн лет. В среднем олигоцене 
часть дуги была отделена от вулканического 
фронта в результате рифтинга. Островодуж-
ный магматизм хребта Кюсю-Палау закончил-
ся около 29 млн лет назад, когда происходил 
рифтинг на ранних стадиях развития задуговых 
бассейнов Шикоку и Паресе-Вела. Современ-
ный магматизм ИБМ дуги активен, начиная с 
15 млн лет после прекращения раскрытия этих 
бассейнов.

Присутствие плутонических и вулканиче-
ских пород средне-кислого состава миоцено-
вого, плиоценового и четвертичного возраста 
отмечается в различных структурах данного 
региона (см. рис. 2.6.2).

Габбро-тоналитовый и тоналитовый ком-
плексы Танзава и Кофу миоценового возраста 
картируются на п-ове Изу Центральной Японии 
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и являются фрагментами северной части ИБМ 
дуги. В этом районе происходит коллизионное 
сочленение ИБМ дуги и дуги Хонсю [Soh et al., 
1998; Haragushi et al., 2003 и др.]. Многими ав-
торами комплекс Танзава рассматривается как 
выведенный на поверхность фрагмент средней 
и частично нижней коры ИБМ островной дуги 
[Nakajima, Arima, 1998; Kawate, Arima, 1998; 
Haragushi et al., 2003; Tatsumi, Stern, 2006]. 
Сейсмические исследования показывают, что 
~30% коры Идзу-Бонинской дуги от 7 до 12 км 
глубины сложено тоналитовым слоем [Suye-
hiro et al., 1996] (см. рис. 2.6.2).

Тоналиты драгированы также с подня-
тия Комахаси-Дайни в северной части хребта 
Кюсю-Палау [Haragushi et al., 2003], которое 
представляет собой часть более древней ИБМ 
дуги, отделенную от современной ИБМ дуги 29 
млн лет назад в результате раскрытия бассей-
нов Шикоку и Паресе-Вела. Островодужные 
вулканиты толеитовой и известково-щелочной 
серии имеют олигоценовый возраст [Шарась-
кин, 1987; Haragushi et al., 2003]. K-Ar возраст 
пород средне-кислого состава составляет 37–
38 млн лет [Shibata et al., 1977].

Вулканические породы кислого состава 
(риолиты) выделяются E. Тамура и. Е. Татсуми 
[Tamura, Tatsumi, 2002] при обработке боль-
шой выборки (1011 обр.) анализов четвертич-
ных вулканических пород ИБМ дуги, несмотря 
на преобладание среди продуктов вулканизма 
базальтов и андезибазальтов (SiO2 <57%).

Дациты и риолиты драгированы также с 
поднятия Хахаджима, расположенного в пред-
дуговой части ИБМ дуги в районе сочленения 
с плато Огасавара [Ishiwatari et al., 2006] (рис. 
2.6.3). Наряду с ними были драгированы ба-
зальты, долериты, андезиты, высокомагнези-
альные андезиты, бониниты, адакиты, габбро-
иды и ультрабазиты. А. Ишиватари с соавтора-
ми рассматривают данную ассоциацию пород 
как офиолитовую, которая была выведена на 
поверхность в результате коллизии и субдук-
ции плато Огасавара под ИБМ дугу (см. рис. 
2.6.3) [Ishiwatari et al., 2006].

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав 

средне-кислых плутонических 
и вулканических комплексов

Комплекс Танзава интрудирует вулканиче-
ские, вулканокластические и гемипелагические 
осадочные отложения группы Танзава средне-

позднемиоценового возраста (рис. 2.6.4). Отло-
жения испытали региональный метаморфизм от 
цеолитовой до пренит-пумпеллиитовой фации, 
а также локально метаморфизованы в амфи-
болитовой фации в связи с внедрением пород 
комплекса Танзава. Он представлен двумя ин-
трузивными сериями: габброидной и тонали-
товой (последняя составляет ~80%), внедрение 
которых происходило в четыре стадии (см. рис. 
2.6.4) [Kawate, Arima, 1998]. 

Интрузивы первой стадии представлены 
габброидной серией от габбро-норита, рогово-
обманкового габбро до лейкогаббро и кварце-
вого габбро. Локально габброиды имеют рас-
слоенную текстуру, выраженную в чередовании 
полос, обогащенных роговой обманкой и пла-
гиоклазом, соответственно. 

Интрузивы второй–четвертой стадий сложе-
ны породами тоналитовой серии, среди которых 
выделяются мелко-крупнозернистые разности 
диоритов, кварцевых диоритов, тоналитов, лей-
котоналитов и трондьемитов. Относительно бо-
лее мафические породы этой серии (<60% SiO2) 
имеют кумулятивные структуры. Породы тона-
литовой серии сложены тремя главными мине-
ралами: роговой обманкой, плагиоклазом и квар-
цем. В небольших количествах встречаются кум-
мингтонит, биотит, магнетит, ильменит, калиевый 
полевой шпат, клинопироксен и ортопироксен. 
Апатит, сфен и циркон являются акцессорными 
минералами. На диаграмме Ab-An-Or точки со-
ставов пород тоналитовой серии расположены в 
поле тоналитов (см. ниже рис. 2.6.6, А). Возраст 
комплекса Танзава устанавливается в 5–10 или 7 
млн лет [Saito et al., 2004]  (см. рис. 2.6.2). По-
следние данные U-Pb SHRIMP датирования цир-
конов из плутонов комплекса Танзава указывают 
на возраст 4–5 млн лет [Tani et al., 2010].

Севернее комплекса Танзава, в той же кол-
лизионной зоне сочленения ИБМ дуги и дуги 
Хонсю, выделяется интрузивный комплекс 
Кофу, сложенный плутонами Ашигава, Тоно-
ги и Токува [Saito et al., 2004]. В центральной и 
северной частях коллизионной зоны плутоны 
комплекса Кофу прорывают терригенные по-
роды юрского–палеогенового возраста поясов 
Чичибу и Шиманто (рис. 2.6.5). В южной части 
зоны плутоны Ашигава интрудируют группу 
Нишиятсуширо миоценового возраста, а плу-
тоны Тоноги и Токува – терригенные породы 
мелового–палеогенового возраста пояса Шиман-
то. Возраст плутонов Ашигава и Токува состав-
ляет 11.6–12.9 млн лет (K-Ar метод, [Saito et al., 
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Рис. 2.6.1. Карта региона Филиппинского моря и Японии (А), батиметрическая карта района поднятия 
Комахаси-Дайни (Б), геофизический разрез (В) (местоположение – см. А), по: [Suyehiro, 1996] и 
генерализованный сейсмических разрез, составленный К. Конди по данным [Suyehiro et al., 1996; Takahashi 
et al., 2007; Kodaira et al., 2007] (Г) с изменениями

В: I – осадки, вулканиты (Р = 2–4 км/с; II – лавы, интрузивы (Р = 4.5–5.5 км/с; III – средняя кора (тоналитовый слой) 
(Р = 6.1–6.3 км/с; IV – нижняя кора (габбровый слой) (Р = 7.1–7.3 км/с)
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Рис. 2.6.1. Окончание

2004]). Породы плутона Ашигава представлены 
преимущественно средне-крупнозернистыми то-
налитами с равномернозернистой и порфировой 
структурой, плутона Тоноги – мелкозернистыми 
тоналитами с равномернозернистой структурой 
и плутона Токува – тоналитами, гранодиорита-
ми, в меньшей степени гранитами (рис. 2.6.6, Б). 
В целом авторы [Saito et al., 2004] относят грани-
тоиды комплекса Кофу к гранитам М-типа.

Плутонические породы средне-кислого со-
става поднятия Комахаси-Дайни классифициру-
ются как биотит-роговообманковые и роговооб-
манковые тоналиты [Haragushi et al., 2003], они 
имеют равномернозернистую или порфировую 
структуру. На диаграмме Ab-An-Or точки соста-
вов пород расположены в поле тоналитов и не-
значительно трондьемитов (рис. 2.6.6, В).

Дациты поднятия Хахаджима имеют деви-
трифицированную основную массу с микроли-
тами плагиоклаза и содержат ~25% вкраплен-
ников клино- и ортопироксена, плагиоклаза, 
кварца и магнетита [Ishiwatari et al., 2006].

Риолиты имеют микросферолитовую основ-
ную массу с вкрапленниками плагиоклаза и 
кварца.

Адакиты представлены двупироксеновыми 
андезитами со стекловатой или микролитовой 
основной массой и вкрапленниками (~10–15%) 
пироксенов, плагиоклаза, редко роговой об-
манки, оливина, клиноцоизита и кварца.

Петро-геохимические характеристики
По данным С. Кавате, М. Арима [Kawate, Ari-

ma, 1998], породы тоналитовой серии комплек-
са Танзава принадлежат известково-щелочной 
серии. На диаграммах Харкера они образуют 
тренды с постепенным изменением содержаний 
окислов при росте от 46 до 75% (рис. 2.6.7, А). В 
отличие от них, породы габброидной серии ком-
плекса Танзава не образуют таких трендов, они 
группируются в виде полей точек в интервале 
SiO2 от 42 до 52%. Относительно низкие содер-
жания К2O (<2.4%) и К2O/Na2O (<0.55) харак-
терны для пород обеих серий.
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Рис. 2.6.2. Распределение вулканической активности во времени и пространстве в районе Филиппинского 
моря, по: [Haragushi et al., 2003]
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Рис. 2.6.3. Возможная тектоническая модель выведения фрагмента преддугового офиолитового разре-
за, поднятие Хахаджима по: [Ishiwatari et al., 2006]

Пояснения см. в тексте

Рис. 2.6.4. Геологическая карта плутонического комплекса Танзава, по: [Kawate, Arima, 1998] (А) и тек-
тоническая карта северного окончания дуги Идзу (Б)

ЕА – Евразиатская плита, СА – Северо-Американская плита, ФЛ – плита Филиппинского моря, ТХ – Тихоокеанская 
плита, Иштл – тектоническая линия Итоигава-Шизуока, Татл – тектоническая линия Тоноки-Аикава
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Рис. 2.6.5. Геологическая карта коллизионной зоны Идзу, по: [Saito et al., 2004] с изменениями
а – комплекс Кофу; б – плутоны Ашигава, Тоноги
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Рис. 2.6.6. Диаграмма Ab–An–Or для пород гранитных комплексов Танзава (А), Кофу (Б), по [Saito et al., 
2004] и поднятия Комахаси-Дайни (В), по: [Haragushi et al., 2003]

1–3 – комплекс Кофу: 1 – Ашигава, 2 – Тоноги, 3 – Токува; 4–6 – поднятие Комахаси-Дайни: 4 – Cpx-Hb тоналит, 
5 – Bi-Hb тоналит, 6 – Hb тоналит

Для пород тоналитовой серии вариации 
редких элементов с ростом кремнезема также 
носят систематический характер; для Zr, Cr, 
Ni, Y и РЗЭ отмечается изменение характера 
трендов при содержании SiO2 60% (рис. 2.6.7, 
Б). Породы комплекса Танзава имеют высокие 
значения K/Rb отношения (306–1917), которые 
уменьшаются с ростом SiO2, и широкие вариа-
ции Rb/Sr отношений (0.01–0.340).

Спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на состав ORG, для пород то-
налитовой серии характеризуются обогащени-
ем крупноионными литофильными элементами 
относительно высокозарядных и четким Nb-

минимумом (рис. 2.6.8, А), что присуще над-
субдукционным магматитам. По данным С. Ка-
вате, М. Арима [Kawate, Arima, 1998], спайдер-
диаграммы пород габброидной серии имеют 
максимумы по Ti, для них характерны высокие 
Sr/K отношения и очень низкие содержания K 
и Rb. Для пород комплекса Танзава характерны 
относительно низкие содержания РЗЭ на уров-
не 1–16 хондритовых ((Ce/Yb)N<5) (рис. 2.6.9, 
А, Б). Для более высококремнеземистых пород 
отмечается отрицательная Eu-аномалия, для 
более мафических – положительная (Eu/Eu* = 
1.02–1.97), что объясняется аккумуляцией в них 
плагиоклаза.
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Рис. 2.6.7. Диаграммы Харкера для пород комплекса Танзава (А, Б), Кофу (В) и поднятия Комахаси-
Дайни (Г, Д), по: [Kawate, Arima, 1998; Saito et al., 2004; Haragushi et al., 2003]

На А, Б: 1 – породы габброидной серии, 2 – породы тоналитовой серии; на В: породы комплексов: 3 – Ашигава, 
4 – Тоноги, 5 – Токува; на Г, Д: 6 – Cpx-Hb тоналит, 7 – Bi-Hb тоналит, 8 – Hb тоналит
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Рис. 2.6.7. Продолжение
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Рис. 2.6.7. Продолжение
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Рис. 2.6.7. Продолжение
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Рис. 2.6.7. Окончание
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Рис. 2.6.8. Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG для пород тоналитовой 
серии комплекса Танзава (А), комплекса Кофу (Б) и поднятия Комахаси-Дайни (В), по: [Kawate, Arima, 
1998; Haragushi et al., 2003; Saito et al., 2004]
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низкокалиевой серии (см. рис. 2.6.7, Г). Редкие 
элементы, такие как Ba, Y, Zr, Nd, Yb, также об-
разуют линейные корреляции с содержанием 
SiO2 (см. рис. 2.6.7, Д).

Спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на состав ORG, для части гра-
нитоидов Ашигава и Тоноги характерно обога-
щение крупноионными литофильными элемен-
тами относительно высокозарядных, для другой 
части – обеднение калием и рубидием относи-
тельно гранита океанических хребтов. Для обе-
их групп гранитоидов характерен глубокий Ta-
Nb-минимум (рис. 2.6.8, В), указывающий на 
надсубдукционное происхождение пород.

Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ ро-
говообманковых и биотит-роговообманковых 
тоналитов характеризуются плоским распреде-
лением на уровне 11–30 хондритовых и отри-
цательной Eu-аномалией (рис. 2.6.9, Г). Только 
в образцах клинопироксен-роговообманковых 
тоналитов Eu-аномалия отсутствует.

Низкие первичные 87Sr/86Sr отношения 
0.7036–0.7039 для тоналитов Комахаси-Дайни 
сближают их с тоналитами комплекса Танзава. 
По соотношению 143Nd/144Nd и 87Sr/86Sr тонали-
ты Комахаси-Дайни попадают в поле вулкани-
тов ИБМ дуги (рис. 2.6.10, Б).

Дациты поднятия Хахаджима содержат 
65% SiO2 и 3% MgO. Отношение FeO*/MgO 
равно 1.7, содержания TiO2 0.3%. Породы до-
статочно богаты K2O (1.9%), но обеднены Ni 
(30 г/т), Cr (60 г/т), Sr (140 г/т).

Содержание SiO2 в риолитах составляет 
75%, MgO – 0.7%, Na2O – 3.7%, K2O – 1.7%. 
Содержания Zr достаточно высокие – 78 г/т, а 
содержания Ba максимальны среди всех пород 
офиолитовой ассоциации – 75 г/т.

Адакиты включают высокомагнезиальные 
андезиты и дациты с содержанием SiO2 62–
64% и MgO 6–10%. Они имеют низкое отноше-
ние FeO*/MgO (0.4–0.6), низкие содержания 
TiO2 (0.3%) и Al2O3 (13%), но обогащены K2O 
(1.3–2.1%), Na2O (3.8–4.6%), Ni (190–240 г/т), 
Cr (310–380 г/т). Отличительной их чертой яв-
ляются высокие содержания Sr (500–550 г/т) и 
низкие Y (7–8 г/т), что обусловливает высокие 
значения Sr/Y отношения.

Происхождение плутонических 
и вулканических комплексов 

средне-кислого состава
Комплекс Танзава. К. Накаджима и М. Арима 

[Nakajima, Arima, 1998] проводили эксперимен-

По данным С. Сайто [Saito et al., 2004], по-
роды плутонов Ашигава, Тоноги и Токува ком-
плекса Кофу относятся к тоналитам, трондьеми-
там и гранодиоритам на диаграмме О’Коннора 
Ab–An–Or (рис. 2.6.6, Б). Они образуют четкие 
тренды на диаграммах Харкера, за исключени-
ем диаграммы К2O–SiO2 (рис. 2.6.7, В). В отли-
чие от комплекса Танзава (SiO2 = 46–76%) по-
роды перечисленных комплексов имеет более 
ограниченный интервал по кремнеземистости 
(SiO2 = 60–75%). По сравнению с тоналитами 
Танзава гранитоиды Ашигава и Тоноги имеют 
также более высокие содержания FeOtot, MgO, 
Zr, Nd, Yb и более низкие – Al2O3.

Спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на состав ORG, для гранитоидов 
Ашигава и Тоноги характеризуются обогащени-
ем крупноионными литофильными элементами 
относительно высокозарядных и Nb-минимумом 
(рис. 2.6.8, Б). Хондрит-нормализованные спек-
тры РЗЭ гранитоидов Ашигава и Тоноги сходны 
между собой, все характеризуются отрицатель-
ной Eu-аномалией (рис. 2.6.9, В). С ростом SiO2 
растет и суммарное содержание РЗЭ. Спектры 
РЗЭ тоналитов Танзава отличаются от спектров 
РЗЭ гранитоидов Ашигава и Тоноги обеднени-
ем легкими РЗЭ и более плоским распределени-
ем в области тяжелых РЗЭ.

Плутоны Ашигава и Тоноги имеют низкие 
первичные 87Sr/86Sr отношения 0.7037–0.7043, 
близкие к таковым для комплекса Танза-
ва (0.7034–0.7037), вулканитов ИБМ дуги 
(0.7034–0.7040) и резко отличающиеся от пер-
вичных 87Sr/86Sr отношений для метаморфи-
зованных осадочных пород пояса Шиманто 
в метаморфическом ореоле комплекса Кофу 
(0.7085–0.7111) (рис. 2.6.10 А).

По данным С. Харагуши и др. [Haragushi et 
al., 2003], породы поднятия Комахаси-Дайни 
принадлежат известково-щелочной серии и 
классифицируются преимущественно как то-
налиты, несколько образцов – как трондьеми-
ты, на диаграмме О’Коннора (см. рис. 2.6.6, В). 
На диаграммах Харкера видны вариации по-
род Комахаси-Дайни по кремнезему (SiO2=56–
74%), а также близость составов с тоналитами 
комплекса Танзава (см. рис. 2.6.7, А). Различий 
в трендах для роговообманковых и биотит-
роговообманковых тоналитов не наблюдается. 
Содержания главных окислов, за исключением 
P2O5, уменьшаются с ростом SiO2, содержания 
щелочей – возрастают. По соотношению К2O 
и SiO2 тоналиты Комахаси-Дайни относятся к 
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ты по частичному плавлению низкокалиевых 
толеитов в условиях температур 900–1200ºС, 
давлений 0.7–1.5 ГПа, содержаний Н2О 2 и 5%. 
Продукты плавления классифицировались ими 

как низко- и высокоглиноземистые тоналиты 
и оказались сходны по химическому составу с 
тоналитами комплекса Танзава. Авторы пред-
полагали, что расплав, аналогичный по составу 

Рис. 2.6.10. Диаграммы Sri–SiO2 (A) и 143Nd/144Nd–87Sr/86Sr (Б) для пород комплекса Кофу, Танзава (А) и 
поднятия Комахаси-Дайни (Б), по: [Saito et al., 2004; Haragushi et al., 2003]

На Б: черные кружки – тоналиты поднятия Комахаси-Дайни; HIMU – мантийный обогащенный резервуар
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магме, продуцирующей породы среднего соста-
ва комплекса Танзава, мог быть образован при 
частичном 50%-ном плавлении амфиболитов 
нижней коры при Т = 1100ºС и Р = 1.2 ГПа. Ав-
торы также предполагали деламинацию образо-
вавшегося в данном процессе пироксенитового 
рестита как следствие процесса анатексиса ни-
зов островодужной коры (рис. 2.6.11). 

Дальнейшее масс-балансовое моделирова-
ние, проведенное С. Кавате и М. Арима [Ka-
wate, Arima, 1998], показало, что родоначаль-
ная для тоналитов комплекса Танзава магма с 
содержанием 62% SiO2 образовалась при ча-
стичном плавлении низкокалиевого толеита 
группы Танзава в водных условиях; реститовая 
ассоциация при этом представлена 33% плаги-
оклаза, 14% ортопироксена, 1% клинопироксе-
на, 6% магнетита и 1% ильменита. Рассчитан-
ные содержания РЗЭ и других редких элемен-
тов хорошо коррелируются с их содержанием 
в реальных тоналитах комплекса Танзава (рис. 
2.6.12, А). Содержания РЗЭ в габброидной се-
рии комплекса Танзава сопоставляются с тако-
выми в рассчитанных составах, представляю-
щих смесь габброидного расплава с реститом.

По данным К. Тани [Tani et al., 2010] новые 
U-Pb SHRIMP датировки цирконов из гранитои-

дов комплекса Танзава указывают на синхрон-
ность процессов гранитоидного магматизма и 
коллизии ИБМ дуги и дуги Хонсю. Повышен-
ные величины Th/Nb отношения в цирконах ав-
торы связывают с участием осадочного матери-
ала группы Шиманто в генезисе гранитоидов.

Комплекс Кофу. По данным С. Сайто и др. 
[Saito et al., 2004, 2007] (рис. 2.6.12, Б) породы 
плутонов Ашигава, Тоноги и Токува являются 
комагматичными и образовались в результате 
кристаллизационной дифференциации родона-
чального тоналитового расплава. Происхожде-
ние последнего, как и в случае с тоналитами 
комплекса Танзава, связывают с частичным 
плавлением базальта в нижнекоровых условиях. 
Геохимическое моделирование, проведенное ав-
торами [Saito et al., 2004], показывает, что родо-
начальная магма с содержанием 62% SiO2 могла 
формироваться при 40%-ном частичном плав-
лении гидратированного базальта с образовани-
ем реститовой ассоциации в составе 29% пла-
гиоклаза, 26% клинопироксена, 6% магнетита 
и незначительного количества роговой обманки 
(рис. 2.6.12, В). Сравнение с экспериментальны-
ми данными предполагает, что плавление могло 
иметь место при температурах 950 или 1125ºС и 
давлениях меньше 10 кбар.

Рис. 2.6.11. Схематический разрез энсиматической Идзу-Бонин-Марианской дуги, по: [Nakajima, Arima, 
1998]

А.  Магматический андерплейтинг и частичное плавление нижней коры; образование андезитовой магмы под вул-
каническим фронтом и риолитовой магмы со стороны задугового бассейна. Б. Деламинация плотного пироксенитового 
рестита низов коры, вызывающая дальнейший апвеллинг астеносферы. ВФ – вулканический фронт
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Рис. 2.6.12. Результаты геохимического 
моделирования частичного плавления для 
пород комплекса Танзава (А), фракционной 
кристаллизации родоначальной тоналитовой 
магмы (Б) и 40% частичного плавления ба-
зальта при образовании последней для ком-
плекса Кофу (В) и фракционной кристалли-
зации для пород поднятия Комахаси-Дайни 
(Г), по: [Kawate, Arima, 1998; Saito et al., 
2004; Haragushi et al., 2003]
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По мнению авторов [Saito et al., 2004], плуто-
ны комплекса Кофу внедрялись в коллизионную 
зону Идзу сразу после коллизии ИВМ дуги и дуги 
Хонсю. Источник тепла для выплавления родона-
чальной тоналитовой магмы авторы связывают 
с отрывом слэба (плиты Филиппинского моря), 
последующим апвеллингом астеносферной ман-
тии и поступлением ее в основание коры.

Поднятие Комахаси-Дайни. С. Харагуши 
с соавторами пришли к выводу, что тоналиты 
поднятия Комахаси-Дайни образовались в ре-
зультате фракционной кристаллизации (рис. 
2.6.12, Г) низкокалиевого базальта, продукта 
частичного плавления деплетированной ман-
тии под воздействием флюидов, отделяющих-
ся при субдукции океанической плиты. Депле-
тированные изотопные характеристики тона-
литов указывают на то, что количество осад-
ков на погружающейся плите было невелико 
[Haragushi et al., 2003]. Авторы подчеркивают, 
что процессы фракционной кристаллизации 
базальтовой магмы для генерации средней то-
налитовой коры играют важную роль на ран-
них стадиях эволюции энсиматической дуги. 
Современное поднятие хребта Кюсю-Палау 
имеет сейсмические мощности нижней и сред-
ней коры, которые сформировались около 24 
млн лет назад. С. Харагуши с коллегами [Hara-
gushi et al., 2003] предполагают, что в резуль-
тате фракционирования базальтовой магмы 
была сформирована тоналитовая средняя кора, 
а кумуляты образовали мафический нижнеко-
ровый слой (рис. 2.6.13, А).

Поднятие Хахаджима. А. Ишиватари с со-
авторами [Ishiwatari et al., 2006] объединяют 
вулканиты, габброиды и ультрабазиты поднятия 
Хахаджима в единую офиолитовую ассоциацию. 
Вулканические породы основного и среднего со-
става этой ассоциации характеризуются крайним 
разнообразием и включают базальты N-MORB, 
островодужные толеиты, известково-щелочные 
андезиты, бониниты и адакиты. Дациты и рио-
литы, по-видимому, представляют собой ко-
нечные дифференциаты магм, продуцирующих 
островодужные толеиты и известково-щелочные 
андезиты. Габброиды также отличаются разноо-
бразием и являются продуктами кристаллизации 
родоначальных расплавов состава N-MORB и 
островодужных толеитов. Мантийные перидо-
титы (преимущественно гарцбургиты) являют-
ся реститами от выплавления магм, продуци-
рующих бониниты, островодужные толеиты и 
известково-щелочные андезиты.

А. Ишиватари с соавторами отмечают от-
сутствие в данном офиолитовом разрезе тона-
литов или плагиогранитов в отличие от коро-
вого разреза ИБМ дуги, включающего описан-
ный выше тоналитовый комплекс Танзава. Гео-
физические данные показывают, что поднятие 
Хахаджима представляет собой бескорневую 
надвиговую пластину, надвинутую на плато 
Огасавара Тихоокеанской плиты (см. выше 
рис. 2.6.3) [Ishiwatari et al., 2006]. В основании 
поднятия фиксируются пластины океаниче-
ской коры мелового возраста. Доказано, что 
породы, составляющие офиолитовый разрез, 
хотя бы однажды были выведены выше уровня 
моря. Авторы [Ishiwatari et al., 2006] связывают 
поднятие и вывод офиолитов к поверхности с 
субдукцией края плато Огасавара. В последу-
ющем произошло опускание и сбросообразо-
вание, что обусловило прямоугольную форму 
современного поднятия Хахаджима.

Четвертичные риолиты ИБМ дуги. Авто-
рами [Tamura, Tatsumi, 2002] был показан би-
модальный характер четвертичных вулкани-
тов ИБМ дуги на гистограмме распределения 
кремнезема, хотя пик риолитов примерно в 5 
раз ниже, чем пик базальтов и андезибазальтов. 
Авторы установили, что составы риолитов по 
петрогенным элементам хорошо сопоставляют-
ся с экспериментальными составами, получен-
ными в результате дегидратационного плавле-
ния известково-щелочных андезитов при низких 
давлениях (P <7 кбар) [Beard, Lofgren, 1991]. Они 
предполагают, что четвертичные риолиты ИБМ 
дуги образовались при 20–30%-ном частичном 
плавлении известково-щелочных андезитов, 
магма которых была водонасыщена и кристалли-
зовалась на средних–верхних уровнях коры, не 
достигая поверхности и образуя, таким образом, 
андезитовый (тоналитовый) слой в коровом раз-
резе дуги (см. рис. 2.6.1, В). Плавление осущест-
влялось за счет привноса тепла последующими 
порциями горячей и сухой базальтовой магмы. В 
целом процесс формирования корового вещества 
по данным ряда авторов [Arculus, 1999; Tamura, 
Tatsumi, 2002], является двухстадийным: сначала 
происходит выплавление магнезиального андези-
та из вещества мантийного диапира и застывание 
известково-щелочного андезитового расплава на 
средних уровнях коры, затем – повторный разо-
грев и частичное плавление андезита с образова-
нием риолитов (рис. 2.6.13, Б).

Рассмотренный выше материал по соста-
ву и происхождению плутонических и вулка-
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Рис. 2.6.13. Модель происхождения тоналитовой магмы в Идзу-Бонин-Марианской островной дуге (под-
нятие Комахаси-Дайни) (А) и модель эволюции мантийной базальтовой и высоко-магнезиальной андезито-
вой магм в долгоживущей магматической камере (Б), по: [Tamura, Tatsumi, 2002; Haragushi et al., 2003]
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нических пород средне-кислого состава ИБМ 
островодужной системы показывает, что за-
рождение континентальной коры начинается 
уже в условиях энсиматической дуги и проис-
ходит в несколько этапов, на разных стадиях 
ее развития. Так, авторы [Haragushi et al., 2003] 
считают, что на ранних стадиях развития дуги 
(~38 млн лет назад) важную роль играл процесс 
фракционной кристаллизации базальтовой маг-
мы, который привел к образованию тоналитов 
Комахаси-Дайни. 

На более поздних стадиях развития дуги (в 
миоцене), при увеличении мощности ее коры, 
имело место частичное плавление нижней ба-
зальтовой (или амфиболитовой) ее части и об-
разование магм, родоначальных для тоналитов 
комплекса Танзава и гранитоидов комплекса 
Кофу. В случае тоналитов Танзава, представляю-
щих среднекоровый уровень ИБМ дуги, авторы 
[Nakajima, Arima, 1998] как следствие процесса 
анатексиса низов островодужной коры предпо-
лагают деламинацию рестита пироксенитового 
состава (см. рис. 2.6.11). Для гранитоидов ком-
плекса Кофу, внедрение которых произошло 
сразу после коллизии ИБМ дуги и дуги Хонсю, 
источник тепла для выплавления родоначаль-
ной тоналитовой магмы авторы [Saito et al., 
2004] связывают с отрывом слэба (плиты Фи-
липпинского моря), последующим апвеллин-
гом астеносферной мантии и поступлением ее 
в основание коры ИБМ дуги.

Процесс выплавления магм риолитового 
состава из средних уровней коры ИБМ остров-
ной дуги, сложенной материалом тоналитово-
го состава, под действием тепла базальтовых 
магм продолжался и в четвертичное время.

Выводы:
На начальных стадиях трансформации океа-

нической коры в континентальную в ИБМ энси-
матической островной дуге имеет место фрак-
ционная кристаллизация надсубдукционной 
базитовой магмы с образованием дериватов то-
налитового состава. В процессе развития остро-
водужной структуры и увеличения мощности ее 
коры происходит формирование среднекорово-
го тоналитового слоя (7–12 км) в результате ча-
стичного плавления нижних базальтовых (или 
амфиболитовых) уровней коры над зоной суб-
дукции. Анатексис может осуществляться как 
под воздействием андерплейтинга базитовой 
магмы в основание островодужной коры с по-
следующей деламинацией рестита пироксени-
тового состава, так и в результате отрыва слэба и 
апвеллинга астеносферной мантии к основанию 
коры. Дальнейшее развитие надсубдукционно-
го магматизма приводит к поступлению новых 
порций горячих базальтовых магм, которые яв-
ляются источником тепла для частичного плав-
ления среднекорового андезитового (тоналито-
вого) слоя, что ведет уже к образованию магм 
собственно кислого (риолитового) состава.
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Современные аккреционные призмы, в со-
став которых входят кайнозойские осадоч-
ные комплексы (о-в Барбадос (Антильские 
о-ва), желоб Нанкай (Юго-Западная Япония), 
Чилийско-Перуанский желоб (Южная Аме-
рика), Каскадия (Орегон, Северная Америка), 
Курильские острова (Россия) и другие) харак-
теризуются отсутствием магматических обра-
зований, в том числе гранитов. В древних ак-
креционных структурах мезозойского возраста 
в пределах активных континентальных окраин 
Тихого океана, реконструируемых как аккре-
ционные призмы, напротив, отмечаются про-
явления гранитоидного магматизма (преиму-
щественно тоналит-трондьемитового состава).

Аккреционные гранитоиды прорывают 
древние (мезокайнозойские) аккреционные 
призмы и фиксируют крупные фазы вхождения 
террейнов в состав континентальной окраины.

Термин «аккреционный магматизм» был 
впервые предложен К.А. Крыловым (1986 г.) 
для плагиогранитных комплексов Эконайской 
зоны Корякского нагорья, маркирующих круп-
ные фазы аккреции океанических комплек-
сов Палеопацифики в средней юре и среднем 
мелу. В других районах развития аккрецион-
ной тектоники в обрамлении Тихого океана, 
таких как Аляска или Япония, аккреционный 
магматизм был описан под разными названия-
ми. На Аляске выделяются три этапа тоналит-
трондьемитового магматизма. Раннемеловой 
этап описан как околожелобовый плутонизм 
[Pavlis et al., 1988], продукты палеоценового 
магматизма – как «гибридные гранодиориты» 
[Hill et al., 1981] и эоценовый – как преддуго-
вой магматизм [Harris et al., 1996].

Ниже будут рассмотрены конкретные при-
меры проявлений аккреционного магматизма.

3.1. Эконайский террейн, 
Корякское нагорье

Геологическое строение
Геологическое строение Эконайского тер-

рейна Корякского нагорья описано выше, в 
разделе 2.1, где рассматривались гранитоид-
ные комплексы, связанные с доаккреционной 
историей террейна (плагиограниты офиоли-
товых комплексов надсубдукционного генези-
са позднепалеозойского–раннемезозойского, 
среднеюрского, позднеюрского–раннемелового 
возраста и гранитоиды вулкано-плутонических 
ассоциаций энсиматических островных дуг 
позднетриасового-раннеюрского возраста). В 
данном разделе рассмотрен плагиогранитный 
магматизм Эконайского террейна, для которо-
го отмечается четкая временнáя и структурная 
приуроченность к этапам аккреции океаниче-
ских комплексов в средней юре и среднем мелу. 
Ранее он был выделен как самостоятельный, 
аккреционный тип гранитоидного магматизма 
[Крылов, 1986; Крылов и др., 1989; Крылов, 
Лучицкая, 1999; Лучицкая, 2001].

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав 
гранитоидных комплексов

Крупномасштабное геологическое карти-
рование показало, что в пределах Эконайского 
террейна существует два типа тел плагиогра-
нитов, занимающих различное структурное 
положение и различающихся по возрасту (рис. 
3.1.1, 3.1.2) [Крылов, Лучицкая, 1999; Лучиц-
кая, 2001].

Среднеюрские плагиограниты прорывают 
позднепалеозойско-триас-раннеюрские вул ка-
ногенно-кремнистые и вулканогенно-кар бо-

ГЛАВА 3
АККРЕЦИОННЫЙ ГРАНИТОИДНЫЙ МАГМАТИЗМ
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Рис. 3.1.1. Геологическая схема района нижнего течения р. Инаськваям-1 – правого притока р. Хатырка 
(составили С.В. Руженцев, С.Г. Бялобжеский, С.Д. Соколов, В.П. Похиалайнен, К.А. Крылов)

1–4 – терригенные отложения неоавтохтонного чехла: 1 – позднемаастрихтские, 2 – кампан-маастрихтские, 3 – 
кампанские, 4 – коньяк-сантонские; 5 – базальный горизонт с конгломератами; 6 – туфотерригенные отложения пе-
кульнейской свиты киммеридж-валанжинского возраста и кэнкеренской свиты готерив-барремского возраста – проме-
жуточный неоавтохтон [Григорьев и др., 1987] (накыпыйлякский покров [Руженцев и др., 1982]); 7, 8 – аккреционные 
плагиограниты: 7 – среднемеловые, 8 – среднеюрские; 9 – вулканогенно-кремнистые образования позднего палеозоя–
триаса–ранней юры: (Эконайский аллохтон); 10 – границы: а – геологические, б – тектонические; 11 – надвиги; 12 – 
места находок палеонтологических остатков; 13 – элементы залегания
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натные образования, являющиеся фрагментами 
океанической коры Палеопацифики [Ружен-
цев и др., 1982; Григорьев и др., 1987; Крылов 
и др., 1989; Соколов, 1992], но при этом пла-
гиограниты нигде не прорывают запечаты-

вающий покровную структуру промежуточ-
ный неоавтохтон (см. рис. 3.1.1). Последний 
представлен туфотерригенными отложениями 
пекульнейской свиты и кэнкэренской свитой 
готерив-барремского возраста. Базальные го-

Рис. 3.1.2. Геологическая схема р-на р. Рубикон (составил К.А. Крылов по материалам С.В. Руженцева, 
С.Г. Бялобжеского, С.Д. Соколова, В.П. Похиалайнена)

1 – четвертичные русловые отложения; 2 – терригенные отложения неоавтохтонного чехла коньяк-маастрихтского 
возраста; 3 – туфотерригенные отложения пекульнейской свиты киммеридж-валанжинского возраста и кэнкеренской 
свиты готерив-барремского возраста – промежуточный неоавтохтон [Григорьев и др., 1987] или накыпыйлякский 
покров [Руженцев и др., 1982]; 4 – кремнисто-вулканогенные образования янранайского аккреционного комплекса; 5 
– вулканогенно-кремнистые образования позднего палеозоя–ранней юры (Эконайский аллохтон); 6 – дайки основного 
состава предположительно палеоценового возраста; 7, 8 – аккреционные плагиограниты: 7 – среднемеловые, 
8 – cреднеюрские; 9 – границы: а – геологические, б – тектонические; 10 – элементы залегания и места находок 
палеонтологических остатков
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ризонты пекульнейской свиты в разных местах 
датируются или киммериджем, или волжским 
ярусом поздней юры [Руженцев и др., 1982; Гри-
горьев и др., 1987; Соколов, 1992] и содержат 
гальку плагиогранитов. Кроме того, плагиогра-
ниты не прорывают наиболее молодой (верхняя 
юра–мел) и нижний структурный элемент – ян-
ранайский аккреционный комплекс [Григорьев 
и др., 1987], а надвинуты на него вместе с Эко-
найским аллохтоном (см. рис. 3.1.1).

В отличие от них среднемеловые плагиогра-
ниты прорывают верхнеюрско-нижнемеловые 
комплексы янранайской аккреционной призмы 
[Руженцев и др., 1982; Григорьев и др., 1987] 
(см. рис. 3.1.1, 3.1.2). Они также рвут Эконай-
ский аллохтон, представленный мощным паке-
том покровов (см. рис. 3.1.2). Вся эта сложная 
структура вместе с телами плагиогранитов за-
печатывается неоавтохтоном, сложенным осад-
ками позднемелового возраста [Руженцев и др., 
1982; Григорьев и др., 1987; Крылов и др., 1989; 
Соколов, 1992]. Возраст базальных горизонтов 
неоавтохтона скользит по времени и омола-
живается в северо-восточном направлении от 
сантон-кампанского до позднемаастрихтского 
[Григорьев и др., 1987]. Внедрение плагиограни-
тов следует непосредственно за покровообразо-
ванием и определяет окончание этапа аккреции, 
что указывает на тесную связь плагиогранитно-
го магматизма с процессами аккреции.

Плагиограниты имеют гипидиоморфнозерни-
стую структуру, реже – субофитовую и гранофи-
ровую. Последние указывают на гипабиссальное 
происхождение пород. Плагиограниты состо-
ят преимущественно из плагиоклаза андезин-
олигоклазового состава и кварца. В небольших 
количествах присутствуют роговая обманка, 
биотит и калиевый полевой шпат (<1%). Акцес-
сорные минералы представлены цирконом, апа-
титом, рудным минералом. Из вторичных мине-
ралов присутствуют хлорит и эпидот.

Петро-геохимические характеристики
На диаграмме Аb–Аn–Оr (рис. 3.1.3, А) пла-

гиограниты занимают преимущественно поле 
трондьемитов и располагаются вдоль габбро-
трондьемитового тренда по стороне Nа2О–СаО 
треугольника на диаграмме Na2O–K2O–CaO 
(рис. 3.1.3, Б). Они являются низкокалиевы-
ми (0.08–1.4% K2O

1) и низкоглиноземисты-
ми (10.57–14.97% Al2O3) породами; только в 

одном образце содержание Al2O3 превышает 
15% – 15.56), что сближает их с плагиогра-
нитами офиолитов. Большая часть составов 
плагиогранитов располагается в поле океани-
ческих плагиогранитов на диаграмме Колмана 
K2O–SiO2 (рис. 3.1.4).

Хондрит-нормализованные спектры рас-
пределения плагиогранитов характеризуются 
небольшим обогащением в легкой части спек-
тра (Lаn/Yвn = 1.1–3.87; Lаn/Smn = 1.16–2.31) и 
отрицательной Eu-аномалией (Eu*/Eun = 0.47–
0.8) (рис. 3.1.5, А). Последняя свидетельству-
ет о процесах фракционирования плагиоклаза 
при генерации кислой магмы. Спектры распре-

Рис. 3.1.3. Диаграммы Ab–An–Or (A) Na2O–
K2O–CaO (Б) для среднемеловых и среднеюрских 
плагиогранитов Эконайского террейна

I – известково-щелочной тренд; II – габбро-
тондъемитовый тренд

1Аналитические данные приведены в работе [Лучицкая, 2001]
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Рис. 3.1.4. Диаграмма K2O–SiO2 для среднеюрских и среднемеловых плагиогранитов Эконайского тер-
рейна

1 – океанические плагиограниты, по: [Колман, Донато, 1983]; 2 – континентальные трондьемиты, по: [Колман, 
Донато, 1983]; 3 – толеит Пикче-Горж, по: [Сайз, 1984]; 4 – кривая плавления от 700° С до 930° С, по: [Сайз, 1984]; 
5 – возможная область плавления плагиогранитов; 6 – анализы плагиогранитов

Рис. 3.1.5. Хондрит-нормализованные спектры распределения РЗЭ для среднеюрских и среднемеловых 
плагиогранитов Эконайского террейна (А) и сопоставление их с аналогичными спектрами плагиогранитов 
других офиолитовых комплексов (Б)

Б: плагиограниты: 1 – Верхние, Никойя, Коста-Рика; 2 – Куюльский террейн, Корякское нагорье; 3 – район Максад, 
Оман; 4 – Троодос, Кипр; 5 – горы Эконай, Корякское нагорье
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деления РЗЭ аккреционных плагиогранитов 
сходны с таковыми офиолитовых плагиограни-
тов, для которых предполагается происхожде-
ние в результате фракционной кристаллизации 
основной магмы (например, Верхние плагио-
граниты (HLP) офиолитов Никойя, Коста-Рика; 
Куюльского террейна, Корякское нагорье; Ома-
на, район Максад; массива Троодос, Кипр), но 
отличаются большим обогащением легкими 
РЗЭ (рис. 3.1.5, Б). От плагиогранитов офио-
литов того же Эконайского террейна, которые 
рассмотрены в разделе 2.1, аккреционные пла-
гиограниты отличаются большим суммарным 
содержанием РЗЭ, большей обогащенностью в 
легкой части спектра и менее значительной от-
рицательной Eu-аномалией.

Спектры плагиогранитов, нормирован-
ные по составу гранита океанического хребта 
(ORG) [Pearce et al., 1984] (рис. 3.1.6, А) от-
личаются широкой дисперсией К, Rв; значи-
тельным превышением концентраций Ba и 
дефицитом ВЗЭ относительно состава ORG. 
На диаграмме Rb – (Y+Nb) [Pearce et al., 1984] 
(рис. 3.1.6, Б) плагиограниты попадают в поле 
гранитов вулканических дуг.

Модели происхождения 
и геодинамическая обстановка 

формирования
Для обьяснения проявлений магматизма 

кислого состава во фронтальной части остров-
ной дуги ранее рассматривалась петрологиче-

Рис. 3.1.6. Спайдер-диаграмма элементов-примесей, нормированных на ORG (А) и диаграмма Rb–
(Y+Nb) (Б) для среднеюрских и среднемеловых плагиогранитов Эконайского террейна
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ская модель [Рингвуд, 1981], в которой предпо-
лагался переход базитовой части океанической 
коры в кварцевый эклогит в верхней части по-
додвигающейся под островную дугу океаниче-
ской плиты. Частичное плавление кварцевого 
эклогита, по мнению А.Е. Рингвуда [1981], 
приводит к образованию обогащенной водой 
риодацитовой магмы в равновесии с эклоги-
товым реститом. При реализации такого про-
цесса в природе должен возникать постоянно 
действующий пояс магматизма кислого соста-
ва во фронтальной части островной дуги. Од-
нако проявления плагиогранитного магматиз-
ма Эконайского террейна имеют прерывистый 
характер в связи с этапами аккреции океани-
ческих комплексов в средней юре и среднем 
мелу. Таким образом, модель частичного плав-
ления кварцевого эклогита в зоне субдукции 
нельзя использовать для объяснения генезиса 
аккреционного магматизма.

Этот же фактор прерывистости плагиогра-
нитного магматизма накладывает ограниче-
ния и на модель М. Дефанта и М. Драммонда 
[Drummond, Defant, 1990, 1996], рассмотрен-
ную ниже в разделе 3.8. и объясняющую об-
разование высокоглиноземистых тоналитов-
трондьемитов (или адакитов) во фронтальной 
части островных дуг частичным плавлением 
мафического материала погружающейся в зоне 
субдукции молодой и горячей океанической 
коры. Логическим следствием их модели долж-
но быть непрерывное формирование высоко-
глиноземистых тоналитов-трондьемитов (или 
адакитов) во фронтальной части островной 
дуги в течение длительного промежутка време-
ни, что не согласуется с дискретным проявле-
нием плагиогранитного магматизма в аккреци-
онной структуре Эконайского террейна. Кроме 
того, по мнению некоторых авторов [Defant, 
Kepezhinskas, 2001], при отделении расплава, 
образовавшегося при плавлении мафическо-
го материала субдуцирующей океанической 
плиты и прохождении его через надсубдукци-
онный мантийный клин, происходит взаимо-
действие с мантийным веществом клина и, в 
зависимости от степени этого взаимодействия, 
формирование таких пород, как высокомаг-
незиальные андезиты, бониниты, высоконио-
биевые базальты. В составе Эконайского и 
Янранайского террейнов подобные породы не 
наблюдаются.

Самостоятельность тоналит-трондьеми-
то вой (плагиогранитной) формации, ее про-

странственная и временнáя оторванность от 
любого другого типа магматизма не позволяет 
также использовать модели фракционной кри-
сталлизации толеитового основного расплава, 
обычно применяемую для объяснения проис-
хождения океанических плагиогранитов и пла-
гиогранитов островных дуг (плагиогранитов 
офиолитовых комплексов) [Колман, Донато, 
1983; Pearce et al., 1984].

Отсутствие изотопных данных для аккре-
ционных плагиогранитов не позволяет сде-
лать точные оценки состава источника, однако 
можно сделать некоторые прикидки, опираясь 
на известные экспериментальные работы по 
частичному плавлению различных пород и 
геохимические особенности плагиогранитных 
комплексов.

Ранее в работе [Крылов, Лучицкая, 1999] 
была сделана качественная оценка состава 
источника с использованием кривой экспери-
ментальных составов, полученных Р. Хельц 
[1976] при частичном плавления толеита (см. 
рис. 3.1.4). Было показано, что реальные со-
ставы плагиогранитов Эконайского террейна 
располагаются правее и ниже эксперименталь-
ной кривой, следовательно, и предполагаемый 
состав источника должен располагаться правее 
состава толеита, т.е. иметь более высокие со-
держания SiО2 при низких содержаниях К2О 
(<2 %). Такой состав источника можно полу-
чить, используя смесь низкокалиевого океани-
ческого толеита (SiO2 =  48–52%, K2O = 0.1%) и 
пелагических кремнистых осадков (SiO2 = 86–
95%; K2O = 0.1–0.47) [Григорьев и др., 1987; 
Крылов и др., 1989; Крылов, Лучицкая, 1999].

Особенности распределения РЗЭ плагио-
гранитов, наряду с низкими содержаниями 
крупноионных литофильных элементов, так-
же могут быть обьяснены плавлением такой 
смеси. За счет кремней она будет несколько 
обогащена легкими РЗЭ с одновременным 
обеднением в тяжелой части спектра. При-
сутствие кремней в смеси позволит увеличить 
содержания SiО2 в источнике по сравнению с 
океаническим толеитом без повышения содер-
жаний К2О. Именно такими породами и сло-
жена верхняя часть океанических комплексов 
позднепалеозойского–мезозойского возраста, 
обнаруженных в Эконайском террейне и в дру-
гих аккреционных структурах [Аккреционная 
тектоника..., 1993; Григорьев и др., 1987; Кры-
лов, Григорьев, 1997; Соколов, 1992; Федор-
чук, 1988 и др.].
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Надо отметить, что еще Ф. Баркером и Дж. 
Артом (1983 г.) было проведено разделение 
тоналитов–трондьемитов на две группы: низко-
глиноземистых (Al2O3<15%) и высокоглинозе-
мистых (Al2O3>15%). Было показано, что пер-
вые имеют пологие спектры РЗЭ, низкое La/Yb 
отношение, повышенное содержание Yb и Y; 
вторые, напротив, обладают крутыми спектра-
ми РЗЭ и обеднены Yb и Y. Обедненность вы-
сокоглиноземистых тоналитов–трондьемитов 
тяжелыми РЗЭ объясняют наличием граната в 
рестите. Нижняя граница усточивости грана-
та отвечает давлению 10–12 кбар. Это предпо-
лагает, что расплавы, равновесные с реститом, 
содержащим гранат, образовались при деги-
дратационном плавлении в области давлений 
более 10–12 кбар. Соответственно, низкогли-
ноземистые тоналиты–трондьемиты отвечают 
расплавам, образовавшимся в области давлений 
менее 10–12 кбар. Низкоглиноземистый харак-
тер аккреционных плагиогранитов Эконайского 
террейна (Al2O3<15%) и низкие La/Yb (1.1–3.87) 
позволяют отнести их низкоглиноземистому 
типу тоналитов–трондьемитов и предполагать, 
что родоначальные для них расплавы образова-
лись в области давлений менее 10 кбар. Такой 
же качественный вывод можно сделать, исполь-
зуя диаграмму Yb–Eu, предложенную в работе 
О.М. Туркиной [2000].

Процесс проявления плагиогранитного маг-
матизма в аккреционных структурах можно 
представить в следующем виде [Крылов, Лу-
чицкая, 1999; Лучицкая, 2001]. При субдукции 
нормальной океанической коры процесс ак-
креции практически не идет и, соответствен-
но, отсутствует аккреционный магматизм. При 
подходе к зоне субдукции коры с аномальными 
свойствами (большая мощность, повышенная 
плавучесть) может происходить увеличение 
сцепления между пододвигающейся плитой 
и надвигающейся островной дугой или краем 
континента, что приводит к расслоению океа-
нической коры. При дальнейшем погружении 
океанической коры происходит срыв вдоль 
плоскостей расслоения и вовлечение ее верх-
ней части в структуру аккреционной призмы. 
При этом происходит наращивание мощности 
аккреционной призмы, т.е. вертикальная аккре-
ция [Соколов, 1992]. В пододвигающемся бло-
ке происходит заглубление изотерм и метамор-
физм низких температур и высоких давлений. 
При остановке движения аккретированного 
фрагмента коры идет выравнивание теплового 

поля и подьем изотерм вверх. В дальнейшем 
происходит перескок субдукции на новую по-
зицию и продолжается дополнительный разо-
грев аккретированного блока за счет трения 
при продолжающейся субдукции ниже этого 
блока, и в нем достигаются температуры, не-
обходимые для выплавки плагиогранитного 
состава, обусловленной дефицитом литофиль-
ных элементов в плавящемся субстрате.

Выводы
1. Процесс аккреции океанических комплек-

сов Эконайского террейна Корякского нагорья 
характеризуется пространственной, структур-
ной и временной связью с проявлениями пла-
гиогранитного магматизма в средней юре и 
среднем мелу.

2. Геохимическая специфика аккреционного 
магматизма может быть связана с частичным 
плавлением преимущественно пород океани-
ческого генезиса – смеси из верхних частей 
океанической коры (базиты) и перекрывающих 
их океанических (кремнистых) осадков.

3. Низкоглиноземистый характер аккреци-
онных плагиогранитов и интерпретация дан-
ных по содержаниям Eu и Yb в них позволяет 
предполагать, что выплавление родоначальных 
расплавов происходило в области давлений ме-
нее 10 кбар.

3.2. Ганальский террейн, Вахталкинский 
субтеррейн, Восточная Камчатка

Геологический очерк
Территория п-ова Камчатка входит в состав 

Корякско-Камчатской складчатой области, ко-
торая представляет собой континентальную 
окраину аккреционного типа. Ее формирова-
ние происходило в процессе последователь-
ного причленения к континенту со стороны 
океана разновозрастных и разнообразных по 
геодинамическому типу террейнов [Соколов, 
1992; Соколов и др., 2001]. Различаются остро-
водужные, офиолитовые, окраинно-морские, 
турбидитовые террейны, террейны океаниче-
ской коры и аккреционных призм [Очерки тек-
тоники …, 1982; Ставский и др., 1988; Соколов, 
1992; Парфенов и др., 1993]. Важное место в 
аккреционной структуре Корякско-Камчатской 
складчатой области занимают метаморфиче-
ские комплексы, наиболее крупные выходы ко-
торых расположены в Малкинском поднятии в 
южной части Срединного хребта Центральной 
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Камчатки (см. ниже в разделе 3.7) и в Ганаль-
ском хребте Восточной Камчатки.

На территории Ганальского хребта прово-
дились геологосьемочные работы под руко-
водством Д.А. Бабушкина, Г.И. Новоселова, 
И.А. Сидорчука, Б.К. Долматова и др. Темати-
ческие работы вели А.И. Ханчук, И.А. Тара-
рин, О.М. Розен, М.С. Марков, М.М. Лебедев, 
А.В. Рихтер и др. Детальное описание структу-
ры, стратиграфии и состава метаморфических 
толщ было дано Л.Л. Германом в монографии 
«Древнейшие кристаллические комплексы 
Камчатки» [1978]1.

Существуют различные точки зрения на 
происхождение, возраст и характер структу-
ры метаморфических комплексов Ганальского 
хребта Камчатки. Ряд исследователей [Харке-
вич, 1940; Мокроусов, 1961; Марченко, 1968; 
Розен, Марков, 1973; Герман, 1978; Шульди-
нер и др., 1979], принимавших докембрийский 
возраст ганальской серии (нижнее структур-
ное подразделение в схеме метаморфических 
комплексов), рассматривали метаморфические 
толщи Ганальского хребта как выступ древнего 
консолидированного фундамента, на котором 
заложились структуры позднемеловой остров-
ной дуги Восточной Камчатки. 

Согласно другой точке зрения, метамор-
фические образования представляют собой 
серию мезозойских отложений, слагающих 
комплекс основания позднемеловой остров-
ной дуги или даже частично являющихся 
фациями этой структуры, метаморфизован-
ной в позднемеловое–палеогеновое (?) время 
[Лебедев, 1967; Тарарин, 1977]. А.В. Рихтер 

рассматривает метаморфический комплекс 
Ганальского хребта как новообразованный; 
прогрессивный метаморфизм, по его мнению, 
был обусловлен тектоническим совмещением 
различных комплексов, а регрессивный – вы-
водом метаморфических пород к поверхности 
[Аккреционная …, 1993].

А.В. Рихтером в работе [Zinkevich et al., 1998] 
метаморфические комплексы Ганальского хреб-
та рассматриваются в аккреционной структуре 
Восточной Камчатки как Ганальский композит-
ный метаморфический террейн, являющийся 
составной частью докайнозойского основания 
Камчатки. Ганальский террейн выделен и на 
тектонической схеме Дальнего Востока России 
[Геодинамика …, 2006] (см. рис. 2.1.1).

В составе Ганальского композитного тер-
рейна с севера на юг выделяются три суб-
террейна, каждый из которых имеет свою 
внутреннюю структуру: Кижиченокский, Сте-
новой и Вахталкинский (рис. 3.2.1). Выделяют-
ся также четыре доэоценовых вещественных 
комплекса, имеющих тектонические взаимо-
отношения: слабо метаморфизованный поздне-
меловой (ирунейская свита) преимущественно 
пирокластического состава; метаморфические 
терригенно-вулканогенный (ганальская серия); 
эффузивно-пирокластический (стеновая серия) 
и терригенно-кремнисто-вулканогенный.

По данным А.В. Рихтера [Zinkevich et al., 
1998], аккреция перечисленных субтеррейнов 
началась в конце позднего мела и продолжа-
лась в течение палеоцена, сопровождалась их 
тектоническим совмещением, метаморфиз-
мом. Ниже будет показано, что процесс аккре-

1Более детально историю изучения Ганальского хребта см. [Лучицкая, 2001]

Рис. 3.2.1. Схема строения Ганальского хребта (составлена А.В. Рихтером по материалам Д.А. Бабуш-
кина, Б.К. Долматова, М.В. Лучицкой, Г.И. Новоселова, И.А. Сидорчука) (а) и профили АА, ББ (б)

1 – верхнекайнозойские отложения: четвертичные (а), туфы и эффузивы неогена (б); 2 – терригенные отложения эо-
цена; 3 – пирокластический комплекс (ирунейская свита) верхнего мела; 4–6 – терригенно-кремнисто-вулканогненный 
комплекс, толщи: 4 – вулканогенная, 5 – терригенная, 6 – кремнисто-туфогенная; 7–9 – терригенно-эффузивно-
пирокластический комплекс (стеновая серия), толщи: 7 – эффузивно-пирокластическая и туфотерригенная (нерасчле-
ненные), 8 – терригенная, 9 – пирокластическая; 10–12 – терригенно-вулканогенный комплекс (ганальская серия), 
толщи: 10 – эффузивная (вахталкинская), 11 – терригенная (воеводская), 12 – терригенно-вулканогенная (дьявольская); 
13 – горизонт метакарбонатных пород в терригенно-вулканогенной толще; 14 – породы гранулитовой фации метамор-
физма; 15 – субвулканические габбро и плагиогранит-порфиры; 16 – дометаморфические габбро-нориты и постмета-
морфические роговообманковые габбро (нерасчлененные); 17 – синкинематические габбро (а) и плагиограниты (б); 
18 – посткинематические диориты и плагиограниты неогенового (?) возраста; 19 – элементы залегания слоистости или 
сланцеватости; 20 – надвиги первой фазы, ограничивающие: а – литопластины, б – чешуи; 21 – сдвиго-надвиги второй 
фазы, ограничивающие субтеррейны (а) и чешуи (б), позднекайнозойские крутопадающие разломы (в); 22 – стратигра-
фический контакт. Субтеррейны (цифры в кружках): 1 – Кижиченокский, 2 – Стеновой, 3 - Вахталкинский
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ции совпровождался становлением интрузий 
габбро и плагиогранитов.

Кижиченокский субтеррейн сложен породами 
терригенно-кремнисто-вулканогенного комплек-
са. Предполагается, что формирование исходных 
отложений происходило в глубоководном задуго-
вом бассейне [Zinkevich et al., 1998].

Стеновой субтеррейн сложен тектониче-
ски совмещенными и совместно метамор-
физованными образованиями эффузивно-
пирокластического (стеновая серия) и 
терригенно-кремнисто-вулканогенного ком-
плексов. В пределах Стенового субтеррей-
на присутствует субвулканическая габбро-
кварцево-диорит-лейкоплагиогранитная 
ассоциация, комагматичная вмещающим 
эффузивно-пирокластическим толщам. Все 
исследователи [Тарарин, 1977; Герман, 1978; 
Аккреционная тектоника..., 1993] относят ее к 
островодужным образованиям.

Ниже более подробно остановимся на стро-
ении Вахталкинского субтеррейна (см. рис. 
3.2.1). Только в составе данного субтеррейна 
и на границе его со Стеновым наблюдаются 
синкинематические габбро и плагиограниты, 
которые автор относит к аккреционному типу 
магматизма.

Контакт Вахталкинского субтеррейна в его 
юго-западной части с неметаморфизованны-
ми пирокластическими образованиями иру-
нейской свиты проходит по крутопадающему 
разлому северо-западного простирания. На 
севере Вахталкинский субтеррейн граничит со 
Стеновым по сдвиго-надвигу северо-западного 
простирания с юго-восточным падением сме-
стителя.

В составе Вахталкинского субтеррей-
на снизу вверх выделяются следующие ве-
щественные комплексы: гранулитовый, 
терригенно-вулканогенный (ганальская се-
рия), эффузивно-пирокластический (аналог 
стеновой серии в Стеновом субтеррейне), 
терригенно-кремнисто-вулканогенный и об-
разования ирунейской свиты. Все комплексы, 
за исключением гранулитового, находятся в 
аллохтонном залегании. Неоавтохтонный ком-
плекс представлен терригенными отложения-
ми эоцена (см. рис. 3.2.1).

В центральной части блока расположен 
Юрчикский массив, прорывающий отложения 
терригенно-вулканогенного комплекса и сло-
женный габбро-норитами с жильной фацией 
кортландитов [Тарарин и др., 2002]. По данным 

ряда авторов [Тарарин и др., 2002], массив пре-
терпел рассланцевание и региональный мета-
морфизм амфиболитовой фации одновремен-
но и изофациально с метаморфизмом пород 
терригенно-вулканогенного комплекса. В юж-
ной части массива присутствуют также более 
поздние постметаморфические амфиболовые 
габбро [Аккреционная …, 1993; Тарарин и др., 
2002]. По данным В.К. Кузьмина и др. [2003], 
возраст неметаморфизованных габбро-норитов 
из центральной части Юрчикского массива со-
ставляет 27±24 млн лет (Sm-Nd метод). Пост-
метаморфические роговообманковые габбро 
датируются 42.0 (плагиоклаз) и 35.2 (роговая 
обманка) млн лет (40Ar-39Ar метод) [Зинкевич и 
др., 1993].

Генезис и структурное положение грану-
литов Вахталкинского субтеррейна являются 
спорными. Л.Л. Герман [1978] относил их к 
фундаменту ганальской серии; другие иссле-
дователи рассматривали гранулиты как наи-
более метаморфизованные породы ганальской 
серии. И.А. Тарарин [1977] считал, что проис-
хождение пород гранулитовой фации связано 
с контактовым метаморфизмом Юрчикского 
массива. В более поздней работе [Тарарин и 
др., 2002] авторы очень детально рассматри-
вают зону контакта между постметаморфи-
ческими роговообманковыми габбро Юрчик-
ского массива и плагиогнейсами ганальской 
серии (терригенно-вулканогенного комплекса) 
и отмечают развитие гранат-ортопироксен-
биотит-кордиеритовых гранулитоподобных 
контактово-реакционных пород. 

Контактовое происхождение гранулитов в 
ореоле Юрчикского габбро-норитового масси-
ва еще раз подчеркивается в работах [Тарарин, 
2009; Тарарин, Чубаров, 2009]. По мнению 
авторов, контактовое воздействие габброидов 
обусловило образование высокотемператур-
ных гранулитоподобных пород по основным 
вулканитам и терригенным породам вахтал-
кинской толщи. В локальных участках рогови-
ки подверглись метасоматическим изменениям 
с формированием тел тонко- и мелкозернистых 
метасоматитов, которые в зонах наиболее ин-
тенсивного воздействия мантийных флюидов 
испытали частичное расплавление и магмати-
ческое замещение с образованием магматиче-
ских прожилков и обособлений, эндербитов и 
плагиогнейсов [Тарарин, Чубаров, 2009]. 

Близкие возрасты гранулитов и габбро-
норитов Юрчикского массива, определенные 
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Sm-Nd и U-Pb методами (27±24 и 34.9±0.8 млн 
лет, соответственно) [Кузьмин и др., 2003], мо-
гут свидетельствовать в пользу данной точки 
зрения. Возраст гранулитов и габбро-норитов, 
полученный Sm-Nd изохронным методом В.И. 
Виноградовым и др. [1991], оценивается ав-
торами как кайнозойский, вероятно, миоце-
новый. Авторы [Львов и др., 1990] показали, 
что большинство цирконов с докембрийскими 
возрастами в гранулитах и других комплексах 
Вахталкинского субтеррейна являются ксено-
генными и их датировки не отражают времени 
образования вмещающих пород.

Возможно, гранулиты являются фрагмента-
ми автохтонного комплекса, сопоставимого с 
колпаковской серией метаморфического ком-
плекса Срединного хребта [Рихтер, 1995].

Терригенно-вулканогенный комплекс соот-
ветствует выделяемой ранее [Лебедев, 1967; 
Герман, 1978; Ханчук, 1985] ганальской се-
рии. Стратиграфические схемы расчленения 
ганальской серии, разработанные в резуль-
тате проводившихся в Ганальском хребте 
геолого-съемочных работ под руководством 
Д.А. Бабушкина, И.А. Сидорчука, достаточно 
близки и в соответствии с ними терригенно-
вулканогенный комплекс расчленяется на 
три толщи: эффузивную (вахталкинскую), 
терригенную (воеводскую) и терригенно-
вулканогенную (дьявольскую). Породы мета-
морфизованы в амфиболитовой фации и частич-
но диафторированы от эпидот-амфиболитовой 
до зеленосланцевой фаций. Возраст исходных 
пород неизвестен. 

Разными методами и в разное время для 
метаморфических пород ганальской серии по-
лучены возрасты в 2.6 (U-Pb метод), 2.0–1.7 
(Pb-Pb метод) млрд лет [Львов, 1986; Львов 
и др., 1986,], 242 (Rb-Sr метод), 188, 95–88 и 
69–65 млн лет (K-Ar метод) [Герман, 1978]. 
Как указывалось выше, докембрийский воз-
раст может быть обусловлен наличием ксено-
генных цирконов и не отражает возраст пород. 
Возраст прогрессивного метаморфизма амфи-
болитов ганальской серии составляет 50.6 и 47 
млн лет по результатам 40Ar-39Ar-датирования 
(по роговой обманке) [Зинкевич и др., 1993] и 
33±22 млн лет – по валовой пробе (Sm-Nd ме-
тод) [Кузьмин и др., 2003].

Нижняя эффузивная толща (вахталкинская, 
мощность 800–900 м) сложена метаэффузивами 
основного состава с единичными прослоями ме-
таосадочных пород в верхних частях ее разреза: 

терригенных, кремнистых и марганцевистых. 
Породы преобразованы в амфиболиты и амфи-
боловые сланцы с прослоями, соответственно, 
биотитовых плагиогнейсов, кварцитов и маг-
нетитовых гранатитов. О.М. Розен, М.С. Мар-
ков [1973] на основании петро-геохимических 
данных показали, что среди исходных для ам-
фиболитов ганальской серии пород были рас-
пространены разновидности от толеитовых до 
щелочных базальтов, сопоставимые с океани-
ческими базальтами (базальтами океанического 
дна). По данным ряда авторов [Лучицкая, Рих-
тер, 1989; Аккреционная тектоника..., 1993], ам-
фиболиты нижней части ганальской серии так-
же относятся к океаническим образованиями 
и точки их составов на различных диаграммах 
располагаются вдоль тренда базальтов океани-
ческих поднятий и в поле абиссальных толеи-
тов и толеитов океанических островов.

Эффузивная толща перекрывается тон-
кослоистой, преимущественно терригенной 
(воеводская, мощность 200–300 м), которая 
представлена различными плагиогнейсами и 
глиноземистыми сланцами с маломощными 
прослоями кварцитов, амфиболитов и мрамо-
ров. Исходными породами для них служили 
туффиты, субграувакки, граувакки и железисто-
глиноземистые глины [Аккреционная тектони-
ка..., 1993].

Венчает видимый разрез комплекса 
терригенно-вулканогенная толща (дьявольская, 
мощность более 2000 м), сложенная переслаи-
ванием амфиболитов и амфиболовых сланцев с 
плагиогнейсами и включает несколько просло-
ев кварцитов и мраморов мощностью 0.5–2 м. 
Амфиболовые сланцы образованы главным об-
разом по островодужным базальтам и граувак-
кам [Аккреционная тектоника..., 1993].

Эффузивно-пирокластический комплекс 
(стеновая серия) в полном обьеме развит толь-
ко в Стеновом субтеррейне, в Вахталкинском 
присутствует толща, которая сопоставляет-
ся по своему строению и присутствию в раз-
резе сланцев по эффузивам кислого состава 
с нижней эффузивно-пирокластической тол-
щей эффузивно-пирокластического комплекса 
Стенового субтеррейна. В ней, так же, как и в 
Стеновом субтеррейне, присутствуют неболь-
шие субвулканические тела габбро, диоритов 
и гранит-порфиров. Толща метаморфизована 
в эпидот-амфиболитовой фации. Возраст по-
род эффузивно-пирокластического комплек-
са неизвестен. Абсолютные возрасты для 
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плагиогранит-порфиров, прорывающих поро-
ды стеновой серии Стенового блока, противо-
речивы: 800 (Pb-Pb метод), 487 (Rb-Sr метод) и 
60 (K-Ar метод) млн лет [Герман, 1978; Шуль-
динер и др., 1979].

Терригенно-кремнисто-вулканогенный 
комплекс сложен тремя толщами: вулкано-
генной, терригенной (песчано-глинистой) 
и кремнисто-туфогенной. В Вахталкинском 
блоке выходят только нижние части разреза 
комплекса – вулканогенная толща и нижняя 
часть терригенной толщи.

Вулканогенная толща (мощность 600–800 м) 
сложена различными зелеными сланцами, сре-
ди которых распознаются туфы и базальты. 
В верхних частях разреза толщи встречаются 
прослои эффузивов и туфов кислого состава, 
а непосредственно на контакте с терригенной 
толщей отмечена марганцевая минерализация, 
представленная красными пьемонтитовыми 
сланцами и черной марганцовистой рудой (ру-
чей Каменистый, ручей Сумный). Контакт в 
этом случае с вышележащей терригенной тол-
щей тектонический (рис. 3.2.2). В других ме-
стах наблюдается постепенный переход через 
пачку переслаивания к аргиллитам (глинистым 
сланцам, филлитам) терригенной толщи.

Породы вулканогенной толщи метамор-
физованы от зеленосланцевой до эпидот-
амфиболитовой фации. В зеленых сланцах по 
эффузивам часто наблюдаются реликтовые 
вкрапленники плагиоклаза. По данным [Аккре-
ционная тектоника..., 1993], первичные породы 
толщи относятся к базальтам, туфам, граувак-
кам; единичные анализы – к монтморилло-
нитовым глинам. Базальты толщи (толеиты и 
кварцевые толеиты) относятся к островодуж-
ной ассоциации и соответствуют известково-
щелочным и щелочно-известковым сериям.

Возраст отложений терригенно-кремнисто-
вулканогенного комплекса неизвестен, так 
как имеющиеся данные крайне противоречи-
вы. Возраст терригенной толщи по цирконам 
Pb-Pb методом составляет 1.8–1.4 млрд лет 
[Львов, 1986], K-Ar методом – 157 млн лет 
[Герман, 1978]. Большинство исследователей 
считают эти толщи юрско-меловыми или верх-
немеловыми, что отражено в ряде изданных ге-
ологических карт. В.П. Зинкевич и Н.В. Цука-
нов (устное сообщение), изучавшие строение 
верхнемеловых отложений Восточной Кам-
чатки, считают, что терригенная и кремнисто-
туфогенная толщи по своему строению и 

литологии сопоставимы с верхнемеловыми 
толщами южной части Валагинского хребта.

Ирунейская свита верхнемелового возрас-
та представлена слабометаморфизованными в 
пренит-пумпеллиитовой фации пирокластиче-
скими породами.

В целом рассмотренные комплексы Вах-
талкинского террейна интерпретируются как 
комплексы энсиматической позднемеловой 
островной дуги и бассейна с океанической ко-
рой (нижняя эффузивная толща ганальской се-
рии) [Zinkevich et al., 1998].

Структура Вахталкинского субтеррейна 
может быть названа складчато-надвиговой. 
В центральной части блока выделяется круп-
ная Вахталкинская антиформа (см. рис. 3.2.1). 
В ее ядре залегают амфиболиты эффузивной 
(вахталкинской) толщи. Осевая поверхность 
антиформы огибает габбро-норитовый мас-
сив горы Юрчик, меняя простирание с северо-
восточного на северо-западное. На участке 
своего северо-восточного простирания склад-
ка имеет асимметричное строение с крутым 
северо-западным крылом (70–60°) и более 
пологим юго-восточным (35–45°). На северо-
западном участке осевая поверхность складки 
имеет северо-восточную вергентность, а шар-
нир погружается к северо-западу.

В юго-восточной части субтеррейна 
на описанную выше антиформную струк-
туру с юго-востока надвинут пакет пла-
стин, сложенных в нижней части породами 
эффузивно-пирокластической толщи, в верх-
ней – терригенно-кремнисто-вулканогенного 
комплекса (см. рис. 3.2.2).

Вулканогенные образования эффузивно-
пирокластической толщи нижней пласти-
ны смяты в сжатые изоклинальные складки 
северо-восточного простирания с сильной 
северо-западной вергентностью осевых по-
верхностей. Здесь также наблюдаются системы 
срывов с юго-восточным падением плоскостей 
сместителей.

Породы терригенно-кремнисто-вулкано-
генного комплекса, слагающие наиболее верх-
нюю пластину, моноклинально погружаются к 
юго-востоку и осложнены серией чешуйчатых 
надвигов с приразломными изоклинальными 
складками северо-восточного простирания 
и с северо-западной вергентностью (см. рис. 
3.2.2). Внутри отдельных чешуй картируют-
ся более широкие открытые складки также 
северо-восточного простирания. Осевые пло-
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Рис. 3.2.2. Схема геологического строения юго-восточной части Вахталкинского субтеррейна (а), про-
филь АБ (б)

1 – четвертичные отложения; 2 – неогеновые отложения; 3, 4 – прогрессивно метаморфизованные отложения 
терригенно-кремнисто-вулканогенный комплекс: 3 – черных сланцев (а), филлитов (б), 4 – зеленых сланцев; 5 – по-
лиметаморфические образования терригенно-вулканогенной толщи терригенно-вулканогенного комплекса; 6 – габбро; 
7 – плагиограниты; 8 – силлы пород кислого состава; 9 – серпентинизированные гипербазиты; 10 – неогеновые грано-
диориты; 11 – надвиги; 12 – стратиграфические границы; 13 – элементы залегания; 14 – линия профиля
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Рис. 3.2.3. Схема геологического строения северо-западного участка Вахталкинского субтеррейна (а), 
профили I–I, II–II (б)

1 – четвертичные отложения; 2 – вулканогенные образования неогена; 3 – терригенные отложения эоцена; 4 – вул-
каногенные образования верхнего мела; 5 – прогрессивно метаморфизованные отложения Стенового блока, эффузив-
ная толща; 6–9 – полиметаморфические образования терригенно-вулканогенного комплекса, толщи: 6 – терригенно-
вулканогенная, 7 – терригенная, 8 – эффузивная; 9 – гранулиты; 10 – плагиограниты; 11 – габбро; 12 – габбро-нориты 
Юрчикского массива; 13 – мигматизированные породы; 14 – надвиг Вахталкинского блока на Стеновой; 15 – прочие 
надвиги; 16 – стратиграфические границы; 17 – элементы залегания; 18 – линии профилей
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скости их погружаются к юго-востоку, а шар-
ниры – к юго-западу. В основании одной из 
чешуй присутствуют маломощные протрузии 
метагипербазитов.

Образования, слагающие названные 
пластины, прогрессивно метаморфизова-
ны, степень метаморфизма увеличивается 
структурно вниз от зеленосланцевой до эпидот-
амфиболитовой.

Северо-западная часть Вахталкинского суб-
террейна осложнена зонами чешуйчатых надви-
гов, развитых внутри терригенно-вулканогенного 
комплекса (рис. 3.2.3). На образования 
терригенно-вулканогенного комплекса здесь над-
винута пластина, сложенная верхнемеловыми 
образованиями ирунейской свиты. Все тектони-
ческие границы имеют северо-западные прости-
рания и параллельны надвигу Вахталкинского 
блока в целом на Стеновой.

С юго-востока на северо-запад, т.е. струк-
турно вниз в пределах Вахталкинского суб-
террейна, можно наблюдать следующий ряд 
структурных форм [Аккреционная тектони-
ка..., 1993]. В верхней части верхней пластины, 
сложенной породами терригенно-кремнисто-
вулканогенного комплекса, наблюдаются от-
крытые складки и чешуйчатые надвиги, в 
ее нижних частях и в подстилающией пла-
стине, сложенной породами эффузивно-
пирокластического комплекса, – изоклиналь-
ные, сильно опрокинутые к северо-западу 
складки и надвиги. В самых нижних частях 
структурного разреза наблюдаются структуры 
пластического течения. Структурно вниз также 
увеличивается метаморфизм пород от зеленос-
ланцевой до амфиболитовой фации.

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав гранитоидных 

комплексов
Интрузивный комплекс Вахталкинского 

блока представлен габбро и рвущими их плаги-
огранитами. Породы среднего состава, диори-
ты, присутствуют в ограниченном количестве. 
Ранее габбро описывались как ортоамфибо-
литы, а плагиограниты – как пластовые тела 
биотит-роговообманковых, роговообманковых 
и гранат-роговообманковых плагиогранитов 
(гнейсо-гранитов) внутри ганальской серии 
[Герман, 1978].

Габбро и прорывающие их плагиограни-
ты залегают на разных структурных уровнях: 
между терригенно-вулканогенным комплек-

сом и эффузивно-пирокластической толщей 
эффузивно-пирокластического комплекса (см. 
рис. 3.2.1); между последней и терригенно-
кремнисто-вулканогенным комплексом, где 
они образуют мощные тела, погружающиеся 
к юго-востоку (см. рис. 3.2.1, 3.2.2); вдоль зон 
тектонических срывов внутри терригенно-
вулканогенного комплекса (см. рис. 3.2.3). 
Наиболее мощные тела габбро и плагиогра-
нитов присутствуют в зоне надвига Вахтал-
кинского субтеррейна на Стеновой (см. рис. 
3.2.1), располагаясь среди бластокатаклазитов 
и бластомилонитов эпидот-амфиболитовой фа-
ции в верховье р. Тумхан (мощность около 100 
м) и по правым притокам р. Правая Авача, где 
они полого погружаются к юго-западу. Мало-
мощные тела плагиогранитов залегают также в 
зоне контакта габбро-норитового массива горы 
Юрчик с вмещающими породами и в замке 
Вахталкинской антиформы (см. рис. 3.2.1).

Конформность пластовых тел габбро и пла-
гиогранитов структуре вмещающих толщ и 
крупным разрывным нарушениям, ориентиро-
ванное расположение слагающих породы ми-
нералов указывают, что становление массивов 
было синкинематическим, и они маркируют 
собой зоны тектонических срывов.

Особенностью структурного положения 
плагиогранитов является их залегание в осно-
вании пластины, сложенной неметаморфизо-
ванными отложениями верхнего мела (ируней-
ская свита) на северо-западе Вахталкинского 
субтеррейна. Контакт наблюдался по р. Кру-
той и на водоразделе рек Воеводская и Крутая 
(рис. 3.2.4). Подстилающими образованиями 
для верхнемеловых отложений являются пла-
гиогнейсы терригенной толщи. Плагиограни-
ты слагают пластовое тело с маломощными 
инъекциями по сланцеватости в плагиогнейсы 
терригенной толщи и по трещинам отдель-
ности в вулканогенные отложения верхнего 
мела. По внешнему виду, текстуре, структу-
ре, минеральному и химическому составам и 
по структурному положению плагиограниты 
в основании пластины верхнемеловых пород 
ничем не отличаются от плагиогранитов бо-
лее нижних структурных подразделений. То, 
что верхнемеловые образования находятся в 
покровно-надвиговом залегании и плагиогра-
ниты внедрялись по тектоническому контакту, 
подтверждают следующие факты: отсутствие 
базальных горизонтов в основании верхне-
меловых пород и их рассланцевание вблизи 
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контакта с метаморфическими породами тер-
ригенной толщи, дискордантность структур и 
разрыв в степени метаморфизма между верх-
немеловыми образованиями и образованиями 
терригенно-вулканогенного комплекса.

Наиболее многочисленные мощные пласто-
вые тела габбро и плагиогранитов присутству-
ют на наиболее низких структурных уровнях, 
где развиты структуры пластического течения, 
и маркируют тектонические срывы двух ге-
нераций: надвиги с востока, сдвиги и надви-
ги северо-западного простирания. По данным 
А.В. Рихтера, последние, хотя и являются более 
поздними относительно первых для верхних 
структурных подразделений, но генетически с 
ними связаны и формировались фактически в 
один этап структурообразования при аккрети-

ровании субтеррейнов (на что указывают струк-
туры терригенно-вулканогенного комплекса и 
положение габбро-плагиогранитных тел) [Ак-
креционная тектоника..., 1993; Zinkevich et al., 
1998]. Время этого этапа определяется как ру-
беж мела и палеогена на основании участия в 
надвиговой структуре верхнемеловых толщ и 
запечатывании всей структуры постаккрецион-
ными терригенными отложениями эоцена. Ма-
лочисленные абсолютные датировки возраста 
плагиогранитов и габбро согласуются с этими 
данными: K-Ar метод – 65 млн лет (плагиогра-
ниты) [Герман, 1978], 40Ar/39Ar метод по роговой 
обманке (габбро) – 35.4 млн лет [Зинкевич и др., 
1993]. Однако по данным В.И. Виноградова и 
др. [1991а, б], возраст плагиогранитов – миоце-
новый (7±10 млн лет) (данные Rb-Sr метода).

Рис. 3.2.4. Зарисовка контакта полиметаморфических образований терригенно-вулканогенного ком-
плекса и неметаморфизованных вулканогенных отложений верхнего мела

1 – неогеновые отложения; 2 – неметаморфизованные вулканогенные отложения верхнего мела; 3, 4 – полимета-
морфические образования терригенно-вулканогенного комплекса, толщи: 3 – эффузивная; 4 – терригенная; 5 – габбро; 
6 – плагиограниты; 7 – элементы залегания; 8 – направления движения по надвигам
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Габбро имеет крупнозернистую структуру и 
гнейсовидную текстуру. В шлифах видны ре-
ликтовые участки габбровой структуры, пред-
ставленные крупными кристаллами роговой 
обманки и плагиоклаза. В отдельных случаях 
можно предположить, что роговая обманка раз-
вивается по пироксену. Первичная структура 
подверглась рассланцеванию и перекристалли-
зации с образованием мелкозернистого лепи-
догранобластового агрегата зерен кварца, аль-
бита, мелкочешуйчатого коричневато-зеленого 
биотита, амфибола, серицита, хлорита. На 
месте роговой обманки часто наблюдается 
агрегат мелких зерен вторичного амфибола и 
мелкочешуйчатого биотита. По плагиоклазу 
развивается мелкозернистый гранобластовый 
агрегат кварца, альбита, серицита, эпидота.

Диориты имеют гипидиоморфнозернистую 
структуру и состоят из плагиоклаза и рого-
вой обманки (20%) с небольшим количеством 
кварца (1–2%). Из вторичных минералов пред-
ставлены кварц, хлорит, эпидот.

Плагиограниты имеют гипидиоморфнозер-
нистую структуру и состоят преимущественно 
из плагиоклаза олигоклаз-андезинового соста-
ва и кварца. В небольших количествах (< 10%) 
присутствуют: роговая обманка, биотит, гра-
нат, реже – калиевый полевой шпат (1%). Ак-
цессорные минералы представлены цирконом, 
апатитом, сфеном, рудным минералом.

Микроструктурные особенности плагиогра-
нитов, такие, как перекристаллизация кварца с 
образованием теней давления, микротрещины 
в плагиоклазе, кинкбанды в биотите, волнистое 
угасание плагиоклаза, указывают на пластиче-
ские деформации в твердом состоянии.

Петро-геохимические характеристики
Петро-геохимические особенности габбро-

плагиогранитных интрузий рассматриваются 
только для плагиогранитов1, из-за недостатка 
данных по габбро.

На диаграмме Аb–Аn–Оr (рис. 3.2.5А) по-
роды кислого состава попадают в поля трон-
дьемитов и тоналитов, а на диаграмме Na2O–
K2O–CaO (рис. 3.2.5, Б) группируются вдоль 
габбро-трондьемитового тренда вблизи Na-Ca 
стороны треугольника. Породы не содержат 
в своем составе калиевого полевого шпата 
(или содержат его в очень незначительных 
количествах, редко превышающих 1% К2О). 

На диаграмме К2О–SiO2 плагиограниты рас-
полагаются в пределах поля континентальных 
трондьемитов (рис. 3.2.6, А) в отличие от ак-
креционных плагиогранитов Эконайского тер-
рейна, хотя небольшая часть анализов плагио-
гранитов тоже попадает в поле океанических 
плагиогранитов [Колман, Донато, 1983]. По 
содержанию Al2O3 выделяются как высокогли-
ноземистые (>15%) разности, так и низкогли-
ноземистые (<15%).

Суммарные содержания РЗЭ в плагиограни-
тах достаточно сильно варьируют – от 7.6 до 67.8 
(рис. 3.2.6, Б). На хондрит-нормализованных 

Рис. 3.2.5. Диаграмма Ab–An–Or (А) и Na2O–
K2O–CaO (Б) для плагиогранитов Вахталкинского 
субтеррейна

1Аналитические данные представлены в работе [Лучицкая, 2001]
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спектрах РЗЭ выделяются две группы пород. 
Первая группа характеризуется небольшим 
обогащением в легкой части спектра, уплощен-
ным спектром в тяжелой части (Lаn/Ybn = 3.41–
5.88; 1.54–2.46) и слабой отрицательной Eu-
аномалией (Eu*/Eun = 0.72–0.97), в единичном 
случае положительной Eu-аномалией (Eu*/Eun 
= 1.6). Для второй группы пород также харак-
терны: обогащение легкой части спектра, резкое 
обеднение тяжелыми РЗЭ (Lаn/Yвn = 15.2; 17.83; 
Lаn/Smn = 3.2; 2.43), слабая положительная Eu-

аномалия (Eu*/Eun = 1.1; 1.01). Для второй груп-
пы плагиогранитов характерны также высокие 
Sr/Y отношения, сопоставимые с таковыми в 
адакитах и высокоглиноземистых ТТГ (рис. 
3.2.7, Б). Обеднение тяжелыми РЗЭ и повышен-
ные Sr/Y отношения могут объясняться при-
сутствием в рестите граната, который является 
минералом-концентратором Y и тяжелых РЗЭ, 
что также подтверждается наличием граната в 
амфиболитах эффузивной толщи терригенно-
вулканогенного комплекса.

Рис. 3.2.6. Диаграмма K2O–SiO2 [Колман, Донато, 1983] (А) и хондрит-нормализованные спектры РЗЭ 
(Б) для плагиогранитов Вахталкинского блока

1 – плагиограниты; 2 – габбро
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Габбро характеризуется слабым обогаще-
нием легкими и обеднением тяжелыми РЗЭ 
(Lаn/Ybn = 6.09; Lаn/Smn = 8.81), слабой отри-
цательной Eu-аномалией (Eu*/Eun = 0.94) (см. 
рис. 3.2.6, Б).

Спайдер-диаграммы плагиогранитов, нор-
мированные на состав гипотетического гра-
нита океанических хребтов (ORG) [Pearce et 

al., 1984], характеризуются небольшим обога-
щением К и Rb относительно ORG, большим 
обогащением Ba и дефицитом высокозарядных 
элементов, в частности, Nb (рис. 3.2.8, А).

На диаграмме Rb–(Y+Nb) [Pearce et al., 
1984] плагиограниты Вахталкинского субтер-
рейна попадают в поля гранитов вулканиче-
ских дуг (рис. 3.2.8, Б).

Рис. 3.2.7. Диаграммы (La/Yb)n–Ybn (А) и Sr/Y–Y (Б) [Drummond et al., 1996] для плагиогранитов Вах-
талкинского субтеррейна

Поля: 1 – адакитов, 2 – известково-щелочных магматитов
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Модели происхождения и геодинамическая 
обстановка формирования

Приведенный в геологическом очерке ма-
териал показывает, что для Вахталкинского 
субтеррейна фиксируется одновременность 
становления тектонической структуры, мета-
морфизма и внедрения синкинематических габ-
бро и плагиогранитов. Исходя из того факта, что 
плагиограниты прорывают габбро, внедрение 
последних происходило на более ранних эта-
пах. Плагиограниты не могли образоваться при 
фракционной дифференциации габброидов, так 
как: 1) практически отсутствуют породы сред-
него состава, диориты; 2) обьем плагиограни-
тов примерно равен или несколько превышает 
обьем габбро; 3) для части плагиогранитов ха-
рактерно наличие крутых спектров РЗЭ, труд-
но обьяснимых дифференциацией имеющегося 
образца габбро (см. рис. 3.2.6, Б). 

Метаморфизм, сопровождавший становле-
ние структуры, достигал амфиболитовой фа-
ции. По данным Х.А. Мохамеда и др. [1998], 
для метаморфических пород ганальской се-
рии по расчетам различных геотермометров 
и геобарометров фиксируются температуры 
730–800°С и давления 6.8–7.3 кбар, т.е. можно 
предполагать, что P-T условия, необходимые 
для выплавки плагиогранитного состава, суще-
ствовали на глубинных уровнях тектонической 
структуры. На это указывает и распределение 

плагиогранитных тел по разрезу, многочислен-
ные и наиболее мощные тела которых присут-
ствуют на наиболее низких структурных уров-
нях, там, где развиты структуры пластического 
течения [Аккреционная тектоника..., 1993].

В процессе плавления при формировании 
плагиогранитов должны были участвовать 
слагающие Вахталкинский блок толщи, сре-
ди которых присутствуют породы как океа-
нического, так и островодужного генезиса. 
К первым относится нижняя эффузивная 
толща терригенно-вулканогенного комплек-
са (ганальской серии), ко вторым – верхняя 
терригенно-вулканогенная толща терригенно-
вулканогенного комплекса (ганальской се-
рии), эффузивно-пирокластическая толща 
(аналог стеновой серии), вулканогенная толща 
терригенно-кремнисто-вулканогенного ком-
плекса. Обеднение тяжелыми РЗЭ для ряда 
анализов плагиогранитов и пониженные со-
держания иттрия можно связывать с наличием 
граната в рестите, оставшемся в процессе ча-
стичного плавления.

Высокоглиноземистый характер части 
плагиогранитов Вахталкинского террейна 
(Al2O3>15%) и высокие La/Yb отношения 
(>10), соотношение Yb и Eu [Туркина, 2000] 
позволяют предполагать, что родоначальные 
для них расплавы образовались в области дав-
лений более 10 кбар.

Рис. 3.2.8. Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG (А) и диаграмма Rb – 
(Y+Nb) (Б) для плагиогранитов Вахталкинского субтеррейна
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Тот факт, что анализы плагиогранитов по-
падают в поле гранитов вулканических дуг 
на диаграмме Rb–(Y+Nb) [Pearce et al., 1984] 
(см. рис. 3.2.8, Б) можно интерпретировать как 
присутствие в составе источника толщ остро-
водужного генезиса, участвующих в строении 
Вахталкинского блока. Об этом же свидетель-
ствует и обогащение плагиогранитов лито-
фильными элементами и дефицит в них высо-
козарядных элементов (см. рис. 3.2.8, А).

Выводы:
1. Синкинематические интрузии габбро и 

плагиогранитов маркируют этап тектоническо-
го совмещения в процессе аккреции Вахтал-
кинского, Стенового и Кижиченокского суб-
террейнов, что сопровождалось образованием 
складчатых и надвиговых структур и метамор-
физмом. Время этого этапа определяется рубе-
жом мела–палеогена на основании участия в 
надвиговой структуре верхнемеловых толщ и 
запечатывании всей структуры постаккреци-
онными терригенными отложениями эоцена.

2. Геохимические особенности плагиограни-
тов Вахталкинского блока могут быть обьясне-
ны участием в процессе частичного плавления 
смеси пород различного генезиса, а именно: 
океанических базальтов, островодужных вул-
каногенных и вулканогенно-осадочных пород. 
Выплавление родоначальных для плагиограни-
тов магм происходило в глубинных условиях в 
результате частичного плавления амфиболита 
(гранатового амфиболита) или эклогита с об-
разованием амфиболового или гранат-амфибол-
клинопироксенового рестита, на что указывают 
качественные оценки состава источника (дан-
ные по редким и редкоземельным элементам).

3.3. Пекульнейский террейн, Центральная 
Чукотка, восточная часть хребта 

Пекульней
Геологический очерк

В разделе 2.3. была кратко охарактеризо-
вана структура и слагающие ее комплексы 
Западно-Пекульнейского и Пекульнейского 
террейнов, а именно, комплексы позднеюрско-
раннемеловой островодужной постройки и ее 
деформированного фундамента, а также суб-
дукционный комплекс, состоящий из серпен-
тинитового меланжа, тектоно-гравитационного 
микстита и фрагментов океанической коры 
среднеюрского-раннемелового возраста (см. 

рис. 2.2.1). Здесь автор более подробнее рас-
смотрит строение субдукционного комплекса 
Пекульнейского террейна, так как к контакту 
аллохтонных пластин, сложенных отложения-
ми среднеюрского–раннемелового кремнисто-
вулканогенного комплекса и микститом ран-
немелового возраста и надвинутых в западном 
направлении на позднеюрско-раннемеловые 
островодужные образования, приурочены два 
комплекса плагиогранитов в восточной части 
хребта Пекульней. Вопросы геохимической 
специализации, петрогенезиса и тектониче-
ской обстановки формирования этих плагио-
гранитных комплексов важны для выяснения 
особенностей проявления кислого (плагиогра-
нитного) магматизма во фронтальных частях 
палеоостроводужных систем.

Кремнисто-вулканогенный комплекс аллох-
тона имеет трехчленное строение. В его види-
мой нижней части выделяется горизонт, цели-
ком сложенный пластинообразными телами 
параллельных диабазовых даек (мощность до 
~ 1 км). Над дайками развиты пиллоу-базальты 
(600–800 м), перекрытые кремнистыми и 
глинисто-кремнистыми породами осадочного 
чехла (до 100–150 м) [Морозов, 2001].

Возраст вулканогенно-кремнистого ком-
плекса определяется как среднеюрский–ран-
немеловой по находкам байосс-батского, бат-
киммериджского, оксфорд-киммериджского 
и позднеюрско-раннемелового комплексов 
радиолярий из яшм и радиоляритов [Морозов, 
2001]. В ряде мест установлено налегание на 
породы верхней части комплекса тонких туфо-
терригенных отложений, залегающих с отчет-
ливым размывом, но без углового несогласия, 
в которых были найдены тонкостенные позд-
неваланжинские бухии [Морозов, 2000, 2001].

Породы кремнисто-вулканогенного комплек-
са слагают сложный пакет разноориентирован-
ных пластин, с падениями как в западных, так 
и в восточных румбах. Анализ строения этого 
пакета позволяет предположить существование 
как минимум двух этапов деформаций – с пер-
вым, наиболее ранним, этапом, вероятно, связа-
но скучивание пластин с западными падениями 
во фронте палеодуги, с более поздним этапом 
– формирование надвиговых пластин с восточ-
ными падениями как за счет обдукции, так и за 
счет эксгумации и переориентирования ранее ак-
кретированных фрагментов. Кроме того, породы 
кремнисто-вулканогенного комплекса испытали 
неравномерно проявленный динамотермаль-
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ный (в зеленосланцевой с переходом к эпидот-
амфиболитовой фации) метаморфизм в узких 
линейных зонах, приуроченных к западной части 
выходов аллохтонных пластин [Морозов, 2001].

Особенности строения кремнисто-
вулканогенного комплекса и геохимические 
параметры вулканогенных и кремнистых по-
род свидетельствуют о том, что он может рас-
сматриваться в качестве фрагмента коры океа-
нического бассейна [Морозов, 2000, 2001].

Микстит раннемелового возраста развит 
на юго-восточных склонах хр. Пекульней (см. 
рис. 2.2.1). Его хаотические накопления (с оли-
столитами и олистостромовыми горизонтами) 
протягиваются в субмеридиональном направ-
лении в виде невыдержанных по ширине полос 
(0.1–4 км), зажатых и, в ряде случаев, текто-
нически перекрытых пластинами кремнисто-
вулканогенного комплекса (см. рис. 2.2.1).

Для микстита характерно обилие ино-
родных отторженцев, занимающих порой до 
половины его объема. В одних случаях они 
образуют различные по форме включения в 
осадочном субстрате, в других – в виде сче-
шуенных тектонизированных фрагментов – 
формируют видимое основание, на котором 
отлагались породы матрикса.

Матрикс микстита разнороден и сложен ту-
фогенными алевролитами и аргиллитами, песча-
никами, гравелитами, брекчиями, кремнистыми 
туфоаргиллитами, туфосилицитами, туффитами. 
Возраст матрикса датирован слабо из-за отсут-
ствия макрофаунистических остатков и плохой 
сохранности радиолярий: только в одном образ-
це туфоалевролитов были выделены раннемело-
вые радиолярии. Возраст матрикса принимается 
неокомским на основании следующих данных: 
1) возраст олистолитов – кимеридж–титон и 
древнее; 2) породы микстита стратиграфически 
перекрываются грубозернистыми терригенными 
отложениями готерива–барема.

Предполагается, что микститы накаплива-
лись на террасированном склоне приостро-
водужной части желоба, сложенном аккре-
тированными океаническими комплексами 
[Морозов, 2001].

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав гранитоидных 

комплексов
Гранитоиды детально закартированы на 

двух участках в восточной части хребта Пе-
кульней (рис. 3.3.1, 3.3.2).

На более северном участке (см. рис. 3.3.1) 
наблюдаются различные взаимоотношения 
плагиогранитов и вмещающих пород. Пла-
гиограниты образуют: 1) рвущие тела мощно-
стью до 10 м в породах матрикса микстита; 2) 
тектонизированные оползневые тела, глыбы, 
обломки и их кластические шлейфы в осадоч-
ных породах матрикса микстита; 3) субсоглас-
ные маломощные тела (0.5–5 м) среди пород 
кремнисто-вулканогенного комплекса (в том 
числе среди метаморфизованных разностей, в 
этом случае плагиограниты также метаморфи-
зованы и превращены в плагиогнейсы).

На более южном участке горы Центральной 
(см. рис. 3.3.2), в междуречье р. Северный Пе-
кульнейвеем и ручья Двойного, плагиограниты 
и вмещающие их породы участвуют в строении 
пакета крупных тектонических пластин, сло-
женных породами различных толщ кремнисто-
вулканогенного комплекса и сильно тектонизи-
рованного микстита.

На крайнем юго-западе массива горы Цен-
тральной, в левом борту долины ручья Двойно-
го, обнажены пластины, сложенные алевроли-
тами, аргиллитами, реже – тонкозернистыми 
вулканомиктовыми песчаниками, а также тек-
тоническими чешуями лавобрекчий андезитов, 
андезито-дацитов, с дайкообразными интру-
зивными телами плагиогранитов. Последние 
интрудируют, главным образом, лавобрекчии, 
иногда обнаженные в виде скринов между от-
носительно крупными (длиной в первые сотни 
метров) телами плагиогранитов. В отдельных 
случаях светлоокрашенные кварц-порфировые 
экструзивные массы лавобрекчий переходят в 
микроплагиогранит-порфиры и магматические 
брекчии плагиогранитов, что свидетельствует 
о гипабиссальном залегании рассматриваемых 
гранитоидов. Вся юго-восточная полоса массива 
горы Центральной, по правобережью р. Север-
ный Пекульнейвеем, представляет собой мощную 
зону катаклаза по микститу, морфологически по-
хожую на тектонический меланж. В рельефе вы-
деляются директивно расположенные вытянутые 
глыбы и дайкоподобные тела плагиогранитов, 
базальтов, габброидов, кремнистых осадочных 
пород. Базальты и осадочные породы часто рас-
сланцованы, плагиограниты катаклазированы.

Возраст плагиогранитов принимается как 
неокомский на основании следующих геоло-
гических данных: 1) они интрудируют породы 
среднеюрского–раннемелового кремнисто-
вулканогенного комплекса и микстита неоком-
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Рис. 3.3.1. Геологическая карта истоков рек Янранай и Левая Бычья (составил О.Л. Морозов с исполь-
зованием материалов А.А. Мануйлова и Г.И. Агальцова)

1 – рыхлые кайнозойские отложения; 2 – среднемеловые туфотерригенные отложения нерасчлененные; 3 – поздне-
меловые диориты; 4 – пикрит-базальтовый меланж и блоки в нем; 5 – раннемеловой тектоно-гравитационный микстит; 6 
– раннемеловые плагиограниты; 7, 8 – среднеюрский–раннемеловой кремнисто-вулканогенный комплекс: 7 – эффузивно-
осадочная часть (а) и зеленосланцевые метаморфиты по этим породам (б); 8 – комплекс параллельных диабазовых даек; 
9 – крупнокристаллические габбро-диабазы; 10 – метаморфиты амфиболитовой фации по эффузивно-осадочной толще; 
11 – метаморфогенно-магматический комплекс базит-ультрабазитового состава, докембрий (?); 12 – зоны интенсивного 
катаклаза и милонитизации; 13 – надвиги; 14 – элементы залегания: а – слоистости, б – сланцеватости, в – наклона даек
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ского возраста; 2) их глыбы и мелкая класти-
ка встречаются в виде включений в матриксе 
микстита неокомского возраста. Все это позво-
ляет говорить о неодноактном формировании 
плагиогранитов, синхронном с накоплением 
пород матрикса микстита.

При дальнейшем изложении плагиограни-
ты северного участка будут называться плагио-

гранитами 1-го типа, а плагиограниты южного 
участка – 2-го типа.

Плагиограниты 1-го типа характеризуют-
ся гнейсовидной текстурой и гетерогранобла-
стовой структурой; в ряде случаев видно, что 
последняя наложена на первичную гипидио-
морфнозернистую структуру. Из первичных 
минералов наблюдаются соссюритизированный 

Рис. 3.3.2. Геологическая карта междуречья р. Северный Пекульнейвеем и ручья Двойной (составил 
С.А. Паланджян)

Условные обозначения см. рис. 3.3.1
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плагиоклаз и кварц, часто гранулированный, 
реже в срастании с плагиоклазом присутствует 
первичный амфибол. По ним развит вторичный 
агрегат зерен олигоклаза, серицита, кварца, ак-
тинолита, эпидота, цоизита, хлорита. В неболь-
ших количествах, по-видимому, присутствует 
калиевый полевой шпат, который диагностиру-
ется по буроватым продуктам изменения. Из ак-
цессориев встречаются циркон, апатит.

Плагиограниты 2-го типа имеют катаклази-
рованную рассланцованную текстуру и полно-
кристаллическую гипидиоморфнозернистую 
структуру. Они сложены преимущественно 
кварцем и плагиоклазом. Плагиоклаз образует 
идиоморфные таблитчатые кристаллы состава 

андезина An 35-38, часто деформированные, с 
развитием полос излома. Кварц ксеноморфный, 
наблюдается грануляция зерен. В небольших ко-
личествах (1–3%) присутствует ксеноморфный 
решетчатый микроклин. Темноцветный мине-
рал представлен скоплениями изогнутых лейст 
биотита почти нацело замещенного хлоритом-
пеннином. Акцессорные минералы представле-
ны эпидотом, сфеном, цирконом. Вдоль плоско-
стей рассланцевания развиты хлорит, эпидот, 
серицит, вторичный игольчатый амфибол.

Петро-геохимические характеристики
Химический состав гранитоидов отражен в 

таблице 3.3.1 и на диаграммах (рис. 3.3.3–3.3.6). 

Рис. 3.3.3. Диаграммы Ab–An–Or (A), K2O–SiO2 (Б), Na2O–K2O–CaO (В) для раннемеловых 
плагиогранитов восточной части хребта Пекульней

Плагиограниты: 1 – 1-го типа; 2 – 2-го типа
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Таблица 3.3.1. Петрогенные (мас. %) и редкие (г/т) элементы в плагиогранитах восточной части хребта 
Пекульней

 оксид
элемент 6035/10 6102/1 6102/2 6109/3 П-906/1 П-907/1 П-651/4 П-654/1 П-651/1

SiO2 65.66 67.79 76.6 74.29 69.05 70.58 69.24 72.05 73.98
TiO2 0.35 0.25 0.16 0.08 0.22 0.15 0.28 0.13 0.24
Al2O3 16.85 15.62 11.45 13.16 14.61 14.61 14.45 14.23 13.49
Fe2O3 1.23 1.64 0.92 1.61 0.89 1.09 2.05 1.93 2.46
FeO 1.82 0.61 1.03 0.27 1.74 0.57 1.55
MnO 0.06 0.05 0.05 0.03 0.1 0.15 0.08 0.04 0.04
MgO 1.8 0.99 0.52 0.96 2.11 1.92 1.66 1.05 1.25
CaO 4.48 4.36 2.42 2.25 2.38 3.04 3.06 3.22 1.56
Na2O 4.19 5.43 4.58 5.31 5.25 6.46 5.38 4.32 5.36
K2O 1.09 1.3 0.94 0.58 1.74 0.97 0.94 1.38 0.4
P2O5 0.1 0.07 0.05 0.02 0.08 0.07 - 0.04 0.05
LOI 2.1 1.24 1.1 1.44 1.18 1.26 0.73 1.23 0.8

Сумма 99.73 99.84 99.81 99.81 100.15 100.38 99.42 99.62 99.63
V - 17 - 4 47 43 40 13 28
Cr - 21 - 39 29 29 44 36 49
Mn - 372 - 194 375 614 358 335 259
Co - 3 - 2 6 5 7 3 5
Ni - 19 - 29 24 24 40 30 31
Rb *37 29.00 *17 12.03 29.09 24.62 20.65 30.67 1.30
Sr *380 340 *128 154 168 121 122 95 82
Y *6.6 4.91 *8 2.59 9.05 12.16 6.85 4.75 13.03
Zr *150 105 *269 135 38 59 50 89 87
Nb *2.4 2.30 - 1.35 4.01 6.49 3.00 3.25 1.24
Ba *280 325 *248 154 180 108 105 129 38
La - 6.63 - 8.67 10.77 10.23 13.05 13.30 4.72
Ce - 12.34 - 16.85 24.10 21.78 24.97 24.63 11.30
Pr - 1.30 - 1.69 2.56 2.43 2.36 2.17 1.53
Nd - 5.41 - 6.47 9.21 8.94 9.04 7.38 6.88
Sm - 1.27 - 0.83 1.86 1.69 1.56 1.37 1.48
Eu - 0.47 - 0.35 0.47 0.45 0.36 0.35 0.40
Gd - 0.93 - 0.56 1.65 1.62 1.15 1.03 1.44
Tb - 0.15 - 0.08 0.25 0.25 0.19 0.15 0.25
Dy - 0.82 - 0.35 1.34 1.47 1.09 0.73 1.80
Ho - 0.18 - 0.09 0.28 0.33 0.24 0.17 0.39
Er - 0.41 - 0.27 0.82 0.93 0.55 0.46 1.06
Tm - 0.06 - 0.04 0.12 0.14 0.09 0.06 0.18
Yb - 0.41 - 0.32 0.73 1.00 0.64 0.50 1.20
Lu - 0.05 - 0.05 0.12 0.17 0.09 0.08 0.18
Hf - 2.13 - 3.44 1.30 1.87 1.32 2.08 2.46
Ta - 0.15 - 0.07 0.33 0.56 0.33 0.22 0.12
Th *1.8 1.15 - 2.54 5.61 6.76 4.20 4.21 0.62
U *1.15 0.44 - 0.66 1.15 1.67 1.05 0.65 0.25

Lan/Ybn - 10.92 - 18.35 9.84 6.84 13.62 17.74 2.63
Lan/Smn - 3.23 - 6.47 3.58 3.73 5.15 5.59 1.96
Eun/Eu* - 1.32 - 1.59 0.82 0.84 0.81 0.92 0.85

Sr/Y 57.58 69.20 - 59.38 18.53 9.96 17.85 19.96 6.27
Примечание: 1–4 – плагиограниты 1 типа; 5–9 – плагиограниты 2 типа; прочерк – компонент не определялся; 

* – компонент определялся методом рентгено-флюоресцентного анализа в химико-аналитическом центре ГИН 
РАН, аналитик С.М. Ляпунов; остальные компоненты определены методом ICP-MS, аналитик Д.З. Журавлев
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Рис. 3.3.4. Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG для раннемеловых 
плагиогранитов 1-го типа (А) и 2-го типа (Б) восточной части хребта Пекульней

Рис. 3.3.5. Диаграммы Rb–(Y+Nb) (A) и (Nb/Zr)n–Zr (Б) для раннемеловых плагиогранитов восточной 
части хребта Пекульней. Условные обозначения см. рис. 3.3.3

Соотношение содержаний SiO2 >67% и низких 
содержаний K2O (0.4–1.74) позволяет относить 
их к плагиогранитам [Классификация …, 1987]. 
Высокие содержания SiO2 в плагиогранитах 1-го 
типа частично объясняются их перекристалли-
зацией с широким развитием новообразованно-
го кварца. Во всех гранитоидах натрий преоб-
ладает над калием, K/Na отношение составляет 
0.07–0.46. На треугольной диаграмме [O’Connor, 
1965] все гранитоиды располагаются в области 
трондьемитов, частично – тоналитов (см. рис. 
3.3.3, А). На диаграмме K2O–SiO2 [Peccerillo, Tay-
lor, 1976] плагиограниты относятся к толеитовой 
и частично известково-щелочной серии (см. рис. 

3.3.3, Б), а на треугольной диаграмме Na2O–K2O–
CaO все породы располагаются вдоль трондье-
митового тренда (см. рис. 3.3.3, В).

Плагиограниты 2-го типа характеризуются 
относительно повышенной долей оксида маг-
ния (1.05–2.11%), элементов группы железа (V, 
Cr, Mn, Ni); повышенные значения содержаний 
Cr, Mn, Ni характерны и для плагиогранитов 
1-го типа (см. табл. 3.3.1). Все плагиограниты 
обладают пониженными концентрациями Nb, 
Ta, что хорошо видно на спектрах гранитоидов, 
нормированных по ORG (см. рис. 3.3.4) и ха-
рактерно для пород островодужного генезиса. 
На дискриминантной диаграмме Rb–(Y+Nb) 
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[Pearce et al., 1984] (рис. 3.3.5, А), учитываю-
щей относительные вариации крупноионных 
литофильных и высокозарядных элементов, 
плагиограниты попадают в поле развития гра-
нитов вулканических дуг. Это же можно ви-
деть и на диаграмме (Nb/Zr)n – Zr [Thieblemont, 
Tegyey, 1994] (см. рис. 3.3.5, Б), где плагиогра-
ниты попадают в поле вулканических и плуто-
нических пород надсубдукционных обстано-
вок. Концентрации Rb (12–37 г/т) почти во всех 
исследованных образцах несколько повышены 
по сравнению с плагиогранитами ряда офио-
литовых комплексов, например, Куюльского 
офиолитового террейна (Пенжинский район 
Корякского нагорья), где они не превышают 10 
г/т [Лучицкая, 2001].

Спектры редкоземельных элементов (РЗЭ) 
плагиогранитов 1-го и 2-го типов различа-
ются (рис. 3.3.6). Плагиограниты 1-го типа 
характеризуются более низкой суммой РЗЭ 
(12–36 г/т) относительно плагиогранитов 2-го 
типа (32–55 г/т). Спектры РЗЭ плагиогранитов 
1-го типа имеют небольшую положительную 
Eu-аномалию (Eu*/Eun = 1.32; 1.59) (см. рис. 
3.3.6, А), а плагиограниты 2-го типа, напро-
тив, – отрицательную Eu-аномалию (Eu*/Eun =  
0.81–0.92) (см. рис. 3.3.6, Б). Степень фракцио-
нирования РЗЭ плагиогранитов 1-го и 2-го ти-
пов примерно одинакова (Lan/Ybn = 6.84–17.74 
и 10.92; 18.75; Lan/Smn = 3.58–5.99 и 3.23; 6.47), 
хотя для плагиогранитов 2-го типа более ха-
рактерно некоторое обеднение средними РЗЭ 
и обогащение тяжелыми, чем для плагиограни-

тов 1-го типа (см. рис. 3.3.6, Б). Один образец 
плагиогранитов 2-го типа, заметно обеднен-
ный К и Rb (№ П-651/1), характеризуется по-
ниженными концентрациями La и Ce, хотя вся 
остальная часть спектра аналогична другим 
плагиогранитам. Возможно, одновременное 
понижение содержаний К, Rb и легких РЗЭ 
связано с процессами вторичного изменения и 
катаклаза породы.

Модели происхождения и геодинамическая 
обстановка формирования

Для понимания природы и происхождения 
плагиогранитов необходимо рассмотреть не-
сколько особенностей истории геологического 
развития Пекульнейского сегмента палеодуги 
и положения плагиогранитоидов в ее тектони-
ческой структуре.

Прежде всего, мы можем сделать вывод 
о том, что плагиограниты формировались во 
фронтальной части зоны конвергенции в пе-
риод активного островодужного вулканизма в 
раннемеловое время. Об этом свидетельствуют 
следующие наблюдения. 

Во-первых, плагиограниты интрудируют оса-
дочный матрикс микстита неокомского возрас-
та, который накапливался во фронтальной части 
дуги (предостроводужный склон или поверх-
ность аккреционной призмы). Формирование 
(внедрение) плагиогранитов не было одноакт-
ным процессом. По-видимому, они внедрялись 
в матрикс микстита и в его основание неодно-
кратно, и в ряде случаев ранние тела плагиогра-

Рис. 3.3.6. Хондрит-нормализованные спектры распределения РЗЭ для раннемеловых плагиогранитов 
1-го типа (А) и 2-го типа (Б)

Светло-серым показано поле архейских тоналитов, трондьемитов, дацитов и кайнозойских адакитов, по: [Drum-
mond et al., 1996]
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нитов испытывали тектонизацию, выводились 
на уровень подводной эрозии и подвергались 
деструкции. Подобные процессы происходили 
и с ранними накоплениями микстита. 

Во-вторых, плагиограниты внедрялись в 
наиболее западные (приближенные к дуге) 
пластины кремнисто-вулканогенного комплек-
са и отсутствуют в восточных пластинах, в том 
числе в основании кремнисто-вулканогенного 
комплекса – в дайковом комплексе, что сви-
детельствует о разновременном и независи-
мом формировании плагиогранитов и пород 
кремнисто-вулканогенного комплекса.

Часть плагиогранитов испытала перекри-
сталлизацию и динамотермальный метамор-
физм совместно с вмещающими породами 
кремнисто-вулканогенного комплекса. Однако 
тектоническая позиция и время проявления 
этого метаморфизма однозначно не установле-
ны в связи с отсутствием абсолютных возраст-
ных датировок как метаморфических пород, 
так и плагиогранитов.

В разработанной О.Л. Морозовым [2001] 
модели развития позднеюрско-раннемеловой 
палеодуги, фрагменты которой фиксируются 
в строении Западно-Пекульнейского террейна, 
важно отметить следующее. Во-первых, зона 
Беньофа была крайне крутой (> 70°) (см. раз-
дел 2.2), и расстояние от зоны конвергенции 
(ось глубоководного желоба) до оси вулканизма 
было минимальным (аналог – дуга Бисмарка). 
Подобная конфигурация зоны конвергенции 
обусловила сонахождение в единых разрезах 
толеитовых, известково-щелочных и шошо-
нитовых серий островодужных вулканитов, а 
также проявление интенсивных растягиваю-
щих напряжений в осевой части дуги (можно 
говорить и о смещении этой оси растяжения 
к фронтальной части дуги), что выразилось в 
формировании комплекса сближенных даек 
(от базальтов до риолитов) толеитовой, бони-
нитовой и известково-щелочной серий (см. 
раздел 2.2). Во-вторых, у дуги отсутствовал 
выраженный преддуговой бассейн, а вулкани-
ческие аппараты были приближены к предду-
говому склону, в результате мы видим наличие 
оползневых глыб островодужных толеитов в 
матриксе микстита.

Геохимические особенности плагиогранитов 
указывают на то, что формирование родоначаль-
ных для них магм могло иметь место над зоной 
субдукции (наличие отрицательных аномалий 
Nb, Ta, Ti, соотношение Rb и Nb+Y, содержаний 

Zr и (Nb/Zr)n), либо было связано с плавлением 
субстрата, состоящего из пород островодужно-
го генезиса. Низкокалиевый характер гранитои-
дов позволяет сопоставлять их с тоналитами-
трондьемитами фанерозоя, формирование 
которых происходило в геодинамической обста-
новке активной окраины континентов.

Для объяснения генезиса тоналитов-
трондьемитов различные авторы предлагают 
следующие модели (см. ссылки в работах [Тур-
кина, 2000; Лучицкая, 2001; Попов, 2002 и др.]): 
1) плавление мафических источников (метаба-
зитов); 2) кристаллизационная дифференциа-
ция базальтовой магмы; 3) плавление более ран-
ней генерации пород тоналит-трондьемитового 
состава. Особенности тектонического строения 
и морфология Пекульнейского сегмента дуги в 
раннемеловое время, структурное положение 
гранитоидов и спектры распределения в них 
РЗЭ позволяют нам выбрать две возможные 
модели формирования рассматриваемых пла-
гиогранитов: 1) плавление допозднемезозой-
ского гетерогенного фундамента во фронталь-
ной части островной дуги, представленного 
преимущественно метабазитовыми комплекса-
ми, в гидратированных условиях при активном 
участии восходящего потока флюидов от суб-
дуцированной пластины; 2) дифференциация 
толеит-базальтовых расплавов, источником 
для которых служила крайне истощенная (де-
плетированная) часть мантийного клина под 
фронтальной частью островной дуги.

Спектры распределения РЗЭ в плагиограни-
тах 1-го типа лучше отвечают первой модели. 
Они характеризуются обеднением в тяжелой 
части, наличием небольших положительных 
Eu-аномалий (см. рис. 3.3.6, А). Для плагио-
гранитов характерны также относительно по-
ниженные содержания Y и повышенные – Sr 
(см. табл. 3.3.1). Такие геохимические черты 
свойственны тоналитам-трондьемитам, обра-
зовавшимся при частичном плавлении мета-
базитового источника, при этом в реститовой 
ассоциации присутствует роговая обманка и 
(или) гранат, а плагиоклаз, наоборот, отсут-
ствует. Спектры распределения РЗЭ плагио-
гранитов 2-го типа характеризуются близким 
к горизонтальному распределением в тяжелой 
части спектра, отмечается небольшое обе-
днение средними РЗЭ и отрицательная Eu-
аномалия (см. рис. 3.3.6, Б). Содержания Y в 
них более высокие, чем в плагиогранитах 1-го 
типа, а Sr – более низкие (см. табл. 3.3.1). 
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Такие характеристики более согласуются со 
второй моделью кристаллизационной диффе-
ренциации низкокалиевой базальтовой магмы 
с фракционированием плагиоклаза и роговой 
обманки. Определенное ограничение на приме-
нение данной модели накладывает отсутствие 
комагматичных плагиогранитам комплексов 
среднего и основного составов. Однако можно 
предположить, что их кристаллизация проис-
ходила на больших глубинах, и они не были 
выведены на уровень эрозионного среза, либо 
в качестве подобных комагматичных комплек-
сов могут быть диориты и габброиды, блоки 
которых присутствуют в матриксе микстита. 
Кроме того, кислая часть расплава могла ми-
грировать вдоль надвиговых зон, ограничива-
ющих пластины аккреционного комплекса, и 
кристаллизоваться на более высоких уровнях. 
Подобная ситуация описана для раннемеловых 
трондьемитов террейна Чугач Юго-Западной 
Аляски и Эконайского террейна Корякского 
нагорья [Pavlis et al., 1988; Крылов, Лучицкая, 
1999] (см. соответствующие разделы работы).

Возможен еще один вариант образования 
кислых расплавов в надсубдукционных усло-
виях – это частичное плавление мафического 
материала собственно субдуцирующей океани-
ческой коры с последующей миграцией выпла-
вок в верхние горизонты аккреционного клина. 
Однако в настоящее время большим числом ав-
торов (см. литературу к разделу 3.8) принима-
ется, что продуктами плавления базальтового 
материала субдуцирующей океанической коры 
в N-Q островодужных системах являются ада-
киты, преимущественно вулканические, реже 
плутонические, породы среднего–кислого со-
става, для которых характерны высокие отно-
шения La/Yb и Sr/Y. В нашем случае только в 
плагиогранитах 1-го типа эти отношения до-
стигают нижнего предела, характерного для 
адакитов, в случае плагиогранитов 2-го типа 
они значительно отличаются (см. табл. 3.3.1). 
По этому признаку мы не можем сопоставлять 
наши гранитоиды с продуктами плавления 
океанической коры в зоне субдукции.

Для того чтобы проверить правомерность 
применения упомянутых моделей плавления 
метабазитового фундамента во фронтальной 
части островной дуги или дифференциации 
толеит-базальтовых расплавов к объяснению 
генезиса плагиогранитов, было проведено гео-
химическое моделирование c использованием 
методики, предложенной О.М. Туркиной [2000] 

(см. [Лучицкая и др., 2005]). Было показано, что в 
качестве возможного источника, при частичном 
плавлении которого образовались расплавы, ро-
доначальные для плагиогранитов 1-го типа могли 
быть метабазиты из метабазит-габбрового ком-
плекса фундамента позднеюрско-раннемеловой 
островодужной постройки [Морозов, 2001]. Со-
ставы плагиогранитов 2-го типа сопоставляют-
ся с составами плагиогранитов, рассчитанных 
по модели фракционной кристаллизации [Arth 
et al., 1978]. За состав родоначальной основной 
магмы был принят средний состав островодуж-
ного низкокалиевого толеита из позднеюрско-
раннемелового вулкано-плутонического остро-
водужного комплекса [Морозов, 2001]. 

Определенное ограничение на применение 
данной модели накладывает отсутствие комаг-
матичных плагиогранитам комплексов средне-
го и основного составов. Однако можно пред-
положить, что их кристаллизация происходила 
на больших глубинах, и они не были выведены 
на уровень эрозионного среза, либо в качестве 
подобных комагматичных комплексов могут 
быть диориты и габброиды, блоки которых 
присутствуют в матриксе микстита. Кроме 
того, расплав кислого состава мог мигрировать 
вдоль надвиговых зон, ограничивающих пла-
стины аккреционного комплекса, и кристалли-
зоваться на более высоких уровнях.

Выводы:
Структурное положение плагиограни-1. 

тов позволяет предполагать, что их становле-
ние происходило во фронтальной части па-
леодуги синхронно с аккрецией океанических 
вулканогенно-кремнистых комплексов, во вре-
мя субдукции и островодужного магматизма в 
раннемеловое время.

Становление плагиогранитных комплек-2. 
сов не было одноактным процессом. Они вне-
дрялись в толщу микстита, накапливавшуюся 
на предостроводужном склоне желоба и в ак-
креционную призму, сложенную пластина-
ми среднеюрско-раннемелового кремнисто-
вулканогенного комплекса. В ряде случаев 
более ранние тела плагиогранитов испытыва-
ли тектонизацию, выводились на уровень под-
водной эрозии, разрушались и переотлагались 
в осадках мактрикса микстита. Кроме того, для 
части плагиогранитов имели место их перекри-
сталлизация и динамотермальный метамор-
физм совместно с вмещающими кремнисто-
вулканогенными толщами.
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Геохимические особенности плагиогра-3. 
нитов указывают на то, что формирование магм 
происходило над зоной субдукции, либо было 
связано с плавлением субстрата, состоящего из 
пород островодужного генезиса.

Интерпретация данных по содержаниям 4. 
Eu и Yb в плагиогранитах северного и южного 
участков восточного склона хр. Пекульней по-
казывает, что выплавление плагиогранитных 
расплавов могло происходить при различных 
P–T-условиях и на разных глубинах; эти же 
данные свидетельствуют о различном источ-
нике магм.

Особенности тектонического строения и 5. 
морфология Пекульнейского сегмента дуги в 
раннемеловое время, структурное положение 
гранитоидов и их геохимические особенности 
позволяют предполагать следующие модели 
формирования плагиогранитов: а) миграция 
толеит-базальтовых расплавов из фронтальных 
частей надсубдукционного мантийного клина 
вдоль разломов во фронтальную часть дуги, 
с последующим многокамерным коровым их 
фракционированием; б) частичное плавление 
метабазитового корового субстрата во фрон-
тальной части дуги также с последующей ми-
грацией расплавов.

3.4. Террейны Чугач, Принс Вильям, 
Пенинсула, Южная и Юго-Западная 

Аляска
Геологический очерк

В разделе 2.4 было дано краткое описание ге-
ологического строения Центральной и частично 
Южной Аляски, включающей террейн Пенинсу-
ла. Южнее него в структуре собственно Южной 
и Юго-Западной Аляски вкрест простирания с 
юго-востока на северо-запад также выделяются 
два крупных тектоно-стратиграфических террей-
на: Принс Вильям и Чугач, в различное время ак-
кретировавших к окраине Северо-Американского 
континента (см. рис. 2.4.1, рис. 3.4.1).

В состав террейна Принс Вильям вхо-
дят формация Гост Рокс позднемелового–
раннепалеоценового возраста и группа Орка 
позднепалеоценового–среднеэоценового воз-
раста [Hill et al., 1981]. Некоторые авторы, 
например, Дж. Плафкер [Plafker et al., 1989], 
рассматривают формацию Гост Рокс как само-
стоятельный террейн.

В составе формации Гост Рокс присутству-
ют песчаники и алевролиты, вулканические 

породы и, в меньшей степени, пелагические 
известняки. Вулканические породы включают 
толеитовые базальты и известково-щелочные 
андезито-базальты и андезиты [Hill et al., 1981; 
Plafker et al., 1989]. Возраст формации опреде-
лен как позднемеловой–раннепалеоценовый, 
так как она содержит известняки с фауной 
планктонных фораминифер позднемелового 
(средне-позднемаастрихтского) и палеоце-
нового возраста. Породы метамофизованы в 
пренит-пумпеллиитовой фации. Формация 
Гост Рокс рассматривается как субдукционный 
меланж, аккретированный к верхнемеловой 
формации Кодьяк 62 млн лет назад и пододви-
нутый под нее. Последняя будет описана ниже, 
в составе террейна Чугач.

Группа Орка представляет собой флише-
вый комплекс глубоководного конуса выноса. 
Флиш включает прослои океанических вул-
канических пород и подчиненное количество 
гемипелагических алевролитов. Кластические 
породы представлены песчаниками, алевроли-
тами и аргиллитами с четкими текстурами тур-
бидитных потоков [Plafker et al., 1994].

Вулканические породы представлены по-
токами, силлами базальтов и дайками диабазов 
и по геохимии разделяются на: 1) обогащен-
ные базальты; 2) базальты типа N-MORB; 3) 
низкокалиевые толеиты; 4) андезибазальты 
[Plafker et al., 1994]. Кроме вулканических по-
род, в составе группы Орка присутствует пла-
стина офиолитов, состоящая из перидотитов, 
рассланцованных ультрамафитов, дайкового 
комплекса, пиллоу-базальтов с брекчиями. По-
роды группы Орка метаморфизованы в пренит-
пумпеллиитовой–зеленосланцевой фации 
(биотитовой субфации). На основании палеон-
тологических находок фораминифер, радиоля-
рий, кокколитов, динофлагеллят, моллюсков и 
крабов возраст группы Орка фиксируется как 
позднепалеоценовый–среднеэоценовый. Кла-
стические отложения группы Орка рассматри-
ваются как отложения глубоководного конуса 
выноса, в котором выделяются фации палео-
течений и отложения турбидитных потоков. 
Отложение терригенного материала сопрово-
ждалось одновременными подводными излия-
ниями базальтов. Офиолиты представляют со-
бой пластины океанической коры, возникшей 
в хребте Кула–Фараллон, а вулканические по-
роды – фрагменты подводных гор и поднятий 
[Plafker et al., 1994]. Время аккреции группы 
Орка к террейну Чугач – 51±3 млн лет.
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Рис. 3.4.1. Геологическая схема террейна Чугач, по: [Pavlis et al., 1988]
1 – четвертичные отложения; 2, 3 – террейн Чугач, 4–6 – террейн Кник-Ривер: 4 – плутонический субтеррейн, 5 

– метаморфический субтеррейн, 6 – тела ультрамафитов; 7 – террейн Пенинсула; 8 – мезозозйско-кайнозойские ком-
плексы нерасчлененные; 9 – меловые интрузии; 10 – третичные разломы гор Северного Чугача. Разломные системы: 
РКМ – разлом Касл Маунтейн, РИР – разлом Игл Ривер, РСБР – разломная система Бордер Рэйндж. Прямоугольник 
– местоположение рис. 3.4.2

Террейн Чугач в своей центральной части 
включает слабометаморфизованные отложе-
ния группы Вальдез и комплекса Мак-Хьюг 
[Pavlis et al., 1988], а в юго-восточной части – 
формации Кодьяк и Шумагин [Hill et al., 1981; 
Plafker et al., 1994].

Формации Кодьяк, Шумагин и группа Валь-
дез сложены преимущественно флишевыми 
отложениями с подчиненным количеством вул-
канических пород. Кластические породы пред-
ставлены преимущественно граувакками, для 
которых предполагается, что источником сноса 
являлась андийская континентальная окраина. 
Вулканические породы представлены разностя-
ми, переходными от островодужных толеитов до 
базальтов N-MORB. Отложения метаморфизова-
ны от цеолитовой до зеленосланцевой фации. 

По данным М. Ланпьер, Д. Джонса [Lanphere, 
Jones, 1978], возраст формации Кодьяк – верхне-
меловой (маастрихтский). На основании находок 

иноцерамов и фораминифер [Plafker et al., 1994] 
возраст формаций Кодьяк, Шумагин и группы 
Вальдез установлен как позднекампанский–
раннемаастрихтский. Предполагается, что отло-
жения группы Вальдез формировались в глубо-
ководном желобе [Pavlis et al., 1988]. По данным 
Дж. Плафкера и др. [Plafker et al., 1994], мета-
базальты группы Вальдез интерпретируются 
как остатки примитивной внутриокеанической 
дуги, сформированной на плите Кула и мигри-
ровавшей к Андийской континентальной окраи-
не. При этом отложения глубоководного конуса 
выноса осадков и туфов, поступающих с вну-
триокеанической дуги, смешивались с вулкано-
кластическими осадками и туфами, сносимыми 
с континентальной окраины.

Комплекс Мак-Хьюг представляет собой 
меланж, состоящий из интенсивно деформи-
рованных и в различной степени метамор-
физованных образований, первоначально 
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представленных толеитовыми подушечными 
пиллоу-базальтами с подчиненным количе-
ством аргиллитов, туфов, туфосилицитов, 
кремнистых и карбонатных пород. В меланже 
также присутствуют экзотические блоки пород 
террейнов Пенинсула и Врангелия. Матрикс 
меланжа содержит радиолярии позднего три-
аса, поздней (?) юры, поздней юры–раннего 
мела, среднего (альб–сеноман) мела и ранней 
(?)–средней юры [Plafker et al., 1989]. Таким об-
разом, возраст комплекса Мак-Хьюг рассматри-
вается как позднетриасовый–среднемеловой. 
По данным Т. Павлиса. Дж. Плафкера и др. 
[Pavlis et al., 1988; Plafker et al., 1994], меланж 
комплекса Мак-Хьюг имеет субдукционную 
природу. Время аккреции комплекса Мак-Хьюг 
к террейну Пенинсула доверхнемеловое.

Террейн Кник-Ривер был выделен Т. Пав-
лисом [1988] и представляет собой сложно де-
формированный кристаллический комплекс 
пород разломной зоны Бордер-Рэйндж (рис. 
3.4.2), разделяющей террейны Чугач и Пенин-
сула. По терминологии Д. Ховелла и др. [Howell 

et al., 1985], он является «disrupted terrane». В 
районе, показанном на рис. 3.4.2, террейн Кник-
Ривер залегает структурно выше комплекса 
Мак-Хьюг. Террейн Кник-Ривер подразделяет-
ся на два субтеррейна. Более северный сложен 
деформированным плутоническим комлексом 
преимущественно габбро-диоритов и в мень-
шей степени – кварцевых диоритов–тоналитов 
раннеюрского возраста и представляет собой 
раздробленный в зоне разломов Бордер-Рэйндж 
фрагмент террейна Пенинсула, описанного 
выше (см. раздел 2.4). Южный субтеррейн со-
стоит из рассланцованных метаморфических 
пород средней ступени метаморфизма, преиму-
щественно сланцев основного состава и обо-
гащенных кварцем сланцев. Кроме того, при-
сутствуют метаморфизованные тела основного 
и ультраосновного состава (см. рис. 3.4.2), ко-
торые, как упоминалось выше, представляют 
собой нижнекоровые и верхнемантийные части 
юрской островодужной постройки.

В кратком виде историю развития аккреци-
онной структуры Южной и Юго-Западной Аля-

Рис. 3.4.2. Геологическая карта западной части гор Чугач, составлена Т. Павлисом с соавторами [Pavlis 
et al., 1988] 

1 – раннемеловые интрузивные комплексы; 2, 3 – террейн Чугач: 2 – группа Вальдез, 3 – комплекс Мак-Хьюг; 
4–6 – террейн Кник-Ривер: 4 – юрский интрузивный комплекс (интенивно дислоцированные плутоны габбро-
диоритов с подчиненным количеством диоритов–тоналитов) – раздробленное основание террейна Пенинсула, 5 – тела 
ультрамафитов–мафитов, 6 – метаморфический комплекс; 7, 8 – террейн Пенинсула: 7 – юрские тоналитовые плутоны, 
8 – формация Талкитна. А, Б – профили (см. рис. 3.4.3)
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Структурное положение интрузивных тел 
характеризуется следующими особенностями. 
Крупные тоналитовые плутоны, как правило, 
дискордантны надвиговым нарушениям раз-
ломной системы Бордер Рэйндж (рис. 3.4.3), 
т.е. их внедрение происходило после главной 
фазы надвигообразования и, соответственно, 
этапа аккреции. В то же время часть тонали-
товых плутонов несет следы пластической 
деформации в твердом состоянии, а трондье-
митовые дайки смяты в складки и трондье-
митовые силлы будинированы, т.е. в данном 
случае интрузивные тела являются синкинема-
тическими (см. рис. 3.4.3).

Палеоценовые гранитоидные интрузивы опи-
саны М. Хиллом с соавторами [Hill et al., 1981] 
под термином «гибридные гранодиориты».

Гранитоидные комплексы приурочены к 
границе террейнов Чугач и Принс Вильям и за-
картированы в виде мелких плутонов и батоли-
тов на островах Санак, Шумагин, Кодьяк [Hill 
et al., 1981; Farris et al., 2006; Ayuso et al., 2009]. 
По данным Ф. Баркера [Barker et al., 1991], гра-
нитоидные плутоны входят в состав внешней 
дуги в системе парных магматических дуг, свя-
занных с субдукцией плиты Кула 65–48 млн 
лет назад. Внутренняя типично андийская дуга 
сформировалась на расстоянии 150–200 км 
внутрь континента и представлена северной 
частью Берегового батолита Юго-Восточной 
Аляски. Плутоны, в том числе батолит Кодьяк, 
прорывают верхнемеловые граувакки и аргил-
литы формации Кодьяк на о-ве Кодьяк (рис. 
3.4.4) и коррелируемые с ними отложения фор-
мации Шумагин на островах Санак и Шума-
гин. Мелкие плутоны (сателлиты), возможно 
связанные с батолитом Кодьяк, интрудируют 
граувакково-аргиллитовые и зеленосланцевые 
отложения формации Гост-Рокс о-ва Кодьяк 
палеоценового возраста (65–45 млн лет). Воз-
раст интрузивов по данным Rb-Sr изотопии – 
58.7 млн лет для батолита Шумагин и 62.7 млн 
лет для плутона Санак [Hill et al., 1981]; по дан-
ным U/Pb и 40Ar/39Ar методов – 61.1±0.5 (цир-
кон) и 62.7±0.35 (биотит) млн лет для плутона 
Санак, 61.1±0.3 млн лет (циркон) для батолита 
Шумагин, 58.3±0.2 и 57.3±2.5 (биотит), 59±0.2, 
58.4±0.2 для батолита Кодьяк [Bradley et al., 
1998]; по данным U-Pb SHRIMP метода по 
цирконам 59±0.3, 58.4±0.2, 58.9±0.2, 59.1±0.2, 
59.2±0.2 млн лет для батолита Кодьяк [Farris 
et al., 2006; Ayuso et al., 2009; Farris, 2010]. По 
данным Ф. Баркера и др. [Barker et al., 1991], 

ски можно представить следующим образом. 
В позднем триасе–средней юре в результате 
субдукции океанической плиты Фараллон под 
композитный террейн Врангелия (КТВ) возник-
ла островная дуга Талкитна (см. раздел 2.4). В 
поздней юре–раннем мелу на этом же основании 
развиваются магматическая дуга Читина (позд-
няя юра) и расположенная в 100 км в сторону 
континента дуга Чизана (ранний мел) и обра-
зуется субдукционный меланж комплекса Мак-
Хьюг террейна Чугач. Окончательная аккреция 
комплекса Мак-Хьюг вдоль системы разломов 
Бордер-Рэйндж к КТВ происходит к среднему 
мелу. В раннем мелу–начале позднего мела воз-
никает андийская дуга Клюан при субдукции 
окенической плиты Кула и синхронно происхо-
дит формирование кампан-маастрихтского фли-
ша группы Вальдез террейна Чугач. В позднем 
мелу–палеогене при продолжении активности 
дуги Клюан происходит снос с нее материала 
и формирование конуса выноса группы Орка, а 
также аккреция субдукционного меланжа Гост 
Рокс террейна Принс Вильям к террейну Чугач 
вдоль зоны разломов Контакт. В эоцене завер-
шается аккреция всего террейна Принс Вильям 
к террейну Чугач.

С определенными этапами формиро-
вания аккреционной структуры Южной 
и Юго-Западной Аляски связан тоналит-
трондьемитовый магматизм. Фиксируются три 
этапа этого магматизма: раннемеловой, палео-
ценовый и эоценовый.

Раннемеловой тоналит-трондьемитовый 
магматизм подробно описан Т. Павлисом 
[Pavlis et al., 1988] для юго-западной части гор 
Чугач (см. рис. 3.4.2).

Тоналит-трондьемитовые плутоны прорыва-
ют образования террейна Кник-Ривер и комплек-
са Мак-Хьюг. По данным абсолютной геохроно-
логии: 1) K-Ar датировки по роговой обманке, 
биотиту и мусковиту – от 135 до 110 млн лет 
[Pavlis et al., 1988]; 2) 40Ar/39Ar датировки по ро-
говой обманке 118 млн лет [Pavlis et al., 1988], 
135–105 млн лет [Barnett et al., 1994]; 3) Rb/Sr 
изохроны – 133 и 130 млн лет (по минералам) 
[Pavlis et al., 1988], 133–130 млн лет (по валу, пла-
гиоклазу и биотиту) [Barnett et al., 1994]; 120±3 
млн лет (LA-MC-ICP-MS метод) [Amato, Pavlis, 
2010] – возраст плутонов считается раннемело-
вым. Для наиболее поздних трондьемитовых 
даек, секущих тоналитовые плутоны, имеется 
Nd/Sm изохрона с возрастом 121±9.5 млн лет (по 
валу, мусковиту, гранату) [Barnett et al., 1994].
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возраст плутонов западной части пояса грани-
тоидов составляет 62.5–52.8 млн лет, восточ-
ной – 53–50 млн лет.

Интрузивы имеют вытянутую форму и кон-
кордантны структуре вмещающих пород, но 
сами не несут следов сланцеватости или про-
токластовых структур. Они сопровождаются 
зонами биотитовых и андалузитовых рогови-
ков в радиусе 500 м. Однако, по данным Ф. 
Баркера и др. [Barker et al., 1991], ряд плутонов 
имеют деформированные края, указывающие 
на их внедрение до окончательного причлене-
ния террейнов.

По данным Д.В. Фарриса и др. [Farris et al., 
2006], батолит Кодьяк внедрялся в виде серии 
вязкопластичных диапиров размером от 1 до 8 
км, возраст которых омолаживается в северо-
восточном направлении. Авторы считают, что 
ранее существующие структурные или литоло-
гические неоднородности не имели решающе-
го значения для локализации плутонов, опреде-
ляющим являлось соответствие их положения 
направлению миграции мантийного окна на 
глубине (см. ниже).

Необходимо отметить, что Д.В. Фаррис 
[Farris, 2010] выделяет на о-ве Кодьяк два маг-
матических пояса, один из которых представлен 
упомянутым выше батолитом Кодьяк, а второй 
– небольшими гранитоидными и габброидными 
плутонами, дайками и эффузивами основного 
и, реже – среднего состава, расположенными в 
10–30 км от батолита в сторону желоба.

Эоценовый тоналит-трондьемитовый маг-
матизм рассмотрен Н. Харрисом с соавторами 
как преддуговой [Harris et al., 1996].

Эоценовые интрузивные комплексы кисло-
го состава приурочены к восточной части гор 
Чугач. Они прорывают отложения террейнов 
Чугач и Принс Вильям (рис. 3.4.5). Возраст 
интрузий составляет 52 и 50 млн лет (40Ar/39Ar 
датировки по роговой обманке [Onstott et al., 
1989] и биотиту, соответственно), что указы-
вает на быстрое остывание интрузий [Sisson et 
al., 1989]. Интрузивные комплексы представ-
лены дайками мощностью от 10 см до несколь-
ких метров и небольшими штоками, иногда 
достигающими 80 км в длину (см. рис. 3.4.5). 
Некоторые крупные дайки содержат мелкие 
включения мафического состава и ксенолиты 
вмещающих пород размером до 1 м.

По данным структурных наблюдений, рекон-
струируются четыре деформационных события 
и связанные с ними этапы магматической актив-
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Рис. 3.4.4. Геологическая схема батолита Кодьяк, по: [Ayuso et al., 2009]
1 – формация Гост-Рокс; 2 – формация Кодьяк; 3–5 – части батолита Кодьяк: 3 – южная, 4 – центральная, 5 – север-

ная; 6, 7 – сателлиты батолита: 6 – западные, 7 – восточные; 8 – разломы; 9 – U-Pb возрасты

ности. Первые три этапа происходили в условиях 
пластической деформации одновременно с ме-
таморфизмом зеленосланцево-амфиболитовой 
фации в терригенных породах террейна Чугач 
[Harris et al., 1996]. Четвертый этап был связан 
с хрупкой деформацией. Наиболее ранние ин-
трузивные комплексы являлись синхронными 
деформациям и метаморфизму первого этапа и 
образуют рассланцованные и будинированные 
дайки в метаосадочных породах низких и сред-
них ступеней метаморфизма террейна Чугач. 

Дайки и силлы в сланцах средней и высокой сту-
пеней амфиболитовой фации одновременны де-
формациям второго этапа. В третий эпизод маг-
матической активности продолжалось внедрение 
даек и плутонов, которое было как синхронным 
деформациям третьего этапа, так и постдефор-
мационным. Наиболее молодые кислые дайки 
внедрялись параллельно системе трещин чет-
вертого деформационного этапа. Магматические 
тела первого этапа встречаются редко, а второго 
и третьего этапов преобладают.
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Петрографический состав, петро-
геохимические характеристики

Раннемеловые интрузивные породы образу-
ют вытянутые штоки размером от 2 до 12 км2, 
менее распространены дайки и силлы. Вне-
дрение интрузий, по-видимому, было много-
фазным. Наиболее ранние фазы представлены: 
1) пегматитовыми краевыми зонами рогово-
обманковых диоритов-тоналитов; 2) частично 
резорбированными ксенолитами роговооб-
манковых диоритов–тоналитов; 3) крупнозер-
нистыми пироксеновыми габбро. Количество 
основных пород незначительное. Основной 
обьем интрузий представлен лейкократовыми 
биотитовыми тоналитами с переходами как 
к более меланократовым роговообманково-
биотитовым тоналитам, так и к трондьеми-
там. Отсутствие секущих контактов между 
данными разностями предполагает наличие 

фракционной кристаллизации тоналитовой 
магмы. Трондьемиты образуют также жилки и 
дайки мощностью от 1 см до 10–20 м. Мелкие 
жилы имеют аплитовую структуру и кварц-
альбитовый состав, крупные трондьемитовые 
дайки содержат мусковит и гранат и обладают 
крупнозернистой гранитной структурой.

На диаграмме Ab–An–Or интрузивные по-
роды занимают поля тоналитов и трондьемитов 
(рис. 3.4.6, А), а на диаграмме Na2O–K2O–CaO 
следуют габбро-трондьемитовому тренду (рис. 
3.4.6, Б). На диаграмме K2O–SiO2 они попада-
ют в область континентальных трондьемитов 
(рис. 3.4.6, В).

Палеоценовые плутоны представлены био-
титовыми тоналитами, биотитовыми гранодио-
ритами и биотитовыми гранитами и занимают 
поля гранодиоритов, адамеллитов, гранитов на 
диаграмме Ab–An–Or (рис. 3.4.7, A), по данным 

Рис. 3.4.5. Карта размещения эоценовых интрузий на границе террейнов Чугач и Принс Вильям, со-
ставлена Н. Харрисом и др. [Harris et al., 1996] 

1 – эоценовые гранитоиды; 2–4 – террейн Чугач (ЧТ): 2 – гнейсы, 3 – сланцы, 4 – филлиты; 5 – террейн Принс 
Вильям (ПВТ); 6 – террейн Юкон-Танана (ЮТ); 7 – террейн Врангелия (ВТ)
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[Ayuso et al., 2009] в составе батолита Кодьяк и 
его сателлитов в небольших количествах при-
сутствуют породы более основного состава: 
кварцевые диориты, диориты, кварцевое габ-
бро. Гранитоиды содержат включения метаоса-
дочных пород, метаморфизованных в амфибо-
литовой фации, которые рассматриваются либо 
как фрагменты реститов, либо как контамини-
рованные ксенолиты вмещающих пород.

Содержания SiO2 в интрузивах колеблются 
от 64.5 до 72.7% в плутоне Санак, от 61.3 до 
75.9% в батолите Шумагин, от 63.8 до 68.6% в 
батолите Кодьяк [Hill et al., 1981], по данным 
[Ayuso et al., 2009] – от 57.31 до 72.02%. На 
диаграммах Na2О–K2О–CaО (рис. 3.4.7, В) со-
ставы пород следуют известково-щелочному 
тренду. Породы батолита Кодьяк включают как 
низко-, так и высокоглиноземистые разности, 
породы северных сателлитов батолита пред-
ставлены только высокоглиноземистыми.

Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ 
палеоценовых гранитоидов в целом обогаще-
ны легкими РЗЭ (рис. 3.4.8). По данным М. 
Хилла с соавторами [Hill et al., 1981], с ростом 
SiO2 происходит увеличение отрицательной 
Eu-аномалии. Эти же авторы предполагают, 
что такие факты, как увеличение содержаний 
Rb, Sr, отношения Rb/Sr и уменьшение Eu/Eu* 
с ростом SiO2, свидетельствуют об участии 
фракционной кристаллизации в процессе об-
разования интрузий.

Более детальные данные о составе редких 
и редкоземельных элементов в гранитоидах 
батолита Кодьяк и его сателлитов представ-
лены в работе Р.А. Аюсо [Ayuso et al., 2009] 
(рис. 3.4.9, 3.4.10). В целом они указывают на 
однородность по составу внутри каждой из 
выделенных зон батолита, а для сателлитов 
(рис. 3.4.9, Д) характерны большие колебания 
в содержаниях элементов. Спайдер-диаграммы 
элементов-примесей, нормированных на гра-
нит океанических хребтов различных частей 
батолита Кодьяк, характеризуются обогаще-
нием крупноионными литофильными элемен-
тами относительно высокозарядных, неболь-
шими отрицательными аномалиями Nb, что 
характерно для островодужных магматитов 
(см. рис. 3.4.9). Спайдер-диаграммы для сател-
литов (см. рис. 3.4.9, Д) характеризуются боль-
шими колебаниями в содержаниях элементов. 
Для хондрит-нормализованных спектров РЗЭ 
тоналитов, гранодиоритов (см. рис. 3.4.10) ха-
рактерно обогащение в легкой части спектра, 

Рис. 3.4.6. Диаграммы Ab–An–Or (A), Na2O–
K2O–CaO (Б), K2O–SiO2 (В) для раннемеловых 
амфиболовых тоналитов, биотитовых тоналитов и 
контактовых пород [Pavlis et al., 1988]

1, 2 – тоналиты: 1 – амфиболовые, 2 – биотитовые; 3 – 
контактовые породы; 4 – трондьемитовые дайки
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близкое к горизонтальному распределение в 
тяжелой части спектра. Лейкограниты север-
ных сателлитов батолита отличаются пони-
женным суммарным содержанием РЗЭ и более 
глубокой отрицательной Eu-аномалией (см. 
рис. 3.4.10, Г). По данным [Ayuso et al., 2009], 
спайдер-диаграммы элементов-примесей, нор-
мированных на N-MORB, для этих же пород 

характеризуются минимумами Sr, что в сочета-
нии с отрицательной Eu-аномалией свидетель-
ствует о фракционировании плагиоклаза.

Высокие величины 18О в палеоценовых гра-
нитоидах от +10.9 до +13.2‰ сходны с таковыми 
во вмещающих осадочных породах и свидетель-
ствуют о коровом происхождении кислорода в 
интрузиях [Hill et al., 1981]. В начальных отно-

Рис. 3.4.7. Диаграммы Ab–An–Or (A) и Na2O–K2O–CaO (Б) для палеоценовых тоналитов, гранодиори-
тов, гранитов

1, 2 – палеоценовые гранитоиды: 1 – по: [Hill et al., 1981], 2 – по: [Ayuso et al., 2009]

Рис. 3.4.8. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ палеоценовых гранитоидов, по: [Hill et al., 1981]
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шениях 87Sr/86Sr наблюдается разброс от низких 
значений около 0.7044 до высоких коровых зна-
чений порядка 0.7080–0.7090 [Hill et al., 1981; 
Ayuso et al., 2009] (рис. 3.4.12А).

Серия диаграмм εNd–206Pb/204Pb, 87Sr/86Sr–
206Pb/204Pb, 206Pb/204Pb–Nd/Pb, 207Pb/204Pb–Ce/Pb 
(рис. 3.4.11, Б) для гранитоидов батолита Кодьяк, 
его сателлитов и вмещающих их отложений 
формаций Кодьяк и Гост Рокс показывает, что 
составы пород располагаются вдоль линий сме-
шения расплавов, один из которых образовался 
при плавлении мантийного клина, а второй – при 
плавлении флиша аккреционной призмы [Ayuso 
et al., 2009]. По данным Д.В. Фарриса [Farris, 
2010] в источнике магм батолита Кодьяк преоб-
ладал осадочный компонент формации Кодьяк с 
добавкой базальтового компонента (<10–20%).

Эоценовые интрузивные породы представ-
лены преимущественно тоналитами и трондье-
митами, в меньшей степени – гранодиоритами 
и гранитами. Некоторые из тоналитов и трон-
дьемитов характеризуются повышенными со-
держаниями Sr и пониженными содержаниями 
Y, поэтому авторы [Harris et al., 1996] отмечают 
их сходство с адакитами (см. ниже раздел 3.9).

Для хондрит-нормализованных спектров РЗЭ 
магматических пород всех этапов характерно 
обогащение легкой части спектра (рис. 3.4.12, А). 
Наименьшие общие содержания РЗЭ отмечаются 
для даек четвертого этапа. Поля, выделенные по 
графикам РЗЭ для интрузивных пород первого–
третьего этапов, перекрываются в своей верхней 
части с полями, выделенными для метаосадоч-
ных пород и лейкосомы мигматитовых гнейсов 
по осадочным породам (см. рис. 3.4.12).

Данные по изотопии Sr и Nd показыва-
ют, что точки составов интрузивных пород 
первого–третьего этапов располагаются вдоль 
тренда между точками составов метаосадочных 
пород и пород четвертого этапа (рис. 3.4.12, 
Б). Низкие начальные отношения 87Sr/86 Sr 
(0.70372–0.70389) и положительные значения 
εNd (+5.8÷+6.7) в последних показывают, что 
они были получены из мафического, возмож-
но, базальтового источника. Точки составов ме-
таосадочных пород и лейкосомы мигматитовых 
гнейсов по осадочным породам на графике εNd 
– 87Sr/86Sr практически совпадают.

Модели формирования тоналит-
трондьемитовых комплексов

Т. Павлис с соавторами [Pavlis et al., 1988] 
предлагают следующий сценарий тектониче-

ского развития района Южной Аляски в ме-
зозое и места в нем раннемелового тоналит-
трондьемитового магматизма.

Юрский этап связан с формированием остро-
водужного террейна Пенинсула, южная часть ко-
торого затем испытала деформацию и метамор-
физм и вошла в состав террейна Кник-Ривер.

В течение мелового периода происходило 
формирование аккреционной призмы в резуль-
тате аккреции террейна Чугач, а внедрение 
трондьемитовых плутонов фиксировало завер-
шение раннемелового этапа аккреции.

Система надвигов, формирующаяся в ме-
ловое время, наследовала более древнюю раз-
ломную систему, разделяющую террейн Пе-
нинсула и океанический протолит комплекса 
Мак-Хьюг, входящий в состав террейна Чугач. 
На поздних этапах движений по надвигам на 
глубине формировались расплавы, которые ча-
стично перемещались вдоль надвиговой зоны. 
Там, где плутоны внедрялись на относительно 
высоких структурных уровнях, они секут ранее 
сформированные разломы (рис. 3.4.13). Наобо-
рот, на более глубинных уровнях они участву-
ют в пластической деформации (см. рис. 3.4.3, 
3.4.13) и подвергаются пластичному сдвигу в 
условиях остывания до температур зеленос-
ланцевой фации.

Поскольку трондьемитовые интрузии ло-
кализованы вдоль границы между острово-
дужными комплексами террейнов Пенинсула 
и Кник-Ривер и субдукционными образовани-
ями комплекса Мак-Хьюг террейна Чугач (см. 
рис. 3.4.1, 3.4.2, 3.4.13), Т. Павлис с соавторами 
рассматривают их как особый тип магматизма 
– околожелобовый трондьемитовый магма-
тизм. Формирование тоналит-трондьемитовой 
серии в данной тектонической модели авторы 
связывали с частичным плавлением амфи-
болитов или метаграувакк в зоне субдукции 
на небольших глубинах [Pavlis et al., 1988]. 
В более поздней работе [Barnett et al., 1994] 
авторы уточняют параметры предложенной 
модели, используя данные по P–T-условиям 
метаморфизма пород террейнов Кник-Ривер, 
Мак-Хьюг, Чугач и данных эксперимента. 
Они считают, что начальные стадии аккреции 
вдоль надвиговой системы Бордер-Рэндж ха-
рактеризовались условиями высокотемпера-
турного пластичного надвигообразования и 
метаморфизма при низких–средних давлени-
ях (P = 3–7 кбар, Т – около 600°С, рис. 5 из 
работы [Barnett et al., 1994]). 
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Рис. 3.4.11. Диаграммы εNd–87Sr/86Sr (A), εNd–206Pb/204Pb, 87Sr/86Sr–206Pb/204Pb, 206Pb/204Pb–Nd/Pb, 
207Pb/204Pb–Ce/Pb (Б) для палеоценовых гранитоидов северной, центральной и южной зон батолита Кодьяк, 
его сателлитов и вмещающих пород формаций Кодьяк и Гост Рокс, по^ [Ayuso et al., 2009]

Условные обозначения см. рис. 3.4.9
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Рис. 3.4.12. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ (А) и диаграмма εNd–87Sr/86Sr (Б) для метаосадочных 
пород, лейкосомы мигматитов и интрузивных пород, по: [Harris et al., 1996]

А: 1 – метаосадочные породы; 2 – лейкосома мигматитовых гнейсов по осадочным породам; 3 – интрузивные 
породы первого–третьего этапов; 4 – интрузивные породы четвертого этапа

Б: 1, 2 – интрузивные породы: 1 – четвертого этапа, 2 – первого–третьего этапов; 3 – лейкосома мигматитовых 
гнейсов по осадочным породам; 4 – метаосадочные породы; 5 – линия смешения

Максимальные условия метаморфизма были 
обусловлены привносом тепла при внедрении 
тоналит-трондьемитовых плутонов. Д.И. Бар-
нетт с соавторами [Barnett et al., 1994] считают, 
что температуры, необходимые для генерации 
расплавов кислого состава в преддуговых усло-
виях, можно получить за счет кратковременного 
нагревания в результате движений вдоль надви-
говых поверхностей на начальных этапах над-
вигообразования. В это же время происходит и 
поступление водного флюида из субдуцирую-
щей океанической коры и создаются условия 
для частичного плавления метабазитов или 
метаграувакк и генерации расплавов кислого 
состава при условии, что разогрев при надвиго-
вых движениях был значительный или первона-
чальный термальный градиент в висячем крыле 
зоны субдукции был высокий. В первом случае 
градиент может не превышать 20°С/км, во вто-
ром – должен быть не менее 25°С/км (рис. 7, 8 
из работы [Barnett et al., 1994]). 

Дальнейшая аккреция океанических осад-
ков приведет к временному «заклиниванию» 
всей системы, а затем субдукция продолжа-
ется уже в обычных для нее условиях низких 
температур–высоких давлений. Термохроно-
логические данные показывают, что время от 

начала субдукции, проявлений высокотемпера-
турного метаморфизма низких–средних давле-
ний, выплавления расплавов кислого состава и 
последующего остывания системы охватывает 
15 млн лет и менее [Barnett et al., 1994]. Актив-
ный тоналит-трондьемитовый плутонизм про-
является в течение нескольких миллионов лет.

Для обсуждения вопросов генезиса палеоце-
новых и эоценовых тоналитов–трондьемитов 
привлечены данные изотопных исследований 
[Hill et al., 1981; Harris et al., 1996; Ayuso et al., 
2009] и экспериментальные данные по плав-
лению пород [Barker et al., 1991, 1992]. Геохи-
мические, Sr-O и Nd-Sr-Pb изотопные данные 
для интрузий и вмещающих пород, данные по 
составу ксенолитов в палеоценовых интрузи-
ях, по мнению ряда авторов [Hill et al., 1981; 
Barket et al., 1992; Sisson et al., 2003; Tangalos, 
2003; Ayuso et al., 2009; Farris, 2010] показы-
вают, что тоналиты, гранодиориты и граниты 
являются гибридными породами и образова-
лись в результате процесса частичного плав-
ления источника, в котором участвовало два 
компонента. Первый компонент мафический 
(базальты N-MORB) с низкими значениями 
величин 87Sr/86Sr и 18О. Его поступление свя-
зано с активностью хребта Кула–Фараллон, 
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Рис. 3.4.13. Схема, иллюстрирующая предполагаемый тектонический сценарий развития 
околожелобового плутонизма, по: [Pavlis et al., 1988]

1–4 – террейн Пенинсула: 1 – чехол, 2 – островодужные вулканиты, 3 – кумуляты (ультрабазиты), 4 – фундамент; 
5–7 – террейн Чугач: 5 – меланж комплекса Мак-Хьюг, 6 – флиш группы Вальдез, 7 – фундамент; 8 – интрузивные тела 
тоналитов, трондьемитов; 9 – метаморфический комплекс; 10 – аккреционный фундамент континентальной окраины 
Южной Америки среднемелового возраста; 11 – надвиги
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субдуцирующего под аккреционную призму 
Южной Аляски 60 млн лет назад. Вторым 
компонентом является осадочный материал 
аккреционной призмы. Субдукция океани-
ческого хребта обеспечивала необходимое 
тепловое воздействие для начала плавления 
осадочного материала внутри аккреционной 
призмы и образования кислой магмы. На за-
ключительном этапе развития образовавшей-
ся гибридной магмы имела место в небольшой 
степени ее фракционная кристаллизация или 
фракционная кристаллизация и ассимиляция 
(AFC) [Hill et al., 1981].

По данным изотопного и геохимического 
изучения батолита Кодьяк [Ayuso et al., 2009], 
мафический компонент был представлен не 
материалом N-MORB, а островодужными то-
леитами, поэтому авторы предполагают ме-
тасоматоз мантийного клина преддуговой 
области флюидами, поступающими при суб-
дукции океанической плиты и выплавление 
островодужных толеитов до начала погруже-
ния океанического хребта под аккреционную 
призму. Омоложение возраста плутонов бато-
лита Кодьяк и его сателлитов в направлении с 
юго-запада на северо-восток, по мнению Д.В. 
Фарриса и др. [Farris et al., 2006; Ayuso et al., 

2009], отражает миграцию мантийного окна на 
глубине. Структурные взаимоотношения, U-Pb 
возраста и гравиметрические данные для бато-
лита Кодьяк показывают, что магмы поднима-
лись с глубины 5–10 км в виде вязкопластич-
ных диапиров диаметром 1–8 км. Отдельные 
плутоны поднимались в результате взаимодей-
ствия нескольких механизмов, таких как обру-
шение вмешающих пород, нисходящий поток 
вещества вблизи контактов плутонов и дайкоо-
бразование (рис. 3.4.14). 

Д.В. Фаррис [Farris, 2010] полагает на осно-
вании геохимического моделирования, что 
формирование расплавов, родоначальных для 
пород Кодьякского батолита, происходило при 
больших степенях частичного плавления ар-
гиллитов и граувакк формации Кодьяк с уча-
стием небольшого количества базальтового 
компонента. В реститовой фазе оставался гра-
нат, что предполагает формирование расплавов 
на глубинах ~15–20 км. В дальнейшем магмы 
батолита Кодьяк были модифицированы в ре-
зультате равновесной кристаллизации при раз-
личных степенях отделения рестита. Источни-
ком тепла, позволющего расплавить большие 
количества метаосадочного вещества аккреци-
онной призмы, по мнению автора [Farris, 2010], 

Рис. 3.4.14. Вид изгиба и разворота слоистости вмещающих отложений формации Кодьяк, окружающих 
северный край батолита Кодьяк, в сочетании с нисходящим потоком вещества, вращением и разрушением 
в ореоле реологически подвижного плутона, по: [Farris et al., 2006]
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являлся апвеллинг астеносферного вещества 
через мантийное окно, образованное при косой 
субдукции спредингового хребта.

По данным Ф. Баркера и др. [Barker et al., 
1991], сопоставление геохимических особен-
ностей плутонов и флишевых пород группы 
Орка, входящей в террейн Принс Вильям, 
экспериментальные данные по плавлению 
граувакк, данные моделирования по редким 
элементам в плутонах и флишевых породах 
указывают на то, что гранодиориты образо-
вались при больших степенях плавления (65–
90%) флишоидных пород группы Орка. Плав-
ление происходило при 850–900 °С и низких 
активностях H2O. Тепло поступало из субдуци-
рующего спредингового центра плиты Кула.

Данные по РЗЭ и изотопии Sr и Nd для эо-
ценовых тоналитов, трондьемитов, адакитов 
четко показывают, что существовали два воз-
можных источника магмы при формировании 
серии кислых интрузивных пород. Первым яв-
ляются метаосадочные породы аккреционной 
призмы террейна Чугач. Второй источник – ма-
фический, скорее всего – базальтовый. Смеше-
ние мафической магмы и магмы, полученной 
при частичном плавлении метаосадочного ма-
териала аккреционной призмы, дает всю гамму 
интрузивных пород.

Импульсы эоценового тоналит-трон дье-
митового магматизма Н. Харрисом с соавто-
рами [Harris et al., 1996] увязываются с изме-
нениями конфигураций плит Кула – Северная 
Америка – Фараллон, в результате которых 
в зону субдукции погружался океанический 
хребет, и добавка тепла обеспечивала разви-
тие магматизма. Магмы, возможно, генериро-
вались на относительно небольших глубинах 
и мигрировали вдоль разломов внутри аккре-
ционного комплекса, что, в конечном итоге, 
определило преддуговое (fore-arc) положение 
тоналит-трондьемитовых интрузивных ком-
лексов и позволило авторам работы [Harris 
et al., 1996] называть этот тип магматизма 
преддуговым (fore-arc). Данные о существо-
вании мантийного окна, образовавшегося в 
результате погружения океанического хребта 
в палоценовое и эоценовое время, и соответ-
ствующем повышенном тепловом потоке, вы-
зывающем частичное плавление смешанного 
субстрата при образовании аккреционных 
магматитов, приводятся в работах [Farris et 
al., 2006; Cole et al., 2006; Ayuso et al., 2009; 
Farris, 2010].

Выводы
1. Проявления околожелобового, или пред-

дугового, магматизма Южной Аляски имеют 
дискретный характер. Выделяются три этапа 
магматизма: раннемеловой, палеоценовый, эо-
ценовый.

2. Фронт проявления околожелобового маг-
матизма параллелен фронту островодужного 
магматизма и отстоит от него, по разным оцен-
кам, на 100–200 км в сторону океана.

3. Состав продуктов околожелобового маг-
матизма зависит от характера плавящегося 
субстрата. Для раннемелового магматизма это 
преимущественно трондьемиты, следующие 
трондьемитовому тренду, для палеоценового 
– тоналит-гранодиорит-гранитная известково-
щелочная серия, для эоценового – преимуще-
ственно тоналиты и трондьемиты, частично име-
ющие геохимические характеристики адакитов, 
в меньшей степени – гранодиориты, граниты.

4. Происхождение аккреционных магмати-
тов связывают с частичным плавлением амфи-
болитов или метаграувакк в зоне субдукции на 
небольших глубинах (раннемеловые трондье-
миты террейна Чугач); плавлением вещества 
аккреционной призмы под действием тепла, 
поступающего от субдуцирующего спрединго-
вого хребта с образованием мантийного окна, 
изотопные данные указывают при этом на сме-
шение базальтовых расплавов и расплавов, об-
разовавшихся при плавлении метаосадочного 
компонента аккреционной призмы (палеоце-
новые и эоценовые гранитоиды, террейны Чу-
гач и Принс-Вильямс).

3.5. Аккреционные призмы Шиманто и 
Хидака, Юго-Западная и Северная Япония

Для палеоаккреционных призм Юго-
Западной (Шиманто) и Северной (Хидака, цен-
тральная часть Хоккайдо) Японии характерны 
проявления магматизма среднего-кислого со-
става среднемиоценового и палеоценового 
возраста [Charvet et al., 1990; Stein et al., 1992, 
1996; Maeda, Kagami, 1996; Shinjoe, 1997].

Геологический очерк
Аккреционный пояс Шиманто, сложен-

ный породами мелового–третичного возрас-
та расположен в Юго-Западной Японии и 
обычно рассматривается как аккреционная 
призма, сформированная при субдукции Ти-
хоокеанской океанической плиты под палео-
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Японскую островную дугу в течение мелового–
третичного времени [Taira et al., 1988]. Вкрест 
простирания пояса Шиманто с севера на юг 
выделяются три части, в которых представ-
лены, соответственно, отложения мелового, 
палеоценового-эоценового и миоценового 
возраста. Преобладающим типом отложений 
во всех трех зонах является глубоководный 
флиш. Характерно также присутствие много-
численных линейно вытянутых зон меланжа, 
в котором в сланцевом матриксе присутствуют 
фрагменты преимущественно океанических 
пород: пиллоу-базальтов, кремней, гемипела-
гических сланцев, известняков. Для меланжа 
меловой части пояса Шиманто устанавливает-
ся омоложение возраста глыб в направлении к 
океану, что является, по мнению А. Таирa с со-
авторами, сильным аргументом в пользу того, 
что меланж образовался в результате субдук-
ции океанической плиты [Taira et al., 1988].

Пояс Шиманто характеризуется чешуйчато-
надвиговой структурой, внутри пакета пла-
стин, разделенных надвигами, структура 
флиша моноклинальная, осложненная изо-
клинальными складками (рис. 3.5.1). В целом 
она хорошо сопоставляется с современной 
структурой аккреционной призмы в желобе 
Нанкай [Taira et al., 1988].

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав гранитоидных 

комплексов
В поясе Шиманто присутствуют вулкано-

плутонические комплексы среднего-кислого 
состава среднемиоценового возраста (см. рис. 
3.5.1). Они расположены к югу от Медианной 
тектонической линии (МТЛ), прорывают сланцы 
и песчаники мелового и миоценового возраста 
аккреционной призмы Шиманто и имеют радио-
метрический возраст 14±±1 млн лет [Shibata, 
Nozawa, 1968]. Еще южнее в сторону желоба Нан-
кай отложения аккреционной призмы прорваны 
породами комплексов Шионо-мисаки и Мурото-
мисаки (толеитовые базальты и габброиды), а 
также комплекса Ашизури-мисаки, представ-
ленного щелочными габбро, сиенитами, грани-
тами [Stein et al., 1994, 1996]. Возраст комплекса 
Ашизури 13±2 млн лет [Shibata, Nozawa, 1968]. 
К северу от МТЛ распространены вулканические 
породы комплекса Сетуши, представленные вы-
сокомагнезиальными андезитами, известково-
щелочными андезитами–дацитами–риолитами и 
оливиновыми толеитами (см. рис. 3.5.1).

В работе [Shinjoe, 1997] представлены де-
тальные геохимические и изотопные данные 
для пород кислого состава двух плутонов в 
северной части пояса Шиманто (Уваджима и 
Миуши) (см. рис. 3.5.1, 3.5.2).

Плутоны Уваджима и Миуши интру-
дируют меловые отложения и сложены 
крупно-среднезернистыми гранодиоритами, 
средне-мелкозернистыми порфировыми гра-
нодиоритами и гранит-порфирами (плутон 
Уваджима) (см. рис. 3.5.2) и крупнозернисты-
ми биотитовыми гранитами (плутон Миуши). 
Для гранодиоритов плутона Уваджима полу-
чены K-Ar возрасты по биотиту 13.9–15.7 млн 
лет, для плутона Миуши – 14.0–14.1 млн лет 
[Shinjoe, 1997].

Гранодиориты плутона Уваджима могут 
быть подразделены на три типа в зависимости 
от состава железо-магнезиальных минералов: 
первая группа содержит биотит и турмалин, 
вторая – биотит, гиперстен и кальциевый ам-
фибол, третья – биотит, кордиерит, гранат. Та-
ким образом, в плутоне Уваджима сочетаются 
минеральные разности гранодиоритов, сход-
ные как с S-типом гранитов (кордиеритовые), 
так и с I-типом гранитов (с кальциевым ам-
фиболом). Границы между всеми разностями 
постепенные. Биотит-кордиеритовые грано-
диориты содержат обильные гнейсовидные 
включения. Некоторые кристаллы кордиерита 
в гранодиоритах содержат волокнистые сил-
лиманитовые включения, что указывает на их 
немагматическое просхождение. Такой кор-
диерит с силлиманитом часто наблюдается в 
пелитовых гнейсах.

Петро-геохимические характеристики
По данным Г. Штейна и др. [Stein et al., 

1992, 1994] породы кислого состава ак-
креционной призмы Шиманто относятся к 
известково-щелочному ряду, характеризуют-
ся высокоглиноземистым составом в южной 
части пояса Шиманто и низкоглиноземистым 
– в северной части и содержат включения ме-
таморфических пород, по которым получены 
Р = 7–8 кбар, Т = 630–860 °С.

Содержания SiO2 в плутонах Уваджима и 
Миуши концентрируются в двух интервалах 
66–69 и 73–75% (рис. 3.5.3) [Shinjoe, 1997]. 
Для пород характерны обычные тренды пони-
жения концентраций TiO2, Al2O3, Fe2O3, MgO, 
CaO и роста концентраций K2O с увеличением 
концентраций SiO2, точки концентраций Na2O 
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Рис. 3.5.1. Положение аккреционного пояса Шиманто и распределение среднемиоценовых магматических 
пород, по: [Тaira et al., 1988; Shinjoe, 1997] (А) и разрез вкрест чешуйчато-надвиговой структуры пояса (Б)

1 – вулканиты; 2 – плутоны; 3 – вулканические породы пояса Сетуши; 4 – толеитовые базальты, габбро; 5 – линия 
разреза. МТЛ – Медианная тектоническая линия; С – метаморфический пояс Самбагава; К – тектоническая зона 
Куросегава

не образуют на графике отчетливого тренда, а 
дают кластеры.

Спектры распределения РЗЭ для гранодио-
ритов характеризуются обогащением легкой 
части спектра, небольшим фракционировани-
ем в тяжелой части и отчетливой отрицатель-
ной Eu-аномалией (рис. 3.5.4, А). Сходные 
спектры распределения РЗЭ для гранитоидов 
других плутонов в южной и северной частях 
пояса Шиманто приведены в работе [Stein et 
al., 1996] (рис. 3.5.4, Б, В), там же приведены 
геохимические данные для пород щелочного 
комплекса Ашизури (рис. 3.5.4, Г). В этой же 
работе показано, что на диаграммах Дж. Пир-
са и др. [Pearce et al., 1984] породы гранитных 
плутонов попадают в поля гранитов вулкани-
ческих дуг и синколлизионных гранитов, а по-

роды кислого состава щелочного комплекса 
Ашизури – в поле внутриплитных гранитов 
(рис. 3.5.5, А). Спектры гранитов и щелочных 
пород, нормированные на гранит океанических 
хребтов (ORG), характеризуются обогащением 
K2O, Rb, Ba и Th относительно Zr, Sm, Y и Yb 
(рис. 3.5.5, Б). По данным Г. Штена и др. [Stein 
et al., 1994, 1996], небольшие силлы или лавы 
базальтового состава, ассоциирующие с грано-
диоритовыми плутонами, имеют геохимиче-
ские характеристики T- и E-MORB.

Гранодиориты Уваджима и Миуши харак-
теризуются следующими изотопными харак-
теристиками: 143Nd/144Nd = 0.511854±0.000029, 
87Sr/86Sr = 0.710191±0.000027 и на графике εNd–
εSr они располагаются в том же квадранте, что и 
другие породы кислого состава внешней зоны 

Рис. 3.5.2. Распределение гранодиоритов в плутоне Уваджима, по: [Shinjoe, 1997]
1–3 – гранодиориты: 1 – биотитовые, 2 – биотит-кордиеритовые, 3 – биотит-гиперстеновые. Биотит-кордиеритовые 

и биотит-гиперстеновые гранодиориты показаны вне масштаба
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Рис. 3.5.3. Диаграммы: окислы–SiO2 (А) и редкие элементы–SiO2, Al2O3/(CaO+Na2O+K2O)/ SiO2 (Б) для 
пород кислого состава и мафических включений в них плутонов Уваджима и Миуши, по: [Shinjoe, 1997]
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Рис. 3.5.3. Окончание

Юго-Западной Японии, осадки пояса Шиман-
то и базальты комплексов Шионо-Мисаки и 
Мурото-Мисаки (рис. 3.5.6А). Однако вели-
чины εNd и

 87Sr/86Sr в гранодиоритах Уваджима 
и Миуши ниже, а εSr и

 143Nd/144Nd – выше, чем 
в осадочных породах пояса Шиманто, из чего 
следует, что в источнике гранодиоритов при-
сутствовал не только осадочный компонент.

В качестве другого компонента, который 
мог участвовать в формировании гранитоидной 

магмы, Х. Шинджо [Shinjoe, 1997] предполага-
ет расплавы, производные от высокомагнези-
альной андезитовой магмы. Высокомагнези-
альные андезиты пояса Сетуши, расположены 
севернее гранитных плутонов (см. рис. 3.5.6, 
А). Андезиты, сходные с высокомагнезиальны-
ми андезитами Сетуши, наблюдаются в райо-
нах, расположенных ближе к желобу Нанкай, 
чем гранитные плутоны, также присутствуют 
дайки андезитов в районе п-ова Кии [Miyake et 
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al., 1985] и включения андезитов в породах кис-
лого состава в районе Киуши [Nakada, 1983]. В 
работе [Stein et al., 1994] также показано, что 
значения εNd и εSr в гранитных плутонах имеют 
промежуточные значения между таковыми для 
осадочных пород аккреционной призмы и ще-
лочного комплекса Ашизури (рис. 3.5.6, Б).

Модели формирования гранитоидных 
комплексов

Х. Шинджо [Shinjoe, 1997] провел геохи-
мическое моделирование процесса двухкомпо-
нентного смешения и показал, что гранодиори-
ты плутона Уваджима могли образоваться при 
смешении дериватов высокомагнезиальной ан-
дезитовой магмы и анатектического расплава, 
полученного в результате частичного плавле-
ния осадков аккреционной призмы Шиманто. 
Он также предложил петролого-тектоническую 
модель для объяснения генезиса гранитоидного 
магматизма в преддуговой области (рис. 3.5.7). 

По данным И. Татсуми, С. Маруямы [Tatsumi, 
Maryama, 1989], высокомагнезиальные андези-
ты пояса Сетуши образовались при частичном 

плавлении колонны водосодержащего пери-
дотита в преддуговой области при аномально 
высокотемпературных условиях в мантийном 
клине. Насыщенная водой колонна перидотита 
в преддуговой области мантийного клина фор-
мируется при распаде серпентинита и талька 
в слое в основании мантийного клина. Эти ре-
акции дегидратации зависят от температуры: 
серпентинит распадается при ~ 600°С, тальк 
– при ~700°С. Если высокомагнезиальные ан-
дезиты формировались в области мантийного 
клина под плутоном Уваджима аналогичным 
способом, что и в районе Сетуши, то темпера-
тура вблизи поверхности субдуцирующей пли-
ты под плутоном могла достигать 600–700°С. 
Эта температура достаточна для выплавления 
гранитного расплава из осадков аккреционной 
призмы в ее основании. 

При дальнейшей субдукции плиты Фил-
липпинского моря, а именно бассейна Шикоку, 
происходило смещение изотермы 600–700°С на 
поверхности плиты в район Сетуши, т.е. в бо-
лее северный район (более удаленный от зоны 
субдукции), там продолжалось выплавление 

Рис. 3.5.4. Хондрит-нормализованные спектры распределения РЗЭ для гранодиоритов в плутоне 
Уваджима и биотитовых гранитов плутона Миуши (А), по: [Shinjoe, 1997]; высоко- и низкоглиноземистых 
гранитоидов и щелочных пород комплекса Ашизури (Б–Г), по: [Stein et al., 1994]



185

высокомагнезиальных андезитов, имело место 
смешение дериватов высокоандезитовых магм 
и анатектических гранитных расплавов, неко-
торое фракционирование полученного распла-
ва и, наконец, кристаллизация плутонов, таких 
как гранодиоритовый плутон Уваджима.

Несколько иная точка зрения на процесс 
формирования тех же гранитоидных комплек-
сов в аккреционной призме Шиманто рассма-
тривается в работах [Stein et al., 1992, 1994, 
1996]. Авторы также подчеркивают околоже-
лобовую (near-trench) позицию гранитного маг-

Рис. 3.5.5. Диаграммы Nb–Y, Rb–Y+Nb (A) и спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных 
на ORG (Б) для высоко- и низкоглиноземистых гранитоидов и щелочных пород комплекса Ашизури, по: 
[Shinjoe, 1997; Stein et al., 1994]

1 – высокоглиноземистые гранитоиды; 2 – низкоглиноземистые гранитоиды; 3 – породы кислого состава комплекса 
Ашизури
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матизма относительно вулканического фронта 
в миоценовое время и считают, что модель 
должна объяснять: 1) каков источник тепла; 2) 
происхождение обогащенного мантийного ис-
точника, родоначального для магм щелочного 
комплекса Ашизури; 3) геохимические харак-
теристики самих гранитоидных комплексов; 4) 
достаточно высокие давления (7–8 кбар), фик-
сируемые по включениям в гранитоидах.

Г. Штейн и др. [Stein et al., 1992] предлагают 
следующее обьяснение проявлений магматиз-
ма кислого состава в околожелобовой позиции. 
Поднятие горячей обогащенной мантии, родо-
начальной для пород комплекса Ашизури, могло 

происходить в результате отрыва части погружа-
ющейся океанической плиты при коллизии ги-
потетического микроконтинентального блока и 
Юго-Западной Японии (рис. 3.5.8). Горячая ман-
тия представляла источник тепла, достаточный 
для плавления корового материала и образова-
ния магматитов кислого состава. Аналогичная 
модель субдукции хребта Кула–Пацифик была 
предложена и для формирования меловых гра-
нитоидов поясов Санио и Риоке (San’yo, Ryoke), 
протягивающихся вдоль Японской островной 
дуги к северо-западу от Медианной тектони-
ческой линии (МТЛ) Юго-Западной Японии и 
призмы Шиманто [Kinoshita, 1997, 1999].

Рис. 3.5.7. Модель образования гранодиоритовой магмы в преддуговой области Юго-Западной Японии 
в резлуьтате плавления аккреционной призмы Шиманто при внедрении высоко-Mg андезитовых магм, 
производных мантийного клина под поясом Шиманто, >15 млн лет (А), 13 млн лет (Б), по: [Shinjoe, 1997]

1–3 – перидотит: 1 – с амфиболом, хлоритом, флогопитом, серпентином; 2 – с амфиболом, хлоритом, флогопитом, 
тальком; 3 – с амфиболом, хлоритом, флогопитом; 4 – магматическая камера при частичном плавлении осадочного 
материала аккреционной призмы



188

Рис. 3.5.8. Геодинамическая модель орогенного пояса Шиманто, по: [Stein et al., 1992] с использованием 
данных [Charvet et al., 1990]

ТИХ – Тихоокеанская плита; ФИЛ – плита Филиппинского моря; ЕВР – Евразиатская плита
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Аккреционная призма Хидака (Централь-
ное Хоккайдо) позднемелового–ранне па лео-
генового возраста сложена терригенными 
породами супергруппы Хидака и их метамор-
фическими аналогами. В пределах аккрецион-
ной структуры выделяется магматическая зона 
Хидака протяженностью 300 км. Отмечается, 
что степень метаморфизма вмещающих тер-
ригенных отложений возрастает в западном 
направлении к магматитам зоны Хидака от 
зеленосланцевой до гранулитовой (0.7 ГПа и 
830°С) фации [Maeda, Kagami, 1996].

Магматический комплекс в северной части 
гор Хидака представлен (снизу вверх): перидо-
титами Магарисава, расслоенными габброи-
дами Панкенуши, плутоническим комплексом 
Мемуродаки и гранитоидными комплексами 
(рис. 3.5.9). Возраст гранитоидов составляет 
55 млн лет [Maeda, Kagami, 1996]. Габброиды 
Панкенуши прорваны базальтовыми дайками 
Чироро мощностью от нескольких сантиме-

тров до десятков сантиметров. Дайки не имеют 
зон закалки, поэтому предполагается, что они 
внедрялись в габброиды до их полного осты-
вания. Вероятно, они являлись подводящими 
каналами для магматической камеры, в кото-
рой кристаллизовались габброиды Панкенуши 
[Maeda, Kagami, 1996]. В самой западной ча-
сти гор Хидака коровая часть магматического 
комплекса по разлому граничит с перидотита-
ми массива Хороман.

Перидотиты Магарисава представлены в 
основном плагиоклазовыми лерцолитами с 
прослоями оливинового габбро. Расслоенные 
габброиды Панкенуши состоят из богатых оли-
вином троктолитов, оливиновых габбро, ферро-
габбро с прослоями анортозитов. Плутон Мемо-
рудаки состоит из роговообманковых габбро и 
роговообманковых, биотитовых диоритов.

Гранитоидные комплексы представлены 
преимущественно тоналитами, которые имеют 
как характеристики высокоглиноземистых гра-

Рис. 3.5.9. Положение пояса Хидака на о-ве Хоккайдо (А) и геологическая схема северной части гор 
Хидака (Б), по: [Maeda, Kagami, 1996]

1 – метабазиты офиолитов Пороши; 2 – перидотиты Магарисава и другие тела; 3 – пелитовые и мафические 
гранулиты и анатектиты; 4 – расслоенные оливиновые габбро серии Панкенуши; 5 – гетерогенные габброиды и диориты 
серии Мемуродаки; 6 – граниты; 7 – метаосадочные и осадочные породы группы Наканогава. ЧВФ – вулканический 
фронт в четвертичное время; ВХБ – Восточно-Хоккайдский блок



190

нитов S-типа, так и низкоглиноземистых гра-
нитов I-типа [Osanai et al., 2006]. Кроме того, в 
главной зоне анатексиса наблюдаются продук-
ты частичного плавления как пелитовых, так 
и мафических гранулитов. Они представлены 
лейкосомами различного состава, образованны-
ми в результате дегидратационного плавления 
биотита и роговой обманки, соответственно.

По геохимическим параметрам базальты 
Чироро сходны с N–MORB. Первичные изо-
топные отношения Sr и Nd указывают, что 
мантийным источником для базальтов Чироро 
могли быть обогащенные перидотиты Мага-
рисава или перидотиты массива Хороман. Те 
же изотопные данные (рис. 3.5.10) указывают, 
что магмы, сформировавшие базальты Чироро, 
являлись родоначальными и для габброидов 
Панкенуши и Мемуродаки. Кроме того, изо-
топные отношения Sr и Nd свидетельствуют, 
что разброс значений εNd и εSr для габброидов 
Панкенуши и Мемуродаки, с одной стороны, и 
для базальтов Чироро и метаосадочныч пород, 
с другой стороны, может объясняться процес-
сами ассимиляции и фракционной кристалли-
зации (AFC). Таким образом, Дж. Маеда и Х. 
Кагами [Maeda, Kagami, 1996] делают вывод, 

что изотопная гетерогенность габброидов Пан-
кенуши и Мемуродаки объясняется взаимодей-
ствием мантийного вещества родоначального 
для базальтов N–MORB с осадочным веще-
ством аккреционной призмы.

Дж. Маеда и Х. Кагами [Maeda, Kagami, 
1996] связывают по времени проявления маг-
матизма N-MORB типа в аккреционной при-
зме с субдукцией океанического хребта Кула-
Пацифик в позднем палеоцене–раннем эоцене и 
предполагают следующую последовательность 
событий, схематично изображенную на рис. 
3.5.11. Магма состава N-MORB, отделившая-
ся от воздымающейся астеносферной мантии 
вдоль погружающегося хребта Кула-Пацифик, 
мигрировала в основание аккреционной при-
змы и формировала там магматическую каме-
ру, таким образом приводя к андерплейтингу в 
преддуговой области. Магма неоднократно по-
ступала в камеру, поставляя тепло от астенос-
феры в аккреционную призму. Аккретирован-
ный осадочный материал был метаморфизован 
до гранулитовой фации и частично испытал 
анатексис с образованием лейкосом различно-
го состава. По данным Й. Осанаи и др.[Osanai 
et al., 2006], частичные расплавы, сформиро-

Рис. 3.5.10. Диаграмма εNd–εSr для магматических, метаморфических и осадочных пород аккреционной 
призмы Хидака
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ванные в главной зоне анатексиса, испытыва-
ли перемещения и образовали тоналитовые 
магмы, которые кристаллизовались в виде то-
налитовых плутонов. Одновременно N-MORB 
магма фракционировала и ассимилировала ма-
териал аккреционной призмы, образуя рассло-
енные габброиды Панкенуши. Спорадические 
иньекции магмы из магматической камеры в 
вышележащие метаосадочные породы и (или) 
их анатектические расплавы приводили к фор-
мированию гетерогенного габбро-диоритового 
гибридного комплекса серии Мемуродаки.

Таким образом, вся совокупность перечис-
ленных выше процессов при взаимодействии 
спредингового хребта и аккреционной призмы 
приводит к тому, что формируется ювенильная 
континентальная кора в преддуговой обстановке.

Альтернативная модель формирования гра-
нитоидов призмы Хидака предложена А.А.С. 
Кемпом с соавторами [Kemp et al., 2007] на 
основании новых U-Pb SHRIMP датировок 
цирконов из тоналитов, габбро и гранулитов. 

Они связывают гранулитовый метаморфизм и 
выплавление тоналитов с базальтовым андер-
плейтингом и утонением литосферы при заду-
говом расширении и образовании Японского 
моря 19 млн лет назад.

Выводы
1. Аккреционные гранитоиды призм Ши-

манто и Хидака Юго-Западной и Северной 
Японии имеют миоценовый и палеоценовый 
возраст соответственно.

2. Петрографический состав и петро-
геохимические характеристики аккреционных 
гранитоидов обеих призм указывают на черты 
сходства как с S-, так и с I-типами гранитов. Sr-
Nd изотопные характеристики гранитоидов при-
змы Шиманто и геохимическое моделирование 
указывают на смешение в их источнике двух 
компонентов: осадочного вещества аккрецион-
ной призмы и высокомагнезиальных андезитов.

3. Для объяснения генезиса аккреционных 
гранитоидов призмы Шиманто предложены 

Рис. 3.5.11. Схематичная модель формирования гранитов в аккреционной призме Хидака при субдукции 
спредингового хребта, по: [Maeda, Kagami, 1996]
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две модели. Х. Шинджо [Shinjoe, 1997] связы-
вает формирование гранитоидов с частичным 
плавлением метаосадочного вещества аккре-
ционной призмы под действием тепла от по-
ступления высокомагнезиальных андезитов, 
образованных при плавлении мантийного кли-
на, в основание призмы; при этом имело ме-
сто смешение расплавов. Авторы [Stein et al., 
1992] считают, что при коллизии океанический 
хребет–желоб происходит отрыв слэба и под-
нятие горячей обогащенной мантии, родона-
чальной для пород комплекса Ашизури. По-
следняя представляла собой источник тепла, 
достаточный для плавления корового материа-
ла и образования магматитов кислого состава.

Для объяснения генезиса аккреционных гра-
нитоидов призмы Хидака также предлагаются 
два варианта: субдукция океанического хребта 
[Maeda, Kagami, 1996; Osanai et al., 2006] и ба-
зальтовый андерплейтинг [Kemp et al., 2007].

3.6. Коллизионные гранитоиды, террейны 
Руби, Сьюард, Западная–Центральная 

Аляска
В разделах 2.4. и 3.4. были рассмотрены доак-

креционные гранитоиды Центральной–Южной 
и Западной–Центральной Аляски, которые вхо-
дили в состав корневых частей энсиматических 
островных дуг, в разное время аккретировавших 
к окраине Северо-Американского континента, и 
аккреционные гранитоиды, связанные с ранне-
меловым, палеоценовым и эоценовым этапами 
формирования аккреционной структуры Южной 
и Юго-Западной Аляски, прорывающие образо-
вания аккреционных призм. В данном разделе 
представлены данные по средне-позднемеловым 
гранитоидам Западной–Центральной Аляски, 
которые по особенностям состава отличаются 
от доаккреционных и аккреционных гранитои-
дов; их происхождение связывают с плавлени-
ем пород континентальной коры, для них пред-
полагается становление в процессе коллизии 
композитного террейна Врангелия с окраиной 
Северо-Американского континента.

Геологический очерк
Западная–Центральная Аляска охватывает 

территорию от побережья Чукотского и Берин-
гово морей, включая п-ова Сьюард, на западе до 
верховья р. Юкон на востоке и от хребта Брукс 
на севере до дельты рек Юкон и Кускоквим на 
юге. В составе Западной-Центральной Аляски 

выделяются несколько террейнов, которые были 
аккретированы к концу раннемелового времени 
и перекрыты средне-позднемеловыми терри-
генными отложениями. Наиболее крупные тела 
средне-позднемеловых гранитоидов распро-
странены в пределах террейнов Руби, Сьюард, 
южной части террейна Ангаючам.

Террейн Руби (см. рис. 2.4.1, 3.6.1) образу-
ет ядро геоантиклинали Руби, досреднемело-
вого поднятия, которое диагонально пересека-
ет Центральную Аляску вдоль юго-восточного 
края бассейна Юкон-Коюкук. С северо-востока 
террейн Руби ограничен разломом Кобук, а в 
северо-западной части на террейн Руби над-
винуты образования террейна Ангаючам, и 
оба террейна перекрыты среднемеловыми оса-
дочными породами бассейна Юкон-Коюкук. 
Террейн Руби состоит из метаморфизованных 
в зеленосланцевой фации осадочных пород и 
метабазитов протерозойского(?) и палеозойско-
го возраста [Patton et al., 1994]. Локально раз-
виты глаукофан-содержащие сланцы высоких 
давлений и породы средних–высоких давлений 
силлиманит-кианитового типа амфиболитовой 
фации. Преобладающими породами террей-
на Руби являются кварц-слюдистые сланцы, 
кварциты, известковистые сланцы, зеленые 
сланцы по породам основного состава, кварц-
полевошпатовые сланцы и гнейсы, метабазиты 
и мраморы. Палеозойский возраст протолита 
метаморфических пород установлен по коно-
донтам среднего ордовика и среднего девона, а 
также девонским кораллам [Patton et al., 1994]. 
Предположения о присутствии пород протеро-
зойского возраста делается на основании сход-
ства разрезов с датированными отложениями 
хребта Брукс. Геологические данные и K-Ar 
датировки свидетельствуют о позднеюрско-
раннемеловом возрасте метаморфизма, который, 
возможно, был связан с перемещением аллохто-
нов океанической коры террейна Ангаючам (см. 
рис. 3.6.1). Есть также предположения о более 
раннем проявлении метаморфизма, но возраст 
его неизвестен [Patton et al., 1994].

Метаморфические образования террейна 
Руби либо являются продолжением подобных 
комплексов в хребте Брукс (террейн Арктиче-
ская Аляска) (см. рис. 3.6.1), либо представля-
ют собой экзотический террейн, являвшийся 
частью Кордильер или Сибирской континен-
тальной окраины [Patton et al., 1994].

Террейны Сьюард и Йорк. Территория п-ова 
Сьюард охватывает образования двух террейнов: 



193

Сьюард и Йорк (см. рис. 2.4.1, рис. 3.6.2) [Till, 
Dumolin, 1994; Nokleberg et al., 1994а, б]. Террейн 
Сьюард занимает центральную и восточную 
часть полуострова и сложен докембрийскими-
раннепалеозойскими голубыми, зелеными и ам-
фиболовыми сланцами и мраморами групп Ки-
глуаик и Ном. Террейн Йорк слагает западную 
часть полуострова, где выходят известняки, до-
ломиты, тонкозернистые обломочные породы ор-
довика, силура, девона и нижнего карбона. Пред-
полагается, что граница террейнов представляет 
собой надвиг, осложненный вертикальными раз-
ломами и частично перекрытый меловыми и тре-
тичными отложениями. Граница террейна Йорк 
с расположенным восточнее террейном Коюкук 
представляет собой вертикальный разлом (раз-
ломная зона Киглуаик), частично перекрытый 
меловыми и третичными отложениями.

Дж. Амато и др. [Amato et al., 2009] рас-
сматривают террейн Сьюард как северо-
восточную часть супертеррейна Арктическая 
Аляска–Чукотка.

Необходимо отметить, что в настоящее вре-
мя структуры, образованные метаморфически-
ми породами групп Киглуаик и Ном террейна 
Сьюард, с которыми ассоциирует часть позд-
немеловых гранитоидов, рассматриваются как 
гранитно-метаморфические купола.

Террейн Ангаючам. Занимает южную по-
ловину Северной Аляски, перекрывает южную 
часть террейна Арктической Аляски вдоль суту-
ры Кобук северной вергентности (см. рис. 2.4.1, 
рис. 3.6.1) и охватывает хребет Брукс. Террейн 
Ангаючам имеет мощность 5–10 км и сложен 
преимущественно мафическими и ультрамафи-
ческими, а также вулканическими кремнистыми 

Рис. 3.6.1. Террейны Северной Аляски, м-б 1:250 000, по: [Moore et al., 1994]
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пелагическими породами девонского–мелового 
возраста. Общепринята точка зрения, что террейн 
Ангаючам представляет собой остатки мощной 
пластины океанической коры, перекрывшей об-
разования террейна Арктической Аляски в юр-
ское и меловое время [Moore et al., 1994].

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав гранитоидных 

комплексов
Плутонические породы среднемелового воз-

раста наблюдаются в южной части хребта Брукс 

к северу от разлома Калтаг на территории тер-
рейнов Руби, Коюкук и Сьюард (см. рис. 2.4.2, 
3.6.1). По данным У. Ноклеберга [Nokleberg et al., 
2001] эти плутоны являются продолжением по-
яса массивов того же возраста Оминека-Селвин 
Канадских Кордильер. В пределах террейна Руби 
гранитные плутоны образуют около 40% площа-
ди (более 8000 км2) и относятся к единому круп-
ному батолиту. Батолит имеет узкий термальный 
ореол в регионально метаморфизованных пели-
товых вмещающих породах. Плутоны несколько 
вытянуты в широтном направлении косо по от-

Рис. 3.6.2. Схематическая геологическая карта п-ова Сьюард, по: [Till, Dumoulin, 1994]
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ношению к структурам террейна и не деформи-
рованы. Плутонические породы интрудируют 
докембрийские(?) и палеозойские кристалличе-
ские породы террейна Руби и девонские–юрские 
породы террейна Ангаючам.

Радиометрические возраста пород батолита 
указывают на средний мел 112–99 млн лет (K–Ar 
метод по биотиту; Rb–Sr метод) [Miller, 1994].

Плутоны состоят преимущественно из лей-
кократовых биотитовых гранитов, в меньшей 
степени распространены гранодиориты и двус-
людяные граниты, редко – сиениты и монцони-
ты [Miller, 1994].

Граниты обычно крупнозернистые, порфи-
ровидные, состоят преимущественно из кварца 
и калиевого полевого шпата, в меньших коли-
чествах присутствует альбит, из темноцветных 
минералов развит биотит, первичный муско-
вит представлен только в некоторых фазах, мо-
дальный кордиерит отсутствует. Акцессорные 
минералы представлены цирконом, апатитом, 
ильменитом, флюоритом, турмалином.

Типичным представителем среднемеловых 
гранитоидов Западной–Центральной Аляски 
является батолит Рэй Маунтин (см. рис. 2.4.2). 
Он вытянут в широтном направлении и ин-
трудирует метаосадочные породы девонского 
возраста и породы формации Канути террейна 
Ангаючам, в которых он образует контактовые 
зоны. Формация Канути объединяет различные 
фрагменты офиолитовой ассоциации. Нижняя 
часть формации Канути представлена базаль-
тами, кремнями, содержит нерассланцованные 
блоки и линзы рекристаллизованных базальтов, 
диабазов, габбро и серпентинизированных уль-
трамафитов в милонитизированном матриксе по 
осадочным породам. Последние представлены 
полосчатыми кремнями триасового возраста, 
аргиллитами, известняками миссисипия и вул-
канокластическими породами. Верхняя часть 
формации сложена сильно серпентинизирован-
ным полосчатым габбро, гарцбургитами, дуни-
тами, гранатовыми амфиболитами. Возраст по-
род батолита Рэй Маунтин колеблется от 111.6 
до 104 млн лет (K-Ar, Rb–Sr методы по породе, 
U–Pb – по циркону) [Dover, 1994].

Батолит состоит из четырех интрузивных 
фаз: порфировые граниты, биотитовые грани-
ты, двуслюдяные граниты и гранодиориты.

Петро-геохимические особенности
Среднемеловые граниты террейна Руби 

Западной–Центральной Аляски варьируют по 

содержанию SiO2 от 68 до 76%, они богаты 
калием, являются умеренноглиноземистыми 
породами, содержание нормативного корунда 
обычно не более 0.8% [Miller, 1994]. С ростом 
кремнезема в гранитоидах постепенно по-
нижаются содержания Al2O3, CaO, FeO, TiO2 
P2O5; содержания Na2O и K2O мало меняются и 
составляют около 3 и 5% соответственно [Arth 
et al., 1989]. Концентрации Sr, Ba, Zr, Hf, Ta, Sc, 
Cr, Co и Zr сильно варьируют, но в целом также 
уменьшаются с ростом SiO2.

Граниты принадлежат к ильменитовой се-
рии [Ishihara, 1981], имеют низкое Fe2O3/FeO 
отношение и высокие Rb/Sr отношения.

Для гранитоидов террейна Руби харак-
терны сильно фракционированные хондрит-
нормализованные спектры распределения 
РЗЭ с хорошо проявленной отрицательной Eu-
аномалией (рис. 3.6.3, А).

Спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на гранит океанических хреб-
тов, характеризуются обогащением крупнои-
онными литофильными элементами относи-
тельно высокозарядных и Ta-Nb минимумом. 
Отмечается очень сильное обогащение Rb и Th 
относительно гранита океанических хребтов 
(рис. 3.6.3, Б, В). Соответственно на диаграмме 
Rb–Y+Nb граниты попадают в поле коллизи-
онных (рис. 3.6.3, Г).

Для гранитоидов террейна Руби, включая 
плутон Рэй Маунтин, первичные отношения 
87Sr/86Sr колеблются от 0.7055 до 0.7235, по-
следние дают широкие вариации внутри едино-
го плутона, а средние величины уменьшаются с 
юго-запада к северо-востоку. Начальные отно-
шения 144Nd/143Nd показывают обратную зави-
симость и увеличиваются в северо-восточном 
направлении от 0.51150 до 0.51232 [Arth et al., 
1989; Arth, 1994]. Изотопные характеристики 
среднемеловых гранитоидов показывают, что 
они являются гранитами S-типа, образовавши-
мися из пород континентальной коры или кон-
таминированных веществом континентальной 
коры [Miller, 1994].

С гранитами связаны месторождения оло-
ва, урана, вольфрама [Nokleberg et al., 1994а, б; 
Hart et al., 2004].

Происхождение и геодинамическая 
обстановка формирования

Петрографические (преимущественно гра-
ниты, лейкограниты, наличие нормативного 
корунда) и петро-, геохимические характери-
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стики среднемеловых гранитоидов Западной–
Центральной Аляски позволяют предполагать, 
что они сходны с гранитами, образованными 
в результате плавления пород континенталь-
ной коры [Miller, 1989, 1994; Hudson, 1994; 
Hart et al., 2004] и относятся к гранитам 
S-типа, согласно [Chappell, White, 1974], или 
ильменитовой серии [Ishihara, 1977]. Высо-
кие начальные отношения 87Sr/86Sr (>0.7060) 
указывают, что значительные объемы палео-
зойской или более древней континентальной 
коры были вовлечены в процесс формирова-
ния гранитной магмы [Arth et al., 1989]. Такие 
же характеристики гранитов S-типа (обогаще-
ние алюминием, калием, высокие первичные 
отношения 87Sr/86Sr >0.7100) имеют меловые 

плутоны на территории Юкона и запада Кана-
ды [Miller, 1994].

У. Ноклеберг с соавторами [Nokleberg et al., 
1994, 2001] считает, что происхождение пояса 
среднемеловых гранитоидов связано с коллизи-
ей композитного террейна (микроконтинента) 
Врангелия с окраиной Северо-Американского 
континента в апт-альбское время. В легенде к 
стратиграфическим колонкам террейнов данные 
гранитоиды выделяются как анатектические гра-
нитные породы в отличие от гранитных пород, 
связанных с зоной субдукции и рифтогенезом 
[Nokleberg et al., 1994а, б]. Внедрение гранито-
идных интрузий происходило во время спада 
компрессионных напряжений и надвигообразо-
вания, за которым следовало растяжение. Над-

Рис. 3.6.3. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ (А), спайдер-диаграммы элементов-примесей, нор-
мированных на ORG (Б, В), диаграмма Rb–(Y+Nb) (Г) для среднемеловых гранитоидов террейна Руби и 
восточной части бассейна Юкон-Коюкук Юго-Западной Аляски, по: [Arth et al., 1989; Patton et al., 1994]
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вигообразование вовлекало отложения окраины 
кратона в источник гранитоидных магм, что и 
отразилось в формировании гранитоидов с ха-
рактеристиками гранитов S-типа. Аналогичное 
коллизионное происхождение У. Ноклеберг с со-
авторами [Nokleberg et al., 1994б, 2001] предпо-
лагает и для пояса среднемеловых гранитоидов 
Оминека-Селвин Британской Колумбии.

Сходная история развития, приводящая к 
появлению среднемеловых гранитоидов, об-
разующихся при частичном коровом плавле-
нии, предложена Т. Хадсоном [Hudson, 1994]. 
Он считает, что коллизия и значительное утол-
щение коры привели сначала к образованию 
регионального прогрессивного метаморфизма 
высоких давлений, затем произошло перерас-
пределение термальных градиентов в нижней 
коре и поднятие коллизионного сооружения, 
что отразилось в ретроградной рекристалли-
зации и смещении K-Ar возрастов метамор-
фических пород. Анатектическое плавление 
в глубоких частях поднятой коры, по мнению 
Т. Хадсона [Hudson, 1994], могло иметь место 
уже при начале процессов растяжения, что 
привело к заложению осадочных бассейнов в 
позднемеловое время и внедрению мантийных 
щелочных и ассоциирующих магм. Это, в свою 
очередь, выразилось в образовании дайковых 
роев позднемелового возраста, сложенных ще-
лочными породами среднего–кислого состава 
террейна Сьюард [Till, Demoulin, 1994] и бас-
сейна Юкон-Коюкук (террейн Коюкук) [Miller, 
1989, 1994]. Надо отметить, что внедрение 
мантийных магм, фиксирующих стадию кол-
лапса коллизионного сооружения вслед за об-
разованием анатектических S-гранитов, харак-
терно для такого классического коллизионного 
орогена, как Гималаи [Розен, 2001; Chung et al., 
2003а, б и др.]

Данные изотопии стронция свидетельствуют, 
что образование позднемеловых гранитных плу-
тонов п-ова Сьюард было связано с плавлением 
метаморфических пород протерозойской или па-
леозойской континентальной коры [Miller, 1994].

Выводы:
Гранитоиды среднемелового возраста 1. 

представлены гранодиоритами, лейкократовы-
ми биотитовыми и двуслюдяными гранитами, 
реже – диоритами, кварцевыми монцонитами, 
сиенитами и монцонитами; батолиты могут 
иметь многофазное строение; иногда присут-
ствуют оловоносные граниты.

Петрографические и петро-геохими ческие 2. 
характеристики среднемеловых гранитоидов по-
зволяют предполагать, что они относятся к гра-
нитам S-типа, образовались в результате плавле-
ния пород континентальной коры и значительные 
объемы палеозойской или более древней конти-
нентальной коры были вовлечены в процесс фор-
мирования гранитной магмы.

Происхождение среднемеловых грани-3. 
тоидов Западной-Центральной Аляски связано 
с коллизией супертеррейна (микроконтинента) 
Врангелия с окраиной Северо-Американского 
континента в апт-альбское время.

3.7. Аккреционные и коллизионные 
гранитоиды, Срединно-Камчатский 

метаморфический террейн
Срединно-Камчатский метамофический 

террейн расположен в центральной части Кам-
чатского полуострова и включает несколько 
метаморфических комплексов. Они прости-
раются в меридиональном направлении на 
расстояние около 200 км при ширине выхода 
30–40 км (см. рис. 2.1.1, рис. 3.7.1) [Карта по-
лезных …, 1999].

Происхождение, возраст, характер струк-
туры, соотношение комплексов и природа 
протолита метаморфических пород Средин-
ного хребта Камчатки являются предметом 
дискуссий на протяжении последних 30 лет 
([Зоненшайн и др., 1990; Некрасов, 2003; 
Рихтер, 1995; Соловьев, 2008; Ханчук, 1985], 
а также ссылки в них). 

Разными исследователями эти метамор-
фические комплексы рассматриваются как: 
1) срединный кристаллический массив с 
гранитно-метаморфическим фундаментом и 
вулканогенно-осадочным чехлом (фрагмент 
Охотоморской платформы) [Объяснитель-
ная …, 2000; Ханчук, 1983, 1985]; 2) выступ 
фундамента Западно-Камчатской микропли-
ты [Богданов, Добрецов, 2002; Богданов, 
Чехович, 2002]; 3) продукт позднемелово-
го метаморфизма и гранитизации [Лебедев, 
1967; Лебедев и др., 1970]; 4) результат ме-
таморфизма, вызванного коллизией энсима-
тической Ачайваям-Валагинской островной 
дуги с северо-восточной окраиной Азии в 
палеоцене–раннем эоцене [Константинов-
ская, 2002, 2003] или в эоцене [Кирмасов 
и др., 2004; Соловьев, 2005; Hourigan et al., 
2003, 2009]; 5) Центрально-Камчатский 
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Рис. 3.7.1. Упрощенная тектоническая карта юга Срединного хребта Камчатки (по: [Zinkevich et al., 
1998], с изменениями) и схематический профиль по линии А–А′. На западном склоне Малкинского под-
нятия сняты постпалеогеновые отложения

1 – миоцен-четвертичные терригенные отложения Центрально-Камчатского грабена; 2 – неовтохтон: эоценовые 
конгломераты барабской свиты, 3 – неметаморфизованный аллохтон: верхнемеловые–палеоценовые кремнисто-
вулканогенные образования ирунейской и кирганикской свит; 4 – неметаморфизованный автохтон: мел-палеоценовые 
терригенные отложения хозгонской свиты; 5 – метаморфизованный аллохтон (Срединный хребет): верхнемеловые 
образования малкинского комплекса (Мл); 6, 7 – метаморфизованный автохтон: 6 – палеоценовые сланцы камчатской 
свиты (Км), 7 – меловые гнейсы колпаковской серии и крутогоровский комплекс гнейсовидных гранитов (Кл-Кр); 
8  – Андриановская сутура; 9 – надвиги; 10 – сбросы; 11 – номера изученных участков: I – район верховий реки 
Крутогорова (см. рис. 3.7.3), II – район верховий реки Андриановка, III – район реки Колпакова (рис. 3.7.4); 12– на 
профиле: а – направления вращений, установленные по кинематическим индикаторам [Кирмасов и др., 2004], б – 
направления перемещений по разломам
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композитный метаморфический террейн 
[Zinkevich et al., 1998]; 6) результат метамор-
физма при коллизии Охотского и Срединно-
Камчатского континентальных блоков 
[Некрасов, 2003]; Срединно-Камчатский мета-
морфический террейн (поздний мезозой) [Гео-
динамика …, 2006].

В Срединном хребте Камчатки интрузивные 
комплексы гранитного состава разного возрас-
та имеют широкое распространение [Геоло-
гия …, 1964; Геологическая …, 1972; Ханчук, 
1985; Карта полезных …, 1999]. В основном 
они приурочены к области развития метамор-
фических толщ Малкинского поднятия. В дан-
ном разделе рассмотрены два гранитоидных 
комплекса, формирование которых связано 
с аккреционной обстановкой на Камчатской 
окраине Евразии в позднемеловое время и с 
обстановкой коллизии Ачайваям-Валагинской 
энсиматической островной дуги с этой же 
окраиной в раннем эоцене.

Геологический очерк
Ранее в строении метаморфических толщ 

Срединного хребта выделялись два структур-
ных элемента: фундамент и залегающий на нем 
с базальными конгломератами в основании че-
хол [Ханчук, 1983, 1985]. В работах [Марчен-
ко, 1975; Ханчук, 1983, 1985] была обоснована 
точка зрения о несогласном налегании пород 
малкинской серии в составе шихтинской, ан-
дриановской, хейванской, химкинской и али-
сторской свит (чехол) на породы колпаковской 
серии (фундамент) с выделением базальных 
конгломератов в основании шихтинской сви-
ты. К фундаменту относили сложно дислоци-
рованные полиметаморфические образования 
колпаковской серии и прорывающие их круто-
горовские граниты, к чехлу – полого залегаю-
щие одноактно и неоднородно метаморфизо-
ванные толщи малкинской серии.

Представления о покровно-складчатом стро-
ении Срединно-Камчатского массива впервые 
были высказаны Г.В. Жегаловой [1978, 1981]. 
В ходе последующих тематических работ эти 
представления получили дальнейшее разви-
тие [Бондаренко, 1997; Рихтер, 1993, 1995]. 
А.В. Рихтером [1995] было установлено в вер-
ховьях р. Крутогорова, что образования андри-
ановской свиты с серпентинитовым меланжем 
в основании надвинуты на крутогоровские 
граниты или на отложения шихтинской свиты. 
Аллохтонное положение андриановской свиты 

отмечалось и на восточном склоне Срединного 
хребта [Савостин и др., 1992].

В результате тематических работ, прове-
денных в 2001–2006 гг. сотрудниками Геоло-
гического института РАН, было подтверждено 
аллохтонное залегание андриановской свиты в 
долинах рек Крутогорова и Левая Андрианов-
ка на образованиях автохтона (колпаковская и 
камчатская серии) (рис. 3.7.3, 3.7.4, 3.7.5), по-
казана дискордантность структурных планов 
колпаковской и камчатской серий [Кирмасов 
и др., 2004]. Согласно последним работам, 
структура Малкинского поднятия описана как 
покровно-складчатая. Колпаковский комплекс, 
прорванный гранитами крутогоровского ком-
плекса, и перекрывающие его отложения кам-
чатской серии (шихтинской свиты) являются 
автохтоном (рис. 3.7.6) [Шапиро и др., 2008]. 
Неметаморфизованные отложения хозгонской 
свиты также относятся к автохтону. Аллохтон 
представлен образованиями андриановской, 
химкинской, ирунейской и кирганикской свит.

К неоавтохтону в покровно-складчатой 
структуре Срединного хребта относятся от-
ложения барабской свиты, представленные 
континентальными конгломератами. Они с 
несогласием налегают как на метаморфиче-
ские комплексы, так и на меловые отложения 
ирунейской свиты (см. рис. 3.7.2) [Шапиро и 
др., 1986]. На основании флористических дан-
ных отложения барабской свиты датируются 
поздним кампаном [Шанцер, Челебаева, 2005]. 
U-Pb SHRIMP датирование цирконов из даци-
тового туфа базального горизонта низов бараб-
ской свиты дает возраст 50.5±1.2 млн лет [Со-
ловьев и др., 2004], что соответствует раннему 
эоцену.

Автохтон. В соответствии с материала-
ми исследований последних лет [Бондарен-
ко, 1997; Рихтер, 1995; Шапиро и др., 2008], 
в состав автохтона Малкинского поднятия 
Срединного хребта включены образования 
колпаковской, прорванные гнейсированными 
крутогоровскими гранитами, и камчатской се-
рий и хейванской свиты.

Колпаковская серия представлена силли-
манитовыми, кианитовыми, кордиерито-
вы ми, кордиерит-гиперстеновыми, гра нат-
био титовыми и биотитовыми гнейса ми и 
плагиогнейсами, наблюдаются также редкие 
маломощные прослои и линзы биотит-амфи-
боловых гнейсов, гранат-клино пиро ксеновых 
кристаллических сланцев, ам фи болитов, 
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Рис. 3.7.2. Схема геологического строения южной части Срединного хребта Камчатки [Карта …, 1999; 
Шапиро и др., 2008]

1 – четвертичные отложения; 2 – миоплиоцен-четвертичные вулканиты; 3 – эоценовые (?) эффузивы горы. Черной 
и черепановской свиты; 4 – эоцен-олигоценовые морские и континентальные отложения; 5–8 – аллохтон: 5 – вулка-
ногенные и осадочно-вулканогенные отложения кирганикской свиты (маастрихт–палеоцен), 6–8 – сантон-кампанские 
кремнисто-вулканогенные отложения и их метаморфизованные аналоги: 6 – ирунейской свиты, 7 – химкинской свиты, 8 
– андриановской свиты; 9–12 – автохтон: 9–11 – верхнемеловые–палеоценовые терригенные отложения и их метаморфи-
ческие аналоги: 9 – хозгонской свиты, 10 – хейванской и стопольниковской свит, 11 – камчатской серии (шихтинской сви-
ты); 12 – нижне- и верхнемеловые метаморфические образования колпаковской серии; 13 – верхнеюрские–раннемеловые 
(?) вулканогенные образования квахонской серии; 14 – верхнемеловые гнейсированные граниты и гранитогнейсы кру-
тогоровского комплекса; 15 – верхнемеловые (кампан–маастрихт) интрузивы пироксен-габбро-сиенитового состава; 16 
– раннеэоценовые (?) гипербазит-базитовые интрузивы; 17 – раннеэоценовые гранитоиды; 18 – надвиги: а – главный 
между автохтоном и аллохтоном, б – второстепенные; 19 – субвертикальные разрывы: а – главные, б – второстепенные; 
20 – предполагаемые разрывы: а – главные, б – второстепенные. АБ и ВГ – линии разрезов
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гранатовых амфиболитов, метакарбонатных 
пород [Рихтер, 1995; Ханчук, 1983, 1985]. 
Гнейсы часто мигматизированы. По данным 
А.И. Ханчука [1983, 1985], породы колпаков-
ской серии были первично метаморфизованы 
в условиях кианит-силлиманитовой фации, ча-
стично метаморфизм доходил до гранулитовой 
(гранат-кордиерит-ортоклазовой) фации (Т от 
560 до 800°С, P до 7–8 кбар), а затем зональ-
но метаморфизованы в условиях андалузит-
силлиманитовой фации. Напротив, И.А. Тарарин 
[1988] относил к признакам первичного мета-
морфизма колпаковской серии андалузитсодер-
жащие роговики, связанные, по его мнению, 
со становлением трондьемит-гранодиорит-
тоналитовых плутонов, а повторный метамор-
физм – к зональному кианит-силлиманитовому 
типу с развитием гранитизации, мигматизации 
и формированием гранито-гнейсовых куполов. 

Образование парагенезов гранулитовой фации 
И.А. Тарарин [2008] связывает не с региональ-
ным метаморфизмом колпаковской серии, а с 
контактовым метаморфизмом при внедрении 
габбро-гранитоидных интрузий лавкинского 
комплекса олигоцен-миоценового возраста.

Образования колпаковской серии первично 
представляли собой преимущественно тер-
ригенные породы с преобладанием желези-
стых глинистых разностей [Ханчук, 1983] или 
вулканогенно-граувакково-глинистые [Рихтер, 
1995; Тарарин, 1988]. По данным А.И. Ханчука 
[1983], петрохимический состав терригенных 
пород соответствует диоритам–тоналитам. 
Упомянутые выше кристаллические сланцы и 
амфиболиты, по данным А.В. Рихтера [1995], 
образовались по высокотитанистым океани-
ческим базальтам. Линзовидная форма амфи-
болитовых тел, соответствующих по составу 

Рис. 3.7.3. Схематические геологические профили по линиям АБ и ВГ (см. рис. 3.7.2)
1–4 – метаморфические образования автохтона (показаны крапом на фоне серой заливки): 1 – колпаковская серия, 

2 – гнейсированные граниты крутогоровского комплекса, 3 – камчатская серия (шихтинская свита), 4 – хейванская и 
стопольниковская свиты; 5 – неметаморфизованные отложения автохтона, хозгонская свита; 6 – образования неясного 
структурного положения, квахонская свита; 7, 8 – метаморфизованные и неметаморфизованные образования аллохто-
на (показаны крапом на белом фоне): 7 – андриановская, химкинская, ирунейская и кирганикская свиты, 8 – сиенито-
вые интрузии, прорывающие только аллохтон; 9 – раннеэоценовые гранитоиды; 10 – третичные отложения западного 
склона Срединного хребта; 11 – миоплиоценовые вулканиты; 12 – зона главного тектонического шва Срединного хреб-
та; 13 – прочие разломы
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Рис. 3.7.4. Схема возрастных и структурных взаимоотношений комплексов юга Срединного хребта 
Камчатки

Неоавтохтон: Бр – терригенные отложения барабской свиты; аллохтон: Кр – вулканогенные и осадочно-
вулканогенные отложения кирганикской свиты; кремнисто-вулканогенные отложения и их метаморфизованные ана-
логи: Ир – ирунейской свиты, Хм – химкинской свиты, Ан – андриановской свиты; автохтон: терригенные отложения 
и их метаморфические аналоги: Хз – хозгонской свиты, Хв – хейванской свиты, Км – камчатской серии (шихтинской 
свиты); Кл – метаморфические образования колпаковской серии. Магматизм: 1 – гнейсированные граниты и грани-
тогнейсы крутогоровского комплекса (83.1±2.0 – 76.2±1.5 млн. лет [Лучицкая и др., 2008; Лучицкая, Соловьев, 2010]); 
2 – интрузии пироксен-габбро-сиенитового состава (70.4±0.7 – 63.0±0.6 млн. лет [Хоуриган и др., 2004]); 3 – интрузии 
норит-кортландитовой формации (55–49 млн. лет); 4 – гранитоиды (55–50 млн. лет)

Рис. 3.7.5. Схема геологического строения верховий реки Крутогорова с использованием данных 
[Геологическая …, 1972; Рихтер, 1995; Hourigan et al., 2009] и разрез по линии А–А′

1–3 – аллохтон: 1 – сланцы химкинской свиты, 2 – сланцы хейванской свиты, 3 – сланцы и кварциты 
андриановской свиты (а – на карте, б – на профилях), 4 – метагипербазиты; 5–7 – автохтон: 5 – сланцы камчатской 
свиты, 6 – гнейсовидные граниты крутогоровского комплекса, 7 – гнейсы и мигматиты колпаковской серии; 8 – 
равномернозернистые граниты («cшивающие» интрузии), 9 – диориты, 10 – габброиды, 11 – туфы; 12 – разломы: а 
– установленные, б – предполагаемые; 13 – уступ вулкано-тектонической кальдеры вулкана Хангар; 14, 15 – элементы 
залегания: 14 – сланцеватости: а – наклонной, б –субвертикальной, 15 – минеральной линейности; 16 – линии разрезов; 
17 – номера участков, схемы которых приведены ниже; 18 –  точки отбора геохронологических проб

Участок I. Принципиальная схема соотношений комплексов на левобережье р. Крутогорова (составил 
А.Б. Кирмасов). 1 – гнейсовидные граниты крутогоровского комплекса; 2 – ставролит-гранат-биотитовые сланцы 
камчатской серии; 3 – амфиболовые и хлорит-амфиболовые сланцы андриановской свиты; 4 – кварц-полевошпат-
биотит-мусковитовые сланцы хейванской свиты; 5 – равномернозернистые двуслюдяные лейкократовые граниты; 6 
– кварцево-жильная полосчатость; 7 – разрывные нарушения.

Участок II. Фрагмент складчатой структуры гнейсов колпаковской серии на водоразделе рек Крутогорова – Квахона 
(составил А.Б. Кирмасов). 1 – биотитовые, биотит-гранатовые гнейсы колпаковской серии; 2 – равномернозернистые 
граниты; 3 – пегматиты; 4 – дайки диоритов и гранодиоритов
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высокотитанистым океаническим базальтам, 
присутствие тел метакарбонатных пород, встре-
чающихся среди преимущественно метатерри-
генных пород, позволяют считать возможными 
аналогами колпаковской серии приконтинен-
тальные субдукционно-аккреционные призмы 
[Ханчук, 1985].

Данные о возрасте колпаковской серии 
противоречивы: 1.3 млрд лет (Pb/Pb метод, 
[Кузьмин, Чухонин, 1980]); 950 млн лет (Sm-
Nd метод, [Кузьмин, Беляцкий, 1999]); докем-
брийский возраст (U-Pb, Sm-Nd методы [Кузь-
мин, Беляцкий, 1999; Кузьмин и др., 2003]); 

две группы 100 и 60–50 млн лет с единичными 
определениями 314 и 250 млн лет (K-Ar метод, 
[Watson, Fujita. 1985]); две группы 140–110 и 
65–70 млн лет (Rb-Sr метод, [Виноградов, Гри-
горьев, 1994; Виноградов и др., 1991]); 519±23 
млн лет (Rb/Sr метод, [Бондаренко и др., 1993]). 
Датирование цирконов из гнейсов колпаков-
ской серии (U/Pb SIMS методом) [Bindeman et 
al., 2002] показало широкий возрастной диапа-
зон цирконов от архея до среднего эоцена.

U-Pb SHRIMP датирование цирконов из 
пород колпаковской серии показывает, что их 
возрасты распределены от 85.1 до 1859 млн 

Рис. 3.7.6. Схема геологического строения района р. Колпакова Срединного хребта Камчатки (с изме-
нениями авторов, по: [Карта …, 1999; Шапиро и др., 2008])

1 – четвертичные отложения; 2 – вулканогенные и осадочно-вулканогенные отложения кирганикской свиты 
(маастрихт–палеоцен); 3–5 – сантон-кампанские кремнисто-вулканогенные отложения и их метаморфизованные аналоги: 
3 – ирунейской свиты, 4 – химкинской свиты, 5 – андриановской свиты; 6–8 – верхнемеловые–палеоценовые терригенные 
отложения и их метаморфические аналоги: 6 – хозгонской свиты, 7 – хейванской и стопольниковской свит, 8 – камчат-
ской серии (шихтинской свиты); 9 – нижне- и верхнемеловые метаморфические образования колпаковской серии; 10 
– верхнеюрские–раннемеловые (?) вулканогенные образования квахонской серии; 11 – эоценовые равномернозернистые 
гранитоиды; 12 – позднемеловые гнейсовидные граниты и гранито-гнейсы крутогоровского комплекса; 13 – позднемело-
вые (кампан–маастрихт) интрузии пироксен-габбро-сиенитового состава; 14 –– надвиги: а – главные (между автохтоном 
и аллохтоном), б – второстепенные; 15 – субвертикальные разрывы: а, б – главные: а – картируемые, б – предполагаемые, 
в – второстепенные; 16 – предполагаемые разрывы: а – главные, б – второстепенные; 17 – участки детального изучения 
(I – верховья р. Поперечная, правый приток р. Колпакова, II – среднее течение реки Правая Колпакова)
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лет (детальное описание см: [Соловьев, 2008, 
Hourigan et al., 2009]). U-Pb возрасты обломоч-
ных цирконов отражают возрасты кристалли-
зации пород в источниках сноса, а метамор-
фогенные каемки обрастания обломочных 
цирконов дают возраст метаморфизма. Наибо-
лее молодые возрасты обломочных цирконов 
соответствуют возрасту осадочного протолита 
гнейсов (концу раннего мела–позднему мелу), 
а более древние детритовые цирконы отражают 
возрасты комплексов, размывавшихся во время 
накопления протолита. Возраст каемок обра-
стания цирконов из лейкосомы и меланосомы 
мигматитов по гнейсам колпаковской серии, 
а также возраст метаморфогенного монацита 
из гнейсов составляют 52±2 млн лет (ранний 
эоцен), что интерпретируется как время мета-
морфизма пород колпаковской серии.

Камчатская серия представлена преиму-
щественно биотитовыми сланцами и плагиог-
нейсами с гранатом, ставролитом, кианитом, 
силлиманитом. Степень метаморфизма кам-
чатской серии (шихтинской свиты) изменяется 
от сланцев «зоны граната» до ставролитовой 
фации [Рихтер, 1995]. Условия метаморфизма 
соответствуют Р = 3–4 кбар, Т = 630–640°С 
[Ханчук, 1985], по данным [Hourigan et al., 
2009] Т = 550–650°С. Первичные породы пред-
ставляли собой глины с редкими прослоями от 
полимиктовых до аркозовых песчаников [Рих-
тер, 1995]. Породы камчатской серии залегают 
на крутогоровских гранитах, прорывающих 
колпаковскую серию, с несогласием, с базаль-
ными конгломератами в основании [Рихтер, 
1995; Тарарин, 1988; Ханчук, 1983, 1985].

U-Pb SHRIMP датировки цирконов из ме-
татерригенных пород камчатской серии рас-
пределены от 55.2±3.3 до 2048 млн лет [Со-
ловьев, 2008, Hourigan et al., 2009]. Наиболее 
молодые зерна циркона определяют нижний 
предел осадконакопления для протолита кам-
чатских сланцев, таким образом, его возраст 
можно считать палеоценовым. Более древние 
цирконы отражают возраст пород в источниках 
сноса терригенного материала.

Хейванская свита сложена метапесчаниками 
и метаалевролитами, реже – аргиллитами и гра-
велитами. Хейванская свита метаморфизована 
от филлитов хлоритовой субфации до биотит-
гранатовых сланцев [Рихтер, 1995]. В отложе-
ниях хейванской свиты отмечены находки па-
леозойских спор, относящиеся к девону–перми 
[Сиверцева, 1975; Сиверцева, Смирнова, 1974].

U-Pb SHRIMP датирование цирконов из 
сланцев хейванской свиты дает распределение 
возрастов от 106 млн лет до 2.65 млрд лет [Со-
ловьев, 2008; Hourigan et al., 2009]. Наиболее 
значимые пики при анализе распределения 
возрастов отдельных зерен соответствуют кон-
цу раннего мела и раннему протерозою. Для 
метаосадочных пород возраст наиболее моло-
дых зерен циркона отвечает нижнему преде-
лу возраста осадконакопления или протолита, 
следовательно, возраст протолита сланцев хей-
ванской свиты может быть оценен как конец 
раннего мела.

Аллохтон. В состав аллохтона Малкин-
ского поднятия Срединного хребта Камчатки 
включены андриановская, химкинская (али-
сторская) [Бондаренко, 1997; Рихтер, 1995; 
Шапиро и др., 2008]. К аллохтону также отно-
сятся неметаморфизованные образования иру-
нейской и кирганикской свит.

Андриановская свита сложена кварц- аль-
бит-актинолит-хлоритовыми, кварц-полевошпат-
амфиболовыми, эпидот-амфиболовыми, амфи-
боловыми, кли нопироксен-амфиболовыми 
слан цами, кварцитами и амфиболитами. Возраст 
пород андриановской свиты ранее определялся 
как протерозойский [Геология СССР, 1964], пале-
озойский [Марченко, 1975; Ханчук, 1985], триа-
совый [Бондаренко, 1997], позднемеловой [Лебе-
дев, 1967], докампанский [Рихтер, 1995]. Выводы 
о возрасте отложений делались на основе данных 
о возрастах подстилающих и/или перекрываю-
щих толщ, корреляций с другими структурными 
единицами. Sm-Nd определения по валовым про-
бам амфиболовых сланцев андриановской свиты 
дают возраст 500 млн лет [Кузьмин, Беляцкий, 
1999]. Протолитом пород андриановской сви-
ты являются кремнисто-вулканогенные породы 
окраинно-морского и островодужного генезиса 
[Рихтер, 1995; Соловьев, 2008].

Кремнистые наименее метаморфизованные 
породы андриановской свиты содержат радио-
лярии сантон-раннекампанского возраста [Соло-
вьев, 2008]. Образования андриановской свиты, 
так же, как и неметаморфизованные отложе-
ния ирунейской свиты, прорваны пироксенит-
габбро-сиенитовыми интрузиями позднеме-
лового возраста [Хоуриган и др., 2004]. Таким 
образом, новые данные показывают, что отло-
жения, являющиеся протолитом андриановской 
свиты, формировались в позднем мелу.

Химкинская свита перекрывает образова-
ния хейванской свиты и представлена альбит-
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актинолитовыми сланцами хлоритовой субфа-
ции по туфам, туффитам, метапесчаникам, а 
также кварцитами. Некоторые исследователи 
считают контакт химкинской и хейванской 
свит согласным [Ханчук, 1985], другие – над-
виговым [Шапиро и др., 2008]. Ее фациальным 
и возрастным аналогом считают алисторскую 
свиту, в составе которой преобладают амфибо-
ловые сланцы по ультраосновным и основным 
эффузивам [Бондаренко, 1997; Ханчук, 1985]. 
Химкинская свита, по-видимому, является 
фациальным аналогом андриановской свиты 
[Бондаренко, 1997; Ханчук, 1985]. Геохроноло-
гические данные о возрасте химкинской свиты 
отсутствуют.

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав гранитоидных 

комплексов
Гранитоиды крутогоровского комплекса, 

прорывающие образования колпаковской серии, 
изучались многими авторами. Так, А.И. Ханчук 
[1985] объединял в крутогоровский гранитный 
комплекс ряд массивов (до 100 км2) и пластовых 
тел, приуроченных к полям развития метамор-
фических пород колпаковской серии, и выделял 
среди них граниты с ориентированной тексту-
рой. По его данным, Крутогоровский массив 
имеет интрузивные контакты с породами кол-
паковской серии и перекрывается с размывом 
отложениями шихтинской свиты, входящей в 
состав малкинской серии.

А.И. Ханчуком выделяются следующие 
разновидности крутогоровских гранитов: 1) 
биотитовые граниты, в которых наблюдаются 
переход от почти массивных до разностей с 
совершенной плоскопараллельной текстурой 
и гранитная структура; 2) граниты со слан-
цеватой текстурой и бластокатакластической 
структурой. Данные разновидности гранитов 
пересекаются жилами пегматитов и мелкозер-
нистых гранитов. Отмечается, что в первом 
случае ориентировка линейности гранитов и 
сланцеватости вмещающих гнейсов колпаков-
ской серии совпадает; во втором случае совпа-
дает ориентировка сланцеватости в гранитах и 
перекрывающих породах малкинской серии, 
пересекая их контакт. 

По мнению А.И. Ханчука [1985], 
структурно-текстурные особенности гранитов 
свидетельствуют о временной близости ме-
таморфизма колпаковской серии и становле-
ния крутогоровских гранитов. Так как возраст 

гнейсов колпаковской серии ранее определял-
ся как протерозойский (1300±60 млн лет, Pb-Pb 
метод) [Кузьмин, Чухонин, 1980], то и возраст 
крутогоровских гранитов условно принимался 
как протерозойский [Ханчук, 1985]. По дан-
ным А.В. Рихтера [1995], граниты крутогоров-
ского комплекса представлены гнейсовидными 
двуслюдяными гранитами, которые прорыва-
ют гнейсы колпаковской серии и образованные 
по ним мигматиты. Гнейсовидность в гранитах 
выражена ориентированным расположением 
слюд, плагиоклаза и реже – роговой обманки.

В районе р. Крутогорова гнейсированные 
граниты образуют пластовое тело видимой 
мощностью в 1 км, залегающее в замке крупной 
антиформы субмеридионального простирания 
или в периклинали более частной структуры 
– Хангарского гранито-гнейсового купола (се-
верная часть Малкинского поднятия) (см. рис. 
3.7.3) [Рихтер, 1995]. По мнению А.В. Рихтера, 
не ясно, внедрялись ли крутогоровские грани-
ты по плоскостям отслоения внутри разреза 
колпаковской серии или образовывали меж-
формационное тело между породами колпаков-
ской серии и вышележащими неизвестными 
толщами. Подчеркивается также, что граниты 
часто имеют бластокластическую структуру с 
регрессивными минеральными парагенезиса-
ми из мелкочешуйчатого биотита, мусковита, 
эпидота и хлорита. Ориентировка вторичной 
сланцеватости в крутогоровских гранитах и 
породах малкинской серии совпадает, что от-
ражает более поздний этап тектонических дви-
жений и метаморфизма, общий для гранитов и 
пород малкинской серии [Рихтер, 1995]. 

Оценивая возраст крутогоровских грани-
тов, А.В. Рихтер опирался на данные Rb-Sr 
датирования [Виноградов, Григорьев, 1994], 
согласно которым возраст метаморфизма кол-
паковской серии определялся в 127±6 млн лет. 
Следовательно, возраст прорывающих круто-
горовских гранитов должен был быть моложе 
127 млн лет, но древнее позднего кампана, так 
как возраст неоавтохтона, запечатывающего 
покровно-складчатую структуру метаморфи-
ческих комплексов, считался позднекампан-
маастрихтским по флористическим данным 
[Шапиро и др., 1986].

По данным И.А. Тарарина [2008], жиль-
ный гранитоидный материал в метаморфи-
ческих породах колпаковской серии пред-
ставлен послойными и секущими телами 
массивных и гнейсовидных биотитовых и 
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гранат-биотитовых плагиогранитов и трон-
дьемитов, массивных и гнейсированных био-
титовых и амфибол-биотитовых тоналитов и 
гранодиоритов, массивных и реже – гнейсиро-
ванных биотит-кордиеритовых (±гранат) пла-
гиогранитов и гранитов, а также слюдистых 
и гранат-слюдистых (нередко с турмалином) 
пегматитов.

В районе р. Крутогорова граниты пред-
ставлены гнейсовидными биотитовыми раз-
ностями и равномернозернистыми гранитами 
(см. рис. 3.7.5). К крутогоровскому комплексу, 
по-видимому, должны быть отнесены только 
гнейсовидные граниты, которые местами про-
рваны равномернозернистыми двуслюдяными 
гранитами с гранатом (см. рис. 3.7.3, участок 
I). Равномернозернистые граниты прорывают 
как образования колпаковской, так и породы 
камчатской серий. В одном из правых прито-
ков р. Крутогорова описаны важные взаимо-
отношения (см. рис. 3.7.3, место отбора обр. 
02AS04). Массивные равномернозернистые 
гранат-биотитовые тоналиты прорывают как 
гнейсовидные граниты и ставролит-гранат-
биотитовые сланцы камчатской серии (автох-
тон), так и амфиболовые и хлорит-амфиболовые 
сланцы андриановской свиты (аллохтон) и 
зону надвига между ними мощностью 25–30 
м, представленную тальк-хлоритовыми силь-
но тектонизированными породами. Следова-
тельно, возраст данного интрузива определяет 
верхний возрастной предел шарьирования.

В районе рек Правая Колпакова и Попереч-
ная (см. рис. 3.7.6, участки I и II) выделяются 
два типа гранитов: гнейсовидные (крутогоров-
ский комплекс) и массивные равномернозер-
нистые. Надо отметить, что на карте масштаба 
1: 200 000 [Геологическая …, 1972] также вы-
делены два комплекса гранитов, раннемезо-
зойские (Mz1) гнейсограниты (гнейсоплагио-
граниты) и позднемезозойские (Mz2) граниты 
(плагиограниты), при этом гнейсограниты Mz1 
откартированы в виде обширных полей пло-
щадью до 5×15 км2 среди сланцев и гнейсов 
камчатской серии. Однако в ходе полевых ра-
бот в районе рек Правая Колпакова и Попереч-
ная автор не наблюдала подобных соотноше-
ний. По-видимому, в контуры гнейсогранитов 
включались области мигматизации, развитой в 
той или иной степени по сланцам камчатской и 
гнейсам колпаковской серий.

Собственно гнейсовидные граниты образу-
ют небольшие коренные выходы, их контакты 

с вмещающими метаморфическими породами 
не обнажены. Гнейсовидность гранитов под-
черкивается ориентированным расположением 
биотита. Первичная структура гипидиоморф-
нозернистая, участками пойкилитовая. Грани-
ты состоят из кварца, плагиоклаза, калиевого 
полевого шпата и биотита. Акцессорные ми-
нералы представлены апатитом, цирконом и 
сфеном.

Равномернозернистые (средне- и мелко-
зернистые) граниты образуют массивы раз-
мером от 2×2 до 8×12 км в диаметре, имеют 
интрузивные контакты с метаморфическими 
сланцами камчатской и гнейсами колпаков-
ской серии и содержат ксенолиты последних. 
В районе р. Поперечная (см. рис. 3.7.6, уча-
сток I) в обнажении видно, что мелкозерни-
стые мусковитовые и двуслюдяные граниты с 
гранатом образуют инъекции в гнейсовидных 
биотитовых гранитах.

Равномернозернистые граниты имеют ги-
пидиоморфнозернистую структуру и сложены 
кварцем, плагиоклазом, калиевым полевым 
шпатом в равных пропорциях. Темноцветные 
минералы представлены биотитом, мускови-
том, редко – амфиболом, гиперстеном, в раз-
ных количествах присутствует гранат, как в 
мусковитовых, так и в двуслюдяных разностях. 
Акцессорные минералы представлены апати-
том, цирконом, сфеном, гранатом, рудным ми-
нералом.

В обнажении на правом борту р. Правая Кол-
пакова (см. рис. 3.7.6, участок II) равномерно-
зернистые граниты содержат включения более 
меланократового состава 10–25 см в диаметре. 
Структура включений характеризуется резким 
идиоморфизмом плагиоклаза по отношению к 
другим породообразующим минералам. По со-
ставу включения относятся к гранодиоритам и 
сложены плагиоклазом, кварцем, калиевым по-
левым шпатом, биотитом.

Небольшую группу среди равномернозер-
нистых гранитоидов составляют тоналиты и 
трондьемиты. Эти породы сложены преиму-
щественно кварцем и плагиоклазом в разных 
пропорциях, калиевый полевой шпат либо от-
сутствует, либо присутствует в количестве не 
более 5–10%. Темноцветные минералы пред-
ставлены в основном биотитом, реже – био-
титом и мусковитом; в некоторых тоналитах 
присутствует гранат. Акцессорные минералы 
представлены цирконом, апатитом, сфеном, 
ортитом, рудным минералом.
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Гнейсовидные и равномернозернистые гра-
ниты, а также вмещающие сланцы и гнейсы 
камчатской серии секутся жильными телами 
аплитов, гранит-порфиров и пегматитов.

К настоящему времени автором совместно с 
А.В. Соловьевым и Дж.К. Хоуриганом получены 
U-Pb SHRIMP датировки цирконов из гнейсо-
видных и равномернозернистых гранитов. Изо-
топные измерения проводились на SHRIMP-RG 
в микроаналитическом центре Станфорд-USGS 
(по методике [Muir et al., 1996]) и на ионном ми-
крозонде SHRIMP-II в Центре Изотопных Ис-
следований ВСЕГЕИ им. А.П. Карпинского (по 
методике [Williams, 1998].

Данные U/Pb SHRIMP датирования цирко-
нов из гнейсовидных (крутогоровских) грани-
тов показывают, что кристаллизация этих гра-
нитов произошла 83–76 млн лет назад (табл. 
3.7.1–3.7.3; рис. 3.7.7–3.7.9). Так как семь да-
тированных образцов отобраны в разных рай-
онах и на значительных расстояниях один от 
другого, а полученные возрасты очень близки, 
можно утверждать, что кратковременный этап 
гранитообразования произошел в пределах 
Малкинского поднятия Срединного хребта в 
кампане.

Необходимо отметить, что, по данным 
А.В. Соловьева [2008] часть кристаллов цирко-

Таблица 3.7.1. U-Pb (SHRIMP) возрасты гнейсовидных гранитоидов Малкинского поднятия Срединного 
хребта

№ 
образца Место отбора, координаты, высота Порода, датированный 

минерал
Средневзвешенный возраст, 

млн лет, ±2σ

02LG24 р. Крутогорова (см. рис. 3.7.5),
54°50.564' с.ш., 157°22.754' в.д., 1091 м

Гнейсовидный гранит, 
циркон

206Pb/238U
78,5±1,5
(n*=9/12)

СКВО = 2,1

04AS69
(М-0024/1)

р. Правая Колпакова (см. рис. 3.7.6, участок II),
54º29.907' с.ш., 157 º25.994' в.д., 880 м

Гнейсовидный Bi 
гранит, циркон

206Pb/238U
80,2±0,9

(n*=12/13)
СКВО = 1,27

04AS99 р. Поперечная (см. рис. 3.7.6, участок I),
54º23.895' с.ш., 157 º09.081' в.д., 1130 м

Милонитизированный 
двуслюдяной гранит, 
циркон

206Pb/238U
79,2±1,9
(n*=8/15)

СКВО = 1,34

04AS75 р. Поперечная (см. рис. 3.7.6, участок I),
54º27.047' с.ш., 157º11.512' в.д., 1034 м Ортогнейс, циркон

206Pb/238U
79,3±0,9

(n*=10/13)
СКВО = 1,55

М-438/1 р. Поперечная (см. рис. 3.7.6, участок I), 
54º27.405' с.ш., 157º09.850' в.д., 945 м

Гнейсовидный Bi 
гранит, циркон

206Pb/238U
83,1±2,0

(n*=10/10)
СКВО = 0,86

М-439/1 р. Поперечная (см. рис. 3.7.6, участок I), 
54º26.194' с.ш., 157º09.650' в.д., 995 м

Милонитизированный 
двуслюдяной гранит, 
циркон

206Pb/238U
76,2±1,5

(n*=10/10)
СКВО = 0,29

M-427/1 р. Правая Колпакова (см. рис. 3.7.6, участок II) 
(54o32,472'с.ш., 157o24,272' в.д., 1303 м)

двуслюдяной гранит, 
циркон

206Pb/238U
81,0±1,7

(n*=10/10)
СКВО = 0,63

*n  – количество зерен, по которым рассчитан средневзвешенный возраст/общее количество датированных 
зерен. Образцы 04AS69, 04AS99, 04AS75 проанализированы на SHRIMP-RG в микроаналитическом центре 
Станфорд-USGS; образцы М-438/1, М-439/1, 427/1 – на SHRIMP-II в Центре Изотопных Исследований 
ВСЕГЕИ им. А.П. Карпинского. Данные по обр. 02LG24 взяты из работы [Соловьев, 2008].
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на из образца гнейсовидных гранитов 02LG24 
содержит резорбированные ксеногенные ядра 
с возрастом 1049 млн лет.

Цирконы, выделенные из дайки гранат-
биотитовых тоналитов (обр. 02AS04, см. рис. 
3.7.3), прорывающей образования автохтона, 
зону надвига, сложенную метабазитами и об-
разования аллохтона, представлены идиоморф-
ными кристаллами с четко выраженной зональ-
ностью, характерной для зерен магматического 
генезиса. Их возраст определен как 51.5±0.7 млн 
лет (табл. 3.7.4). Так как, описанный интрузив 
прорывает автохтон, зону надвига, сложенную 
метабазитами, и аллохтон, следовательно, его 

возраст дает верхний предел возраста шарьи-
рования аллохтона на автохтон, произошедшего 
примерно 52 млн лет назад.

Равномернозернистые двуслюдяные гра-
ниты района рек Левая Андриановка (обр. 
02JH111 и 02JH117, см. рис. 3.7.2, участок II) и 
Правая Колпакова (обр. 04AS67, см. рис. 3.7.4, 
участок II) содержат цирконы c возрастами в 
интервале от 50.1±1.7 до 54.9±0.5 млн лет (см. 
табл. 3.7.4). В образцах 02JH111 и 02JH117 
датирован также монацит; его Th/Pb возраст 
составляет 51.9±0.7 и 52.1±0.6 млн лет, соот-
ветственно (см. табл. 3.7.4). Возрасты равно-
мернозернистых гранитов, определенные как 

Таблица 3.7.2. Образец М-438/1 – Циркон из гнейсированных гранитов. р. Поперечная (54o27.405'с.ш.. 
157o09.850' в.д.. 945 м)

№ точки
206Pbcomm,

%
Uppm,
г/т

Thppm,
г/т Th/U

Некорректированные
204Pb 

корректированные
238U/206Pb 207Pb/206Pb 206Pb/238U возраст

438-1.5.1 1.38 768 62 0.08 90.77±2.9 0.0597±0.0014 70±2
438-1.7.1 0.06 4542 406 0.09 80.86±2.5 0.0473±0.0005 79±2
438-1.6.3 2.04 279 28 0.10 78.21±2.6 0.0562±0.0022 80±3
438-1.6.2 0.38 346 25 0.08 77.59±2.5 0.0548±0.0020 82±3
438-1.6.1 1.37 127 22 0.18 74.63±2.7 0.0656±0.0035 85±3
438-1.3.1 0.86 213 39 0.19 74.68±2.4 0.0550±0.0019 85±3
438-1.1.1 2.27 267 55 0.21 73.42±2.3 0.0594±0.0020 85±3
438-1.4.1 0.05 244 36 0.15 74.87±2.5 0.0534±0.0021 85±3
438-1.2.1 1.93 220 33 0.15 70.02±2.3 0.0556±0.0019 90±3
438-1.5.2 1.62 177 36 0.21 69.47±2.3 0.0562±0.0025 91±3

Таблица 3.7.3. Образец М-439/1 – циркон из равномернозернистых гранитов, р. Поперечная (54o26,194' 
с.ш, 157o09,650' в.д., 993 м)

№ точки
206Pbcomm,

%
Uppm,
г/т

Thppm,
г/т Th/U

Некорректированные
204Pb 

корректированные
238U/206Pb 207Pb/206Pb 206Pb/238U Возраст

439-1_1.1 0.40 434 157 0.37 83.3±1,9 0.0487±0,0012 76.6±1,8
439-1_2.1 2.67 827 27 0.03 84.4±1,9 0.0779±0,0025 73.9±1,7
439-1_3.1 1.92 775 181 0.24 82.2±1,9 0.0684±0,0011 76.5±1,8
439-1_4.1 0.33 2053 275 0.14 79.7±1,8 0.05267±0,0006 80.2±1,8
439-1_5.1 0.79 446 115 0.27 88,0±2,0 0.0536±0,0012 72.3±1,7
439-1_6.1 0.38 256 73 0.29 79.3±1,8 0.0517±0,0016 80.4±1,9
439-1_7.1 0.02 2568 178 0.07 86.7±1,9 0.04739±0,0005 73.9±1,6
439-1_8.1 0.88 440 63 0.15 85.4±2,0 0.0557±0,0013 74.4±1,7
439-1_9.1 0.20 542 246 0.47 82.2±1,9 0.0508±0,0011 77.8±1,8
439-1_10.1 0.58 409 111 0.28 81.5±1,9 0.0522±0,0013 78.1±1,8

Средневзвешенный  206Pb/238U возраст -83,1 ± 2,0 млн лет, n=7/10; СКВО = 0,86

Средневзвешенный  206Pb/238U возраст 76.2 ± 1.5 млн. лет n=10/10 СКВО = 0.29; вероятность 0.59
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Рис. 3.7.7. Диаграмма с конкордией для цирконов из обр. 438/1 (А) и их катодолюминисцентные 
изображения (Б). Номера точек соответствуют номерам в таблице 3.7.2
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Рис. 3.7.8. Диаграмма с конкордией для цирконов из обр. 439/1 (А) и их катодолюминисцентные 
изображения (Б). Номера точек соответствуют номерам в таблице 3.7.3
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Рис. 3.7.9. Диаграмма с конкордией для цирконов из обр. 427/1 (А) и их катодолюминисцентные 
изображения (Б). Номера точек соответствуют номерам в таблице 3.7.5



213

Таблица 3.7.4. U-Pb (SHRIMP) возрасты равномернозернистых гранитоидов юга Срединного хребта 
(Камчатка)

№ обр. Место отбора, координаты, высота Порода, датированный 
минерал

Средневзвешенный возраст, 
млн лет, ±2σ

02JH47/1 р. Крутогорова (см. рис. 3.7.5),
54°50.120' с.ш., 157°23.096' в.д., 1320 м

Плагиогранитная лейкосома 
Gar-Bi гнейса,
оторочки циркона

206Pb/238U
51,2±0,5
(n*=8/12)

СКВО = 0,97

02AS04 р. Крутогорова (см. рис. 3.7.5),
54°53.150' с.ш., 157°17.20' в.д., 1320 м Gar-Bi тоналит, циркон

206Pb/238U
51,5±0,7

(n*=13/13)
СКВО = 0,27

02JH111 р. Левая Андриановка (см. рис. 3.7.2),
54°37.547' с.ш., 157°35.049' в.д., 1040 м Двуслюдяной гранит, циркон

206Pb/238U
52,6±1,2

(n*=12/12)
СКВО = 6,0

02JH111 р. Левая Андриановка (см. рис. 3.7.2),
54°37.547' с.ш., 157°35.049' в.д., 1040 м

Двуслюдяной гранит, 
монацит

208Pb/232Th
51,9±0,7
(n*=8/8)

СКВО = 0,25

02JH117 р. Левая Андриановка (см. рис. 3.7.2),
54°37.017' с.ш., 157°34.935' в.д., 1070 м Двуслюдяной гранит, циркон

206Pb/238U
50,1±1,7
(n*=7/9)

СКВО = 8,4

02JH117 р. Левая Андриановка (см. рис. 3.7.2),
54°37.017' с.ш., 157°34.935' в.д., 1070 м

Двуслюдяной гранит, 
монацит

208Pb/232Th
52,1±0,6

(n*=12/12)
СКВО = 0,12

04AS67 р. Правая Колпакова (см. рис. 3.7.6),
54º27.703’ с.ш., 157 º26.520’ в.д., 1693 м Трондьемит, циркон

206Pb/238U
54,9±0,5
(n*=9/15)

СКВО = 1,9
*n – количество зерен, по которым рассчитан средневзвешенный возраст/общее количество датированных 
зерен. Образцы проанализированы на SHRIMP-RG в микроаналитическом центре Станфорд-USGS. 

по циркону, так и по монациту, очень близки к 
возрасту лейкосомы мигматитов, развитых по 
гранат-биотитовым гнейсам колпаковской се-
рии (обр. 02JH47/1, см. рис. 3.7.5). Последний 
составляет 51.2±0.5 млн лет (см. табл. 3.7.4). 
Надо отметить, что в обр. 02JH111 присут-
ствуют два захваченных зерна с возрастом 93 
и 175 млн лет.

В одном случае для образца 427/1 средне-
зернистого двуслюдяного гранита в районе р. 
Правая Колпакова, который прорывает сланцы 
и гнейсы автохтона и содержит их ксенолиты, 
получено значение возраста, аналогичное воз-
расту гнейсовидных гранитов 81.0±1.8 млн лет 
(средневзвешенное значение по восьми точ-
кам) (см. рис. 3.7.9, табл. 3.7.5). Этот факт за-
ставляет предположить, что текстурный крите-
рий отнесения гранитоидов к тому или иному 

возрасту в данном районе не является универ-
сальным.

В целом, U/Pb SHRIMP датирование цирко-
на из равномернозернитых гранитов показы-
вает, что их внедрение происходило в раннем 
эоцене. Кроме того, данные по датированию 
оторочек цирконов из лейкосомы мигматитов 
колпаковской серии, а также датирование ме-
таморфогенного монацита указывают, что пик 
метаморфизма и анатексис произошли в ран-
нем эоцене (52±2 млн лет назад). Значит, ран-
неэоценовый этап гранитообразования проис-
ходил одновременно с пиком метаморфизма.

Таким образом, на основании проведенно-
го датирования гранитоидов можно констати-
ровать, что в пределах Малкинского поднятия 
Срединного хребта Камчатки выделяются два 
этапа гранитообразования – кампанский (~76–
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83 млн лет) и раннеэоценовый (~52±2 млн 
лет). Гранитоиды первого этапа подверглись 
метаморфизму и были гнейсированы; по-
видимому, только эти породы стоит относить 
к крутогоровскому комплексу. Раннеэоценовые 
гранитоиды сформировались синхронно с пи-
ком метаморфизма.

Необходимо отметить, что в южной части 
выходов метаморфических пород Малкинского 
поднятия Срединного хребта выделяется Коль-
ский тоналитовый плутон [Синица, Шашкин, 
1979; Синица, 1990; Синица, Ханчук, 1995; 
Тарарин, 1988; Ханчук, 1985]. Существуют две 
точки зрения на возраст плутона и его взаи-
моотношения с вмещающими вулканогенно-
терригенными метаморфизованными толщами 
малкинской серии. С.М. Синица, К.С. Шашкин 
[1979] считают, что тоналиты подверглись ме-
таморфизму совместно с вмещающими толща-
ми. По данным А.И. Ханчука [1983, 1985], коль-
ские тоналиты имеют интрузивные контакты 
с породами малкинской серии, а терригенные 
неметаморфизованные породы позднемелово-
го возраста залегают на них с конгломератами 
в основании. Таким образом, возраст Коль-
ского плутона определялся А.И. Ханчуком 
как домеловой, условно позднепалеозойский-
мезозойский. По данным U-Pb датирования 
[Кузьмин и др., 2003] возраст магматизма для 
биотитовых гнейсогранитов Кольского плуто-
на составляет 2314±325 млн лет, возраст ме-

таморфизма 106±31 млн лет. Автор не имеет 
собственных материалов по Кольскому плуто-
ну, поэтому при дальнейшем изложении он не 
рассматривается.

Кроме того, в разных районах Малкинского 
поднятия (верховья рек Евсейчихи и Страти-
ковской, бассейн р. Дукук, междуречье Степа-
новой и Левого Кихчика) описаны гранатовые 
плагиогранитоиды, согласные с простиранием 
структур метаморфических пород, реже – секу-
щие их жило-дайкообразные тела мощностью 
от долей до десятков метров [Кузнецов и др., 
1992; Бондаренко и др., 1993]. Для гранатовых 
плагиогранитоидов Верхне-Евсейчиковского 
района, располагающихся вдоль надвигового 
контакта андриановской свиты на образовани-
ях камчатской серии, Rb-Sr методом опреде-
лен возраст 66±10 млн лет [Бондаренко и др., 
1993]. Авторы интерпретируют полученный 
изотопный возраст как время проявления про-
цессов шарьирования – закрытия ирунейского 
задугового бассейна [Бондаренко, 1992]. Они 
также отмечают, что плагиогранитоиды под-
верглись метаморфическим преобразованиям 
совместно с вмещающими толщами. Доста-
точно большая погрешность в определении 
возраста плагиогранитоидов не позволяет точ-
но привязать их к какому-либо из двух этапов 
гранитообразования, рассмотренных в данном 
разделе. Однако тот факт, что они подверглись 
метаморфизму, сближает их с гнейсовидными 

Таблица 3.7.5. Образец М-427/1 – циркон из равномернозернистых гранитов, р. Правая Колпакова 
(54o27,405'с.ш., 157o09,850' в.д., 945 м)

№ точки
206Pbcбыч.,

% 

U, 
г/т

Th, 
г/т Th/U

Некорректированные
204Pb 

корректированные
238U/206Pb 207Pb/206Pb 206Pb/238U Возраст

427_1.1.1 0.52 964 39 0.04 79.2±2.1 0.0526±0.0017 80.4±2.1
427_1.2.1 0.3 2485 314 0.13 118.6±3.1 0.0514±0.0011 54.0±2.1
427_1.2.2 0.09 708 136 0.2 109.6±3.0 0.0534±0.0039 58.5±2.1
427_1.3.1 0.38 307 133 0.45 76.5±2.1 0.0633±0.0070 83.3±2.1
427_1.4.1 0.23 1603 110 0.07 93.7±2.4 0.0488±0.0012 68.2±2.1
427_1.5.1 2.56 334 52 0.16 76.9±2.2 0.0743±0.0074 81.1±2.1
427_1.6.1 2.64 525 143 0.28 80.0±2.2 0.0673±0.0022 78.0±2.1
427_1.7.1 0.74 382 133 0.36 75.9±2.1 0.0585±0.0051 83.7±2.1
427_1.8.1 2.5 333 73 0.23 79.0±2.2 0.0566±0.0024 79.1±2.1
427_1.9.1 2.35 267 171 0.66 76.4±2.2 0.0557±0.0025 81.9±2.1

Средневзвешенный  206Pb/238U возраст - 81.0±1.8 млн лет; n=8/10; СКВО = 0,63
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гранитами, особенно если принять максималь-
ную оценку их возраста.

Петро-геохимические характеристики
Проанализированные гранитоиды по соотно-

шению кремнезема и суммы щелочей относятся 
к породам нормального ряда и частично субще-
лочным, и соответствуют: равномернозернистые 
– преимущественно гранитам; гнейсовидные и 
породы из включений в равномернозернистых 
гранитах – гранодиоритам и гранитам (табл. 
3.7.6; рис. 3.7.10, А). Породы с содержанием 
SiO2 = 64–67% и 68–72%, в которых Na2O пре-
обладает над K2O (Na2O/K2O = 2–5) относятся, 
соответственно, к тоналитам и трондьемитам, 
в этих же образцах Al2O3 превышает 15% (рис. 
3.7.10, Б). По соотношению K2O и SiO2 грани-
тоиды относятся к средне- и высоко-калиевой 
известковой щелочной сериям (рис. 3.7.11, А). 
Гранитоиды характеризуются схожей степенью 
насыщения Al относительно суммы Ca, K и Na 
(индекс ASI = 0.95–1.3), и образуют компакт-
ную группу в поле высокоглиноземистых гра-
нитов на диаграмме Al/(Na+K)–Al/(Ca+Na+K); 
отдельные образцы равномернозернистых гра-
нитов имеют индекс глиноземистости (ASI), 
равный 1.6 (рис. 3.7.11, Б).

Петрохимические характеристики (соот-
ношение ASI и SiO2, FeOt+MgO+TiO2 и SiO2) 
как равномернозернистых, так и гнейсовид-
ных гранитоидов указывают на их сходство с 
S-гранитами коллизионных орогенов различно-
го возраста. Большая часть гранитоидов также 
попадает в поле гранитов S-типа, построенное 
П. Сильвестром [1998] по индикаторным пара-
метрам Al2O3/TiO2 и CaO/Na2O (рис. 3.7.11, В).

Составы биотитов из гнейсовидных и рав-
номернозернистых гранитоидов также соот-
ветствуют таковым из высокоглиноземистых 
гранитов S-типа (рис. 3.7.12, табл. 3.7.7).

Характер распределения редких земель по-
зволяет выделить среди гнейсовидных и рав-
номернозернистых гранитоидов две группы 
пород.

Первая группа гнейсовидных гранитоидов 
характеризуется фракционированным рас-
пределением РЗЭ, с обогащением в легкой и 
обеднением в тяжелой частях спектра (LaN/
YbN = 33.07, 63.56) (рис. 3.7.13, А). Хондрит-
нормализованные спектры РЗЭ гнейсовидных 
гранитов либо не имеют Eu-аномалии, либо 
имеют небольшую положительную аномалию 
(Eu/Eu* = 1.01, 1.85) (см. рис. 3.7.13, А). Грани-

ты этой группы имеют также повышенные зна-
чения отношения Sr/Y (59.1, 45.48). Для второй 
группы гнейсовидных гранитоидов характерно 
более высокое содержание тяжелых РЗЭ (LaN/
YbN = 2.68–5.59), хондрит-нормализованные 
спектры РЗЭ отличаются хорошо выраженной 
отрицательной Eu-аномалией (Eu/Eu* = 0.41–
0.46) (рис. 3.7.13, Б). Спектры распределения 
гранитоидов этой группы практически иден-
тичны таковым для вмещающих гнейсов кол-
паковской серии (см. рис. 3.7.13, Б).

Аналогичные две группы пород выделяют-
ся и среди равномернозернистых гранитоидов 
(рис. 3.7.13, В, Г). 

Первая также характеризуется фракцио-
нированным распределением РЗЭ (LaN/YbN = 
14.30–43.3) (рис. 3.7.13, В), повышенными Sr/Y 
отношениями, но в отличие от гнейсовидных 
гранитов хондрит-нормализованные спектры 
распределения РЗЭ равномернозернистых гра-
нитов первой группы имеют как положитель-
ную (Eu/Eu* = 1.54), так и небольшую отрица-
тельную Eu-аномалию (Eu/Eu* = 0.69–0.88).

Вторая группа гранитоидов характеризу-
ется обога щенны ми тяжелыми РЗЭ хондрит-
нормализованными спектрами РЗЭ с хорошо 
выраженной отрицательной Eu-аномалией (LaN/
YbN = 1.26–5.88; Eu/Eu* = 0.16–0.44) (рис. 3.7.13, 
Г). Равномернозернистые гранитоиды второй 
группы можно также разделить на две подгруп-
пы с разным суммарным содержанием РЗЭ: на 
уровне 10–20 и 80–100 хондритовых в легкой 
части спектра и на уровне 2–3 и 15 хондрито-
вых в тяжелой части спектра соответственно. 
Спектры распределения гранитоидов с более 
высоким суммарным содержанием РЗЭ сходны 
с таковыми для вмещающих метатерригенных 
пород камчатской серии, но отличаются более 
глубокой отрицательной Eu-аномалией (см. 
рис. 3.7.13, Г). Выделяется также спектр рас-
пределения мусковитовых гранитов (обр. 437/4) 
с горизонтальными легкой и тяжелой частями 
спектра и наиболее глубокой отрицательной 
Eu-аномалией (LaN/YbN = 1.26; Eu/Eu* = 0.16) 
(см. рис. 3.7.13, Г). Подобные спектры обычно 
характерны для высокодифференцированных 
лейкогранитов [Коваленко и др., 2002].

Спектры распределения тоналитов и трон-
дьемитов характеризуются наиболее высокой 
степенью фракционирования и слабой отри-
цательной или положительной Eu-аномалией 
(LaN/YbN = 40.7–133; Eu/Eu* = 0.82–1.27), что 
предполагает наличие граната в источнике 
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Рис. 3.7.10. Диаграммы (K2O+Na2O)–SiO2 по: [Middlemost, 1985] (А) и Ab–An–Or (Б) для гранитоидов 
Малкинского поднятия

А: поля на диаграмме: 1 – щелочные сиениты; 2 – щелочные кварцевые сиениты; 3 – щелочные граниты, 4 – сиени-
ты; 5 – кварцевые сиениты; 6 – граниты; 7 – монцониты; 8 – кварцевые монцониты; 9 – монцодиориты; 10 – кварцевые 
монцодиориты; 11 – гранодиориты; 12 – габбро; 13 – кварцевые диориты; 14 – тоналиты

1 – гнейсовидные граниты; 2 – равномернозернистые граниты; 3 – гранодиориты из включений в равномерно-
зернистых гранитах; 4 – тоналиты, трондьемиты; 5 – аплиты и гранит-порфиры, дайки; 6 – лейкосома гнейсов кол-
паковской серии; аплиты; 7 – милонитизированные двуслюдяные граниты; 8 – сланцы и гнейсы камчатской серии; 
9 – гнейсы колпаковской серии
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Компонент
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

М-424/2 М-438/1 М-438/4 04AS69 М-439/1 М-437/2 М-416/1 М-417/1 04AS69 02JH111
SiO2 66.98 66.23 67.96 69.63 73.76 74.71 67.82 67.96 69.63 70.36
TiO2 0.73 0.34 0.50 0.5 0.10 0.19 0.48 0.43 0.5 0.31
Al2O3 14.54 16.49 15.90 14.06 14.54 13.91 15.44 15.90 14.06 14.5
Fe2O3 2.00 0.73 1.54 1.49 1.52 0.42 1.44 1.31 1.49 3.42
FeO 3.45 2.92 1.73 2.48 0.66 1.64 2.59 1.98 2.48 0.17
MnO 0.07 0.06 0.07 0.05 0.04 0.04 0.06 0.05 0.05 0.02
MgO 1.23 1.62 1.67 1.12 0.44 0.78 1.29 1.25 1.12 0.74
CaO 3.28 3.51 2.96 2.42 1.00 2.76 2.80 2.91 2.42 2.06
Na2O 3.81 4.43 3.90 3.31 4.33 4.32 4.02 3.98 3.31 3.95
K2O 2.24 2.00 2.80 3.63 2.50 0.95 2.45 2.52 3.63 2.95
P2O5 0.22 0.21 0.12 0.19 0.04 0.04 0.18 0.16 0.19 0.18
п.п.п. 0.80 1.00 0.76 0.89 0.90 0.22 0.90 0.90 0.89 0.87
Сумма 99.35 99.54 99.91 99.77 99.83 99.98 99.47 99.35 99.77 99.53

Rb 91 87 - 106 60 47 106 - 106 87
Sr 192 251 - 129 151 294 256 - 129 318
Y 42 6 - 31 27 5 10 - 31 6
Zr 396 195 - 211 74 30 132 - 211 159
Nb 9.6 7.6 - 9.9 17.5 3.7 4.3 - 9.9 11.9
Ba 632 314 - 682 652 185 756 - 682 890
Hf 10.1 4.8 - 5.5 2.8 1.0 3.6 - 5.5 4.0
Ta 0.7 0.8 - 0.6 0.3 0.4 0.4 - 0.6 0.3
Th 9.9 10.4 - 7.7 5.6 5.6 5.8 - 7.7 5.9
U 2.3 1.7 - 2.0 1.1 0.8 1.4 - 2.0 1.8
La 29.80 42.19 - 19.64 16.72 14.02 16.07 - 19.64 23.90
Ce 68.64 83.41 - 46.99 39.28 29.86 34.83 - 46.99 53.33
Pr 8.28 8.97 - 5.65 4.68 3.32 4.01 - 5.65 5.91
Nd 32.98 31.75 - 22.63 17.99 12.05 15.13 - 22.63 21.74
Sm 7.53 4.39 - 5.58 4.35 2.26 3.19 - 5.58 4.26
Eu 1.12 1.03 - 0.76 0.44 1.14 0.76 - 0.76 0.96
Gd 7.30 2.63 - 5.48 4.47 1.75 2.72 - 5.48 2.74
Tb 1.14 0.25 - 0.90 0.75 0.21 0.37 - 0.90 0.32
Dy 6.67 1.00 - 5.74 4.38 0.94 1.86 - 5.74 1.38
Ho 1.37 0.16 - 1.14 0.89 0.15 0.33 - 1.14 0.20
Er 3.73 0.44 - 3.28 2.34 0.38 0.85 - 3.28 0.50
Tm 0.56 0.07 - 0.50 0.32 0.05 0.12 - 0.50 0.06
Yb 3.57 0.44 - 3.02 1.90 0.28 0.75 - 3.02 0.37
Lu 0.53 0.07 - 0.47 0.27 0.04 0.12 - 0.47 0.05

LaN/YbN 5.59 63.56 - 4.4 5.88 33.07 14.3 - 4.4 43.3
EuN/Eu* 0.47 0.93 - 0.42 0.31 1.77 0.79 - 0.42 0.87

T0C (zircon) 749 793 - 804 740 778 766 - 804 787

Таблица 3.7.6. Петрогенные (мас.%) и редкие элементы (г/т) в гранитоидах и вмещающих метаморфи-
ческих породах, Малкинское поднятие, Срединный хребет
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Компонент
11 12 13 14 15 16 17 18 19 20

O5ML4/1 М-437/6 М-434/2 М-42/1 М-41/1 М-426/4 02JH117 М-434/1 М-445/5а М-422/5
SiO2 70.85 71.52 71.88 71.97 72.10 72.42 72.71 72.76 73.00 73.26
TiO2 0.05 0.12 0.24 0.26 0.24 0.05 0.22 0.23 0.06 0.03
Al2O3 15.47 16.69 15.45 14.43 14.24 15.20 15.24 13.96 14.67 13.97
Fe2O3 0.86 1.01 0.74 2.13 2.46 1.00 1.13 1.30 0.69 0.25
FeO 0.39 0.68 1.14 0.96 0.38 0.14 0.13 1.27 0.64 0.93
MnO 0.04 0.04 0.04 0.06 0.04 0.01 0.02 0.04 0.14 0.06
MgO 0.35 0.50 0.80 0.57 0.48 0.16 0.3 0.75 0.20 0.24
CaO 0.90 0.87 1.10 1.12 1.23 1.06 2.65 1.55 0.56 0.73
Na2O 3.65 2.45 4.01 4.33 3.63 4.95 3.74 3.92 4.19 4.50
K2O 5.66 4.36 3.72 2.86 3.98 3.80 3.11 3.35 4.89 4.78
P2O5 0.05 0.09 0.11 0.14 0.14 0.03 0.07 0.09 0.05 0.05
п.п.п. 0.98 1.34 0.66 0.88 0.69 0.50 0.59 0.60 0.52 0.40
Сумма 99.25 99.67 99.89 99.71 99.61 99.32 99.91 99.82 99.61 99.20

Rb - - 168 107 150 - 41 - - 177
Sr - - 134 84 151 - 337 - - 74
Y - - 18 33 9 - 5 - - 11
Zr - - 124 155 89 - 69 - - 25
Nb - - 6.4 8.6 3.8 - 5.3 - - 4.4
Ba - - 522 502 475 - 285 - - 182
Hf - - 3.6 4.8 2.7 - 2.2 - - 1.2
Ta - - 0.6 1.3 0.5 - 0.3 - - 1.4
Th - - 10.1 8.7 5.8 - 2.9 - - 1.8
U - - 3.0 2.0 2.2 - 5.4 - - 4.7
La - - 19.98 21.43 15.91 - 11.50 - - 4.22
Ce - - 42.83 52.32 35.39 - 23.62 - - 9.35
Pr - - 4.86 6.28 3.92 - 2.55 - - 1.03
Nd - - 17.94 24.54 14.22 - 9.53 - - 3.65
Sm - - 4.19 6.15 3.23 - 1.99 - - 1.08
Eu - - 0.62 0.60 0.53 - 0.83 - - 0.19
Gd - - 3.75 5.94 2.59 - 1.37 - - 1.13
Tb - - 0.56 0.96 0.36 - 0.18 - - 0.23
Dy - - 2.98 5.44 1.67 - 0.92 - - 1.48
Ho - - 0.56 1.03 0.27 - 0.18 - - 0.30
Er - - 1.43 2.83 0.66 - 0.51 - - 0.90
Tm - - 0.21 0.41 0.09 - 0.08 - - 0.15
Yb - - 1.28 2.63 0.52 - 0.53 - - 1.06
Lu - - 0.19 0.38 0.07 - 0.08 - - 0.15

LaN/YbN - - 10.4 5.45 20.6 - 14.7 - - 2.65
EuN/Eu* - - 0.48 0.30 0.56 - 1.54 - - 0.53

T0C (zircon) - - 778 795 745 - 720 - - 642

Таблица 3.7.6. Продолжение
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Таблица 3.7.6. Продолжение

Компонент
21 22 23 24 25 26 27 28 29 30

O5ML3/1 М-437/4 М-42/3 М-43/1 М-426/3 М-426/2 М-438/2 04JH92 М-422/3 М-421/2
SiO2 73.34 73.53 73.86 73.90 74.44 75.56 74.09 70.78 73.94 74.10
TiO2 0.05 0.02 0.27 0.28 0.03 0.02 0.05 0.24 0.05 0.01
Al2O3 13.84 15.23 13.10 12.80 13.76 14.40 14.47 15.36 15.00 13.72
Fe2O3 1.71 0.30 1.71 1.20 0.90 0.24 1.13 0.90 1.58 1.12
FeO 0.21 0.76 1.05 1.87 0.22 0.14 0.28 1.78 0.18 0.29
MnO 0.02 0.08 0.08 0.05 0.03 0.02 0.04 0.07 0.06 0.22
MgO 0.24 0.17 0.49 0.89 0.28 0.24 0.18 0.10 0.48 0.52
CaO 1.22 0.35 1.33 0.84 1.02 0.63 0.98 1.57 0.45 0.28
Na2O 4.11 4.17 3.69 3.37 4.86 4.20 3.99 4.74 3.62 5.72
K2O 3.99 4.66 2.72 2.83 3.90 4.00 4.04 2.99 2.60 2.56
P2O5 0.04 0.09 0.11 0.16 0.02 0.05 0.03 0.07 0.02 0.15
п.п.п. 0.61 0.56 1.10 1.22 0.40 0.34 0.64 0.93 1.28 0.74
Сумма 99.38 99.92 99.51 99.41 99.86 99.84 99.92 99.43 99.26 99.43

Rb - 61 - - 188 217 - 88 - -
Sr - 33 - - 88 73 - 149 - -
Y - 22 - - 12 10 - 14 - -
Zr - 38 - - 26 37 - 34 - -
Nb - 0.6 - - 3.99 4.70 - 6.20 - -
Ba - 271 - - 70 56 - 402 - -
Hf - 1.9 - - 1.21 2.18 - 1.70 - -
Ta - 0.1 - - 0.8 1.5 - 0.47 - -
Th - 0.3 - - 3.7 3.41 - 6.30 - -
U - 0.6 - - 2.4 3.30 - 1.00 - -
La - 3.57 - - 4.80 5.41 - 16 - -
Ce - 7.83 - - 13.91 12.31 - 35.50 - -
Pr - 0.85 - - 1.33 1.45 - 4.50 - -
Nd - 2.92 - - 4.83 5.34 - 18.40 - -
Sm - 0.88 - - 1.42 1.68 - 3.80 - -
Eu - 0.07 - - 0.22 0.18 - 0.47 - -
Gd - 1.56 - - 1.44 1.66 - 3.50 - -
Tb - 0.43 - - 0.28 0.28 - 0.55 - -
Dy - 3.09 - - 1.76 1.59 - 2.50 - -
Ho - 0.66 - - 0.33 0.30 - 0.44 - -
Er - 1.88 - - 0.79 0.82 - 1.20 - -
Tm - 0.31 - - 0.11 0.13 - 0.17 - -
Yb - 1.90 - - 0.63 0.79 - 1.20 - -
Lu - 0.27 - - 0.08 0.11 - 0.16 - -

LaN/YbN - 1.26 - - 5.11 4.57 - 8.69 - -
EuN/Eu* - 0.17 - - 0.47 0.33 - 0.40 - -

T0C (zircon) - 685 - - 645 683 - 669 - -
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Таблица 3.7.6. Продолжение

Компонент
31 32 33 34 35 36 37 38 39 40

М-427/1 М-43/3 М-43/2 М-42/2 02AS04 O5ML13/1 04AS67 O5ML14/1 М-414/1 М-423/1
SiO2 71.20 63.42 67.20 67.50 61.21 64.75 65.14 67.36 68.94 69.22
TiO2 0.21 0.67 0.58 0.56 0.79 0.47 0.83 0.48 0.34 0.32
Al2O3 14.90 15.42 14.76 15.64 17.46 16.86 15.84 15.99 16.66 14.82
Fe2O3 0.70 2.65 2.27 1.79 0.71 2.67 4.22 1.39 0.71 1.15
FeO 0.86 2.95 1.98 3.00 4.35 1.81 0.27 2.18 1.44 1.62
MnO 0.04 0.09 0.06 0.06 0.06 0.08 0.04 0.02 0.03 0.04
MgO 0.65 2.30 0.93 1.13 3.01 1.43 2.89 1.20 1.09 1.01
CaO 1.54 4.59 2.18 2.47 5.12 3.97 2.63 3.99 2.02 1.74
Na2O 4.49 3.76 3.88 2.41 3.08 5.51 4.54 4.47 5.43 5.49
K2O 3.92 1.85 2.76 3.86 1.89 1.20 1.39 1.33 1.82 1.77
P2O5 0.13 0.14 0.16 0.14 0.25 0.18 0.3 0.21 0.13 0.09
п.п.п. 0.75 1.50 2.56 1.35 1.42 0.66 1.23 0.83 0.72 2.30
Сумма 99.39 99.34 99.32 99.91 99.35 99.59 99.32 99.45 99.33 99.57

Rb 168 69   54 29 166 33 97 -
Sr 257 163   409 682 359 411 542 -
Y 9 29   9 6 6 3 4 -
Zr 75 220   111 63 223 73 86 -
Nb 6 18.32   6.6 4.30 6.05 5.30 2.80 -
Ba 446 301   392 816 651 579 391 -
Hf 2.30 5.28   2.6 1.80 5.18 2.30 2.50 -
Ta 1.11 1.64   0.4 0.38 0.29 0.23 0.23 -
Th 5.17 4.91   0.8 8.90 17.49 10.20 11.30 -
U 3.33 1.03   0.8 1.50 3.04 0.75 3.00 -
La 17.41 19.53   4.79 28 43.44 31.90 21.90 -
Ce 32.67 44.77   11.18 65.00 95.12 71.30 46.90 -
Pr 4.06 5.40   1.49 7.60 10.25 8.60 5.50 -
Nd 14.70 21.13   6.70 31.90 38.21 35.00 20.70 -
Sm 3.20 4.84   1.76 5.50 6.77 5.70 3.50 -
Eu 0.64 0.89   0.81 1.70 1.37 1.20 0.87 -
Gd 2.58 4.89   1.70 3.10 3.89 3.20 2.10 -
Tb 0.35 0.78   0.27 0.35 0.38 0.33 0.22 -
Dy 1.67 4.68   1.63 1.40 1.44 0.94 0.83 -
Ho 0.28 0.96   0.34 0.19 0.23 0.11 0.14 -
Er 0.64 2.71   0.97 0.41 0.57 0.22 0.36 -
Tm 0.09 0.39   0.15 0.06 0.07 0.03 0.05 -
Yb 0.52 2.50   1.04 0.37 0.41 0.16 0.36 -
Lu 0.07 0.38   0.17 0.05 0.06 0.02 0.05 -

LaN/YbN 22.47 5.23   3.08 50.1 71.4 133 40.7 -
EuN/Eu* 0.69 0.56   1.44 1.27 0.82 0.86 0.99 -

T0C (zircon) 721 786   740 690 815 710 737 -
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Таблица 3.7.6. Продолжение

Компонент
41 42 43 44 45 46 47 48 49 50

М-425/1 М-437/1 02JH47 М-433/1 М-432/1 04AS99 М-437/3 М-422/4 М-445/1 М-421/1
SiO2 70.00 73.86 70.71 70.77 74.05 64.96 72.90 53.70 60.60 61.26
TiO2 0.33 0.02 0.24 0.39 0.13 0.61 0.03 1.06 0.86 1.02
Al2O3 14.91 15.65 14.23 15.86 15.13 16.86 16.07 20.45 17.28 18.21
Fe2O3 1.51 0.38 2.68 0.59 1.21 3.82 0.45 3.00 0.84 3.79
FeO 1.44 0.12 0.26 1.60 0.23 0.26 0.84 5.96 6.25 3.95
MnO 0.05 0.01 0.02 0.04 0.03 0.08 0.09 0.12 0.16 0.07
MgO 1.05 0.34 1.15 0.58 0.74 1.69 0.10 2.42 1.58 1.94
CaO 0.67 2.88 3.08 2.38 1.84 2.95 1.61 1.12 3.08 0.84
Na2O 5.43 5.22 4.76 3.36 3.24 3.86 5.76 1.54 4.24 2.25
K2O 2.24 0.40 0.92 2.24 2.37 3.12 1.18 6.59 3.15 2.66
P2O5 0.10 0.05 0.03 0.25 0.32 0.27 0.05 0.50 0.25 0.23
п.п.п. 1.60 0.41 1.61 1.78 0.62 1.37 0.53 3.00 1.20 3.32
Сумма 99.33 99.34 99.69 99.84 99.91 99.85 99.61 99.46 99.49 99.54

Rb - - 26 53 67 93 - - 112 -
Sr - - 490 292 213 241 - - 244 -
Y - - 3 33 16 8 - - 12 -
Zr - - 35 88 17 165  - 24 -
Nb - - 2.17 8.37 6.13 7.38 - - 11 -
Ba - - 340 658 719 513 - - 1036 -
Hf - - 0.82 2.46 0.58 3.86 - - 0.10 -
Ta - - 0.12 0.51 0.46 0.59 - - 1.30 -
Th - - 3.17 4.67 3.02 0.46 - - 2.92 -
U - - 0.93 2.62 1.72 1.82 - - 4.79 -
La - - 12.26 15.26 7.23 5.02 - - 13 -
Ce - - 26.11 33.71 17.03 11.09 - - 27 -
Pr - - 3.00 4.08 2.03 1.48 - - 3.31 -
Nd - - 11.23 16.31 8.37 6.63 - - 13.06 -
Sm - - 2.20 3.99 2.72 2.11 - - 2.55 -
Eu - - 1.39 1.05 0.83 0.86 - - 1.27 -
Gd - - 1.59 4.40 3.34 2.09 - - 2.62 -
Tb - - 0.18 0.77 0.57 0.29 - - 0.42 -
Dy - - 0.76 5.02 3.13 1.50 - - 2.47 -
Ho - - 0.12 1.07 0.52 0.28 - - 0.52 -
Er - - 0.29 3.00 1.13 0.78 - - 1.56 -
Tm - - 0.04 0.44 0.13 0.13 - - 0.22 -
Yb - - 0.25 2.68 0.66 0.83 - - 1.40 -
Lu - - 0.04 0.37 0.08 0.14 - - 0.19 -

LaN/YbN - - 32.4 3.81 7.34 4.06 - - 6.37 -
EuN/Eu* - - 2.29 0.77 0.85 1.26 - - 1.50 -

T0C (zircon) - - 662 756 640 784 - - - -
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Таблица 3.7.6. Окончание

Компонент 51 52 53 54 55 56 57 58 59
М-422/1 М-415/1 М-439/2 М-41/2 O5ML13/2 М-445/6 02JH48 M433/2 М-432/6

SiO2 61.84 62.20 62.14 63.00 65.01 66.72 59.5 63.18 72.12
TiO2 1.02 0.87 1.04 0.86 0.64 0.71 1.05 0.83 0.62
Al2O3 17.36 17.81 16.96 15.82 12.04 15.27 17.04 16.96 11.84
Fe2O3 2.40 0.64 1.37 1.38 1.63 0.89 3.04 1.23 2.17
FeO 4.81 5.39 5.71 5.46 5.98 4.60 5.71 4.58 4.22
MnO 0.08 0.13 0.09 0.08 0.34 0.08 0.14 0.12 0.84
MgO 1.98 1.90 2.01 2.58 4.72 2.00 3.09 2.59 2.54
CaO 1.96 2.02 2.79 2.69 3.96 3.00 2.33 2.02 0.54
Na2O 3.13 2.84 4.10 4.00 3.08 3.40 2.09 3.78 0.99
K2O 2.22 2.67 1.86 2.20 1.05 2.09 2.84 2.49 2.50
P2O5 0.22 0.26 0.13 0.15 0.15 0.08 0.19 0.39 0.11
п.п.п. 2.24 2.48 1.26 1.20 0.97 1.00 2.55 1.49 1.40
Сумма 99.26 99.21 99.46 99.42 99.57 99.84 99.57 99.66 99.89

Rb 81 88 47 - - - 93 91 115
Sr 255 296 341 - - - 221 325 130
Y 12 36 16 - - - 36 44 37
Zr 28 183 32 - - - 231 249 148
Nb 11 10.26 9.19 - - - 18.03 13.29 10.25
Ba 604 487 618 - - - 907 625 513
Hf 0.11 4.92 0.07 - - - 5.72 6.35 4.02
Ta 0.88 0.80 0.69 - - - 0.86 1.07 0.68
Th 7.89 7.49 6.25 - - - 9.25 9.80 11.82
U 1.21 2.07 1.08 - - - 1.67 3.18 1.31
La 27 25.45 26 - - - 34.83 29.53 29.22
Ce 59 57.20 56 - - - 78.08 63.87 98.71
Pr 6.91 7.12 6.72 - - - 8.81 7.65 7.14
Nd 27.74 28.33 26.56 - - - 33.67 29.48 26.99
Sm 5.44 6.25 5.07 - - - 6.54 6.40 5.50
Eu 1.51 1.64 1.43 - - - 1.12 1.31 1.16
Gd 4.98 6.00 4.90 - - - 5.82 6.06 5.07
Tb 0.68 0.91 0.67 - - - 0.93 0.99 0.82
Dy 2.97 5.59 3.30 - - - 6.29 6.27 5.38
Ho 0.50 1.18 0.60 - - - 1.37 1.40 1.26
Er 1.44 3.38 1.86 - - - 4.13 4.22 3.80
Tm 0.19 0.49 0.27 - - - 0.64 0.67 0.58
Yb 1.30 3.26 1.94 - - - 4.18 4.58 3.66
Lu 0.19 0.50 0.29 - - - 0.62 0.71 0.54

LaN/YbN 14.0 5.22 9.01 - - - 5.57 4.31 5.34
EuN/Eu* 0.89 0.82 0.88 - - - 0.56 0.65 0.67

T0C (zircon) - - - - - - - - -

Примечание: 1–6 – гнейсовидные граниты; 7–31 – равномернозернистые граниты; 32–34 – тоналиты, 
гранодиориты – включения в равномернозернистых гранитах; 35–39 –тоналиты, трондьемиты; 40–42 – 
аплиты, гранит-порфиры, дайки; 43–45 – лейкосома гнейсов камчатской и колпаковской серий; 46 – милонит 
по граниту; 47–56 – сланцы и гнейсы камчатской серии; 57–59 – гнейсы колпаковской серии. TºC(zircon) – 
температуры начальных стадий кристаллизации, определенные на основе равновесия Е.Б. Ватсона и Т.М. 
Харрисона [Watson, Harrison, 1983].
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Рис. 3.7.11. Диаграмма K2O–SiO2 (А), Al/(Na+K)–Al/(Na+K+Ca) (Б) и CaO/Na2O–Al2O2/TiO2 (В) для гра-
нитоидов Малкинского поднятия Срединного хребта. Нанесено поле S-гранитов с граничными типами, по: 
[Sylvester, 1998].

Условные обозначения см. рис. 3.7.10. Буквенными обозначениями даны составы гранитов коллизионных ороге-
нов различного типа, по [Sylvester,1998]: В – Высокий Камень (Европейские герциниды), Б – Бетанга (пояс Лэхлейн, 
В.Австралия), М – Мосчумандл (Европейские Альпы), Ш – Шиша Пангма (Гималаи). I–IV – серии: I – толеитовая, II 
– известково-щелочная, III – высококалиевая известково-щелочная, IV – шошонитовая
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(рис. 3.7.13, Д). Эти же породы характеризуют-
ся повышенными Sr/Y отношениями (59–137).

В целом геохимические характеристики по-
род первой группы (повышенные LaN/YbN и Sr/Y 
отношения), выделенной как среди гнейсовид-
ных, так и равномернозернистых гранитоидов, а 
также тоналитов и трондьемитов сближают их с 
адакитами и высоко-Al тоналитами, трондьеми-
тами, гранодиоритами (ТТГ). Редкоземельные 
характеристики второй группы гнейсовидных 
и равномернозернистых гранитоидов сходны с 
таковыми коллизионных гранитов [Великосла-
винский, 2003] (см. рис. 3.7.13, Г)

Мультиэлементные спайдер-диаграммы 
гнейсовидных и равномернозернистых грани-

тоидов сходны между собой, характеризуются 
максимумами Rb, Th, Ce, Sm и минимумами 
Ba, Tа, Nb, Zr, Hf и в целом совпадают с полем 
синколлизионных гранитов, по: [Pearce et al., 
1984] (рис. 3.7.14). Спайдер-диаграммы тона-
литов, трондьемитов отличаются более глубо-
кой Ta-Nb аномалией, более низкими содержа-
ниями Y, Yb и лучше сопоставляются с полем 
гранитов вулканических дуг, по: (Pearce et al., 
1984) (рис. 3.7.12, Д).

На диаграмме С.Д. Великославинского 
[2003], разделяющей гранитоиды по геодина-
мическим обстановкам формирования, пара-
метры которой включают как петрогенные, так 
и редкие, и редкоземельные элементы, точки 

Рис. 3.7.12. Составы биотитов из гранитов, тоналитов, трондьемитов Малкинского поднятия Срединного 
хребта на диаграммах Al2O3–FeO* (А), Al2O3–MgO (Б), FeO*–MgO–Al2O3 (В), MgO– FeO* ( Г), 

Поля гранитоидов, по: [Abdel-Rahman, 1994]: А – анарогенных щелочных, Р – высокоглиноземистых S-типа, С – 
известково-щелочных I-типа. Условные обозначения см. рис. 3.7.10
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составов гнейсовидных и равномернозерни-
стых гранитоидов располагаются в поле колли-
зионных гранитов, а точки составов тоналитов, 
трондьемитов – на границе поля коллизионных 
и островодужных гранитов (рис. 3.7.15, А). На 
диаграмме Дж. Пирса [Pearce et al., 1984]  Rb–
Y+Nb большая часть составов гранитов, то-
налитов и трондьемитов попадает в поле гра-
нитов вулканических дуг и лишь частично – в 
поле синколлизионных гранитов (рис. 3.7.15, 
Б). Граниты отличаются в целом более высо-

кими содержаниями Rb, что характерно для 
синколлизионных гранитов.

Происхождение и геодинамическая 
обстановка формирования

Петрографический состав и петрохимиче-
ские характеристики большей части гранитов 
Малкинского поднятия Срединного хребта (вы-
сокие содержания SiO2, наличие слюд и граната в 
составе пород, соотношение в них коэффициента 
глиноземистости ASI и SiO2, FeOtot+MgO+TiO2 

Рис. 3.7.13. Хондрит-нормализованные 
спектры РЗЭ гнейсовидных гранитов (А, 
Б), равномернозернистых гранитов (В, Г) и 
тоналитов, трондьемитов (Д) Малкинского 
поднятия Срединного хребта

1–3 – поля: 1 – архейских высокоглиноземистых ТТГ 
и кайнозойских адакитов, по: [Drummond et al., 1996], 2 – 
коллизионных гранитов, по [Великославинский, 2003]; 3 – 
метаосадочных пород колпаковской серии; 4, 5 – спектры 
распределения: 4 – метаосадочных пород камчатской 
серии, 5 – миоценовых лейкогранитов массива Манаслу, 
Гималаи, по: [Сrawford, Windley, 1990]
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и SiO2, Al2O3/TiO2 и CaO/Na2O) показывают их 
сходство с гранитами S-типа [Chappell, White, 
1992]. Наличие цирконов с унаследованными 
(докембрийскими) ядрами кристаллов для позд-
немеловых гнейсовидных гранитоидов также 
подтверждает это сходство.

Граниты S-типа обычно рассматривают как 
результат частичного плавления (анатексиса) 
метаосадочного корового протолита либо в 
результате повышенного радиоактивного рас-
пада и разогрева при образовании аномально 
утолщенной коры (> 50 км) коллизионных си-
стем, либо в результате деламинации литосфе-

ры и поступлении в основание коры горячей 
астеносферной мантии в постколлизионных 
условиях [Розен, Федоровский, 2001; Harris, 
Massey, 1994; Patino Douce et al., 1990; Patino 
Douce, Harris, 1998; Sylvester, 1998, и др.]. Вы-
сокоглиноземистый характер гранитов Средин-
ного хребта предполагает, что их источником 
должны быть метаосадные толщи, однако гео-
химические данные показывают, что картина 
более сложная.

Cпектры распределения РЗЭ гнейсовидных 
гранитов показывают, что среди них можно 
выделить две группы пород, которые могли об-

Рис. 3.7.14. Спайдер-диаграммы элементов-
примесей, нормированных на ORG, гнейсовидных 
гранитов (А, Б), равномернозернистых гранитов (В, 
Г) и тоналитов, трондьемитов (Д)

Поля: 1 – синколлизионных гранитов, по: [Pearce et al., 
1984]; 2, 3 – гнейсовидых гранитов: 2 – с первым типом 
распределения РЗЭ, 3 – со вторым типом распределения 
РЗЭ; 4, 5 – равномернозернистых гранитов: 4 – с первым 
типом распределения РЗЭ, 5 – со вторым типом распре-
деления РЗЭ; 6 – спектры тоналитов, трондьемитов; 7 – 
гранитов вулканических дуг, по: [Pearce et al., 1984] 
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разоваться за счет частичного плавления раз-
личных по составу источников.

Кампанские гнейсовидные граниты (крутого-
ровский комплекс). Дифференцированные спек-
тры РЗЭ (обедненные тяжелыми лантаноидами 
с высоким LaN/YbN отношением) и повышенные 
отношения Sr/Y, отмеченные для первой груп-
пы гнейсовидных гранитов, а также тоналитов, 

трондьемитов, обычно характерны для таких 
пород как высокоглиноземистые ТТГ и адаки-
ты. Их происхождение связывают с частичным 
плавлением мафического субстрата, при котором 
гранат и (или) роговая обманка являются рести-
товыми фазами, однако геодинамические усло-
вия, в которых реализуется этот процесс, пред-
ставляются различными (см. сводки в работах 

Рис. 3.7.15. Диаграммы С.Д. Великославинского [2003], разделяющая гранитоиды по геодинамическим 
обстановкам формирования (А) и Rb–(Y+Nb) (Б)

F1 и F2 – дискриминантные функции, включающие как петрогенные, так и редкие, и редкоземельные 
элементы: F1 = 196.203 SiO2+753.953 TiO2+481.96Al2O3+92.66 FeO*+521.5 MgO+374.566 CaO+7.571 Na2O-
584.778 K2O+0.379 Ba-0.399 Sr-0.733 Rb-0.429 La-3.33 Ce-5.242 Nd+10.56 Sm-19823.8;
F2 = 1292.96 SiO2+4002.66 TiO2+1002.231 Al2O3+1297.136 FeO*+262.067 MgO+1250.78 CaO+1923.41 Na2O-
1009.287 K2O+0.3634 Ba-0.325 Sr-0.701 Rb-0.8015 La-3.347 Ce-2.68 Nd+10.11 Sm-126860.0
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[Туркина, 2002; Condie, 2005; Drummond et al., 
1996; Martin et al., 2005] и ссылки в них). Ана-
логичные дифференцированные спектры РЗЭ 
наблюдаются также у гранитов, происхождение 
которых связывают с частичным плавлением 
граувакк в равновесии с эклогитовым реститом 
(например, для двуслюдяных гранат-содержащих 
низкоглиноземистых–умеренно-глиноземистых 
позднемеловых гранитов комплекса метаморфи-
ческих ядер Уиппл Маунтэйн, Юго-Восточная 
Калифорния [Anderson, Cullers, 1990]).

Таким образом, можно предполагать, что 
в источнике, из которого выплавлялись гра-
нитные расплавы, образующие гнейсовидные 
граниты первой группы, присутствовали маг-
матические породы основного состава или оса-
дочные породы грауваккового состава, преоб-
разованные в амфиболитовой до гранулитовой 
фации. В процессе их частичного плавления в 
реститовой фазе должны были оставаться гра-
нат и (или) роговая обманка. Такой состав ис-
точника не противоречит данным А.В. Рихтера 
[1995] о присутствии граувакк в составе пород 
колпаковской серии, которую прорывают гней-
совидные граниты, а также присутствию в со-
ставе колпаковской серии амфиболитовых тел, 
образованных по высокотитанистым океани-
ческим базальтам (см. выше).

Cпектры распределения РЗЭ второй группы 
гнейсовидных гранитов (с низким LaN/YbN от-
ношением, хорошо проявленной отрицательной 
Eu-аномалией) сходны со спектрами распреде-
ления РЗЭ, характерными для коллизионных 
S-гранитов, образование которых связывают 
с частичным плавлением метапелитов, в част-
ности, со спектром распределения синколли-
зионных миоценовых лейкогранитов Манаслу, 
Гималаи [Crawford, Windley, 1990]. Однако ва-
риации отношений Rb/Ba и Rb/Sr в гранитах 
этой группы показывают, что их протолитом 
могли служить метаосадочные породы, обе-
дненные метапелитовым компонентом: точки 
составов гранитов на диаграмме Rb/Ba–Rb/Sr 
[Sylvester, 1998] расположены между средним 
составом граувакки, сланца и составом распла-
ва, полученного при плавлении псаммитового 
источника (рис. 3.7.16). Метаосадочный харак-
тер протолита гнейсовидных гранитоидов этой 
группы подтверждается сходством спектров 
распределения РЗЭ гранитоидов и вмещающих 
гнейсов колпаковской серии (см. рис. 3.7.13).

Раннеэоценовые равномернозернистые гра-
ниты. Среди равномернозернистых гранитов 

по распределению РЗЭ и соотношению Sr и 
Y также выделяются две группы пород: с вы-
сокими LaN/YbN и Sr/Y отношениями и с низ-
кими LaN/YbN, Sr/Y отношениями и отчетливо 
проявленной отрицательной Eu-аномалией. 
Равномернозернистые граниты первой груп-
пы, так же, как и гнейсовидные граниты пер-
вой группы, по спектрам распределения РЗЭ и 
высоким Sr/Y отношениям сопоставляются с 
высокоглиноземистыми ТТГ и адакитами (см. 
рис. 3.7.13). Исходя из этого сходства для них 
также предполагается наличие мафических 
пород в источнике и образование в результа-
те частичного плавления, при этом гранат и 
роговая обманка являются реститовыми фа-
зами. Для равномернозернистых гранитов со 
вторым типом распределения РЗЭ характерен 
больший разброс в суммарном количестве РЗЭ 
в отличие от гнейсовидных гранитов с подоб-
ным спектром распределения (см. рис. 3.7.13). 
В целом спектры распределения РЗЭ второй 
группы равномернозернистых гранитов не вы-
ходят за пределы поля коллизионных гранитов, 
построенного С.Д. Великославинским на осно-
ве представительной базы данных. Часть гра-
нитов этой группы с высоким суммарным со-
держанием РЗЭ, возможно, образовалась при 
частичном плавлении метапелитового прото-
лита, что подтверждается сходством спектров 
распределения РЗЭ гранитов и вмещающих 
метатерригенных пород камчатской серии. По 
данным И.А. Тарарина [1988], первичные по-
роды этой серии представляли собой глины с 
редкими прослоями от полимиктовых до ар-
козовых песчаников. Вариации отношений 
Rb/Ba и Rb/Sr в большей части равномерно-
зернистых гранитов этой группы показывают, 
что они могли сформироваться при плавлении 
метаосадочного протолита, в составе которого 
присутствовал как метапелитовый, так и ме-
тапсаммитовый компонент (см. рис. 3.7.16).

Таким образом, при формировании как 
гнейсовидных, так и равномернозернистых 
гранитов в позднемеловое (~78-80 млн лет) 
и эоценовое (~52±2 млн лет) время соответ-
ственно в процесс плавления вовлекаются два 
типа источника, содержащих как метабазиты, 
так и метаосадочные породы (как обедненные, 
так и обогащенные метапелитовым компонен-
том). Мафический протолит предполагается и 
для тоналитов, трондьемитов.

Sm-Nd изотопные данные, полученные 
для части кампанских и раннеэоценовых гра-



230

нитоидов Малкинского поднятия, позволяют 
предполагать разный характер источников 
гранитоидов в области выплавления грани-
тов: метабазитовый (первично мантийный) и 
метаосадочный (коровый), или короткую ко-
ровую предисторию. Они имеют как положи-
тельные значения εNd(T) – от 0.81 до 4.54, так и 
отрицательные – от -0.36 до -9.21 (табл. 3.7.8). 
Последние частично перекрываются с отрица-
тельными значениями εNd(T) для вмещающих 
метатерригенных пород от – -1.63 – -3.2. При 
этом модельные TDM возрасты гранитов изме-
няются от 796 до 1641 млн лет, а TDM возрас-
ты вмещающих пород – от 1033 до 1659 млн 
лет. Единичная оценка величины 87Sr/86Sr отно-
шения для образца 427/1 (0.7063) находится в 
интервале значений 87Sr/86Sr, характерных для 
вмещающих пород – от 0.7055 до 0.7079.

Кампанский этап гранитообразования. По 
мнению А.И. Ханчука [1985] образования 
колпаковской серии являются метаморфизо-

ванными отложениями аккреционной призмы; 
наблюдения А.В. Соловьева, А.Б. Кирмасова и 
Дж.К. Хоуригана подтверждают это мнение, а 
проведенное датирование терригенного прото-
лита указывает на его меловой возраст [Хан-
чук, 1985; Hourigan et al., 2009]. Таким образом, 
первый этап гранитного магматизма Средин-
ного хребта – формирование гнейсовидных 
гранитов с возрастом ~78–80 млн лет – связан, 
по всей видимости, с аккреционной обстанов-
кой на Камчатской окраине Евразии. Причины 
проявления гранитоидного магматизма в аккре-
ционных призмах, как на примере Камчатки, 
так и других районов Тихоокеанской окраины, 
до сих пор остаются слабо изученными. Как 
показано в разделе 3.5, Х. Шинджо [Shinjoe, 
1997] объясняет появление аккреционных гра-
нитоидов в результате частичного плавления 
осадочного вещества аккреционной призмы 
Шиманто в ее основании под действием теп-
ла, поступающего от высокотемпературной 

Рис. 3.7.16. Диаграмма Rb/Ba–Rb/Sr для гранитоидов Малкинского поднятия Срединного хребта, по: 
[Sylvester, 1998]

Нанесены точки составов гранитоидов, для которых предполагается метаосадочный протолит. 1 – гнейсовидные 
граниты; 2 – равномернозернистые граниты; 3 – лейкосома гнейсов колпаковской серии; 4 – милонитизированные 
двуслюдяные граниты; 5 – сланцы и гнейсы камчатской серии; 6– гнейсы колпаковской серии; 7–9 – средние составы: 
7 – базальта, 8 – граувакки, 9 – сланца; 10, 11 – составы расплавов, полученные при плавлении: 10 – псаммитового и 
11 – пелитового источника. Пунктирная линия разграничивает бедные (I) и богатые (II) глиной источники
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андезитовой магмы, образованной при частич-
ном плавлении водосодержащего перидотита 
в преддуговой области. При этом имеет место 
смешение дериватов андезитового и гранитного 
расплавов и некоторое фракционирование по-
лученного расплава. 

Одни авторы [Stein et al., 1992] считают, что 
источником тепла, необходимым для плавле-
ния корового материала аккреционной призмы 
Шиманто и образования гранитоидов были 
базитовые расплавы, поступающие от горячей 
обогащенной мантии при погружении в зону 
субдукции океанического хребта. 

Другие авторы [Charvet et al., 1990] считают, 
что гранитоиды аккреционной призмы Шиман-
то являются постколлизионными и выплавля-
ются примерно через 2 млн лет после коллизии 
Северо-Филиппинского блока и Юго-Западной 
Японии. 

Дж. Маеда и Х. Кагами [Maeda, Kagami, 1996] 
связывают по времени проявление гранитоидного 
магматизма позднемеловой–раннепалеоценовой 
аккреционной призмы Хидака с субдукцией 
океанического хребта Кула-Пацифика в позд-
нем палеоцене–раннем эоцене. Они считают, что 
магмы N-MORB типа, отделившиеся от возды-
мающейся астеносферной мантии вдоль хребта 
Кула-Пацифик, мигрировали в основание аккре-
ционной призмы и являлись источником тепла. 
Аккретированный осадочный материал был ме-
таморфизован до гранулитовой фации и частич-
но испытал анатексис с образованием гранитных 
магм [Maeda, Kagami, 1996]. Образовавшиеся 
при этом тоналитовые магмы кристаллизуют-
ся в виде тоналитовых плутонов, имеющих как 
характеристики высокоглиноземистых грани-
тов S-типа, так и низкоглиноземистых гранитов 
I-типа [Osanai et al., 2006].

В случае позднемеловых гнейсовидных гра-
нитов Срединного хребта Камчатки возникает 
вопрос: какое термальное событие привело к 
выплавлению гранитного расплава? Первый 
вариант – это андерплейтинг мафического ма-
териала в основании аккреционной призмы в 
результате плавления мантийного клина над 
зоной субдукции, хотя в ассоциации с гранита-
ми мы не наблюдаем выходов магматических 
пород основного состава. Второй вариант по 
аналогии с аккреционными призмами Шиман-
то и Хидака и другими [Maeda, Kagami, 1996; 
Stein et al., 1992, 1994; Schwartz et al., 2008] 
– это погружение океанического хребта под 
Камчатскую окраину, образование мантийного 

окна, разогрев основания аккреционной при-
змы и выплавление гранитов. 

Однако геологических доказательств суще-
ствования такого океанического хребта пока 
нет. В любом случае надо учитывать сделан-
ные выше заключения о присутствии в составе 
источника выплавления для гнейсовидных гра-
нитов как метабазитов, так и метаосадочных 
пород. В качестве метаосадочного источника 
можно рассматривать вещество аккрецион-
ной призмы. Мафический источник мог пред-
ставлять собой фрагменты океанической коры 
(верхняя базальтовая часть), включенные в 
аккреционную призму. Для получения гранит-
ных составов степень плавления мафического 
источника должна быть небольшой (5–7%), 
при более высоких степенях плавления в экс-
периментах получаются тоналитовые и трон-
дьемитовые расплавы [Rapp, Watson, 1995].

Раннеэоценовый этап гранитного магма-
тизма – формирование равномернозернистых 
гранитов – совпадает по времени с коллизией 
Ачайваям-Валагинской энсиматической остров-
ной дуги с Камчатской окраиной Евразии. Да-
тировки цирконов из равномернозернистых 
гранитов, лейкосомы мигматитов, развитых по 
гнейсам колпаковской серии и синкинематиче-
ских гранат-биотитовых тоналитов из дайки, 
прорывающей образования колпаковской серии 
(автохтон), зону надвига, сложенную метабази-
тами, и образования аллохтона очень близки и 
составляют ~52±2 млн лет. 

Все это говорит о том, что выплавление 
гранитов происходит на пике метаморфиз-
ма. Мы не можем связать этот процесс с тер-
мальной релаксацией аномально утолщенной 
коры, так как интервал времени между пиком 
метаморфизма, внедрением равномернозерни-
стых гранитов и эксгумацией метаморфитов и 
гранитоидов на поверхность составляет не бо-
лее 2 млн лет [Соловьев, 2008; Шапиро и др., 
2008]. В то время как в термальных и петро-
логических моделях П. Ингланда, Б. Томсона 
[England, Thomson, 1984] или А. Патино Дусе с 
соавторами [Patino Douce et al., 1990] показано, 
что для образования лейкогранитов в результа-
те частичного плавления метапелитов в колли-
зионных системах (Гималаи, пояс Севьер, Се-
верная Америка) должно пройти 25–30 млн лет 
после начала коллизии или 10 млн лет после 
окончания коллизионных деформаций. Если 
рассматривать коллизионный вариант проис-
хождения гранитоидов аккреционной призмы 
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Шиманто Дж. Шарвэ с соавторами [1990], то 
время коллизии датируется интервалом 20–17 
млн лет назад, а время внедрения гранитоидов 
– интервалом 15–12 млн лет, т.е. минимальная 
оценка времени между коллизией и формиро-
ванием гранитоидов составляет 2 млн лет, как 
и в случае Камчатки.

Близкие оценки возраста внедрения гра-
нитоидных плутонов в результате коллизии 
дуга–континент даны для батолита Пенинсула 
Рэндж юрско-мелового возраста (Калифорния, 
Мексика) [Johnson et al., 1999]. По данным 
С.Е. Джонсона и др. [Johnson et al., 1999, 2002] 
коллизия произошла 110 млн лет назад, возраст 
наиболее ранних плутонов составляет 108±1.8 
млн лет, а в целом внедрение плутонов проис-
ходило в течение 4.4 млн лет по данным U-Pb 
SHRIMP-датирования.

Возможно, что образование гранитной 
магмы, давшей начало равномернозернистым 
гранитам, было синхронно уже с процессом 
развала орогена и происходило за счет деком-
прессионного плавления в результате дей-
ствия растягивающих напряжений, как это 
предполагается Н. Харрисом и Дж. Массей 
[Harris, Massey, 1994], для миоценовых лей-
когранитов Гималаев. При этом в процесс 
плавления опять должны были вовлекаться 
два типа источников: магматические породы 
основного состава и (или) осадочные граувак-
кового и пелитового состава.

Наконец, еще один возможный вариант об-
разования гранитных (лейкогранитных) рас-
плавов – это фрикционный разогрев в про-
цессе надвиго- или сдвигообразования. За 
счет этого механизма авторы [Abdel-Rahman, 
2001] объясняют формирование неогеновых 
лейкогранитов Моли Мэй, прорывающих Бе-
реговой плутонический комплекс, Британская 
Колумбия, Северная Америка. Численное мо-
делирование данного процесса приведено в ра-
ботах [Nabelek, Liu, 1999; Nabelek et al., 2001] 
на примере протерозойских позднеорогенных 
лейкогранитов Харни Пик, Южная Дакота 
(Транс-Гудзонская орогения). Показано, что в 
области надвигания могут происходить повы-
шение температур до 700°С и более и образо-
вание небольших порций гранитного расплава 
в результате дегидратационного плавления пе-
литового протолита и его перемещение в коре 
в виде даек. Однако при этом в расчетах при-
нимается, что время надвигообразования долж-
но составлять 60 млн лет, что не согласуется с 

продолжительностью коллизии в Срединном 
хребте Камчатки.

Таким образом, геологические, структурные 
и новые геохронологические данные позволили 
предложить модель тектонической эволюции 
комплексов Срединного хребта (более деталь-
но изложено в работах [Кирмасов и др., 2004; 
Соловьев, 2008, Hourigan et al., 2009]). На Кам-
чатской окраине Евразии в конце мела (в докам-
панское время) терригенные отложения (ниж-
ние горизонты хозгонской свиты и ее аналоги), 
по-видимому, входили в состав аккреционной 
призмы [Ханчук, 1993, Соловьев, 2008]. Эти 
отложения, послужившие в дальнейшем прото-
литом для образований колпаковской серии (по 
мнению, А.И. Ханчука [1985] и наблюдениям 
ряда авторов [Соловьев, 2008, Hourigan et al., 
2009]), примерно 78–80 млн лет назад они были 
прорваны гнейсовидными гранитами (гранита-
ми крутогоровского комплекса).

Около 60 млн лет назад к Камчатской 
окраине Евразии приближается Ачайваям-
Валагинская энсиматическая дуга на расстоя-
ние первых сотен километров [Коваленко, 
2003; Константиновская, 2003; Шапиро, 1995]. 
В реликтовом бассейне между окраиной и ду-
гой продолжается терригенное осадконакопле-
ние (верхние горизонты хозгонской свиты) до 
~ 55 млн лет назад [Соловьев, 2008; Hourigan et 
al., 2009], эти отложения явились протолитом 
для сланцев камчатской серии. После 55 млн 
лет назад в процессе коллизии начинается бы-
строе надвигание окраинно-морских и остро-
водужных пластин на гетерогенные образова-
ния окраины. С процессом коллизии связано 
формирование надвигов западной вергентно-
сти в районе Андриановской сутуры (см. рис. 
3.7.1) [Кирмасов и др., 2004]. В результате кол-
лизии гетерогенные образования окраины ис-
пытывают быстрое захоронение под пакетом 
тектонических пластин. В пределах современ-
ного Малкинского поднятия сразу после над-
вигания пород Ачайваям-Валагинской дуги на 
терригенные толщи континентальной окраины 
начались интенсивные и быстрые преобразо-
вания структуры, включающие глубокое по-
гружение, быстрый прогрев коры. 

Быстрый (максимум 3–5 млн лет) прогрев 
привел к метаморфизму высоких температур 
и умеренных давлений, охвативший нижнюю 
часть коллизионной зоны, а также к выплав-
лению гранитов [Соловьев, 2008; Hourigan et 
al., 2009] (рис. 3.7.17). Это событие произошло 
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52±2 млн лет назад. Согласно U-Pb SHRIMP 
датировкам цирконов в это же время проис-
ходят мигматизация, частичное плавление и 
внедрение равномернозернистых гранитов. 
Максимальная температура метаморфизма, 
охватившего глубинные уровни коллизион-
ной структуры, достигала 660–675°С [Ханчук, 
1985; Тарарин, 2008; Hourigan et al., 2009], а 
температура мигматизации составляла 620–
650°С [Тарарин, 2008]. Температура начальных 
стадий кристаллизации гранитов и лейкосомы 
мигматитов колпаковской и камчатской серий, 
определенная на основе равновесия [Watson, 
Harrison, 1983] (см. табл. 3.7.6), фиксирующе-
го зависимость степени насыщения расплава 
цирконом от температуры и состава расплава, 
показывают, что мигматизация и выплавление 
части гранитов (Т = 640–675°С) могли проис-
ходить на пике метаморфизма. Однако для гра-
нитов определены и более высокие температу-
ры кристаллизации до 804°С, а для тоналитов, 

трондьемитов они составляют 740–815°С. 
Очевидно, что необходим дополнительный 
привнос тепла, чтобы обеспечить выплавление 
соответствующих гранитоидных расплавов.

Такой быстрый прогрев был бы невозмо-
жен только в результате кондуктивного пере-
носа тепла из нижней коры в терригенные 
отложения и вулканиты, погребенные под на-
громождением покровов. Для этого требовался 
дополнительный мощный источник тепла. Бы-
стрый прогрев коры произошел, по-видимому, 
в результате разрушения нижних частей литос-
феры и прорыва астеносферных масс («ано-
мальной мантии») к основанию коры или даже 
к ее верхнему слою (рис. 3.7.18) [Соловьев, 
2008; Hourigan et al., 2009]. В последние годы 
на многочисленных примерах было показано, 
что в коллизионных зонах такой подъем про-
исходит при так называемом «отрыве слэба» 
(«slab breakoff») [Atherton, Ghani, 2002; Davies, 
von Blankenburg, 1995]. Геологическими при-

Рис. 3.7.17. Позиция раннеэоценовых гранитоидов в термотектонической эволюции комплексов Мал-
кинского поднятия Срединного хребта Камчатки, с изменениями, по: [Hourigan et al., 2009]. График по-
строен по геохронологическим и термохронологическим данным
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знаками, свидетельствующими о проявлении 
мантийного магматизма в рассматриваемом 
районе в раннеэоценовое время, являются 
внедрения роговообманковых базитовых или 
норит-кортландитовых интрузий и даек с воз-
растом 49.2±2.7–49.16±0.29 (Rb-Sr метод) в 
метаморфические толщи северной и южной 
частей Малкинского поднятия (Шанучский и 
Дукукский рудные узлы с медно-никелевым 
оруденением) [Степанов, Трухин, 2007] и 
кортландит-габброидных массивов с возрастом 
50.8±1.4 млн лет (U-Pb метод) в южной части 
Малкинского поднятия (Квинумское рудное 
поле с медно-никелевым оруденением) [Тара-
рин и др., 2007].

Выводы
В пределах метаморфических толщ Мал-1. 

кинского поднятия Срединного хребта раз-
личаются два типа гранитов: гнейсовидные и 
равномернозернистые с возрастом около 78–80 
(кампан) и 52±2 млн лет (ранний эоцен) (U/Pb 
SHRIMP метод) соответственно. Гнейсовид-
ные граниты сопоставляются с гранитами кру-
тогоровского комплекса, они прорывают об-
разования колпаковской серии и вместе с ней 

входят в состав автохтона. Равномернозерни-
стые граниты прорывают как образования кол-
паковской и камчатской серий (автохтон), так и 
аллохтон и зону надвига между ними (район р. 
Крутогорова).

Петрографический состав и петрохимиче-2. 
ские характеристики большей части гнейсовид-
ных и равномернозернистых гранитов (высокие 
содержания SiO2, наличие мусковита и граната 
в составе пород, соотношение в них ASI и SiO2, 
FeOt+MgO+TiO2 и SiO2, Al2O3/TiO2 и CaO/Na2O) 
показывают их сходство с гранитами S-типа. 
Однако наличие среди гранитоидов высокогли-
ноземистых ТТГ с высокими значениями отно-
шений La/Yb и Sr/Y, которые образуются при 
частичном плавлении мафического или грау-
ваккового протолита, позволяет сравнивать гра-
нитоиды Срединного хребта с Кордильерскими 
S-гранитами (Cordilleran Interiror peraluminous 
granites [Patino Douce, 1999]).

Геохимические данные позволяют пред-3. 
полагать, что при формировании гнейсовидных, 
равномернозернистых гранитов и тоналитов, 
трондьемитов в позднемеловое и раннеэоцено-
вое время соответственно в процесс плавления 
вовлекаются два типа источника: метабазито-

Рис. 3.7.18. Геодинамическая схема формирования гранитоидов в зоне коллизии южного сегмента 
Ачайваям-Валагинской островной дуги с северо-восточной окраиной Азии (около 52 млн лет назад) (А) и 
позиция раннеэоценовых гранитоидов в термотектонической эволюции комплексов Малкинского поднятия 
Срединного хребта Камчатки, с изменениями, по: [Hourigan et al., 2009] (Б)

А: 1 – литосферная мантия; 2 – океаническая кора; 3 – континентальная кора; 4 – кора энсиматической островной 
дуги; 5 – терригенные отложения; 6 – вулканогенные образования; 7 – гранитоиды и интрузивы норит-кортландитовой 
формации; 8 – разрывы (а – главные, б – второстепенные); 9 – восходящие мантийные потоки
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вый и метаосадочный (как обедненный, так и 
обогащенный метапелитовым компонентом).

Первый кампанский этап гранитного маг-4. 
матизма Срединного хребта – формирование 
гнейсовидных гранитов с возрастом ~78–80 
млн лет – связан с аккреционной обстановкой 
на Камчатской окраине Евразии. Причины его 
проявления пока остаются неясными. Можно 
предполагать, что гранитная магма образова-
лась при частичном плавлении аккреционной 
призмы в результате андерплейтинга мафиче-
ского материала в ее основание. Частичному 
плавлению могло подвергаться как осадочное 
вещество аккреционной призмы, так и вклю-
ченные в нее фрагменты океанической коры 
(верхняя базальтовая часть).

Второй раннеэоценовый этап гранитного 5. 
магматизма – формирование равномернозерни-
стых гранитов – совпадает по времени с колли-
зией Ачайваям-Валагинской энсиматической 
островной дуги с Камчатской окраиной Евра-
зии 52 млн лет назад. Интервал времени между 
пиком метаморфизма, внедрением равномерно-
зернистых гранитов и эксгумацией метаморфи-
тов и гранитоидов на поверхность составляет 
не более 2 млн лет, т.е. выплавление гранитов 
происходит на пике метаморфизма. Аномально 
быстрый прогрев коры, возможно, был связан с 
подъемом астеносферных масс в результате от-
рыва слэба Евразиатской плиты, погружавшей-
ся под Ачайваям-Валагинскую дугу.

3.8. Адакитовый магматизм
В разделах 3.1–3.5 была дана характеристи-

ка аккреционного (преддугового, околожело-
бового) магматизма, который имеет место во 
фронтальных частях палеоостроводужных си-
стем на примере Эконайского террейна Коряк-
ского нагорья, Вахталкинского блока Ганаль-
ского хребта Восточной Камчатки, террейнов 
Чугач, Принс Вильям Юго-Западной Аляски 
и Японии [Крылов, 1986; Крылов, Лучицкая, 
1999; Лучицкая, 2001, 2002; Hill et al., 1981; 
Pavlis et al., 1988; Barker et al., 1991; Barnett et 
al., 1994; Harris et al., 1996; Stein et al., 1992; 
Maeda, Kagami, 1996; Shinjoe, 1997; Farris et al., 
2006; Osanai et al., 2006; Cole et al., 2006; Ayuso 
et al., 2009, Farris, 2010]. 

Другим типом магматизма, занимающим 
сходную структурную позицию, является 
адакитовый магматизм, проявления которого 
установлены и детально описаны для многих 

участков Тихоокеанского кольца (рис. 3.8.1) за 
последнее десятилетие 20-го века и начало ны-
нешнего (см. сводки в работах [Туркина, 2002; 
Drummond et al., 1996; Martin, 1999, 2003, 2005; 
Scaillet, Prouteau, 2001; Defant, Kepezhinskas, 
2001; Best, Christiansen, 2001; Condie, 2005; 
Xiong et al., 2005; Moyen, Stevens, 2006; 
Richards, Kerrich, 2007; Щипанский, 2008] и 
литературу в них). Однако в вопросах петро-
генезиса адакитов и взаимоотношения ада-
китового и типичного известково-щелочного 
островодужного магматизма еще нет полной 
ясности.

Термин «адакит» стал широко использо-
ваться в геологической литературе после вы-
хода работы [Defant, Drummond, 1990б], где 
адакиты рассматриваются как вулканические 
или интрузивные породы кайнозоя, имеющие 
специфические геохимические характеристики 
(см. ниже). Надо отметить, что в более ранней 
работе того же года [Drummond, Defant, 1990а] 
термин «адакит» еще авторами не употребляет-
ся, а дается подробная характеристика высоко-
глиноземистого типа тоналитов, трондьемитов, 
дацитов (ТТД) широкого возрастного диапазо-
на, от архея до кайнозоя, и предлагается мо-
дель происхождения такого типа пород. М. Де-
фант, М. Драммонд, П. Кепежинскас [Defant, 
Drummond, 1990; Drummond et al., 1996] от-
мечают также, что впервые термин «адакит» 
был применен в работе [Kay, 1978]. Однако в 
ней идет речь о высокомагнезиальных андези-
тах острова Адак Алеутской островной дуги и 
слово «адакит» в работе отсутствует, следова-
тельно, авторами термина следует считать М. 
Дефанта и М. Драммонда [Defant, Drummond, 
1990]. По-видимому, они использовали данное 
географическое название «адакит» (произво-
дное от названия острова Адак), придав ему 
генетический смысл, так как в работе [Kay, 
1978] показано, что в формировании высоко-
магнезиальной андезитовой магмы большую 
роль играют расплавы, образующиеся при 
плавлении материала субдуцирующей океани-
ческой плиты. Именно эта модель плавления 
океанической коры в определенных условиях 
была впоследствии детально разработана М. 
Дефантом, М. Драммондом, П. Кепежинска-
сом [Defant, Drummond, 1990; Drummond et al., 
1996] для объяснения генезиса высокоглинозе-
мистых ТТД и адакитов (см. ниже).

Тектоническая позиция. Адакитовый 
магматизм широко развит в обрамлении Тихо-
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го океана – Анды, Cеверо-Восточная и Юго-
Западная Япония, Филиппины, Камчатка – как 
в островных дугах, так и на Андийской окраи-
не (см. рис. 3.8.1). При этом его тектоническая 
позиция может быть различной по отношению 
к известково-щелочному магматизму осевых 
частей островных дуг или Андийской окраи-
ны. Изначально в работе [Drummond, Defant, 
1990а] она рассматривалась как преддуговая 
(рис. 3.8.2). Авторы отмечали, что, при усло-
вии угла наклона зоны субдукции в 45°, фронт 
ТТД (адакитового) магматизма должен нахо-
диться примерно в 80 км от желоба, в то время 

как фронт известково-щелочного вулканизма 
– в 100–120 км от него. Таким образом, фронт 
ТТД (адакитового) магматизма выдвинут на 
40 км в сторону океана относительно осевой 
части дуги, в которой проявляется известково-
щелочной магматизм. 

В работах [Kepezhinskas et al., 1996, 1997; 
Khanchuk et al., 2000] показано, что адаки-
ты встречаются в продуктах вулканизма еди-
ной неоген-четвертичной Курило-Камчатской 
островной дуги, но в разных ее сегментах: 
северном и южном (рис. 3.8.3), а в централь-
ном сегменте отсутствуют, что связывают с 

Рис. 3.8.1. Места проявления адакитового магматизма на активной окраине Тихого океана (по: [Martin, 
1999], с дополнениями)

Цифры в кружках: 1 – о-в Адак, Алеутские острова [Kay, 1978], 2 – Южная Аляска [Harris et al., 1996], 3 – Каскад-
ные горы [Defant, Drummond, 1993], 4 – Южная Калифорния (о-в Санта Каталина) [Sorensen, Barton, 1987], 5 – Северо-
Западная Мексика [Bourgois, Michaud, 2002], 6 – Коста-Рика и Панама [Defant et al., 1991, 1992; Johnson, Thorkelson, 1996], 
7, 8 – Эквадор и Перу [Arculus et al., 1999; Beate et al., 2000; Garrison et al., 2000; Bourdon et al., 2002, 2003; Samaniego et al., 
2002], 9–12 – Чили [Kay et al., 1993; Bourgois et al. 1996; Morris, 1998; Guivel et al., 1999, 2000, 2003; Sigmarsson, Shmeleff, 
2000; Kramer, Seifert, 2000; Stern, Kilian, 2000; Kilian, Stern, 2002], 13 – Папуа Новая Гвинея [Smith et al., 1979], 14, 15 – 
Филиппины [Maury et al., 1996; Prouteau et al., 1999; Castillo et al., 1999; Polve et al., 2003], 16 – Юго-Западная Япония 
[Kimura et al., 2000; Kimura, Stern, 2002; Hanyu, Tatsumi, 2002; Tatsumi, Furukawa, 2003], 17 – Северо-Восточная Япония 
[Tsuchiya, Kanisawa, 1994; Tsuchiya et al., 2000, 2003], 18, 19 – Камчатка [Kepezhinskas et al., 1996, 1997; Khanchuk et al., 
2000], 20 – Новая Зеландия [Reay, Parkinson, 1997; Stevenson et al., 2003], 21 – дуга Тонга [Fallon et al., 2008]
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различным возрастом погружающейся в зоне 
субдукции океанической коры. Для гор Кита-
ками Северо-Восточной Японии отмечается 
присутствие пород адакитового и известково-
щелочного состава в едином зональном плуто-
не: первых – в его центральной части, вторых 
– в периферийных частях (рис. 3.8.4) [Tsuchiya, 
Kanisawa, 1994; Tsuchiya et al., 2000; 2003, 
2005]; в вулканическом центре Каямбе, Эква-
дор, породы известково-щелочного состава 
слагают основание вулканического конуса, а 
адакитового – его верхушку [Samaniego et al., 
2002]. На примере Центрального Чили было 
показано [Gutcher et al., 2000], что адакитовый 
магматизм может проявляться и в «задуговой» 
обстановке. В этом случае он частично пере-
крывается по времени с известково-щелочным 
вулканизмом андийской окраины, но в целом 
проявлен позже, фронт адакитового магматиз-
ма более широкий, чем в случае известково-
щелочного вследствие выполаживания зоны 
субдукции, и расположен глубже в сторону 
континента [Gutcher et al., 2000] (см. ниже).

В последнее время появились данные о свя-
зи адакитового магматизма с тектоническими 
обстановками, в которых он ранее не был опи-
сан, вне связи с процессами субдукции, – это 
обстановки трансформных океанических раз-
ломов [Haschke, Ben-Avraham, 2001, 2003] и 

коллизии континент–континент [S.-L.Chung et 
al., 2003а, б].

Возраст адакитов. В обрамлении Тихого оке-
ана он преимущественно неоген-четвертичный, 
за исключением ранне-, позднеюрских адакитов 
Северного Чили (Анды, [Kramer, Seifert, 2000]) и 
раннемеловых адакитов гор Китаками (Северо-
Восточная Япония, [Tsuchiya, Kanisawa, 1994; 
Tsuchiya et al., 2000; Tsuchiya et al., 2003]).

Особенности состава. Адакиты представ-
ляют собой преимущественно вулканические 
породы среднего–кислого (андезитового, даци-
тового, риолитового) состава, реже – трахиты 
[Kramer, Seifert, 2000; Haschke, Ben-Avraham, 
2001, 2003], есть гранитоиды с адакитовы-
ми характеристиками [Tsuchiya, Kanisawa, 
1994; Tsuchiya et al., 2000; Tsuchiya et al., 2003; 
Bourgois et al., 1996]. В последнее время среди 
палеозойских гранитоидов Урала также выде-
ляются тоналиты, трондьемиты, гранодиори-
ты, имеющие адакитовые характеристики [Bea 
et al., 1997; Зинькова, 2001; Зинькова, Фершта-
тер, 2008], а в юго-восточной части Балтийско-
го щита среди образований позднеархейской 
гранит-зеленокаменной области найдены рио-
литы с адакитовыми характеристиками [Puchtel 
et al., 1999; Samsonov et al., 2003]. 

Для адакитов характерны содержания SiO2 
≥56%, < 3% MgO (редко выше 6%), ≥15% Al2O3, 

Рис. 3.8.2. Взаимоотношение известково-щелочного и ТТД магматизма в системе окраинное море–
островная дуга, по: [Defant, Drummond, 1990a]
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Рис. 3.8.3. Места проявления адакитового магматизма в неоген-четвертичном Восточно-Камчатском 
вулканическом поясе, по: [Kepezhinskas et al., 1997]
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высокие содержания Na2O (3.5–7.5%), K2O/
Na2O ≈ 0.5, высокий Mg# (≈0.51), Ni (24 г/т), 
Cr (36 г/т) превышают таковые в типичных 
известково-щелочных магмах (8 и 5 соответ-
ственно), однако они имеют такие же отрица-
тельные аномалии Na, Nb, Ti, как и известково-
щелочные магмы [Defant, Drummond, 1990; 
Drummond et al., 1996; Martin, 1999; Scaillet, 
Prouteau, 2001; и др.]. Адакиты имеют высо-
кие содержания Sr (>400 г/т вплоть до 2000 г/т) 
и сильно фракционированные спектры РЗЭ с 
очень низкими содержаниями тяжелых РЗЭ 

(Yb≤1.8), также характерны низкие содержа-
ния Y (≤18 г/т). В связи с этим наиболее ярки-
ми геохимическими чертами адакитов являют-
ся высокие отношения Sr/Y и La/Yb (>10) (рис. 
3.8.5, 3.8.6). 

Такие геохимические черты предполагают, 
что при образовании адакитов имело место 
частичное плавление мафического источни-
ка, при этом в рестите присутствуют гранат и 
(или) роговая обманка. О связи источника ада-
китов с базальтовым материалом океанической 
коры говорят и данные изотопии; показано, 

Рис. 3.8.5. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ архейских высокоглиноземистых ТТД (1), 
кайнозойских адакитов (2), фанерозойских адакитов и высокоглиноземистых ТТД (3). Спектры построены 
по средним составам, приведенным в работе [Drummond et al., 1996]

Рис. 3.8.6. Диаграммы (La/Yb)n–Ybn [Martin, 1986] (A) и Sr/Y–Y [Drummond, Defant, 1990] (Б), 
показывающие разницу между адакитами и породами известково-щелочной серии
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что адакиты имеют величины изотопов Sr, Nd, 
Pb, Li, сходные с таковыми для базальтов СОХ 
[Kepezhinskas et al., 1997; Tomascak et al., 2000].

Многими авторами (см. сводки в работах 
[Drummond et al., 1996; Seixas et al., 1998; Martin, 
1999; Martin et al., 2005; Smities, 2000; Scailler, 
Prouteau, 2001; Sheppard et al., 2001; Condie, 
2005; Moyen, Stevens, 2006]) отмечается, что 
адакиты имеют большое сходство с архейски-
ми тоналит-трондьемит-гранодиоритовыми 
сериями (ТТГ), что часто рассматривается как 
свидетельство действия механизмов тектони-
ки плит в архее [например, Щипанский, 2008]. 
Однако в работе [Smities, 2000] подробно рас-
сматриваются определенные отличия, напри-
мер, в содержаниях SiO2 и Mg# адакитов и 
архейских ТТГ и делается вывод, что они не 
являются полными аналогами, для архейских 
ТТГ предлагается модель плавления базальто-
вого материала в основании утолщенной коры 
в водных условиях. 

Различия и сходство докембрийских, фане-
розойских ТТГ и адакитов также детально рас-
сматривается в работах [Condie, 2005, 2008] 
(табл. 3.8.1), подтверждается вывод Р. Смитис 
[Smities, 2000], что архейские ТТГ выплавля-
ются из мафического материала в низах утол-
щенной коры, в отличие от адакитов, представ-
ляющих собой расплавы, образованные при 
плавлении пород погружающейся океаниче-
ской коры. Утолщение коры К. Конди связы-
вает с образованием мощных океанических 
плато на рубежах в 2.7 и 1.9 млрд лет под дей-
ствием большого количества плюмов, «бом-
бардирующих» основание литосферы [Condie, 
2005], частичное плавление в низах этих плато 
и вызывало образование ТТГ. Различия между 
адакитами и докембрийскими ТТГ также пока-
заны в работах [Туркина, 2000, 2002, 2005].

Э. Мартин c соавторами [Martin, Moyen, 
2003, Martin et al., 2005] выделяет две разно-
видности адакитов: 1) более кремнеземистые 
(SiO2> 61%), с более низким отношением La/Yb 
(среднее 14.4) и содержанием Sr <1100; 2) менее 
кремнеземистые (SiO2< 60%), с более выcоким 
отношением La/Yb (среднее 29.32) и содержа-
нием Sr > 1000. Адакиты первой группы имеют 
большое сходство с ТТД с возрастом <3.0 млрд 
лет, а адакиты второй группы сходны с сану-
китоидами. Название «санукитоиды» – произ-
водное от «санукиты», которые представляют 
собой вулканические афировые высокомагне-
зиальные породы неогенового вулканического 

фронта Сетуши (Setouchi) Японии [Tatsumi et 
al., 2003]. Санукитоиды по разным представле-
ниям являются: посттектоническими высоко-
магнезиальными гранитоидами архейских кра-
тонов [Bibikova, 2003; Самсонов и др., 2004]; 
позднеархейскими высококалиевыми и высоко-
магнезиальными дериватами мантийных магм; 
архейскими плутоническими и вулканически-
ми породами с повышенным Mg#, высокими 
содержаниями Ni, Cr, литофильных элементов 
[Shirey, Hanson, 1984]. В работе [Condie, 2008] 
подчеркивается, что при смене архейского ТТГ 
магматизма на известково-щелочной после 2.5 
млрд лет имел место кратковременный период 
в конце архея (2.6–2.5 млрд лет), когда преиму-
щественно формировались санукитоиды.

Модели происхождения адакитов. Моде-
ли должны, прежде всего, учитывать их спец-
ифические геохимические черты, о которых 
шла речь выше. Все исследователи сходятся на 
том, что адакиты представляют собой продукт 
частичного плавления мафического источника, 
при котором гранат и (или) роговая обманка 
являются реститовыми фазами, однако геоди-
намические условия, в которых реализуется 
этот процесс, представляются различными. 
Наиболее распространенной является модель 
плавления в зоне субдукции молодой (по раз-
ным оценкам с возрастом ≤ 25 млн лет [Defant, 
Drummond, 1990; Розен, Щипанский, 2007], ≤ 
20 млн лет [Martin, 1999] и ≤ 5 млн лет [Gutcher 
et al., 2000], <30 млн лет [Moyen, Stevens, 2006] 
(для архейских ТТГ, сходных с адакитами)) и 
горячей океанической коры, впервые пред-
ложенная М. Дефантом и М. Драммондом 
[Defant, Drummond, 1990; Drummond, Defant, 
1990; Drummond et al., 1996]. Этой же модели 
придерживаются Э. Мартин [Martin, 1999] и 
многие другие. Дж.-Ф. Мойен [Moyen, 2009] 
с этой моделью связывает образование только 
высококремнеземистых адакитов. При усло-
вии погружения в зоне субдукции молодой и 
горячей океанической коры достигаются до-
статочные Р–Т-условия для плавления океа-
нической плиты до момента ее дегидратации 
и образуются высокоглиноземистые ТТД и 
адакиты (рис. 3.8.7). В этом случае фронт ТТД 
или адакитового магматизма выдвинут в сто-
рону океана относительно фронта известково-
щелочного магматизма [Drummond, Defant, 
1990] (см. рис. 3.8.2). 

Многие авторы [Drummond et al., 1996; 
Martin, 1999; Scaillet, Prouteau, 2001 и др.] от-
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Таблица 3.8.1. Средние химические составы ТТГ и адакитов, по: [Condie, 2005]

 Компонент 

Тоналиты-трондъемит-гранодиориты Адакиты

Архей Протерозой Фанерозой

ранний поздний
SiO2 70.40 68.30 67.30 65.90 62.43
TiO2 0.31 0.42 0.47 0.47 0.67
Al2O3 15.20 15.50 15.80 16.50 17.05
FeO 2.79 3.42 4.04 4.11 3.99
MgO 0.96 1.39 1.48 1.67 3.31
CaO 2.74 3.26 3.42 4.36 6.53
Na2O 4.71 4.51 4.33 4.00 4.25
K2O 2.22 2.20 2.30 2.14 1.42
P2O5 0.10 0.14 0.14 0.12 0.26
MnO 0.06 0.07 0.08 0.09 0.08
Сумма 99.49 99.21 99.36 99.36 99.99
Th 4.10 8.10 6.10 7.60 3.90
U 1.20 1.50 2.10 1.90 1.20
Ni 17.00 22.00 23.00 12.00 64.00
Cr 45.00 35.00 55.00 32.00 82.00
Y 8.50 9.10 17.30 14.50 9.70
Zr 152.00 154.00 152.00 122.00 117.00
Nb 6.10 6.20 7.10 6.70 9.70
Hf 3.80 4.70 4.30 3.40 3.30
Ta 0.41 0.84 0.72 0.75 0.60
La 22.00 36.00 26.00 17.00 24.00
Ce 40.00 65.00 45.00 34.00 65.00
Nd 16.00 25.00 18.00 16.00 26.00
Sm 2.90 4.20 3.50 3.10 4.70
Eu 0.82 1.07 0.95 0.84 1.37
Gd 2.20 2.90 3.00 2.80 2.30
Tb 0.31 0.38 0.49 0.40 0.40
Yb 0.82 0.71 1.33 1.16 0.81
Lu 0.14 0.11 0.23 0.18 0.09
Rb 76.00 67.00 63.00 63.00 15.00
Ba 500.00 769.00 717.00 716.00 309.00
Sr 362.00 514.00 473.00 493.00 1550.00
(La/Yb)n 25.00 36.00 14.20 11.3 18.20
Sr/Y 72.00 89.00 37.00 56.00 160.00
Nb/Ta 12.00 13.00 9.90 12.20 16.10
Mg# 40.80 46.20 43.20 45.40 60.40
K2O/Na2O 0.51 0.51 0.56 0.68 0.33
N 212.00 831.00 752.00 698.00 221.00
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Рис. 3.8.7. P–T-диаграмма, построенная с использованием расчетов [Peacock, 1990, 1993] и [Peacock et 
al., 1994] и показывающая зависимость между геотермальным градиентом вдоль зоны Беньофа как функ-
цию возраста субдуцирующей океанической литосферы, по: [Martin, 1999]

Основные реакции дегидратации океанической литосферы: H – роговая обманка, A – антофиллит, C – хлорит, T – 
тальк, Z – цоизит. Поля стабильности граната и плагиоклаза ограничены линиями G и P соответственно. Заштрихован-
ная область – область P–T-условий, в которой может существовать магматическая жидкость, образованная в результате 
частичного плавления гидратированного толеита с гранат-роговообманковым реститом

мечают, что природные адакиты по ряду пе-
тро-, геохимических характеристик (например, 
обогащение MgO, Ni, Cr), отличаются от экс-
периментальных расплавов, полученных при 
плавлении базальта (табл. 3.8.2), и в то же вре-
мя сходны с составами жил, интерстициаль-
ного стекла или включений в минералах ман-
тийных ксенолитов из неоген-четвертичных 
базальтов Камчатки [Drummond et al., 1996; 
Kepezhinskas et al., 1997; Kepezhinskas, Defant, 
2000; Defant, Kepezhinskas, 2001], Филиппин 
[Schiano et al., 1995], Анд [Stern, Kilian, 2000; 
Kilian, Stern, 2002; Bourdon et al., 2002], Малых 
Антил [Defant et al., 2000]. 

Предполагается, что изменение состава ада-
китов происходит в результате взаимодействия 
адакитового расплава, образовавшегося при 
плавлении океанической плиты, с вышележа-
щим мантийным клином при подъеме расплава 
к поверхности. Взаимодействие выражается в 
изменении состава адакитов в сторону увеличе-
ния содержаний MgO, Ni, Cr, а во вмещающих 
мантийных перидотитах образуются богатые на-
трием амфиболы и плагиоклаз, богатая глинозе-
мом шпинель, натриево-глиноземистый пирок-

сен. П. Кепежинскас, М. Дефант [Kepezhinskas, 
Defant, 2000] cчитают, что из подобного ман-
тийного материала, метасоматизированного в 
результате подьема расплавов, образовавшихся 
при частичном плавлении океанической коры, 
возникают высокониобиевые базальты, часто 
пространственно ассоциирующие с адакитами. 
По мнению этих авторов [Defant, Kepezhinskas, 
2001], формирование таких пород островодуж-
ного генезиса, как высокомагнезиальные анде-
зиты, бониниты, высокониобиевые базальты, 
может объясняться разной степенью взаимо-
действия расплавов, образовавшихся при плав-
лении мафического материала субдуцирующей 
океанической плиты, и мантийного клина. 

Подобное предположение подтверждается 
наличием эволюционных трендов, которые обра-
зуют перечисленные породы, включая адакиты 
и санукитоиды, на различных диаграммах (на-
пример, Cr–Mg#) [Rapp, Shimizu, 1996; Smities, 
2000, Smities, Champion, 2003] (рис. 3.8.8). Во-
прос взаимодействия «чистых» расплавов, обра-
зующихся при плавлении океанической плиты и 
материала мантийного клина рассмотрен также 
в работе [Yogodzinski et al., 2001]. Авторы пред-
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ложили использовать диаграмму La/Yb–Mg/
(Mg+Fe2+), на которой четко разграничиваются 
поля первичных тоналит-трондьемитовых рас-
плавов, примитивных и эволюционировавших 
адакитов, типичных островодужных кислых 
магматитов. Различие кайнозойских адакитов и 
докембрийских тоналитов–трондьемитов, а так-
же определенное сходство последних с эволю-
ционировавшими (по: [Yogodzinski et al., 1998]) 
адакитами детально показано О.М. Туркиной 
[2000, 2002] на примере позднерифейских пла-
гиогранитоидов юго-западной окраины Сибир-
ской платформы.

Э. Мартин [Martin, 1999] рассматривает 
эволюцию процесса взаимодействия расплавов 
океанической плиты и мантийного вещества, 
начиная с архея и до настоящего времени. В 
архее геотермический градиент был очень вы-
сокий, субдуцирующий мафический материал 
мог плавиться на небольшой глубине и про-
исходило формирование архейских ТТГ. Из-за 
небольшой мощности и невысокой темпера-
туры мантийного клина взаимодействие меж-
ду расплавом и клином либо не имело места, 
либо было очень ограниченным (рис. 3.8.9, А). 
В фанерозое геотермический градиент в зонах 
субдукции уже более низкий, плавление про-

исходит на бόльших глубинах, где плагиоклаз 
нестабилен, мантийный клин более мощный 
и прогретый, поэтому имеет место активное 
взаимодействие мантийного вещества и рас-
плавов, образованных при частичном плавле-
нии океанической коры (рис. 3.8.9, Б). Однако 
само плавление океанической плиты реализу-
ется только в случае, если она имеет молодой 
возраст. В случае низкого термического гради-
ента в зоне субдукции происходит дегидрата-
ция океанической плиты, отделяющиеся флю-
иды поступают в вышележащий мантийный 
клин и выплавляется типичная островодужная 
известково-щелочная серия, фракционирова-
ние которой дает ряд базальт–андезит–дацит–
риолит (рис. 3.8.9, В).

Некоторые авторы [Richards, Kerrich, 2007] 
считают, что для того, чтобы объяснить геохими-
ческие характеристики адакитов не нужно при-
влекать модель плавления субдуцирующей океа-
нической плиты. Такие черты могут приобрести 
продукты кристаллизации известково-щелочных 
островодужных магм за счет фракционирова-
ния роговой обманки и акцессорных минера-
лов (например, сфена) в процессах плавления-
ассимиляции–накопления–гомогенизации 
(MASH) или ассимиляции–фракционной кри-

Таблица 3.8.2. Расплавы, полученные при плавлении океанической плиты: экспериментальные данные 
и природные трондьемиты, по данным разных авторов

Компонент
Kz адакит

[Drummond
et al., 1996]

тоналит* 
20 кбар

[Prouteau
et al., 2001]

трондьемит* 
30 кб

[Prouteau
et al., 2001]

природный 
трондьемит*
[Kepezhinskas

et al., 1995]

включение в 
мантийном 
оливине*

[Schiano et al., 
1995]

трондьемит, 
реагирующий 
с мантийным 

веществом 
[Prouteau et al., 

2001]

Архейский
ТТГ 

[Martin, 1994]
 

SiO2 63,8 65,5 70,8 69,1 66,7 64,3 69,9
TiO2 0,6 0,4 0,3 0,4 0,0 0,5 0,3
Al2O3 17,4 20,9 16,1 18,3 18,4 18,8 15,6
FeO 4,7 1,7 0,5 0,6 2,8 1,1 3,1
MgO 2,5 0,2 0,1 0,2 0,7 1,5 1,2
CaO 5,2 7,0 1,4 1,1 3,3 1,0 3,2
Na2O 4,4 3,7 9,3 8,1 5,5 11,4 4,9
K2O 1,5 0,6 1,5 2,1 2,7 1,5 1,8
Сумма 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 100,0 110,0
Ni 39,0 - - - - - 14,0
Cr 54,0 - - - 45,0 - 29,0
Sr 869,0 - - - 762,0 - 454,0

Примечание. * – расплав, образованный при частичном плавлении океанической коры
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Рис. 3.8.8. Диаграмма Cr–Mg#, показывающая тренд изменения составов между адакитами и 
высокомагнезиальными андезитами

Трактуется как результат различной степени взаимодействия расплавов, образующихся при частичном плавлении 
океанической плиты и мантийного материала, по: [Rapp, Shimizu, 1996]

Рис. 3.8.9. Схематические разрезы зоны субдукции, отражающие условия формирования островодужных 
магм в архее (А) и в настоящее время (Б, В), по: [Martin, 1999]

Пояснения см. в тексте. СС – континентальная кора, ОС – океаническая кора, ms – мантийный солидус
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сталлизации (AFC), которые имеют место в 
коре островной дуги.

В настоящее время предлагается ряд моделей, 
объясняющих образование адакитов: 1) пологая 
субдукция [Kepezhinskas, Defant, 2000; Eissen et 
al., 1991; Gutcher et al., 2000]; 2) наличие мантий-
ного «окна» в результате отрыва части океаниче-
ской плиты или субдукции океанического хреб-
та (Коста-Рика, Центральная Америка [Johnson, 
Thorkelson, 1996; Thorkelson, Breitsprecher, 
2005]; Чили, Южная Камчатка, Алеутская дуга 
[Bourgois et al., 1996; Guivel et al., 1999, 2003; 
Lagabrielle et al., 2000; Morris, 1998; Khanchuk et 
al., 2000; Yogodzinski et al., 2001]); 3) начальный 
момент субдукции (Филиппины) [Maury et al., 
1996; Kepezhinskas, Defant, 2001]; 4) плавление 
фрагментов ранее субдуцировавших в мантию 
плит (Калифорния) [Kepezhinskas, Defant, 2000; 
Haschke, Ben-Avraham, 2001, 2003, 2005]; 5) ко-
сая или быстрая субдукция (Алеутские и Коман-
дорские о-ва, Филиппины) [Kepezhinskas, Defant, 
2000]; 6) плавление в нижней части утолщенной 
коры континентальной окраины [Kay, 2000; Xu 
et al., 2002; Chung et al., 2003а, б]; 7) фракцио-
нирование островодужной водонасыщенной ба-
зальтовой магмы в поле стабильности граната 
или переплавление застывшего базитового ма-
териала содержащего гранат в основании ли-
тосферы островных дуг или внутри мантийного 
клина (о-в Минданао, Филиппины) [Macpherson 
et al., 2006]; Центральный Чили [Rodriguez et al., 
2007]); 8) нестационарная субдукция [Щипан-
ский, 2008].

Модель пологой субдукции была предложе-
на М.А. Гутчером и др. [Gutcher et al., 2000], 
чтобы объяснить причины проявлений адаки-
тового магматизма в пределах Тихоокеанско-
го кольца в тех местах, где в зону субдукции 
погружается не молодая океаническая кора, а 
там, где ее возраст составляет от 10 до 45 млн 
лет и, соответственно, модель Дефанта, Драм-
монда [Defant, Drummond, 1990; Drummond, 
Defant, 1990; Drummond et al., 1996] не может 
быть применима. 

Нужно отметить, что авторы [Gutcher et al., 
2000] считают молодой кору с возрастом ≤ 5 
млн лет. Они предполагают многоэтапную эво-
люцию вулканизма на активной окраине Цен-
трального Чили и Эквадора в интервале от 20 
млн лет до настоящего времени. На первом 
этапе (20–12 млн лет, Центральное Чили; 6 млн 
лет, Эквадор) зона субдукции была достаточно 
крутой (> 30°), и известково-щелочной вулка-

низм проявлялся в узкой зоне на расстоянии 
примерно 300 км от желоба; имели место де-
гидратация океанической плиты и плавление 
мантийного клина (рис. 3.8.10, А). На следую-
щем этапе (10–7 млн лет, Центральное Чили; 
настоящее время, Эквадор) зона субдукции вы-
полаживается как результат изменения плаву-
чести погружающейся коры или увеличения ее 
мощности. Плита пересекает геотерму 700°С 
примерно на 80 км глубины на расстоянии 
300–400 км от желоба, вызывая развитие ши-
рокого адакитового фронта вулканизма (рис. 
3.8.10, Б); мантийный клин в форме «языка» 
лишь частично затронут плавлением в своей 
краевой части. На следующем этапе мантий-
ный «язык» остывает и отступает (рис. 3.8.10, 
В), и плавление может реализоваться на боль-
шом расстоянии от желоба (450–600 км) в виде 
последнего импульса адакитового вулканизма. 
Наконец, наступает стадия амагматичной по-
логой субдукции: океаническая плита осты-
вает ниже 600°С, астеносферный клин полно-
стью исчезает, и вулканизм прекращается (рис. 
3.8.10, Г).

В районах погружения океанического хреб-
та под континентальную окраину образуется 
так называемое мантийное окно, что сопро-
вождается, в частности, проявлениями адаки-
тового магматизма. При погружении спредин-
гового хребта Кокос–Наска под Карибскую 
плиту в районе Юго-Восточной Коста-Рики 
и Панамы (Центральная Америка), начиная с 
8 млн лет, в продуктах вулканизма на окраине 
плиты отмечаются дациты и риолиты с адаки-
товыми характеристиками, которые, как пола-
гают авторы работ [Johnson, Thorkelson, 1996; 
Thorkelson, Breitsprecher, 2005], образуются 
при анатексисе молодой плавучей коры в краях 
плит, ограничивающих мантийное окно (рис. 
3.8.11, А, Б). При этом на удалении в обе сторо-
ны от зоны мантийного окна, проецируемой на 
поверхность, развиты типичные известково-
щелочные вулканиты. 

Аналогичную ситуацию можно видеть в 
районе погружения Чилийского хребта в пли-
оценовое время под плиту Южной Америки. 
Здесь наблюдаются не только вулканиты зоны 
Аустральных (Austral) Анд с адакитовыми 
характеристиками в отличие от известково-
щелочных вулканитов зоны Южных Анд 
[Sigmarsson et al., 1998; Sigmarsson, Chmeleff, 
2000], но и плутонические породы – плутон 
Кабо Рэпер (Cabo Raper) на п-ве Тайтао (Taitao) 
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Рис. 3.8.10. Трехстадийная эволюция зоны субдукции, иллюстрирующая переход от крутого залегания 
зоны Беньофа до ее выполаживания, и связь с ней известково-щелочного и адакитового магматизма, по: 
[Gutcher et al., 200]. Пояснения в тексте
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[Bourgois et al., 1996; Morris, 1998] (рис. 3.8.12, 
А, Б). Для дацитов с адакитовыми характери-
стиками зоны Аустральных (Austral) Анд от-
мечены низкие величины отношения U238/Th230, 
напротив, для известково-щелочных вулкани-
тов зоны Южных Анд характерны повышен-
ные величины этого отношения [Sigmarsson et 
al., 1998; Sigmarsson, Chmeleff, 2000]. 

Плутон Кабо Рэпер расположен в 17 км от 
оси желоба и представлен биотитовыми и рого-
вообманковыми тоналитами и гранодиоритами. 
Возраст плутона определяется K-Ar методом в 
4.2–3 млн лет [Bourgois et al., 1996], 3.92±0.07 
млн лет (U-Pb SHRIMP метод) [Anma et al., 
2009]. Породы характеризуются низкими зна-
чениями отношений K2O/Na2O, относительно 
высоким Mg# (≤0.5) и содержанием Ni (30 г/т), 
низким содержанием Rb и Sr. На диаграмме 
K–Na–Ca они попадают в поле трондьемитов 
и не следуют известково-щелочному тренду 
дифференциации (рис. 3.8.12, В). Спектры РЗЭ 
для тоналитов и гранодиоритов фракциониро-
ваны (рис. 3.8.12, В). Все эти геохимические 
характеристики указывают на сходство с ада-
китами или породами ТТД серий. Изотопные 
данные показывают, что плутон Кабо Рэпер 
не мог образоваться при частичном плавлении 
древней континентальной коры (ISr ~ 0.7045, 
εNd ~ +1.5).

Геохимическое моделирование, проведенное 
авторами [Bourgois et al., 1996] указывает на то, 
что возможным источником для магмы, форми-
рующей плутон, является измененный базальт, 
реститовыми фазами являются гранат и роговая 
обманка, а степень частичного плавления со-
ставляла около 20%. По данным [Anma et al., 
2009], генерация гранитных расплавов плутона 
Кабо Рэпер и других одновозрастных и близких 
по составу плутонов п-ова Тайтао связана по 
времени с моментами погружения отдельных 
сегментов Чилийского спредингового хребта 
под континентальную окраину. Образование 
расплавов происходило за счет частичного плав-
ления офиолитов и (или) океанической коры 
под действием тепла при апвеллинге мантийно-
го вещества под субдуцирующим хребтом.

Одним из вариантов моделей, использую-
щих наличие мантийного окна, является мо-
дель Г.М. Йогодзинского и др. [Yogodzinski et 
al., 2001], разработанная на примере района 
сочленения Курило-Камчатской и Алеутской 
дуг. Это сочленение происходит практически 
под прямым углом; при этом Тихоокеанская 

плита погружается в западном направлении 
под Камчатку, в северном – под центральную 
часть Алеутской дуги. Авторы [Yogodzinski et 
al., 2001] считают, что западная часть Алеут-
ской дуги представляет собой трансформную 
границу (рис. 3.8.13, А), под этой частью дуги 
и в районе сочленения Курило-Камчатской и 
Алеутской дуг Тихоокеанская плита испыты-
вает разрыв и образуется мантийное окно (рис. 
3.8.13, Б). Края плит подвергаются разогреву 
и частичному плавлению под влиянием асте-
носферной мантии и наблюдаются проявления 
адакитового вулканизма соответственно в Ши-
велучской группе вулканов Камчатки и запад-
ной части Алеутской дуги (рис. 3.8.13, Б).

Ж. Буржуа, Ф. Мишо [Bourgois, Michaud, 
2002] провели сравненительное изучение опи-
санного выше района погружения океаниче-
ского хребта в Южном Чили и района южной 
Байджа Калифорнии (Baja California) и Мекси-
ки (30–18° с.ш.). Они показали, что в обоих слу-
чаях среди продуктов вулканизма наблюдаются 
адакиты и высоко-Nb базальты и сделали вывод 
о наличии мантийного окна в районе Байджа 
Калифорнии и Мексики в результате субдукции 
Восточно-Тихоокеанского поднятия.

Неодократное проявление адакитового маг-
матизма и сочетание различных механизмов, 
объясняющих происхождение адакитов, харак-
терно для района Филиппинского моря. Здесь 
адакиты зафиксированы в Юго-Западной Япо-
нии, на о-ве Лузон и на о-ве Минданао. При-
чем на о-ве Минданао (по данным Р.С. Мори 
[Maury et al., 1996] и др.) адакиты имеют раз-
личное происхождение: при плавлении моло-
дой океанической плиты Сулу (дуга Замбоан-
га) (рис. 3.8.14), в начальный этап субдукции 
более древней коры Филиппинской плиты и 
постколлизионное. 

В последнее время на примере изучения ада-
китов о-ва Минданао предложена новая модель 
их формирования, включающая два варианта 
[Macpherson et al., 2006] (рис. 3.8.15). В первом 
случае предполагается, что адакиты могут об-
разоваться в результате фракционирования во-
донасыщенной базальтовой магмы, сформиро-
ванной при частичном плавлении мантийного 
клина, в поле стабильности граната. Во втором 
случае базальтовый материал, содержащий гра-
нат и кристаллизовавшийся в основании литос-
феры островных дуг или внутри мантийного 
клина, испытывает переплавление и образуют-
ся адакитовые расплавы. По мнению С.Г. Мак-
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Рис. 3.8.14. Геодинамическая модель формирования адакитов и высоко-Nb базальтов в дуге Замбоанга
Стрелки обозначают конвективные течения в мантийном клине. На первой стадии (А) (4–3 млн. лет) показано 

начало субдукции плиты Сулу. Плавление океанической коры приводит к образованию адакитов, адакитовые рас-
плавы взаимодействуют с деплетированной мантией MORB с образованием метасоматических минералов. На вто-
рой стадии (Б) (около 2 млн. лет) метасоматическая мантия попадает в более глубинные условия, где она плавится 
с образованием высоко-Nb базальтов. Распад амфибола на тех же глубинах освобождает богатые литофильными 
элементами флюиды, происходит перенос этих элементов в мантию и ее плавление с образованием известково-
щелочной серии, по [Maury et al., 1996]
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Рис. 3.8.15. Схематическая иллюстрация образования адакитов за счет глубокой дифференциации в 
островной дуге с тонкой корой, по: [Macpherson et al., 2006]. Пояснения см. в тексте
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ферсона и др. [Macpherson et al., 2006], более 
поздняя дифференциация базальтовой магмы в 
менее глубинных условиях может затушевать 
процессы более ранней дифференциации с об-
разованием адакитов. Это приводит к тому, что 
далеко не во всех островодужных системах фик-
сируется адакитовый магматизм.

Интересный факт отмечен в работе [Polve et 
al., 2003] о том, что адакиты из разных районов 
Филиппинских островов, так же, как и района 
Байджа Калифорнии, обогащены золотом по 
сравнению с известково-щелочными дацитами. 
Некоторые авторы [Borisova et al., 2006] для того 
же района Филиппинских островов отмечают ас-
социацию золото-медной и медно-молибденовой 
минерализации, золотосодержащих медно-
порфировых месторождений и эпитермальных 
золотых жил с интрузивными телами, имеющими 
адакитовые характеристики; среднее содержание 
золота в адакитовой магме, по их данным, состав-
ляет 3–7 г/т в отличие от известково-щелочных 
магм средне-кислого состава (< 3 г/т).

При разработке модели генезиса адакитов, 
рассматривающей их как результат частичного 
плавления нижней континентальной коры, была 
использована более ранняя модель формирова-
ния высоко-Al ТТГ, разработанная П. Атерто-
ном, Н. Петфордом [Atherton, Petford, 1993] 
на примере батолитов Перу. Подобные моде-
ли предложены для района Южных Анд [Kay, 
2000], Новой Зеландии [Stevenson et al., 2003], 
Восточного Китая [Xu et al., 2002], Южного Ти-
бета [Chung et al., 2003а, б].

По данным С.М. Кэй [Kay, 2000], неогено-
вые вулканиты Центральных и Южных Анд по 
своим петро-геохимическим характеристикам 
относятся к адакитам. Среди них в Южных 
Андах выделяются адакиты (дациты с высо-
кими значениями отношений 87Sr/86Sr>0.705 и 
La/Yb, достигающими 100), формирование ко-
торых наиболее вероятно связано с частичным 
плавлением утолщенной in situ континенталь-
ной коры.

По мнению авторов работы [Stevenson et al., 
2003], в районе Южного острова Новой Зелан-
дии в пределах террейна, в палеотектоническом 
плане представляющего собой меловую остров-
ную дугу [Clarke et al., 2000], совмещены как об-
ласти зарождения адакитовых расплавов, так и 
собственно интрузивные комплексы с адакито-
выми характеристиками. Первые представляют 
собой многочисленные трондьемитовые жилы, 
рассматриваемые как результат частичного 

плавления гранулитового комплекса Пемброк 
и как первоначальные каналы для миграции 
более поздних адакитовых расплавов. Вторые 
представлены батолитом Сепарэйшион Пойнт, 
который содержит породы адакитового состава, 
происхождение которых связывается с упомя-
нутым выше процессом частичного плавления 
нижнекоровых горизонтов островной дуги.

Для раннемеловых интрузивных пород с ада-
китовыми характеристиками района Анджишан 
Восточного Китая установлено, что их форми-
рование имело место во внутриконтиненталь-
ной области вне связи с процессом субдукции 
плиты Палео-Пацифики под Азиатскую окраи-
ну [Xu et al., 2002]. Интрузивные породы (квар-
цевые диориты, гранодиориты) с адакитовыми 
характеристиками в данном районе простран-
ственно ассоциируют с гранитами А-типа, ма-
фическими породами с внутриплитными геохи-
мическими характеристиками, интрузивными 
и вулканическими породами высоко-калиевой 
известково-щелочной серии и щелочными по-
родами (фонолитами и эгирин-авгитовыми сие-
нитами). Петрологическая модель образования 
адакитовых расплавов предполагает частичное 
плавление мафического материала в основании 
континентальной коры. Относительно высокие 
содержания MgO и Mg# в адакитовых интрузив-
ных породах района позволяют предполагать, 
что имело место взаимодействие с мантийным 
материалом, возможно, вследствие нижнекоро-
вой деламинации [Xu et al., 2002] (рис. 3.8.16). 
Аналогичный процесс описан для раннеюрских 
адакитов Северо-Китайского кратона и поздне-
мезозойских (131±3 млн лет) адакитов орогена 
Даби, Восточный–Центральный Китай [Huang 
et al., 2008].

В работах [Chung et al., 2003 а, б] приведены 
данные о проявлениях адакитового магматизма 
в обстановке коллизии континент–континент, 
правда уже для постколлизионного этапа разви-
тия коллизионной системы. Адакиты обнаруже-
ны в пределах террейна Лхаса Южного Тибета 
и представлены роями даек или небольшими 
штоками, интрудирующими батолит Гангдесе, 
вулканические породы Линзизонг или метаоса-
дочные формации, дацит-риолитового состава. 
Их формирование, согласно Ar/Ar датировкам и 
U-Pb SHRIMP датировкам цирконов, имело ме-
сто в интервале 26–10 млн лет. Генерация адаки-
товых расплавов, по мнению авторов [Chung et 
al., 2003 а, б], была связана с частичным плавле-
нием эклогитов и (или) гранатовых амфиболи-
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Рис. 3.8.16. Модель происхождения интрузивных пород с адакитовыми характеристиками в результате 
деламинации нижней коры, по: [Xu et al., 2002]

А. Относительно мощная кора и литосферная мантия. Нижняя часть коры состоит из содержащего амфибол 
эклогита, который еще не испытал полностью дегидратацию.

Б. Мощная кора утоняется вследствие деламинации. Тела амфибол-содержащих эклогитов погружаются в 
нижележащую мантию. Адакиты образуются в результате дегидратационного плавления эклогитов под действием 
относительно горячего мантийного материала и добавки тепла от астеносферной мантии

тов в нижней части утолщенной (>50 км) коры 
Тибета. Они считают, что необходимое для по-
добного плавления повышение геотермическо-
го градиента было следствием деламинации и 
удаления тектонически утолщенной в результа-
те коллизии литосферной мантии в позднеоли-
гоценовое время.

По мнению Дж. Ф. Мойена [Moyen, 2009], 
рассмотренные выше адакиты Китая и Тибета 
надо относить к группе континентальных или 
калиевых адакитов (C-adakites, K-adakites). 
Они имеют более высокие содержания K2O и 
величины K/Na отношения.

Оригинальная модель генезиса адакитов 
предложена [Haschke, Ben-Avraham, 2001, 
2003] для района Папуа-Новая Гвинея. Здесь 
породы с адакитовыми характеристиками от-
мечаются в двух районах – это дациты и тра-
хиты о-вов Луcанкей (Lusancay) и дациты Эй-
ярд Хиллс (Aird Hills). Оба района находятся 
на простирании зоны трансформного разлома. 
Формирование адакитов авторы [Haschke, Ben-
Avraham, 2001, 2003] связывают с частичным 
плавлением «замороженных» («frozen») экло-
гитизированных фрагментов ранее субдуци-
ровавшей океанической плиты (рис. 3.8.17). 
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Плавление происходит под воздействием обо-
гащенного мантийного материала, поступаю-
щего при продвижении рифтовой системы 
Вудларк. Подъему этого материала способству-
ет наличие трансформного разлома. Геохими-
ческое моделирование, проведенное теми же 
авторами [Haschke, Ben-Avraham, 2001, 2003], 
показало, что для образования адакитов необ-
ходимо частичное плавление (степень плавле-
ния < 10%) эклогитового источника, в котором 
содержание граната составляет 30–40%.

Наконец, в монографии А.А. Щипанского 
[2008] показано, что адакитовый магматизм мо-
жет быть связан с режимом нестационарной 
субдукции, под которой он понимает «такие вре-
менные режимы ее развития, когда резко меня-
ются характеристики основных кинематических, 

сейсмических и термальных процессов, протека-
ющих как в погружающейся, так и в перекрыва-
ющей литосферных плитах». Автор показал, что 
подобный режим связан с активным воздействи-
ем мантийно-плюмовых производных (океани-
ческие плато, структуры горячих точек) на зоны 
субдукции как в настоящее время, так и в архее.

Выводы
Адакитовый магматизм занимает различ-1. 

ную структурную позицию по отношению к 
известково-щелочному магматизму осевой ча-
сти дуги: преддуговую, задуговую, собственно 
в пределах вулканической дуги.

Адакитовый магматизм имеет ярко выражен-2. 
ные геохимические черты, накладывающие четкие 
ограничения на свойства источника плавления.

Рис. 3.8.17. Модель формирования адакитов в процессе продвижения рифтовой системы бассейна 
Вудларк над ранее активной зоной субдукции, по: [Haschke, Ben-Abraham, 2003]. Пояснения см. в тексте



258

Адакитовый магматизм на активной окраине 3. 
Тихого океана имеет преимущественно кайнозой-
ский возраст (известны также ранне-, позднеюр-
ские адакиты Северного Чили, Анд, раннемеловые 
адакиты гор Китаками, Северо-Восточная Япо-
ния, меловые адакиты Восточного Китая).

Геодинамические условия проявления ада-4. 
китового магматизма на конвергентной окраине 

Тихого океана очень разнообразны и связаны 
либо с аномальными свойствами погружающей-
ся в зоне субдукции океанической коры, либо с 
нестандартными характеристиками самой зоны 
субдукции, либо с определенными этапами по-
гружения плиты. В ряде случаев одни и те же ме-
ханизмы привлекаются для объяснения генезиса 
как адакитов, так и аккреционных магматитов.
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В рамках террейнового анализа окраинно-
континентальные вулкано-плутонические пояса 
наряду с отложениями чехлов древних или мо-
лодых платформ, моласс краевых и межгорных 
прогибов, флишевых толщ континентальных 
окраин, являются перекрывающими (постак-
креционными) образованиями. Ниже будут 
рассмотрены гранитоиды, входящие в состав 
вулкано-плутонической ассоциации окраинно-
континентального постаккреционного Охотско-
Чукотского вулканического пояса, являющегося 
тектонотипом подобных структур [Белый. 1977, 
1994, 2008; Филатова, 1988; Ноклеберг и др., 
2000; Сахно, 2001, Горячев, 1998; Горячев и др., 
2010; Акинин, Миллер, 2011 и др.,].

4.1. Окраинно-континентальный 
Охотско-Чукотский вулканический 

пояс
Геологический очерк

Охотско-Чукотский вулкано-плутонический 
пояс (ОЧВП) является частью мезозойско-
кайнозойской Охотско-Катазиатской [Нагиби-
на, 1966; Пущаровский, 1966] (Аляскинско-
Чукотско-Катазиатской [Филатова, 1987]; 
Чукотско-Катазиатской [Полин, Молл-Столкап, 
1999]) структуры планетарного масштаба 
окраинно-континентальных поясов Тихоокеан-
ского кольца. ОЧВП простирается почти на 3200 
км при ширине от 80–100 до 250–300 км вдоль 
восточной окраины Азиатского континента от 
Чукотского п-ова на северо-востоке до Удской 
губы на юго-западе (рис. 2.1.1 в разделе 2.1).

Основные сведения о строении, возрасте и 
составе формаций ОЧВП содержатся в рабо-
тах В.Ф. Белого, Б.В. Белой [1977, 1994, 1998, 
2008], Р.Б. Умитбаева [1986] и Н.И. Филато-

вой [1987, 1988, 2001 и др.], В.Г. Сахно [2001]. 
Новые геохронологические и геохимические 
данные приводятся в работах И.Л. Жулановой, 
И.Н. Котляра, Т.Б. Русаковой [2004, 2007, 2009], 
В.В. Акинина, П.Л. Тихомирова, В.О. Испола-
това [2004–2006, 2008]. Металлогенические 
аспекты рассмотрены в работах Н.А. Горяче-
ва [1998, 2010], У.Дж Ноклеберга с соавтора-
ми [2000], М.Н. Захарова с соавторами [2001, 
2002], С.Ф. Стружкова, М.Н. Константинова 
[2005]. Сводка материалов по геодинамике, маг-
матизму и металлогении всего Востока России, 
включая ОЧВП, приведена в работе [Геодина-
мика …, 2006].

Всеми авторами отмечается, что Охотско-
Чукотскому вулканическому поясу свойствен-
на продольная и поперечная зональность. Вы-
деляются внутренняя (фронтальная) и внешняя 
(тыловая) зоны пояса. Тыловая часть ОЧВП 
перекрывает структуры Верхоянско-Чукотских 
мезозоид и заложена на континентальной коре 
с мощным гранитно-метаморфическим слоем, 
а фронтальная часть – структуры Корякско-
Камчатской складчатой области и заложена она 
на коре переходного типа. В поперечном отно-
шении ОЧВП делится на ряд сегментов или сек-
торов. Н.И.Филатова [1988] выделяла Пенжин-
ский, Анадырский, Центрально-Чукотский, 
Канчаланский, Восточно-Чукотский и Удско-
Ульинский сектора. В работах [Геодинамика 
…, 2006; Акинин, Миллер, 2011] ОЧВП под-
разделяется на четыре сектора – Пенжин-
ский, Анадырский, Центрально-Чукотский, 
Охотский – и две фланговые (краевые) зоны: 
Восточно-Чукотскую и Западно-Охотскую. 
Отмечено, что фланговые зоны наложены на 
жесткие блоки с дорифейским фундаментом и 
структуры мезозоид. Юго-западная и северо-

ГЛАВА 4
ПОСТАККРЕЦИОННЫЙ ГРАНИТОИДНЫЙ МАГМАТИЗМ
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восточная части пояса известны также под 
названием Охотской ветви (звена) пояса или 
Охотского вулканогена и Чукотской ветви, или 
Чукотского вулканогена соответственно [Гео-
динамика …, 2006].

На основании данных А.А. Николаевского, 
Н.А. Беляевского и А.Г. Родионова, Н.И. Фи-
латова [1988] отмечает, что глубина поверхно-
сти Мохо под ОЧВП варьирует от 30–32 км в 
северной части Корякско-Камчатской складча-
той области под Пенжинской губой до 40 км 
в пределах Верхоянско-Чукотской области. 
Мощность гранитно-метаморфического слоя 
возрастает в том же направлении до 15–16 км, 
максимум – до 20 км. По данным А.М. Петри-
щевского [2007], на всем протяжении ОЧВП 
наблюдается валообразное поднятие нижнеко-
рового слоя.

Вопросы возраста Охотско-Чукотского вул-
канического пояса до сих пор остаются пред-
метом дискуссий (подробно этот вопрос рас-
смотрен в работах [Котляр, Русакова, 2004; 
Тихомиров и др., 2006; Жуланова и др., 2007; 
Акинин, Миллер, 2011]). В 70–90-х годах про-
шлого века основными были две точки зрения, 
основанные на палеофлористических данных. 
Согласно первой возраст ОЧВП принимался 
как альб-сеноманский [Белый, 1977]; согласно 
второй в составе пояса было доказано присут-
ствие пород позднесеноманского–туронского 
и сенонского возраста [Филатова, 1988]. В ра-
боте [Белый, Белая, 1998] на основании пали-
нологических данных показано, что верхняя 
возрастная граница поздней стадии развития 
северной части ОЧВП ограничена сантоном, 
возможно, началом кампана. 

Обобщив геохронометрические данные, по-
лученные K-Ar и Rb-Sr методами, авторы работ 
[Котляр, Русакова, 2004; Жуланова и др., 2007; 
Русакова, 2009] пришли к выводу, что возраст 
пояса ограничен альбом–сеноманом (110–93 
млн лет). В последние годы для датирования 
вулканических пород ОЧВП были применены 
Ar-Ar и U-Pb SHRIMP методы [Ispolatov et al., 
2004; Hourigan, Akinin, 2004; Акинин, Ханчук, 
2005; Акинин, Тихомиров, 2006; Тихомиров и 
др., 2006; Tikhomirov et al., 2008]. Результаты 
датирования дают более молодые возраста по 
сравнению с K-Ar, Rb-Sr и флористическими 
данными и показывают, что возраст главно-
го объема вулканических накоплений внеш-
ней зоны ОЧВП приходится на турон–ранний 
кампан (90–81 млн лет) [Акинин, Тихомиров, 

2006; Тихомиров и др., 2008]. По данным базы 
ГЕОХРОН на гистограммах распределения Ar-
Ar и U-Pb возрастов выделяются пики с воз-
растом 82, 84 и 94 млн лет [Акинин, Тихоми-
ров, 2006]. 

Однако дальнейшее датирование пород 
ОЧВП показало, что надо вернуться к более 
широкому возрастному интервалу. В.Ф. Белый 
[2008] рассматривал его как среднеальбский–
сантонский (возможно раннекампанский) , а 
П.Л. Тихомиров с соавторами [2008], выделял 
четыре основных импульса развития ОЧВП – 
106–98, 94–91, 89–87 и 85.5–83.5 млн лет, при-
чем последние два, по их мнению, были наи-
более продуктивными. В обобщающей работе 
[Хаин и др., 2009] в разделе, где рассмотрены 
данные по ОЧВП, Н.И. Филатова подчеркивает, 
что синтез всех геохронологических и палеоф-
лористических исследований свидетельствует 
об альб-кампанском интервале развития ОЧВП. 

В последние годы В.В. Акининым 
было проведено масштабное изотопно-
геохронологическое изучение всех главных 
стадий вулканизма ОЧВП с помощью U-Pb 
SHRIMP и ID-TIMS датирования циркона и 
40Ar/39Ar датирования. В целом для ОЧВП уста-
новлен прерывистый характер магматизма от 
среднего альба до раннего кампана (106–77 млн 
лет) [Акинин, Миллер, 2011]. По латерали пояса 
вулканизм асинхронен. Выделяется несколько 
пиков вулканизма с модами около 105, 100, 96, 
92.5, 87, 82 и 77 млн лет. Коньяк-сантонские 
пики относятся к наиболее объемным стадиям 
среднего и позднего циклов кислого вулканиз-
ма. Реконструируется спад/перерыв магмати-
ческой активности в конце сеномана–начале 
турона. Завершают извержения плато-базальты 
с возрастом около 76—78 млн лет, которые фик-
сируют изменение геодинамической обстанов-
ки с фронтальной субдукции на режим транс-
формной окраины с локальным растяжением в 
поперечных к сдвигу зонах.

Структурные материалы, приведенные в 
работе [Филатова, 1988], подтверждают не-
однородность тектонического строения ОЧВП 
и показывают, что он образован структурны-
ми формами различной генетической приро-
ды. Собственно проявления магматизма пояса 
сопровождались формированием тектоно-
магматических структур, в том числе кольце-
вых, приуроченных к магмоподводящим раз-
ломам. Они осложнены двумя группами де-
формаций, генетически не связанными с про-



261

цессами альб-сенонского магматизма. Первая 
группа деформаций включает предсенонские 
чешуйчато-надвиговые и складчатые дислока-
ции, возникшие как реакция на горизонталь-
ные движения со стороны Тихоокеанской пли-
ты. Вторая группа структур – это маастрихт-
эоценовые грабены с субщелочными базаль-
тоидами, заложившиеся либо по продольным, 
либо по поперечным обновленным разломам.

По данным В.Г. Сахно [2001], формирова-
ние ОЧВП и его структур подчинено основным 
направлениям разломов, большая часть кото-
рых является трансрегиональными глубокого 
заложения (до 200 км) и долгоживущими.

Состав вулканических формаций и 
комагматичных гранитоидных комплексов

В истории развитии ОЧВП принято выде-
лять два этапа: ранний и поздний, различаю-
щиеся объемами вулканических накоплений, 
структурой и составом. В основании пояса вы-
деляется «предвулканогенная» моласса [Белый, 
1977; Филатова, 1988; Сахно, 2001 и др.]. Пред-
вулканогенные нижнемеловые молассовые тол-
щи являются характерным элементом формиро-
вания структуры пояса на отдельных участках 
его развития, предшествующего главному этапу 
– вулканической стадии [Сахно, 2001].

По данным И.Н. Котляра и Т.Б. Русаковой 
[2004], магматические продукты раннего этапа 
представлены набором формаций с постепен-
ной сменой пород от основных к кислым, а 
поздний этап характеризуется двумя контраст-
ными формациями. В работе [Жуланова и др., 
2007] отмечается, что вулканизм раннего эта-
па на большей части пояса начался с изверже-
ний туфов и лав основного–среднего состава 
(базальт-андезибазальтовая и андезитовая фор-
мации) и закончился формированием риодаци-
товых толщ, при преобладании пород андези-
товой и риодацитовой формаций. Поздний этап 
характеризуется формированием двупироксе-
новых андезитов и андезибазальтов (андези-
базальтовая формация), за которым следовало 
во времени накопление риолитовых игним-
бритов (риолитовая формация). В Центрально-
Чукотском секторе базальт-андезитовые тол-
щи отсутствуют, вулканиты представлены 
дациандезит-риодацитовой формацией плато-
игнимбритов [Белый, 1977, 1994].

В работе [Котляр, Русакова, 2004] плутони-
ческие комплексы, прорывающие вулканиты 
раннего этапа развития, представлены дукчин-

ским комплексом. К нему относятся гранитои-
ды, слагающие мелкие гомогенные массивы, в 
частности, Сфинкс, Нелканджинский, Верхне-
Тальский, и занимающие значительные пло-
щади в полихронных плутонах: Магаданском, 
Средно-Ольском (Гайчан), Средне-Янском, 
Вилигинском. Первая группа интрузий локали-
зуется только в структурах ОЧВП, вторая – как 
в вулкано-плутоническом поясе, так и в мезо-
зоидах в области их сочленения с поясом.

Подробная характеристика комплекса дана 
Н.В. Андреевой, Э.П. Изохом [1990], Н.В. Ан-
дреевой с соавторами [1999], В.М. Шевченко 
[1996].

Установлено, что формирование интрузий 
происходило в три–четыре фазы в гомодром-
ной последовательности: габбро-диориты–
монцодиориты; гранодиориты–граносиениты; 
адамеллиты; граниты, лейкограниты–аплиты. 
Гранодиориты, граниты и лейкократовые грани-
ты преобладают по объему. В гранодиоритах–
адамеллитах обычна ассоциация плагиоклаза, 
роговой обманки, биотита, кварца и ортоклаза; 
среди акцессорных минералов развиты цир-
кон, ильменит и магнетит с преобладанием по-
следнего.

Для ряда массивов дукчинского комплекса, 
получены Rb-Sr изохронные датировки, со-
ставляющие от 102±4 до 99±8 млн лет (101±4, 
99±8, 101±1). Наиболее древняя K-Ar дата со-
ответствует 96±1 млн лет. Отмечается, что на-
рушения изотопных систем фиксируются в 
интервалах 100–98, 86–84, 72–70 и 60–58 млн 
лет, а повторные включения изотопных часов – 
96 (Rb-Sr и K-Ar), 82–83 (Rb-Sr и K-Ar), 69, 57 
(K-Ar) млн лет тому назад.

Интрузивы позднего этапа развития ОЧВП 
выделены в неорчанский габбро-диорит-
умеренно щелочно-гранитный комплекс [Кот-
ляр, Русакова, 2004]. Породы комплекса сла-
гают мелкие и средние самостоятельные мас-
сивы, а также значительные площади в полих-
ронных плутонах.

Для комплекса характерна гомодромная по-
следовательность формирования интрузивов, 
которое происходило в три фазы: 1) габбро-
диориты–диориты–кварцевые диориты (мон-
цодиориты); 2) гранодиориты–адамеллиты–
граниты, лейкогранит-порфиры; 3) субщелоч-
ные лейкограниты, аплиты. Породы первой 
фазы присутствуют в виде ксенолитов и блоков 
в породах последующих фаз. В гранодиоритах–
адамеллитах обычна ассоциация плагиоклаза, 
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роговой обманки и биотита с более поздними 
кварцем и ортоклазом.

Заключительные фазы гранитов неорчанско-
го комплекса кристаллизовались не позже, чем 
94±2 млн лет. Предполагается, что, по аналогии 
с дукчинским комплексом, внедрение ранних 
фаз происходило около 100–95 млн лет. Rb-Sr 
даты 81±2 и 72±1 млн лет фиксируют моменты 
вторичного включения изотопных систем.

Детальное расчленение вулканических 
формаций приведено в работе Н.И. Филатовой 
[1988]. Было показано, что в строении пояса 
принимают участие три вулканические форма-
ции – сложнопостроенная базальт-андезитовая 
альба–турона и две разновозрастные кремне-
кислые: дацит-риолитовая альба–сеномана и 
субщелочная дацитовая позднего мела.

Базальт-андезитовая формация наиболее 
распространена в пределах ОЧВП и составляет 
более половины его объема [Филатова, 1988]. 
В составе формации преобладают андезиты, 
андезибазальты и их туфы. Возраст нижней 
границы формации на разных участках ме-
няется от раннего до среднего альба, возраст 
верхней границы – от конца альба до конца ту-
рона. Около 10–15% объема формации занима-
ют породы кислого состава, дациты, риолиты 
и их туфы, которые располагаются либо в ба-
зальной пачке формации, либо в более высоких 
ее частях. В составе формации присутствуют 
также в небольшом количестве терригенные и 
туфо-терригенные разности. 

По данным Н.И. Филатовой [1988], состав 
формации меняется по латерали вкрест и вдоль 
простирания пояса. В Пенжинском и Анадыр-
ском секторах во фронтальной зоне преобла-
дают базальты и долериты, в тыловой зоне – 
андезиты. Вдоль простирания пояса формация 
выклинивается в северо-восточном направле-
нии и в Центрально-Чукотском секторе пред-
ставлена маломощными линзами на разных 
уровнях среди кремнекислых формаций. В 
юго-западном направлении состав формации 
остается средним–основным, но значительный 
объем занимают субщелочные разности.

С альб-туронской базальт-андезитовой фор-
мацией связана комагматичная габбро-диорит-
гранодиоритовая формация. Они образуют 
единую вулкано-плутоническую ассоциацию 
[Филатова, 1988]. Отмечено, что в тыловых 
частях ОЧВП эта формация представлена 
гранит-монцодиоритовой субформацией, а во 
фронтальной – диорит-гранодиоритовой. Для 

массивов этой формации характерна штокоо-
бразная или куполообразная форма; реже они 
представлены крутозалегающими трещин-
ными телами. Интрузивные массивы данной 
формации обычно образуют субпараллельные 
ряды северо-восточной ориентировки, группи-
руясь во фронтальной зоне пояса, а также на 
периферии его тыловой зоны, вблизи выходов 
фундамента пояса.

Дацит-риолитовая формация альбского–
раннесеноманского возраста распространена 
в тыловой зоне ОЧВП прерывисто в виде от-
дельных, в первые сотни метров мощности, 
линз [Филатова, 1988]. Чаще всего дацит-
риолитовая формация располагается внутри 
базальт-андезитовой, частично замещая ее на 
отдельных участках. Наиболее широко она 
распространена в юго-западной и северо-
восточной частях пояса.

Дацит-риолитовая формация включает по-
роды от андезитов до риолитов. В составе 
формации преобладают игнимбриты и туфы 
(нередко спекшиеся) риолитового, риодацито-
вого, в меньшей мере – дацитового состава. В 
подчиненном количестве присутствуют туфо-
генные алевролиты и песчаники. В участках 
наболее длительно протекавшего в альбе кис-
лого вулканизма формация имеет двучленное 
строение: нижняя часть (мощность 300–350 
м) вскрывается по периферии отрицательных 
тектоно-магматогенных структур, а верхняя 
(мощность 400–450 м) слагает их центральные 
части [Филатова, 1988]. Наибольшую мощ-
ность дацит-риолитовая формация имеет в 
Центрально-Чукотском секторе.

С дацит-риолитовой формацией альбского 
возраста связаны дайкообразные тела игним-
бритов, мощностью до 150 м и протяженно-
стью до 500 м, состоящие из кристаллокла-
стических игнимбритов, петрографически не 
отличимых от одноименных разностей, сла-
гающих потоки. Отмечаются также гранитопо-
добные кристаллокластические игнимбриты, 
слагающие подводящие каналы.

Субщелочная дацитовая формация поздне-
сеноманского–кампанского возраста слагает 
большие площади в тыловой зоне ОЧВП, а так-
же в юго-западной и северо-восточной частях. 
Данная формация представляет самостоятель-
ный этап вулканизма и образует обособленные 
тектоно-магматические структуры, несоглас-
но перекрывающие структуры более ранних 
формаций, в том числе дацит-риолитовую 
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формацию. В составе формации преобладают 
вулканиты и туфы, включая игнимбриты, даци-
тового и риодацитового состава, в подчинен-
ном количестве присутствуют андезидациты 
и андезиты, туффиты, туфогенные песчаники, 
алевролиты, гравелиты, конгломераты. Анализ 
фаций показывает, что развитие субщелочной 
формации было связано с действием многочис-
ленных вулканических аппаратов центрального 
типа [Филатова, 1988]. При этом на начальном 
этапе вулканизм носил эксплозивный харак-
тер, а на заключительном этапе происходило 
мощное игнимбритообразование.

В объяснительной записке к Тектонической 
карте Охотоморского региона [Объяснитель-
ная..., 2000] Н.И. Филатова объединяет пере-
численные выше вулканические формации в 
два вулкано-плутонических комплекса: альб-
туронский среднего–основного состава и альб-
сенонский кислого состава. В первом преоб-
ладают андезиты, андезибазальты и их туфы; 
10–15% объема занимают дациты, риолиты и 
их туфы; с ними ассоциируют комагматичные 
интрузивные породы – диориты, гранодиори-
ты и граниты. Мощность комплекса колеблет-
ся в пределах 800–2000 м. Альб-сенонский 
комплекс кислого состава (с преобладани-
ем игнимбритов) распространен в виде линз 
мощностью до 1.5–2 км. К нему приурочены 
многочисленные малоглубинные массивы гра-
нодиоритов и гранитов.

В.Ф. Полин, В.Г. Сахно и Е.Дж. Молл-
Столкап в истории становления ОЧВП выде-
ляют семь стадий магматизма, объединяемых 
в три крупных вулкано-плутонических цикла 
(этапа): апт-альбский, сеноман-сенонский и 
сенон-датский [Геодинамика …, 2006]. К соб-
ственно окраинно-континентальному магматиз-
му относятся формации первых двух циклов.

В течение первого цикла в пределах тыло-
вой и фланговых зон пояса преимущественно 
накапливалась риолит-андезитовая формация 
(антидромная последовательность). Исключе-
ние составляет Анадырский сектор, где в осно-
вании пояса наблюдается мощная толща анде-
зибазальтового состава. Во фронтальной зоне 
ОЧВП также преимущественно накапливались 
базальты и андезибазальты.

Сеноман-сенонский цикл характеризуется 
мощным проявлением игнимбритового вулка-
низма кислого и умеренно кислого (до средне-
го) составов, имеющего, как правило, анти-
дромную направленность. С формациями этого 

цикла ассоциируют гранитоиды в виде субвул-
канических фаций от умеренно кислого до уль-
тракислого состава [Геодинамика …, 2006].

С вулканитами раннесенонской андези-
базальт-андезитовой формации авторы работы 
[Геодинамика …, 2006] связывают гипабиссаль-
ные и субвулканические мелкие тела габбро, 
монцодиоритов, трахиандезитов и латитов.

С позднесенонской трахидацит-трахирио-
лит-аляскитовой формацией, которая связана 
с завершающими этапами становления ОЧВП 
и контролировалась блоками земной коры с 
развитым гранитно-метаморфическим слоем 
и глубинными разломами, проникающими в 
мантию [Полин, 1990], ассоциируют мелкие 
тела аляскитовых гранит-порфиров и лейко-
кратовых гранитов.

По данным ряда авторов [Горячев, 1998; Но-
клеберг и др., 2000], ранне-позднемеловая серия 
гранитоидов представлена преимущественно 
тоналитами–гранодиоритами, которые слага-
ют многофазные интрузивы в пределах ОЧВП. 
Ранние интрузивные фазы сложены габбро, то-
налитами, реже – диоритами, поздние – грани-
тами, вплоть до лейкократовых гранитов.

Позднемеловая серия гранитоидов пред-
ставлена двумя ассоциациями – гранит-лейко-
гранитовой и щелочно-гранитной.

Однородные интрузивы гранит-лейкогра-
нитовой ассоциации распространены в преде-
лах внешней зоны ОЧВП и ассоциируют с 
риолитами позднего мела; их площадь дости-
гает 300–500 км2. Интрузивы сложены лей-
кократовыми биотитовыми, реже – биотит-
мусковитовыми гранитами, с которыми ассо-
циируют многочисленные оловорудные ме-
сторождения. Акцессории гранитов включают 
турмалин, фаялит, нередки повышенные кон-
центрации магнетита, ортита и флюорита.

Щелочно-гранитовая ассоциация пред-
ставлена серией небольших (до 100 км2) ин-
трузивов с резким преобладанием щелочных 
гранитов с биотитом, эгирином, рибекитом и 
арфведсонитом. Сиенито-диориты образуют 
ксенолиты и ксеноблоки в гранитах и рассма-
триваются в качестве пород ранней фазы в со-
ставе отдельных интрузивов. Количество тем-
ноцветных минералов в гранитах варьирует 
(3–8%), главные акцессории – магнетит, рутил, 
циркон, ксенотим, фергюсонит и другие редко-
земельные минералы.

Наиболее известный и хорошо изученный 
плутон ОЧВП – Магаданский массив (бато-
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лит) [Андреева, Изох, 1990; Андреева и др., 
1999], расположенный в Охотском секторе 
внутренней зоны пояса (рис. 4.1.1). Он имеет 
изометричную в плане форму; площадь равна 
2000 км2. Массив прорывает вулканогенные и 
вулканогенно-осадочные отложения, которые 
относились В.Ф. Белым [1977] к верхней юре, а 
П.Н. Аноровым – к нижнему мелу. По данным 
Н.В. Андреевой и др. [1999], вмещающие бато-
лит породы разделяются на предположитель-
но верхнеюрскую осадочно-вулканогенную 
толщу, контрастную базальт-риолитовую и 
андезибазальт-риолитовую толщи. Породы оро-
говикованы в условиях мусковит-роговиковой 
и роговообманково-роговиковой фаций мета-
морфизма. Все осадочно-вулканогенные и вул-
каногенные толщи являются «допоясовыми».

Магаданский батолит является типичным 
представителем гетерогенных плутонов, в нем 
выделяются следующие интрузивные комплек-
сы и серии (от ранних образований к поздним): 
венцовский габбро-плагиогранитный комплекс; 
нюклинская серия, габбро-диорит-гранитная; 
ольская серия, габбро-диорит-гранитная; кон-
галинский комплекс, гранодиорит-гранитный; 
магаданская серия, габбро-диорит-гранитная; 
светлинская серия, габбро-гранитная; дукчин-
ская серия, диорит-гранитная. Нюклинская, 
магаданская и дукчинская серии являются 
мультиплетными и состоят из двух простых 
сближенных во времени и по составу гомо-
дромных ритмов; серии, комплексы и ритмы 
имеют многофазное строение. Для Магадан-
ского батолита в целом выделяются два мега-
ритма [Андреева, Изох, 1990; Андреева и др., 
1999]: 1) первый (главный) раннемеловой, 
охватывающий от нюклинской серии до мага-
данской серии включительно и 2) второй (до-
полнительный) позднемеловой, включающий 
формирование светлинской и дукчинской се-
рий (табл. 4.1.1).

Породы венцовского комплекса составляют 
незначительную часть интрузивных образований 
массива и слагают ряд блоков-ксенолитов пло-
щадью до 1–2 км2. Выделяются четыре группы, 
имеющие интрузивные контакты между собой 
(от ранних к поздним): крупнозернистые оли-
виновые габброиды, крупнозернистые кварцсо-
держащие габброиды, мелко-среднезернистые 
габбро и габбро-пегматиты; плагиограниты и 
плагиопегматиты [Андреева и др., 1999].

Нюклинская серия представлена габбро-
диоритами, диоритами, кварцевыми диорита-

ми, трондьемитами, плагиогранитами, грани-
тами, лейкоплагиогранитами и лейкограни-
тами. В серии выделяются два гомодромных 
ритма: первый включает крупные тела, протя-
женностью до 1.5 км, поздний состоит из даек 
мощностью 0.5–5 м и более крупных тел лей-
когранитов; базиты в обоих ритмах представ-
лены незначительно [Андреева и др., 1999].

Ольская габбро-диорит-гранитная серия 
представлена диоритами и кварцевыми дио-
ритами, которые прорваны гранодиоритами и 
гранитами.

Конгалинский гранодиорит-гранитный 
комплекс объединяет группу пород интрузив-
ного и субвулканического облика. Внутреннее 
строение комплекса недостаточно ясно. Наи-
более крупные тела (до 1.5 км) представлены 
адамеллитами, в которых встречаются ред-
кие ксенолиты кварцевых диорит-порфиров. 
Кроме того, в составе комплекса выделяются 
гранодиориты, гранодиорит-порфиры, дацит-
порфиры, адамеллит-порфиры, лейкограниты 
и гранофиры.

Магаданская габбро-диорит-гранитная се-
рия объединяет породы, которые широко рас-
пространены не только в Магаданском бато-
лите, но и во внутренней зоне ОЧВП. Серия 
представлена габбро-диоритами, диоритами, 
кварцевыми диоритами, гранодиоритами, ада-
меллитами, гранитами, лейкогранитами. Она 
является мультиплетной, выделяется два гомо-
дромных ритма: ранний (главный) и поздний 
(дополнительный). Контакты между породами 
обоих ритмов могут быть как четкими, так и 
в виде неясно выраженных полос, сложно раз-
ветвленных с взаимными проникновениями, 
чередованием лейкократовых и меланократо-
вых зон, иногда выклинивающиеся и плохо 
прослеживаемые. В кварцевых диоритах, гра-
нодиоритах, редко адамеллитах первого ритма 
магаданской серии широко развиты тела не-
правильной формы и полосы с включениями 
микродиоритов или кварцевых диоритов [Ан-
дреева и др., 1999]. Кроме того, в гранодиори-
тах наблюдаются включения контрастного со-
става: они представлены овоидами диоритов с 
оторочками лейкогранитного состава и состав-
ляют 70–90% от объема породы.

Светлинская габбро-гранитная серия начи-
нает второй мегаритм Магаданского батолита. 
Она является мультиплетной, состоит из двух 
сближенных по времени образований габбро-
гранитных многофазных ритмов – раннего 
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Рис. 4.1.1. Схема районирования Охотского сектора ОЧВП (А) и геологического строения Магаданско-
го батолита (Б), по [Андреева и др., 1999]

А: 1 – 3 – зоны: 1 – внутренняя, 2 – внешняя, 3 – фланговые; 4 – интрузивные массивы; 5 – Магаданский бато-
лит. Б: 1 – четвертичные образования, 2 – вулканогенные и осадочно-вулканогенные породы; 3 – дукчинская серия; 
4 – светлинская серия; 5 – магаданская серия; 6 – конгалинский комплекс; 7 – ольская серия; 8 – нюклинская серия; 
9 – венцовский комплекс
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Таблица 4.1.1. Схема последовательности магматических комплексов Магаданского батолита, по 
[Андреева и др., 1999] с добавлениями данных абсолютного возраста

Воз-
раст

Отложения, комплексы Абс.возраст,
млн лет

ссылка

J3(?) Метаморфизованная осадочно-вулканогенная толща

J3(?) Венцовский ком-
плекс

1-я группа
2-я группа

3-я группа

4-я группа

к/з Ol габброиды
к/з Q-содержащие габ-
броиды
м/з и к/з габбро и габбро-
пегматиты
Плагиограниты и плагио-
пегматиты

- -

Вторая вулканогенная толща Контрастная базальт-
риолитовая

1-й
м
е
г
а
р
и
т
м

К1

Нюклинская 
серия 

1-й ритм Габбродиориты
Кварцевые диориты
Трондьемиты
Плагиограниты
лейкограниты

101.9±3.9, K-Ar
107±7, Rb-Sr

[Андреева, Изох, 1990]

2-й ритм Диориты
Граниты
лейкограниты

138±9, Rb-Sr

138±4, Rb-Sr
134±09, K-Ar

[Андреева и др., 1999]
Котляр, Русакова, 2004
Русакова, 2009

Скарны, кварцевые жилы

Ольская серия Габбродиориты(?)
Диориты
Кварцевые диориты
Гранодиориты
Граниты

- -

Конгалинский комплекс Гранодиориты, 
гранодиорит-порфиры
Адамеллиты, адамеллит-
порфиры
Лейкограниты, грано-
фиры

- -

Магаданская серия 1-й ритм Габбродиориты
Диориты
Кварцевые диориты
Гранодиориты Адамел-
литы
Граниты
лейкограниты

98±2
K-Ar

104.7±7.8
K-Ar

Андреева и др., 1999],

[Андреева, Изох, 1990]

2-й ритм Диориты
Кварцевые диориты
Гранодиориты Адамел-
литы
Граниты
Лейкограниты

107±3, Rb-Sr
110±3,1
108±1,1, K-Ar
93,9 ±1,4 (Bi)
100.1±3.4 
(Amph), Ar-Ar

Котляр, Русакова, 2004
Русакова, 2009
Фаррар, 1992
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интрузивного и позднего дайкового. В первом 
ритме выделяются габбро и диориты, квар-
цевые диориты, гранодиориты, адамеллиты, 
граниты и лейкограниты. Второй ритм образут 
дайки мелкозернистых порфировидных пород 
от диоритов, диорит-порфиров до аплитовид-
ных гранитов мощностью до 2 м, а также дио-
риты в виде включений.

Дукчинская диорит-гранитная серия явля-
ется самой молодой ассоциацией пород в Ма-
гаданском батолите и принадлежит второму 
мегаритму. Серия мультиплетная, состоит из 
двух простых ритмов. В первом ритме выделя-
ются интрузивные породы: диориты и кварце-
вые диориты, гранодиориты, адамеллиты, гра-
ниты и лейкограниты. Ранние фазы – диориты 
и кварцевые диориты – встречаются только 
в виде ксенолитов в гранодиоритах. Второй 
ритм образует дайки, мощностью от 0.1–0.2 
до 1–50 м, мелкозернистых гранодиорит- и 
адамеллит-порфиров, а также гранофиров и 
фельзитов [Андреева и др., 1999].

Помимо перечисленных интрузивных ком-
плексов и серий, которые хорошо картируются 
в береговых обнажениях Магаданского батоли-
та (см. рис. 4.1.1), в его северной части выделя-

ются щелочные граниты, в береговых обнаже-
ниях они отсутствуют. Место щелочных грани-
тов в интрузивной последовательности неясно, 
так как их контакты с другими комплексами 
массива нигде не наблюдаются.

Авторы работы [Захаров и др., 2001] отмеча-
ют в целом, что плутоны, входящие в состав Ма-
гаданского батолита, являются малоглубинными 
интрузиями; порфировидное и неравномерно-
зернистое сложение гранитоидов, микропойки-
литовые и мультиплетные структуры, обилие 
интрузивных фаз, сближенных во времени, когда 
новые порции расплава внедряются в пластич-
ные, не полностью затвердевшие породы.

В ареале Магаданского батолита присут-
ствуют уран-молибденовые и молибденовые 
месторождения [Захаров и др., 2001].

Возраст пород главного ритма Магаданско-
го батолита, по данным K-Ar датирования со-
ставляет 101.9±3.9 млн лет, Rb-Sr датирования 
– 107±7 млн лет; K-Ar возраст пород дополни-
тельного ритма 95.7±1.5 млн лет [Андреева, 
Изох, 1990] (см. табл. 4.1.1). Rb-Sr возраст лей-
когранитов второго ритма нюклинской серии 
составляет 138±9 млн лет; гранитов магадан-
ской серии – 104.7±7.8 млн лет; K-Ar возраст 

Окончание таблицы 4.1.1.

2-й
м
е
г
а
р
и
т
м

К2

Светлинская серия 1-й ритм Габбро
Диориты
Адамеллиты
Граниты
Лейкограниты

95.7±1, K-Ar [Андреева, Изох, 1990]

2-й ритм Диориты
Кварцевые диориты
Адамеллиты
Лейкограниты

-

Дайки диабазов, лампрофиров

Дукчинская серия 1-й ритм Диориты(?)
Кварцевые диориты(?)
Гранодиориты, граноси-
ентиы Адамеллиты
Граниты
Лейкограниты

102±4–99±8,
 Rb-Sr

[Котляр, Русакова, 
2004]

2-й ритм Гранодиорит-порфиры, 
Адамеллит-порфиры
Гранит-порфиры
Лейкогранит-порфиры, 
фельзиты

96±2.4, Rb-Sr
90±4, K-Ar
95±4, Rb-Sr

[Андреева и др., 1999],
[Котляр и др., 2001],

Дайки диабазов, лампрофиров
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пород магаданской серии без разделения на 
ритмы – 98±2 млн лет; K-Ar изохронный воз-
раст лейкогранитов второго ритма дукчинской 
серии 90±4 млн лет [Андреева и др., 1999]. 

По данным И.Н. Котляра, Т.Б. Русаковой 
[Котляр, Русакова, 2004; Русакова, 2009], воз-
раст нюклинской серии составляет 138±4 (Rb-
Sr метод) и 134±0.9 (K-Ar метод) млн лет. Rb-Sr 
изохронные возрасты для гранодиоритов вто-
рой и лейкогранит-порфиров четвертой фазы 
дукчинского комплекса составляют 96±2.4 и 
95±4 млн лет соответственно [Котляр и др., 
2001]. В работе [Котляр и др., 2001] авторы 
принимали эти датировки за время внедрения 
гранитоидов, но в более поздней работе [Кот-
ляр, Русакова, 2004] они отмечают, что полу-
ченные даты отражают только время термаль-
ного события, по всей видимости, связанного 
с поступлением мантийных флюидов, обусло-
вивших низкую величину первичного отноше-
ния изотопов стронция в гранитоидах дукчин-
ского комплекса, а внедрение и кристаллиза-
ция последних происходили 102±4–99±8 млн 
лет тому назад. Rb-Sr изохронный возраст для 
щелочных гранитов северной части массива – 
117±2 млн лет [Андреева и др., 1973].

Автором совместно с П.Л. Тихомировым 
[Тихомиров, Лучицкая, 2006а] был изучен Та-
нюрерский плутон, расположенный в погра-
ничной зоне Центрально-Чукотского сектора 
и Восточно-Чукотской фланговой зоны ОЧВП 
(рис. 4.1.2). Вследствие слабой степени вскры-
тия массива наблюдению доступны лишь раз-
общенные выходы плутонических пород в бас-
сейне р. Танюрер на территории 90×120 км. 

Массив имеет сложное строение и включа-
ет образования трех интрузивных комплексов 
раннего и позднего мела. Исследовалась север-
ная, наиболее молодая часть массива. Гранито-
иды здесь интрудируют туронские вулканиты 
и, в свою очередь, пересекаются дайками ба-
зальтоидов и риолитов. Сходство дайковых ри-
олитов с покровными фациями эмунеретской 
(вулканомиктовые песчаники, туфы кислого 
состава, туфобрекчии, игнимбриты и риолиты) 
и эргываамской свит (игнимбриты риолитово-
го и дацитового, потоки вулканического стек-
ла, реже пирокластические образования) [Бе-
лый, Белая, 1998] кампана позволяет считать, 
что изученная часть массива сформирована 
синхронно с вулканитами ОЧВП и, вероятно, 
комагматична эродированной верхней (кам-
панской) части разреза. 

Возраст Танюрерского плутона, опреде-
ленный Ar-Ar методом по амфиболу, биотиту 
и плагиоклазу, составляет 79.2±1.9, 79.7±0.4 и 
82.9±0.7, 77.3±0.4 млн лет соответственно [Ти-
хомиров и др., 2006]. 

Структурные взаимоотношения плутони-
ческих пород указывают на существование, 
как минимум, семи интрузивных фаз, разноо-
бразных по составу, от габброидов до лейко-
гранитов. Большую часть плутона составляют 
среднезернистые гранодиориты с равномер-
нозернистой и порфировидной структурой. 
Они сложены кварцем (15–25%), плагиокла-
зом An40-25 (40–50%), ортоклазом (15–25%), 
буроватым амфиболом (7–12%) в парагенезе с 
красновато-бурым биотитом (5–10%). В наибо-
лее меланократовых разностях присутствуют 
реликты гиперстена и авгита. Из акцессорных 
фаз широко распространены циркон, апатит, 
титаномагнетит, сфен, реже встречаются ортит 
и ильменит.

В породах массива присутствуют мелкозер-
нистые меланократовые включения, по соста-
ву варьирующие от гранодиоритов до габбро и 
монцонитов. Для всех них характерны резкий 
идиоморфизм плагиоклаза и темноцветных 
минералов по отношению к кварцу и K-Na по-
левому шпату. Обычно наличие такого типа 
включений рассматривается как проявление 
процесса механического (mingling) смешения 
магм основного и кислого составов [Granite 
…, 1990; Enclaves …, 1991 и ссылки в ней; 
Bryant et al., 1997; Попов и др., 1999; Скляров, 
Федоровский, 2006 и многие другие]. При этом 
предполагается, что образование магмы кисло-
го состава происходит в результате частичного 
плавления корового материала под действи-
ем высокотемпературной основной магмы. 
При дальнейшем поступлении новых порций 
основной магмы она частично смешивается 
с новообразованной кислой магмой в жидком 
состоянии и образует в ней включения. По-
скольку основная магма имеет более высокую 
температуру в момент попадания в более низ-
котемпературную кислую магму, то она испы-
тывает частичное закаливание и в результате 
образовавшиеся включения имеют более мел-
козернистую структуру, чем вмещающие их 
гранитоиды.

Петро-геохимические характеристики
Все авторы отмечают, что вулканиты ОЧВП 

по петро- и геохимическим характеристикам яв-
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ляются типичными надсубдукционными обра-
зованиями активных континентальных окраин 
[Филатова, 1988; Объяснительная …, 2000; Сах-
но, 2001; Полин, Молл-Столкап, 1999; Котляр, 
Русакова, 2004; Геодинамика …, 2006, и др.].

По данным Н.И. Филатовой [1988], альб-
туронская базальт-андезитовая формация 
ОЧВП относится к известково-щелочной маг-
матической серии: она характеризуется высо-
кой глиноземистостью, пониженной желези-
стостью и магнезиальностью, боуэновским 
трендом дифференциации. По содержанию 
Sr, Zr, Ni, Co, V базальт-андезитовая форма-

ция наиболее близка к известково-щелочным 
образованиям континентальных окраин. Вы-
сокие значения отношений K2O/Na2O сближа-
ют их с вулканитами Андийского пояса [Объ-
яснительная …, 2000].

Химический состав формации меняется от 
фронтальной части к тыловой и выделяются 
соответственно низкокалиевая, нормально-
калиевая и высококалиевая субформации. На 
химическом составе формации сказывается 
и поперечная зональность ОЧВП. Вулканиты 
юго-западной части пояса, формировавшие-
ся на дорифейской континентальной коре, по 

Рис. 4.1.2. Схема геологического строения Центральной Чукотки, составлена П.Л. Тихомировым на осно-
ве геологической карты СССР м-ба 1: 250000 (1983 г.), с изменениями (Чукотский террейн на рис. 2.1.1)

А: 1 – кайнозойские впадины; 2 – выступы палеозойского фундамента мезозоид; 3 – смятые в складки образо-
вания триаса–юры–неокома (Верхояно-Чукотская складчатая область); 4 – мел-кайнозойские комплексы Корякско-
Камчатской складчатой области; 5 – образования позднеюрско-неокомовых вулканических дуг; 6 – отложения Раучу-
анского прогиба (верхняя юра - неоком); 7 – нижнемеловые отложения «предвулканогенной молассы» (Белый, 1977); 
8 – вулканиты ОЧВП; 9 – поздние платобазальты; 10 – крупные гранитоидные и габбро-гранитоидные плутоны; 11 
– габбро-ультрабазитовые массивы; 12 – Танюрерский плутон. 

Б: 1 – Сибирская платформа; 2–4 – складчатые области: 2 – Верхояно-Чукотская, 3 – Западно-Корякская, 4 – 
Корякско-Камчатская; 5 – Охотско-Чукотский вулканогенный пояс.
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сравнению с породами центральной его части 
(Пенжинский сектор) обогащены K2O, CaO, 
Al2O3, FeO, TiO2. Поперечная зональность 
подчеркивается и различиями содержаний 
элементов-примесей.

По данным В.Ф. Полин, В.Г. Сахно и Е.Дж. 
Молл-Столкап, раннемеловые базальтоиды и 
андезиты храктеризуются надсубдукционны-
ми геохимическими особенностями, которые 
включают обогащенность крупноионными 
литофильными элементами и легкими РЗЭ по 
сравнению с тяжелыми РЗЭ и высокозарядны-
ми элементами; отрицательными Nb-Ta анома-
лиями [Геодинамика …, 2006]. На диаграмме 
Th/Yb–Ta/Yb образцы раннемеловых базаль-
тов занимают поле известково-щелочных се-
рий активных окраин континентов.

В интрузивных породах одинаковой основ-
ности габбро-гранитной формации комагматич-
ной вулканитам базальт-андезитовой формации 
от массивов фронтальной части пояса к телам, 
располагающимся в его тылу, возрастает общая 
щелочность и калиевость, тогда как магнезиаль-
ность и известковистость уменьшается.

Для альб-раннесеноманской дацит-риоли-
товой формации Центрально-Чукотского сек-
тора, где она имеет наибольшую мощность, 
характерны возрастание степени кремнекис-
лотности вверх по разрезу, увеличение K2O, 
уменьшение CaO и суммарного железа; уро-
вень магнезиальности остается неизменным 
[Филатова, 1988].

Породы дацит-риолитовой формации отно-
сятся к известково-щелочной серии; они обла-
дают умеренной щелочностью, за исключением 
отдельных участков Чукотки [Филатова, 1988]. 
Натрий, как правило, преобладает над калием, 
величина K2O/Na2O невелика (≈0.57); породы в 
большинстве своем пересыщены глиноземом. 
Наиболее кислые разности характеризуются 
несколько пониженными по сравнению с клар-
ком содержаниями Ti, Mn, Zr, Cu, V, Sr, Ba, Pb 
и близким к кларку содержанием Cr [Филато-
ва, Дворянкин, 1974]. По содержанию Mg, Ti, 
Ca дацит-риолитовая формация не испытывает 
особых изменений по латерали. Щелочность, 
напротив, изменяется значительно.

Связанный с дацит-риолитовой формацией 
комагматичный комплекс субщелочных грани-
тов характеризуется обогащением Rb, Pb, Ba, Th 
и обеднением Sr, V, Mn, Ni, Co [Филатова, 1988].

По данным авторов [Геодинамика …, 2006] 
умеренно кислые и кислые породы ранне- и 

позднемеловых формаций ОЧВП по распре-
делению почти всех микроэлементов, в том 
числе редкоземельных, подобны вулканитам 
зрелых островных дуг. На диаграмме Дж. Пир-
са с соавторами [Pearce et al., 1984] точки ран-
немеловых вулканитов располагаются внутри 
поля гранитов вулканических дуг и активных 
окраин, частично попадая в поле внутриплит-
ных гранитов (рис. 4.1.3). 

Н.А. Горячев [1998] отмечает, что для то-
налитов, гранодиоритов, гранитов ранне-
позднемеловой серии ОЧВП характерны пре-
обладание натрия над калием (при равном от-
ношении их в гранитах), повышенные концен-
трации стронция.

Позднесеноманская–кампанская субще-
лочная дацитовая формация обладает в целом 
повышенной щелочностью и включает в себя 
щелочные разности (без модальных и норма-
тивных фельшпатоидов) и реже – породы нор-
мальной щелочности [Филатова, 1988]. Сум-
марная щелочность в наиболее кислых разно-
стях превышает 8%; содержания K2O – около 
4%, натрия 3.7–4.8%, средние величины K2O/
Na2O ~1. Щелочность дацитовой формации 
возрастает вверх по разрезу, при этом умень-
шаются содержания CaO, Al2O3, MgO. Породы 
формации характеризуются повышенными со-
держаниями Pb, Ba и пониженными – V, Ni, Co, 
Mn, что сближает их с шошонитами.

Для субщелочной дацитовой формации ха-
рактерны изменения общей щелочности, со-
держаний калия и натрия, алюминия и кальция 
в различных секторах ОЧВП. Так же как и для 
дацит-риолитовой формации, эти изменения 
связаны с различными особенностями фунда-
мента пояса. В общем случае содержание лито-
фильных элементов обнаруживает положитель-
ную связь со степенью континентальной зрело-
сти и мощности земной коры [Филатова, 1988].

Субвулканические тела дацитового, риодаци-
тового и риолитового состава в составе субще-
лочной дацитовой формации обогащены W, Be, 
Mo, Bi. Мелкозернистые гранодиориты, гранит-
порфиры обогащены Mo, Be, As, но содержат 
также повышенные количества Ni, Co, Pb, Bi.

По данным авторов работы [Геодинами-
ка…, 2006], породы позднесенонской трахит-
трахириолит-аляскитовой формации по петрохи-
мическим признакам разделяются на две серии: 
1) низкощелочную, с натриевым уклоном, высо-
коглиноземистую и известковистую; 2) субще-
лочную, с калиевым уклоном, дифференциро-
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ванную с вариациями кремнекислотности от 64 
до 78%. Породы последней принадлежат плюма-
зитовому типу, пересыщены кремнекислотой и 
глиноземом, богаты и пересыщены щелочами.

Н.А. Горячев лейкократовые биотитовые, 
реже биотит-мусковитовые граниты позднеме-
ловой серии относит к гранитам S-типа. Гра-
нитоиды щелочно-гранитовой позднемеловой 
ассоциации умереннокислые, калинатровые с 
суммарными концентрациями щелочей 9–12%. 
Гранитоиды отличаются повышенными концен-
трациями циркония, иттрия и ниобия и относят-
ся к типичным гранитам А-типа [Горячев, 1998].

Магаданский батолит. Петро-геохими-
ческие характеристики всех комплексов и се-
рий Магаданского батолита детально рассмо-
трены в работе [Андреева и др., 1999], по кото-
рой ниже дается их краткое описание. В более 
ранней работе [Андреева, Изох, 1990] для Ма-
гаданского батолита отмечалось чередование 
пород натриевой и калиево-натриевой серий 
с постепенным возрастанием общей щелочно-
сти пород с ростом кремнекислотности и более 

сложным распределением K2O и Na2O внутри 
серии или комплекса.

Венцовский комплекс Магаданского бато-
лита по петрохимическому составу отвечает 
бимодальной серии, сложенной габброидами 
и гранитами. Повышенная глиноземистость 
свидетельствует о принадлежности основных 
пород к продуктам островодужного магматиз-
ма (аналоги высокоглиноземистых базальтов 
юных островных дуг), а пониженные содержа-
ния MgO сближают их с базитами окраинных 
морей. По мере роста кремнекислотности в по-
родах возрастают содержания Na2O и падают 
– CaO и FeO; поведение других главных эле-
ментов имеет более сложный характер. Вариа-
ции редкоэлементного состава в габброидах (в 
частности, различия в суммарном содержании 
РЗЭ и типе Eu-аномалии (рис. 4.1.4, А) указы-
вают на гетерогенность первичных расплавов. 
Величина εNd в образцах габброидов меняется 
от +4 до +7.

Плагиограниты венцовского комплекса ха-
рактеризуются повышенной кремнекислотно-

Рис. 4.1.3. Диаграмма Rb–(Y+Nb) для кислых вулканических пород Чукотского звена Охотско-
Чукотского вулкано-плутонического пояса, по [Геодинамика …, 2006] и Охотского сектора (Арманская и 
Малтано-Ольская вулканоструктуры) [Акинин, Миллер, 2011

1–5 – формации: 1 –  раннемеловые, 2 – ранне-позднемеловые риолитовые, 3 – позднемеловая риодацитовая, 4 – 
позднемеловая трахидацит-трахириолит-аляскитовая, 5 – палеогеновые трахибазальтовая и трахибазальт-трахидацит-
комендит-щелочногранитная; 6 – риолиты ольской свиты
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Рис. 4.1.4. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ для пород венцовского комплекса (А) и нюклинской 
серии (первый и второй ритмы) (Б, В), по: [Андреева и др., 1999]

стью (более 74% SiO2), умеренной глиноземи-
стостью, высокими содержаниями кальция и 
низкими – калия. По мнению авторов [Андрее-
ва и др., 1999], плагиограниты по содержанию 
большинства редких элементов приближаются 
к плагиогранитам офиолитовых комплексов.

Породы нюклинской габбро-диорит-
гранитной серии относятся к высоконатриевым 
и низкокалиевым породам с нормальной общей 
щелочностью, однако тренды поведения K2O от-
носительно SiO2 достаточно сложные в породах 
разных ритмов. Элементы-примеси устанавли-
ваются в содержаниях, отвечающих натриево-
му типу щелочности при умеренной известко-
вистости. В породах первого ритма от ранних 
фаз к поздним увеличивается содержание Rb и 
уменьшается содержание Sr. В гранитах второ-
го ритма отмечается существенно более высо-
кое содержание Rb, Ba, существенно меньшее 
содержание Sr, а также понижение содержаний 
Ni, Co, Mo, Cu, Zn и повышение Ag.

Распределение РЗЭ в габбро-диоритах, 
кварцевых диоритах, трондьемитах, лейкогра-
нитах показывает рост суммарных содержаний 
от габбро-диоритов к кварцевым диоритам и 
появление отрицательной Eu-аномалии (рис. 
4.1.4, Б). Степень фракционирования спектров 
РЗЭ для трондьемитов-лейкогранитов и квар-
цевых диоритов одинаковая (рис. 4.1.4, Б, В). 
Трондьемиты отличаются наиболее низкими 
содержаниями в легкой части спектра и наибо-
лее высокими – в тяжелой.

Породы ольской габбро-диорит-гранитной 
серии относятся к ассоциациям натриевого 
типа с повышенной щелочностью: почти во 
всем интервале кремнекислотности Na2O пре-
обладает над K2O, и только в гранитах наблю-
даются обратные соотношения. Особенность 
ольской серии заключается в непрерывном 
характере перехода от габбро-диоритов к гра-
нитам, широком распространении кварцевых 
диоритов и отсутствии лейкогранитов. В глав-
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ных типах пород ольской серии, в сравнении 
с нюклинской, происходит увеличение содер-
жаний таких элементов-примесей, как Ba, Sr, 
Zr, Hf, V, и уменьшение концентраций Rb. На 
варационных диаграммах SiO2– Rb, Ba, Sr, K/
Rb, Ba/Rb, K2O–Rb четко выраженные эволю-
ционные тренды отмечаются только для Rb.

Хондрит-нормализованные спектры рас-
пределения РЗЭ диоритов, кварцевых диоритов 
характеризуются обогащением легкими РЗЭ 
и обеднением тяжелыми (Ce/Yb)N=3.9; в квар-
цевых диоритах появляется отрицательная Eu-
аномалия (рис. 4.1.5, А). Суммарные содержа-
ния РЗЭ в гранодиоритах близки к таковым в 
диоритах–кварцевых диоритах, но Eu-аномалия 
отсутствует. Граниты обладают максимальным 
содержаниями легких лантаноидов (80–100 хон-
дритовых); для них характерна хорошо проявлен-
ная отрицательная Eu-аномалия (рис. 4.1.5, Б).

Конгалинский гранодиорит-гранитный ком-
плекс относится к калиево-натриевым ассоциа-

циям с нормальным типом щелочности: с увели-
чением кремнекислотности пород в них быстро 
возрастает роль калия. В отличие от гранитоидов 
предшествующих серий в гранодиоритах и ада-
меллитах конгалинского комплекса присутствует 
нормативный диопсид. Граниты пересыщены 
глиноземом (ASI = 1.02–1.13) и содержат норма-
тивный корунд. На диаграммах SiO2–Na2O, K2O, 
Al2O3 и другие компоненты выделяются дискрет-
ные поля, отвечающие гранодиоритам, адамел-
литам и лейкогранитам [Андреева и др., 1999]. 
Концентрации Cs и Rb в гранитоидах превыша-
ют таковые в гранитоидах предыдущих серий 
почти в 2 раза и во столько же раз обеднены Sr.

Распределение РЗЭ в гранодиоритах и ада-
меллитах конгалинского комплекса характери-
зуется асимметричным спектром и отчетливой 
отрицательной Eu-аномалией (рис. 4.1.5, В).

Магаданская габбро-диорит-гранитная серия 
относится к калиево-натриевым ассоциациям с 
нормальным типом щелочности. Однако часть 

Рис. 4.1.5. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ для пород среднего (А) и гранитного состава ольской 
серии (Б) и конгалинского комплекса (В), по: [Андреева и др., 1999]
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составов базитов (включая кварцевые диори-
ты) располагается вдоль границы, разделяющей 
поля известково-щелочных и субщелочных по-
род, а некоторые образцы находятся в области 
субщелочных пород на диаграмме кремнезем и 
сумма щелочей [Андреева и др., 1999]. В первом 
ритме магаданской серии равенство щелочей 
достигается при 67–68 мас. % SiO2, но с увели-
чением кремнекислотности роль калия быстро 
возрастает. Во втором ритме калий преобладает 
над натрием, начиная с диоритов. Содержания 
редких элементов близки к таковым в соответ-
ствующих породах предшествующих серий, 
но характеризуются более высокими концен-
трациями Rb в лейкогранитах первого ритма и 
в гранитоидах второго ритма. Содержания ба-
рия, отношения K/Rb, Rb/Sr отличаются боль-
шим разбросом значений, особенно в гранит-
лейкогранитной области.

По составу и распределению РЗЭ в первом 
ритме магаданской серии выделяются две груп-
пы пород: 1) габбро-диориты, диориты, квар-

цевые диориты, гранодиориты; 2) адамеллиты, 
граниты, лейкограниты. Спектры пород первой 
группы характеризуются обогащением в легкой 
части, присутствием отрицательной Eu-аномалии 
(рис. 4.1.6, А). Спектры второй группы пород от-
личаются большим обогащением в легкой части, 
некоторым ростом тяжелых РЗЭ в гранитах и 
значительным углублением Eu-аномалии (рис. 
4.1.6, Б). Во втором ритме породы от диорита 
до гранодиорита обладают в сравнении с анало-
гичными разностями предшествующего ритма 
более высокими содержаниями как легких, так и 
тяжелых лантаноидов (рис. 4.1.6, В, Г).

Светлинская габбро-гранитная серия пред-
ставлена высоконатриевыми породами с нор-
мальным типом щелочности. При этом по сум-
марному содержанию щелочей низкокремнезе-
мистые породы обоих ритмов серии занимают 
промежуточное положение между известково-
щелочными и субщелочными породами. Ха-
рактерной особенностью является высокое 
значение Na/K отношения в основных породах. 

Рис. 4.1.6. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ для пород базитового (А, В) и гранитного (Б, Г) 
состава первого и второго ритма магаданской серии, по: [Андреева и др., 1999]
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Петрохимический состав гранитоидов близок 
к тоналитам. Первый ритм – высоконатрие-
вый, второй ритм – умеренно-калиевый, сум-
ма щелочей не превышает 8 мас.%. Изменение 
режима щелочности по сравнению с предыду-
щей серией привело к резкому снижению со-
держаний Rb, Cs и увеличению Sr.

Содержания РЗЭ в породах светлинской се-
рии находятся в наиболее узком из всех серий 
интервале. Хондрит-нормализованные спектры 
характеризуются обогащением в легкой части 
и обеднением в тяжелой (Ce/Yb)N от 2.1 до 5.2 
(рис. 4.1.7, А). Максимальное обогащение лег-
кими лантаноидами характерно для кварцевых 
диоритов и адамеллитов. Спектры диоритов, гра-
нодиоритов и гранитов более пологие. В породах 
гранит-лейкогранитной группы отчетливо выра-
жена отрицательная Eu-аномалия (рис. 4.1.7, Б).

Дукчинская диорит-гранитная серия от-
носится к натриевым сериям повышенной 
щелочности. По содержанию щелочей наи-
менее кремнекислые породы первого ритма 
дукчинской серии занимают промежуточное 
положение между известково-щелочными и 
субщелочными. По мере роста кремнекислот-
ности составы пород смещаются в область 
известково-щелочных. В породах второго 
ритма содержания калия и натрия отвечают 
известково-щелочному ряду. Гранитоиды по 
химическому составу приближаются к грано-
сиенитам. В отличие от гранитоидов натрие-
вых серий первого мегаритма, породы дукчин-
ской серии характеризуются более высокими 
содержаниями Rb и низкими – Sr.

Для пород дукчинской серии характерно 
повышение суммарных концентраций РЗЭ с 
ростом кремнекислотности (см. рис. 4.1.7). За 
счет высоких содержаний тяжелых лантанои-
дов спектры распределения РЗЭ кислых пород 
приближаются к симметричным. В адамелли-
тах, гранитах и лейкогранитах первого ритма 
отмечается резкая отрицательная Eu-аномалия 
(Eu/Eu* = 0.4) (рис. 4.1.7, Г). Во втором ритме 
все породы имеют почти равное распределение 
РЗЭ. Отрицательная Eu-аномалия меньшей глу-
бины, чем в первом ритме, наблюдается в грано-
диорит- и гранит-порфирах (рис. 4.1.7, Д).

По данным М.Н. Захарова и др. [2001], 
cредний состав пород Магаданского батолита 
отвечает кварцевому диориту с содержанием 
SiO2 61.35%. и суммой щелочей 5.4%. В поро-
дах Магаданского батолита наблюдается прямая 
корреляционная зависимость между содержа-

ниями SiO2 и Na2O+K2O и они могут рассматри-
ваться как единая петрохимическая серия.

По данным М.Н. Захарова и др. [2001], сред-
ний состав венцовского комплекса отвечает лей-
кократовому габбро-нориту с содержанием SiO2 
44.4%, существенные вариации наблюдаются в 
значениях FeO/MgO, при среднем 1.16%. Габбро 
венцовского комплекса относится к островодуж-
ной толеитовой серии, тогда как габброиды и 
гранитоиды магаданской и последующих серий 
– к известково-щелочной. По сравнению с толеи-
тами венцовского комплекса габбро магаданской 
серии отличаются меньшей основностью, пони-
женными содержаниями MgO, более высоким 
K2O/Na2O  отношением. Гранитоиды Магадан-
ского батолита неоднородны по составу. Сре-
ди них выделяются разновидности с натриевой 
(K2O/Na2O<1) и калиевой (K2O/Na2O>1) специ-
фикой. Содержание кремнезема в Na-гранитах 
колеблется от 65.8 до 72.4, среднее содержание 
щелочей составляет 7.16%. По большинству пе-
трохимических параметров Na-граниты относят-
ся к Кордильерскому типу I-гранитов. Большин-
ство гранитоидов Магаданского массива отно-
сится к высокоглиноземистым и низкощелочным 
разновидностям, в которых по мере роста крем-
некислотности пород увеличивается их общая 
щелочность, отношение K2O/Na2O и FeO/MgO.

По данным М.Н. Захарова [Захаров и др., 
2001], в составе Магаданского батолита пре-
обладают гранитоиды известково-щелочного 
ряда, сопоставимые с породами интрузивной 
фации внешней зоны ОЧВП, тогда как габбро 
ранних фаз массива является представителем 
островодужных толеитов, которые не харак-
терны для ОЧВП как составной части активной 
континентальной окраины андийского типа.

Гранитоиды Магаданского батолита характе-
ризуются кларковыми и более низкими содер-
жаниями Rb, Cs, Li, K, Sr, P, Zr, Ti, V, Mn, Co, Cr, 
Ni, несколько повышены содержания Ba [Заха-
ров и др., 2001]. Отмечается геохимическая спе-
циализация гранитоидов на W, Mo, Au, Ag и Cu, 
более сильная в К-гранитах, чем в натриевых.

Первичные отношения 87Sr/86Sr, определен-
ные в породах некоторых интрузивных серий и 
комплексов Магаданского батолита, характери-
зуются низкими значениями. Так, в кварцевых 
диоритах и гранодиоритах главного ритма ма-
гаданской серии они составляют 0.7036±0.0002, 
в щелочных гранитах – 0.7032±0.0005 [Андре-
ева и др., 1979]; в лейкогранитах нюклинской 
серии 0.7039±0.0004 [Андреева и др., 1999]. 
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По данным И.Н. Котляра и др. [2001] эти отно-
шения в гранодиоритах второй и лейкогранит-
порфирах четвертой фаз Магаданского батоли-
та составляют 0.7028±0.0001 и 0.7081±0.0003 
соответственно.

В работе [Андреева и др., 1999] показано, 
что базиты и гранитоиды Магаданского бато-

лита имеют близкий изотопный состав неоди-
ма в интервале +4.9–+6.5.

Танюрерский плутон фланговой зоны 
ОЧВП образует непрерывный ряд пород от 
от габбро до лейкогранитов, что хорошо ил-
люстрируют диаграммы оксиды–SiO2 (табл. 
4.1.21; рис. 4.1.8).

Таблица 4.1.2. Петрогенные (мас.%) и редкие элементы (г/т) в представительных образцах пород 
Танюрерского плутона ОЧВП

Компонент 1 2 3 4 5
SiO2 49.89 58.3 61.13 68.87 70.35
TiO2 0.56 0.84 0.74 0.37 0.31
Al2O3 21.62 16.18 16.22 14.18 14.03
Fe2O3 4.17 4.74 3.18 2.35 1.52
FeO 2.66 3.8 3.27 1.63 1.43
MnO 0.09 0.15 0.12 0.08 0.07
MgO 3.98 2.59 2.62 1.75 1.21
CaO 10.54 6.16 4.93 2.68 2.06
Na2O 2.35 3.65 3.90 4.13 3.79
K2O 1.41 2 2.78 2.87 4.38
P2O5 0.14 0.19 0.2 0.12 0.08
LOI 2.32 1.21 1 0.8 0.65
Сумма 99.73 99.81 100.09 99.83 99.88
Rb 67 63 76 85 140
Ba 900 1500 1200 800 700
Th - - - - -
U - - - - -
Ta - - - - -
Nb 4 5.4 7.1 7 8.1
Hf - - - - -
Zr 68 140 210 110 130
Y 9.5 21 25 15 16
Sr 630 480 420 290 210
La 9.7 21 21 14 32
Ce 21 48 48 34 67
Nd 11 22 25 14 26
Sm 2.6 4.2 4.7 2.6 3.7
Eu 0.77 1.2 1 0.66 0.58
Tb 0.39 0.68 0.69 0.45 0.48
Yb 1.1 2.2 2.3 1.6 2
Lu 0.18 0.35 0.37 0.23 0.32
1 – габбро; 2 – кварцевый диорит; 3 – кварцевый монцодиорит; 4 – гранодиорит; 5 – субщелочной гранит.

Анализы выполнены в химико-аналитическом центре ГИН РАН: главные элементы – методом мокрой химии, редкие и 
редкоземельные элементы – методами РФА и нейтронной активации соответственно

1Анализы всех пород Танюрерского плутона размещены на сайте http://geo.web.ru/db/msg.html?mid=1173816&uri=min.
htm, здесь даны только представительные анализы
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Рис. 4.1.8. Диаграммы оксиды–SiO2 для по-
род Танюрерского плутона, расположенного в по-
граничной зоне Центрально-Чукотского сектора и 
Восточно-Чукотской фланговой зоны ОЧВП
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Танюрерский плутон. Характеризуется 
умеренными концентрациями несовмести-
мых элементов. Их состав близок к средне-
му по верхней коре континентов. Хондрит-
нормализованные спектры распределения РЗЭ 
отличаются обогащением в легкой части спек-
тра на уровне 100 хондритовых, они практи-
чески горизонтальны в области тяжелых РЗЭ 
на уровне 10–20 хондритовых; отрицательная 
Eu-аномалия выражена во всех типах пород, 
за исключением габбро, наиболее интенсив-
ная аномалия в лейкогранитах (Eu*/Eun= 0.19–
0.60) (рис. 4.1.9, А). На спайдер-диаграммах 
элементов-примесей, нормированных по гра-
ниту океанических хребтов наблюдаются обо-
гащение крупноионными литофильными эле-
ментами относительно высокозарядных, отри-
цательная Nb-аномалия (см. рис. 4.1.9, Б).

На дискриминантных диаграммах, разде-
ляющих гранитоиды по геодинамическим об-
становкам формирования, точки Танюрерского 
массива расположены в поле гранититов вул-
канических дуг (рис. 4.1.9, В).

Происхождение и геодинамическая 
обстановка формирования

Большинство авторов считают, что Охотско-
Чукотский вулканический пояс маркировал 
окраину Азиатского континента андийского 
типа в меловое время [Филатова, 1988; Горя-
чев, 1998; Nokleberg et al., 2001; Полин, Молл-
Столкап, 1999; Объяснительная …, 2000; Но-
клеберг и др., 2000; Богданов, Филатова, 2001; 
Сахно, 2001; Hourigan, Akinin, 2004; Акинин, 
Ханчук, 2005; Геодинамика …, 2006, и др.].

Заложение ОЧВП в альбское (позднеаль-
бское) время было связано с субдукцией океа-
нической плиты Тихого океана под Евразиат-
скую плиту. Н.И. Филатова [1988] реконстру-
ирует два этапа в развитии пояса и связывает 
это с изменением геодинамического режима и 
характера вулканогенных образований в нача-
ле сенона. Анализ размещения фаций нижне-
верхнемеловых отложений и реконструкция 
глубины магмогенерирующей области позво-
ляют предполагать, что угол наклона сейсмо-
фокальной зоны не превышал 30° [Филатова, 
1988]. Заложение ОЧВП происходило на ге-
терогенном фундаменте, состоящем из блоков 
переходной, а также разновозрастной конти-
нентальной коры, что обусловило изменение 
химизма позднеальбско-туронских известково-
щелочных вулканитов.

По данным Н.И. Филатовой [1988], на началь-
ном этапе глубинные части Охотско-Чукотского 
вулканического пояса находились в условиях 
умеренного сжатия, поэтому поднимающаяся 
известково-щелочная магма, образованная при 
плавлении мантийного клина над зоной субдук-
ции, формировала в коре промежуточные очаги, 
где расплав подвергался значительной диффе-
ренциации. Незначительная часть пород кислого 
состава ОЧВП могла образоваться за счет диф-
ференциации мантийного расплава базальтового 
или андезитового состава [Филатова, Дворянкин, 
1975]. В.Ф. Полин, Е.Дж. Молл-Столкап [1999] 
считают, что становление базальт-содержащих 
формаций ОЧВП в раннемеловой период про-
исходило в режиме преобладающего сжатия, 
и область магмогенерации в это время находи-
лась в верхних горизонтах мантии в пределах 
мантийного клина. По мнению авторов работы 
[Геодинамика …, 2006] петрологические и гео-
химические характеристики вулканитов ранне- 
и позднемеловых базальтоидов указывают на 
формирование из умеренно деплетированной 
мантии, различно обогащенной «надсубдукци-
онной компонентой».

В сеноне происходило накопление больших 
объемов вулканитов кислого состава (дацит-
риолитовая формации). Н.И. Филатова [1988] 
связывает это с усилением режима сжатия. В 
этих условиях известково-щелочные распла-
вы, поднимавшиеся от сейсмофокальной зоны, 
не достигали земной поверхности, формируя 
многочисленные интрузивные массивы. На 
этой стадии формирование основного объема 
формаций кислого состава связано с процесса-
ми палингенеза, приведшими к возникновению 
коровых очагов вторичной умеренно кислой 
магмы (вероятно, приближающейся по основ-
ности к андезитам-дацитам или к андезитам). 
Эволюция этой магмы завершилась образова-
нием эвтектоидных расплавов. 

Развитие коровых очагов анатектической 
магмы в фундаменте ОЧВП объясняется по-
вышенным тепловым потоком при внедрении 
в земную кору мантийных расплавов, которые 
поступали через систему глубинных разломов 
(рис. 4.1.10) [Филатова, Дворянкин, 1974; Фи-
латова, 1988; Объяснительная …, 2000]. Эти 
разломы определили возникновение попереч-
ных зон риолитового магматизма, нередко вы-
ходящих за пределы пояса. Подчеркивается 
также, что крупным полям развития кислых 
вулканитов соответствуют блоки земной коры с 
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Рис. 4.1.9. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ (А), спайдер-диаграммы элементов примесей, нор-
мированные на ORG (Б) и диаграмма Rb–(Y+Nb) (В) для пород Танюрерского плутона

1 – габбро; 2 – кварцевый диорит; 3 – кварцевый монцодиорит; 4 – гранодиорит; 5 – субщелочной гранит
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резко увеличенным по мощности «гранитным» 
слоем [Филатова, Дворянкин, 1975]. Возмож-
но, для таких кислых вулканитов характерны 
повышенные значения 86Sr/87Sr 0.7804, 0.715, 
отмеченные в работе [Захаров, Звизда, 1999] (в 
самой работе даны без уточнения, только кис-
лые вулканиты ОЧВП).

Авторы [Геодинамика …, 2006] также свя-
зывают источники магмогенерации средних 
и кислых пород с нижней и верхней корой. 
Позднесенонская кислая формация относится 
авторами к проявлениям внутрикорового маг-
матизма, связанного с плавлением метаморфи-
зованного предшествующими магматически-
ми процессами субстрата под воздействием 
флюидно-теплового потока, исходящего от 
внедрившихся в земную кору в сенонское вре-
мя колонн базальтоидных магм «надсубдукци-
онного» геохимического типа.

Магаданский массив. М.Н.Захаров с кол-
легами [2001] сопоставляют Магаданский мас-

сив по геологическому положению, спектру 
пород, вещественному составу и направлению 
эволюции родоначальных расплавов с При-
брежным батолитом Анд и подчеркивают, что 
Магаданский массив является главной состав-
ляющей активной континентальной окраины 
андийского типа.

Модель развития Охотского сектора ОЧВП 
В.В. Акинина, Дж.К. Хоуригана [Hourigan, Aki-
nin, 2004] предполагает, что Магаданский плу-
тон внутренней зоны пояса и гранитоиды п-ова 
Тайгонос (см. раздел 4.2.) внедряются, начиная 
с альбского времени, вслед за аккрецией Удско-
Мургальской островной дуги и продолжают 
внедряться в течение сеномана. Они также от-
мечают разрыв во времени между внедрением 
Магаданского батолита (~97 млн лет) и возрас-
том вулканитов внешней зоны ОЧВП (86 млн 
лет, по [Hourigan, Akinin, 2004]). За это время 
фронт надсубдукционного магматизма должен 
был мигрировать примерно на 200 км, что авто-

Рис. 4.1.10. Эволюция магматизма в Охотско-Чукотском окраинно-континентальном поясе, по: [Объ-
яснительная …, 2000]

I – появление связанных с зоной субдукции промежуточных очагов мантийной магмы и формирование альб-туронского 
комплекса; II – начальная стадия возникновения очагов коровых расплавов и накопления альб-сенонского комплекса; III – 
завершающая стадия развития коровых очагов с формированием вулкано-тектонических депрессий и кальдер 

1 – мантийные расплавы; 2 – вулканиты средне-основного состава альб-туронского комплекса; 3 – существенно 
коровые расплавы; 4 – вулканиты кислого состава альб-сеноманского комплекса; 5 – вулканические постройки
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ры объясняют выполаживанием субдукцирую-
щей плиты палео-Пацифики (Кула?).

Детально петрогенезис всех серий и ком-
плексов и всего Магаданского батолита в целом 
рассмотрен в работе [Андреева и др., 1999].

Для венцовского комплекса установлено, 
что генерация расплавов происходила с уча-
стием как вещества субдуцирующей океани-
ческой плиты, так и подлитосферной мантии, 
локализованной вблизи зоны субдукции.

В формировании базитовой группы пород 
принимали участие два типа расплавов. Пер-
выми внедрялись высокоглиноземистые и от-
носительно низкомагнезиальные магмы. Затем 
происходило внедрение высокомагнезиальных 
и относительно низкоглиноземистых распла-
вов. Дифференциация этих расплавов как на 
уровне становления массива, так и в проме-
жуточных камерах обеспечила формирование 
всей гаммы пород комплекса, включая и жиль-
ные разности.

Авторы [Андреева и др., 1999] считают, что 
плагиограниты венцовского комплекса – про-
дукты плавления океанической коры. Если бы 
они являлись глубокими дифференциатами ба-
зитовых магм, то содержания в них таких эле-
ментов как K, Rb, Sr, Ba, Zr, РЗЭ, были бы по-
вышены относительно базитовых пород, одна-
ко в действительности они, либо не отличают-
ся от базитов по содержаниям этих элементов, 
либо имеют более низкие их величины. Кроме 
того, в венцовском комплексе отсутствуют по-
роды среднего состава.

Для пород нюклинской серии предпола-
гается существование двух независимых ис-
точников генерации расплавов: мантийного 
и корового. Габбро-диориты и диориты обо-
их ритмов образовались, скорее всего, за счет 
дифференциации базитовых расплавов. Ис-
точником гранитоидов был гетерогенный ме-
таосадочный субстрат. При этом имело место 
частичное смешение кислого и основного рас-
плавов, а также существенное смешение раз-
личных типов коровых расплавов. Внедрение 
диоритов второго ритма происходило, когда 
гранитоидный очаг продолжал существовать, 
что привело к образованию синплутонических 
даек. Все породы обоих ритмов характеризу-
ются повышенным содержанием калия. Пред-
полагается, что основные расплавы были обо-
гащены калием, они привносили калий в кору, 
что привело к формированию высококалиевых 
и низконатриевых гранитов.

Для пород ольской серии, как и для по-
род нюклинской серии предполагается, что 
породы базитовой и гранитоидной групп 
произошли из двух различных источников, 
мантийного и корового. Коровый субстрат, 
вероятно, был представлен эффузивами 
андезит-риолитового ряда и метапелитами, 
испытавшими предшествующий плавлению 
щелочной метасоматоз. По-видимому, генера-
ция кварцдиорит-гранодиоритовых и гранит-
ных расплавов происходила за счет плавления 
разных частей зональной метасоматической 
колонны. Процессы смешения между кислы-
ми и основными расплавами вряд ли играли 
существенную роль в происхождении проме-
жуточных членов серии.

Конгалинский комплекс представлен пре-
имущественно породами гранодиорит-ада-
меллитовой группы, для него устанавливается 
чисто коровое происхождение родоначальных 
расплавов. Однако коровый источник был ге-
терогенным: генерация гранодиоритовых и 
адамеллит-гранитных магм происходила за счет 
плавления различных субстратов. Общая эво-
люционная направленность магматизма свиде-
тельствует о постепенном понижении роли на-
трия и опережающем росте калия по мере фор-
мирования более поздних интрузивов.

В процессе формирования пород магадан-
ской серии расплавы основного состава не-
однократно поступают в интрузивную камеру: 
они начинают оба ритма серии и внедряются в 
момент кристаллизации кварцевых диоритов, 
гранодиоритов, адамеллитов. Таким образом, 
базитовый очаг существовал в коре в течение 
длительного времени и поставлял тепло и ле-
тучие в область магмообразования. При этом 
происходило неоднократное пополнение оча-
га из мантии расплавами различного состава 
с увеличением содержаний калия, железа, ти-
тана в более поздних порциях. Наиболее рас-
пространенными гранитоидами магаданской 
серии являются гранодиориты, которые имеют 
коровое происхождение.

Явления сосуществования в интрузивной 
камере расплавов кислого и основного соста-
вов (минглинга) играли существенную роль 
в процессе формирования пород магаданской 
серии. Одновременно с этим часть гранитои-
дов (высококалиевые граниты) выплавлялась 
из коры без отчетливых признаков смешения.

Устойчиво повышенные содержания калия 
во всех породах магаданской серии и образова-
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ние ультракалиевых гранитов свидетельствуют 
о его привносе в область магмогенерации.

Как и для магаданской серии в процессе 
формирования пород светлинской серии отме-
чается неоднократное поступление базитовых 
расплавов в течение всего времени развития 
гранитоидного магматизма. Кварцевые диори-
ты, часть гранитоидов образовались при значи-
тельной роли процессов смешения расплавов. 
Адамеллиты, граниты и часть лейкогранитов 
формировались на более высоких уровнях коры 
и без существенного участия базитовых распла-
вов. Ультракалиевые и ультранатриевые лейко-
граниты произошли, по-видимому, за счет пред-
варительного обогащения субстрата калием.

Гранитоиды дукчинской серии имеют коро-
вое происхождение, при этом гранитоиды раз-
ного состава образовались из различных рас-
плавов, генерировавшихся за счет гетероген-
ного субстрата. Участие мантийных расплавов 
обеспечивало перенос тепла и щелочей.

Авторы [Андреева и др., 1999] произвели 
оценки глубин формирования различных пород 
Магаданского батолита по данным роговооб-
манкового геобарометра, а также оценку усло-
вий кристаллизации и флюидного режима – по 
данным расплавных и флюидных включений.

Показано, что максимальные глубины 
(11–13 км) отвечают образованию гранитоид-
ных расплавов, а минимальные (5–7) – кри-
сталлизации в интрузивной камере. Наибо-
лее распространенные породы Магаданского 
батолита, магаданская серия, формировались 
на глубине 7–8 км, при этом породы перво-
го мегаритма кристаллизовались на большей 
глубине, чем второго.

Выявлен высокотемпературный (T ликвиду-
са 1120–1160ºС), «сухой» характер первичных 
базитовых магм (магаданская серия) и низко-
температурный характер гранодиоритовых, 
гранитных и лейкогранитных магм (темпера-
туры кристаллизации 760–640ºС). Кристалли-
зация магм протекала в условиях мезоабис-
сальной фации глубинности, при давлениях 
2.5–3.8 кбар, но отдельные ранние вкраплен-
ники начинали кристаллизоваться при давле-
ниях ~5 кбар. Кристаллизация поздних порций 
гранодиоритовых, а также почти всего объема 
гранитных и лейкогранитных расплавов проте-
кала в условиях кипения (отделения магмати-
ческого флюида). Установлено, что основными 
компонентами флюидов для пород венцовско-
го комплекса и ряда базитовых магм являлась 

углекислота, для подавляющей части магмати-
тов Магаданского батолита – вода и хлор.

Данные по изотопному составу неодима в 
породах Магаданского батолита [Андреева и 
др., 1999] свидетельствует о единстве источ-
ника коровых пород всех габбро-гранитных 
серий; протолитом гранитоидов являлась 
аккреционно-островодужная континентальная 
кора, которая сформировалась на окраине Ази-
атского континента за счет переработки в зоне 
субдукции океанической коры. Сходные значе-
ния параметра εNd (от +3.3 до +5.8) в базитах 
и гранитоидах указывают на близость изотоп-
ных характеристик мантийного клина (веро-
ятного источника основных магм) и молодой 
аккреционно-островодужной коры.

О едином составе источника гранитоидов 
Магаданского батолита свидетельствуют дан-
ные по редким элементам. Это отражается в 
общих профилях спайдер-диаграмм элемен-
тов, нормированных по граниту океанических 
хребтов, для которых характерно обогащение 
литофильными элементами относительно вы-
сокозарядных, отрицательная Ta-аномалия 
(рис. 4.1.11). По данным Н.В. Андреевой и др., 
[1999], для гранитоидов также характерны по-
ниженные концентрации сидерофильных эле-
ментов (Co, Cr, Ni).

В целом, проблема происхождения габбро-
гранитных серий Магаданского батолита еще 
далека от окончательного решения. Авторы 
[Андреева и др., 1999] отмечают, что ни одна 
из гипотез, таких как кристаллизационная 
дифференциация, смешение расплавов, вер-
тикальная миграция очага магмообразования, 
не может объяснить все особенности состава 
пород. Авторы предполагают более сложные 
генетические связи между разновидностями 
пород в различных сериях. Они считают, что 
не только интрузивная серия, но и интрузив-
ный ритм отвечают самостоятельному магма-
тическому циклу, начинающемуся основными 
расплавами и заканчивающемуся кислыми.

Генезис габбро (габбро-диоритов) и дио-
ритов, составляющих начальные члены серий 
или ритмов, связан с фракционированием пер-
вичных расплавов состава кварцевых габбро-
норитов. Фракционирование, по-видимому, 
происходило в промежуточных магматических 
очагах и нарушалось смешением с основными 
расплавами различного состава.

Происхождение гранитоидов объясняется в 
рамках модели корового анатексиса, протекав-
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шего под влиянием теплового потока, вызван-
ного поступлением в область магмогенерации 
высокотемпературных расплавов основного 
состава и связанных с ними флюидов. Посту-
пление в кору основных расплавов фиксирует-
ся наличием базитов в начальных членах рит-

мов и синплутонических дайках. Авторы [Ан-
дреева и др., 1999] отмечают, что при форми-
ровании габбро-гранитных серий сегрегация 
анатектических расплавов проявлялась только 
на начальных этапах и на заключительных ста-
диях в краевых частях анатектического очага. 

Рис. 4.1.11. Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG для гранитоидов Мага-
данского батолита по сериям [Андреева и др., 1999]: I – нюклинская, II – ольская, III – магаданская, первый 
ритм, IV – магаданская, второй ритм, V – светлинская, VI – дукчинская

1 – трондьемит, 2 – плагиогранит, 3 – гранодиорит, 4 – адамеллит, 5 – гранит, 6 – лейкогранит
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Основная масса гранитоидных расплавов, сла-
гающая главный объем батолита, не претерпе-
вает существенной сегрегации, а ее петро- и 
геохимический состав отражает средневзве-
шенный состав источника генерации. Смеше-
ние коровых расплавов с мантийными имело 
место, но не являлось ведущим процессом.

В заключении авторы [Андреева и др., 1999] 
на примере изучения Магаданского батолита 
указывают на отсутствие крупных длительно 
сохраняющихся в коре объемов гранитоидной 
магмы. По-видимому, плавление коры проис-
ходило каждый раз во многих локальных оча-
гах одновременно и максимально проявлялось 
в местах наиболее крупных поступлений высо-
котемпературных базальтовых расплавов.

Танюрерский плутон. Гранитоиды плу-
тона по петрографическим и геохимическим 
особенностям соответствуют гранитам I-типа 
[Pitcher, 1987].

Массивы I-гранитов, как правило, имеют 
смешанный источник магм, т.е. плавление кон-
тинентальной коры индуцируется внедрением 
магм мантийного происхождения. Наличие 
меланократовых включений в породах Таню-
рерского массива свидетельствует о процессе 
смешения магм кислого и основного состава, 
что также характерно для батолитов активных 
окраин андийского типа. Хорошо выраженный 
Ta-Nb минимум и обогащение крупноионны-
ми литофильными элементами указывают на 
связь гранитоидов с надсубдукционной обста-
новкой. Геохимические характеристики свиде-
тельствуют о сходстве состава источника с со-
ставом верхней континентальной коры.

Комплексные оценки глубины становления 
Танюрерского плутона [Тихомиров, Лучицкая, 
2006б] указывают на формирование массива в 
пределах эпизоны на глубине примерно 4–5 км.

Выводы:
Постаккреционные гранитоиды Охотско-1. 

Чукотского окраинного вулканического пояса 
входят в состав вулкано-плутонических ассо-
циаций в виде гипабиссальных и субвулкани-
ческих тел или образуют многофазные габбро-
гранитные плутоны площадью до 2000 км2 (на-
пример, Магаданский батолит)

Состав гранитоидных формаций меняет-2. 
ся как по латерали от внутренней (фронталь-
ной) к внешней (тыловой) зоне ОЧВП, так и 
от раннемелового к позднемеловому этапу 
развития пояса. Примером первого варианта 

является разделение габбро-диоритовой фор-
мации альб-туронского возраста на диорит-
гранодиоритовую (фронтальная зона) и 
гранит-монцодиоритовую субформации (ты-
ловая зона) [Филатова, 1988]. Второй вари-
ант иллюстрирует смена дукчинского габбро-
диорит-гранодиорит-гранитного комплекса 
на неорчанский габбро-диорит умеренно-
щелочно-гранитный ранне-среднеальбского и 
позднеальбского–сеноманского этапов, соот-
ветственно [Котляр, Русакова, 2004]; ранне-
позднемеловой тоналит-гранодиоритовой 
ассо циации позднемеловыми гранит-лейко-
гранитовой (S-тип) и щелочно-гранитной 
(A-тип) [Горячев, 1998]; умеренно-кислых 
гранитоидов сеноман-сенонского цикла, габ-
бро монцодиоритами, трахиандезитами, лати-
тами раннего сенона и аляскитовыми гранит-
порфирами и лейкократовыми гранитами позд-
него сенона [Геодинамика …, 2006].

От фронтальной к тыловой зоне пояса в 
интрузивных породах одинаковой основности 
габбро-гранитной формации возрастает общая 
щелочность и калиевость, тогда как магнези-
альность и известковистость уменьшаются 
[Филатова, 1988]. От раннего к позднему этапу 
развития ОЧВП гранитоиды становятся более 
лейкократовыми, возрастает общая щелоч-
ность и калиевость.

Геохимические данные для типового мно-3. 
гофазного Магаданского габбро-гранитного 
плутона подтверждают надсубдукционную 
природу слагающих его комплексов и сходство 
с гранитоидными батолитами I-типа андийской 
окраины. Комплекс геохимических, изотопных 
и петрологических данных свидетельствует 
о сложном взаимодействии коровых анатек-
тических и мантийных расплавов в процессе 
формирования батолита, единстве источника 
коровых пород всех габбро-гранитных серий, 
а также о том, что протолитом гранитоидов яв-
лялась аккреционно-островодужная континен-
тальная кора [Андреева и др., 1999].

Имеющиеся сводки по датировкам плуто-4. 
нических гранитоидных комлексов Rb-Sr мето-
дом [Котляр, Русакова, 2004; Жуланова и др., 
2007] показывают, что их возраст укладывает-
ся в интервал 102±4–94±2 млн лет (дукчинский 
и неорчанский комплексы). Датирование Ar-Ar 
методом [Тихомиров и др., 2006] дает более 
молодые возраста 77.3±0.4–82.9±0.7 млн лет 
(Танюрерский массив). Геохронологические 
данные, полученные Rb-Sr и K-Ar методами 
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для Магаданского батолита, дают интервал 
138±9–96±6 млн лет.

4.2. Центрально-Тайгоносский и 
Береговой террейны, п-ов Тайгонос: 

Восточно- и Прибрежно-Тайгоносский 
пояса гранитоидов

Геологический очерк
Геологическое описание структуры и со-

става формаций Центрально-Тайгоносского и 
Берегового террейнов дано в разделе 2.3.

По данным Г.Е. Некрасова [1976], в юж-
ной части п-ова Тайгонос выделяют два по-
яса гранитоидов: Восточно-Тайгоносский и 
Прибрежно-Тайгоносский.

Восточно-Тайгоносский пояс представлен 
преимущественно одноименным массивом, 
имеющим юго-западную–северо-восточную 
линейную ориентировку, его протяженность 
составляет 200 км при ширине 25 км. Его 
юго-восточная граница осложнена Южно-
Тайгоносским надвигом (см. рис. 2.3.2 в разде-
ле 2.3). Гранитоиды Восточно-Тайгоносского 
массива прорывают образования Центрально-
Тайгоносского и Берегового террейнов.

Интрузивы Прибрежно-Тайгоносского по-
яса прорывают отложения Берегового террей-
на. Они сложены небольшими телами габбро-
диоритового или габбро-диорит-тоналит-
гранодиоритового состава, располагающимися 
вдоль юго-восточного побережья полуострова.

Возраст гранитоидов обоих поясов ранее 
определялся как ранне-позднемеловой, так как 
они прорывают позднеюрские–раннемеловые 
отложения Берегового террейна, а наиболее 
поздние их дифференциаты прорывают отло-
жения апта–альба и встречаются в виде галь-
ки в отложениях сеномана–турона и сенона на 
п-овах Маметчинский и Елистратова, куда на 
северо-восток продолжаются структуры п-ова 
Тайгонос [Некрасов, 1976].

40Ar–39Ar датировки составляют 103.3±±0.3 
и 103.1±±0.5 млн лет по биотиту из грано-
диорита и биотитового гранита Восточно-
Тайгоносского пояса; по роговой обманке и 
биотиту из габбро-диорита, роговой обманке 
из габбро соответственно 100.9±0.6, 101.3±0.5, 
103.5±1.9 и 101.1±0.4 млн лет для Прибрежно-
Тайгоносского пояса [Бондаренко и др., 1999].

Данные U-Pb SHRIMP датирования по 
цирконам подтвердили раннемеловой воз-

раст гранитоидов Восточно- и Прибрежно-
Тайгоносского поясов. Изотопные исследо-
вания были выполнены Дж. Хоуриганом на 
SHRIMP-RG в Стенфордском микроаналити-
ческом центре. Для цирконов из гранитоидов 
обоих поясов характерно наличие зональ-
ности, параллельной кристаллографическим 
ограничениям, и отсутствие ксеногенных ядер, 
что указывает на магматическое происхожде-
ние популяции цирконов (рис. 4.2.1, табл. 
4.2.1). Изотопный анализ пар ядро–оболочка 
не дает значительной разницы в наблюдаемых 
U–Pb возрастах. Для гранодиоритов Восточно-
Тайгоносского массива получены значения 
103.4±1.7; 97.0±1.1 и 104.6±1.0 млн лет (см. 
рис. 4.2.1, А–В); для тоналитов юго-западной 
части Прибрежно-Тайгоносского пояса – 106.5 
±0.9 млн лет (см. рис. 4.2.1, Г) и тоналитов 
Хылвылчунского плутона в устье р.Кенгевеем 
(северо-восточная часть пояса) – 105.6±1.1 млн 
лет (см. рис. 4.2.1, Д) [Hourigan, 2003; Лучиц-
кая и др., 2003]. Для цирконов из гранитоидов 
Прибрежно-Тайгоносского получены отдель-
ные значения возраста ~110 млн лет, указыва-
ющие, что в этой популяции цирконов может 
присутствовать более древний компонент.

Для гранитоидов Хылвылчунского плутона 
есть также данные абсолютного датирования 
K-Ar методом, указывающие на его поздне-
меловой возраст (96±2–81±1 млн лет) [Палан-
джян, 1997].

Геохронометрические данные (K-Ar метод), 
представленные в работах [Жуланова и др., 
2007; Русакова, 2009], по мнению авторов, сви-
детельствуют о том, что возраст (реликтовая 
датировка) восточно-тайгоносского комплек-
са составляет 119 млн лет, а интервалы 99–96, 
90–86, 78–75 млн лет отражают моменты по-
вторного включения изотопных часов после 
термальных событий.

Взаимоотношения пород и 
петрографический состав 

плагиогранитных комплексов
Прибрежно-Тайгоносский пояс. Юго-

западнее м. Поворотный интрузивные по-
роды образуют кварцевый диорит-тоналит-
гранодиоритовый массив (см. рис. 2.3.3, раздел 
2.3). С северо-востока массив имеет тектони-
зированный интрузивный контакт с пласти-
ной серпентинизированных гарцбургитов, 
вероятно, являющейся продолжением полосы 
Главного меланжа (рис. 4.2.2). Вдоль контак-



287

та кварцевые диориты сильно раздроблены и 
ожелезнены, отмечаются мелкие (15–50 см) 
дайки микрогранит-порфиров, секущие гарц-
бургиты. Далее в северо-восточном направле-
нии серпентинизированные гарцбургиты по 
тектоническому контакту граничат с блоком, 
сложенным габбро, диоритами и в меньшей 
степени тоналитами, который, в свою оче-
редь, подстилается пластиной, сложенной 
вулканогенно-осадочными отложениями ла-
герной толщи. Вдоль контакта присутствуют 
маломощные линзы серпентинитов. Лагерная 
толща содержит пачки полимиктового и вул-
каномиктового флиша, в которых обнаруже-
ны Buchia волжско-валанжинского возраста 
(определение В.П. Похиалайнена, СВКНИИ, 

Магадан) и радиолярии волжско-готеривского 
диапазона из кремнисто-глинистых прослоев 
(определение И.Е. Пральниковой, ГИН РАН) 
[Чамов, Андреев, 1997]. Базальты лагерной 
толщи имеют островодужную природу [Чехов, 
Паланджян, 1994; Соколов и др., 1999].

На северо-западе массив имеет интрузив-
ный контакт с вулканогенно-осадочными от-
ложениями лагерной толщи. Эндоконтактовая 
фация массива представлена мелкозернистыми 
габбро и диоритами. Вблизи контакта породы 
массива содержат ксенолиты вмещающих по-
род. Массив сложен кварцевыми диоритами, 
тоналитами, гранодиоритами, связанными по-
степенными переходами. Породы массива се-
кутся дайками аплитовидных гранитов мощно-

Рис. 4.2.1. Диаграммы с конкордией и катодолюминисцентные изображения цирконов для гранитоидов 
Восточно-Тайгоносского (А–В) и Прибрежно-Тайгоносского поясов (Г, Д)
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Рис. 4.2.1. Окончание
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Таблица 4.2.1. Результаты U-Pb исследований цирконов из гранитоидов Прибрежно- и Восточно-
Тайгоносского поясов

№ан. U (г/т) Th (г/т) Th/U 207Pb/206Pb 238U/206Pb Возраст, 
млн лет 

Средневзвешенная 
величина возраста

13.5.1 гранодиорит
13.5-1 96 55 0,58 0,05318 ±0,00347 57,56 ±1,46 111,0 ±2,8 106,2 ± 1,1 млн лет 

СКВО = 0.90
n = 16/16            

13.5-2 137 82 0,60 0,05387 ±0,00239 60,44 ±1,32 105,8 ±2,3
13.5-3 71 32 0,45 0,05689 ±0,00366 56,69 ±1,71 112,7 ±3,4
13.5-4 191 91 0,47 0,05311 ±0,00223 59,96 ±1,08 106,6 ±1,9
13.5-5 320 92 0,29 0,04802 ±0,00184 60,73 ±0,83 105,3 ±1,4
13.5-6 252 124 0,49 0,04987 ±0,00163 59,92 ±0,88 106,7 ±1,6
13.5-8 306 85 0,28 0,05248 ±0,00240 60,76 ±0,86 105,2 ±1,5
13.5-9 991 496 0,50 0,04831 ±0,00108 59,39 ±0,87 107,6 ±1,6
13.5-10 1340 723 0,54 0,04863 ±0,00087 59,60 ±0,67 107,3 ±1,2
13.5-11 139 38 0,27 0,05066 ±0,00215 57,85 ±1,29 110,5 ±2,5
13.5-12 128 61 0,48 0,04844 ±0,00267 61,23 ±1,18 104,4 ±2,0
13.5-13 121 54 0,44 0,05243 ±0,00271 59,36 ±1,29 107,7 ±2,3
13.5-14 985 470 0,48 0,04891 ±0,00122 61,13 ±0,89 104,6 ±1,5
13.5-15 84 24 0,29 0,05305 ±0,00415 60,57 ±1,61 105,6 ±2,8
13.5-16 316 158 0,50 0,05115 ±0,00156 60,35 ±1,03 105,9 ±1,8
17.1.7 тоналит
17.1-1 550 191 0,35 0,05075 ±0,00129 60,82 ±0,92 105,1 ±1,6 105,6 ± 1,1 млн лет 

СКВО = 1.3
n = 13/16              

17.1-2 542 201 0,37 0,05111 ±0,00146 60,56 ±0,73 105,6 ±1,3
17.1-3 386 126 0,33 0,04803 ±0,00170 63,30 ±0,92 101,0 ±1,5
17.1-4 262 68 0,26 0,05260 ±0,00294 60,44 ±0,96 105,8 ±1,7
17.1-5 396 108 0,27 0,04975 ±0,00139 59,80 ±0,98 106,9 ±1,7
17.1-6 551 194 0,35 0,04954 ±0,00117 59,44 ±0,87 107,5 ±1,6
17.1-7 673 350 0,52 0,04901 ±0,00102 59,86 ±0,72 106,8 ±1,3
17.1-8 813 437 0,54 0,04902 ±0,00134 60,80 ±0,79 105,2 ±1,4
17.1-9 363 139 0,38 0,04920 ±0,00179 62,29 ±0,97 102,7 ±1,6
17.1-10c 371 103 0,28 0,04949 ±0,00174 59,88 ±1,63 106,8 ±2,9
17.1-11 271 67 0,25 0,04905 ±0,00258 57,21 ±0,92 111,7 ±1,8
17.1-12 370 134 0,36 0,04847 ±0,00123 62,33 ±0,86 102,6 ±1,4
17.1-13 577 279 0,48 0,05095 ±0,00101 58,63 ±0,82 109,0 ±1,5
17.1-14 336 123 0,37 0,04901 ±0,00136 64,89 ±1,20 98,6 ±1,8
17.1-15 428 184 0,43 0,05111 ±0,00127 60,61 ±1,06 105,5 ±1,8
17.1-16 401 135 0,34 0,04995 ±0,00121 56,78 ±0,85 112,6 ±1,7
17.1-17 401 143 0,36 0,05025 ±0,00154 59,81 ±0,83 106,9 ±1,5
M-223/1 гранодиорит
M223/1-1 71 26 0,36 0,07393 ±0,00608 65,90 ±3,07 95,3 ±4,5 100,7 ± 1,2 млн лет 

СКВО = 0.85
n = 14/15            

M223/1-2 153 62 0,41 0,04144 ±0,00475 63,07 ±2,72 103,6 ±4,5
M223/1-3 219 113 0,52 0,04722 ±0,00305 64,33 ±2,42 100,9 ±3,8
M223/1-4 97 33 0,34 0,05221 ±0,00526 63,48 ±3,13 101,6 ±5,0
M223/1-5 73 30 0,41 0,07673 ±0,01132 59,94 ±2,76 104,4 ±5,0
M223/1-6 236 103 0,44 0,04663 ±0,0030 69,19 ±5,43 93,9 ±7,3
M223/1-7 100 60 0,60 0,04145 ±0,00525 64,06 ±3,01 102,0 ±4,8
M223/1-8 132 44 0,33 0,04605 ±0,00363 61,53 ±2,78 105,6 ±4,8
M223/1-9 1400 958 0,68 0,05097 ±0,00195 66,88 ±4,85 96,6 ±7,0
M223/1-10 2696 2662 0,99 0,04942 ±0,00097 58,80 ±2,30 110,0 ±4,3*
M223/1-11 861 548 0,64 0,04887 ±0,00199 67,24 ±1,99 96,4 ±2,8
M223/1-11 102 37 0,36 0,05289 ±0,00671 70,56 ±7,18 91,4 ±9,3
M223/1-12 137 73 0,54 0,05471 ±0,00425 62,29 ±2,13 103,2 ±3,6
M223/1-13 129 54 0,42 0,04492 ±0,00459 59,35 ±3,07 109,6 ±5,7
M223/1-14 242 143 0,59 0,04579 ±0,00306 64,10 ±4,22 101,4 ±6,6
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M-219/2 гранодиорит
M219/2-1 191 76 0,40 0,05163 ±0,00403 66,03 ±2,14 97,8 ±3,2* 105,8 ± 1,4 млн лет 

СКВО = 0.29
n = 10/13          

M219/2-2 281 111 0,40 0,04419 ±0,00256 62,21 ±1,93 104,7 ±3,2
M219/2-3 188 91 0,48 0,04646 ±0,00372 63,44 ±2,57 102,4 ±4,1
M219/2-4 94 52 0,55 0,04676 ±0,00886 61,92 ±2,91 104,8 ±5,0
M219/2-5 502 260 0,52 0,05036 ±0,00234 62,18 ±3,24 104,0 ±5,4
M219/2-6 212 90 0,42 0,04728 ±0,00330 61,05 ±2,48 106,2 ±4,3
M219/2-7 3625 1977 0,55 0,04937 ±0,00094 57,30 ±4,52 112,9 ±8,8
M219/2-8 811 442 0,54 0,04633 ±0,00164 56,57 ±7,57 114,7 ±15,2*
M219/2-9 194 80 0,41 0,04039 ±0,00292 59,91 ±2,05 109,1 ±3,7
M219/2-10 143 87 0,61 0,04889 ±0,00478 62,21 ±3,15 104,1 ±5,3
M219/2-11 229 101 0,44 0,05140 ±0,00338 60,45 ±2,23 106,8 ±3,9
M219/2-12 1584 862 0,54 0,04812 ±0,00110 60,85 ±2,05 106,5 ±3,6
M219/2-13 90 41 0,46 0,04533 ±0,00589 67,56 ±4,11 96,3 ±5,9*
1.5.1 гранодиорит
1.5-1 141 43 0,31 0,05042 ±0,00316 61,26 ±1,62 104,4 ±2,7 104,2 ± 1,2 млн лет 

СКВО = 0.90
n = 15/16             

1.5-4 541 191 0,35 0,04878 ±0,00108 59,14 ±0,99 108,1 ±1,8
1.5-5 255 77 0,30 0,05169 ±0,00260 61,75 ±1,39 103,6 ±2,3
1.5-6 163 46 0,28 0,05302 ±0,00223 61,79 ±1,34 103,5 ±2,2
1.5-7 116 37 0,32 0,06959 ±0,00339 61,78 ±1,44 103,5 ±2,4
1.5-8 224 111 0,49 0,05406 ±0,00232 60,42 ±1,04 105,8 ±1,8
1.5-9 187 54 0,29 0,04898 ±0,00235 61,30 ±1,09 104,3 ±1,8
1.5-10 181 69 0,38 0,04921 ±0,00232 62,66 ±1,10 102,1 ±1,8
1.5-11 231 82 0,36 0,04839 ±0,00170 60,24 ±1,26 106,1 ±2,2
1.5-12 158 47 0,30 0,05240 ±0,00224 60,87 ±1,25 105,1 ±2,2
1.5-13 254 101 0,40 0,04978 ±0,00183 60,30 ±0,90 106,0 ±1,6
1.5-14 257 115 0,45 0,05037 ±0,00177 56,13 ±0,98 113,8 ±2,0
1.5-15 200 51 0,25 0,05429 ±0,00192 62,34 ±1,19 102,6 ±1,9
1.5-16 229 76 0,33 0,05236 ±0,00304 61,38 ±1,07 104,2 ±1,8
1.5-17 170 48 0,28 0,05803 ±0,00422 61,16 ±1,05 104,6 ±1,8
1.5-18c 194 79 0,41 0,05154 ±0,00173 61,60 ±1,08 103,8 ±1,8

Примечание: Изотопные исследования были выполнены Дж. Хоуриганом на SHRIMP-RG в Стенфордском 
Микроаналитическом Центре. 13.5.1. – гранодиорит, Прибрежно-Тайгоносский пояс; 17.1.7. – тоналит, Прибрежно-
Тайгоносский пояс; 223/1-1.5.1 – гранодиориты, Восточно-Тайгоносский пояс

Окончание таблицы 4.2.1.

стью от 30–50 см до 1.5 м (мощность закалоч-
ных зон 5–10 см). Кроме того, присутствуют 
дайки андезитов (мощность от 2–3 до 6–8 м) 
и липарито-дацитов (мощность 5–7 м), кото-
рые секут не только породы массива, но и вме-
щающие вулканогенно-осадочные отложения 
лагерной толщи. Последние по минеральному 
составу сходны с позднемеловыми субвулка-
ническими телами. По устному сообщению 
Джереми Хоуригана, 40Ar-39Ar возраст из дайки 
липарито-дацитов составляет 48±0.23 млн лет.

Габбро эндоконтактовых зон массива сло-
жены плагиоклазом An55-50, амфиболом, орто- 
и клинопироксеном в различных пропорциях, 
диориты – плагиоклазом An30-35, ортопироксе-
ном, роговой обманкой, биотитом, кварцем.

Кварцевые диориты основной части масси-
ва сложены плагиоклазом An45-25, кварцем (20–
50%), клинопироксеном (2–3%), амфиболом 
(15–20%), биотитом (5–10%), кварцем (10%), 
из акцессорных минералов присутствуют апа-
тит и рудный минерал.

Тоналиты сложены плагиоклазом An45-25 
(65–75%), кварцем (13–20%), амфиболом 
(1–7%), биотитом (2–8%), K-Na полевым 
шпатом (около 1%), из акцессорных минера-
лов присутствуют апатит, сфен, титаномаг-
нетит и ильменит. При повышении количе-
ства кварца и K-Na полевого шпата порода 
переходит в гранодиорит.

Породы массива содержат большое количе-
ство включений более меланократового, чем 
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вмещающая порода состава с более мелкозер-
нистой структурой. Эти включения имеют чаще 
всего округлую, эллипсовидную, реже – силь-
но вытянутую форму. По составу они варьи-
руют от габбро до кварцевого диорита. Редко 
присутствуют округлые включения более лей-

кократового состава внутри меланократовых 
включений, т.е. включение во включении. Ма-
кроскопически среди включений преобладают 
диориты с порфировыми вкрапленниками пла-
гиоклаза, которые визуально сходны с диори-
тами эндоконтактовых фаций интрузива.

Рис. 4.2.2. Интрузивный контакт габбро-диорит-тоналитового массива Прибрежно-Тайгоносского 
пояса (а), ксенолиты лагерной толщи (лавобрекчия) (б) и ультрабазита (в). Фото Дж.Хоуригана
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Гранитоиды Хылвылчунского плутона в 
устье р. Кенгевеем в северо-восточной части 
Прибрежно-Тайгоносского пояса прорывают 
осадочные и вулканические образования Бе-
регового террейна, метаморфизованные в ам-
фиболитовой фации, коррелируемые с лагер-
ной толщей [Hourigan, 2003] (рис. 4.2.3, а, б). 

Эндоконтактовые части плутона представлены 
плагиоклаз-порфировыми габбро и диоритами, 
которые переходят в тоналиты и плагиогра-
ниты. В переходной зоне тоналиты содержат 
ксенолиты габброидов (рис. 4.2.3, в). Мало-
мощные дайки роговообманково-биотитовых 
гранодиоритов, секущие вмещающие породы, 

Рис. 4.2.3. Краевые части Хылвылчунского плутона, устье р. Кенгевеем, северо-восточная часть 
Прибрежно-Тайгоносского пояса (а), контакт тоналитов с вмещающими породами амфиболитовой фации 
(б), линзы плагиоклаз-порфирового роговообманкового габбро в тоналитах (в) и складчатые деформации в 
биотит-роговообманковых диоритах (г). Фото Дж. Хоуригана
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смяты в складки, осевые поверхности которых 
субпараллельны сланцеватости во вмещающих 
породах (рис. 4.2.3, г) [Hourigan, 2003].

Габбро и диориты имеют порфировую 
структуру с зональными вкрапленниками 
плагиоклаза. Основная масса сложена рого-
вой обманкой и плагиоклазом в различных 
пропорциях. В диоритах присутствуют кварц 
и биотит в количестве 2–3%. Акцессорные 
минералы в диоритах представлены сфеном и 
рудным минералом.

Тоналиты имеют гипидиоморфнозернистую 
структуру и сложены плагиоклазом (An35–25), 
кварцем, биотитом и роговой обманкой (1–2%). 
В плагиогранитах возрастает количество квар-
ца. K-Na полевой шпат составляет не более 
1%. Акцессории представлены цирконом, апа-
титом, сфеном, магнетитом.

Вмещающие породы, амфиболиты, имеют 
гнейсовидную текстуру, гранонематобластовую 
структуру, сложены плагиоклазом (50–60%) и 
светло-коричневой роговой обманкой (40–50%), 
мелкие зерна кварца составляют менее 1%.

Восточно-Тайгоносский массив. По дан-
ным Г.Е. Некрасова [1976], он имеет слож-
ную морфологию. В наиболее эродированной 
северо-восточной части массив представлен 
серией пластовых тел гнейсовидных гранито-
идов, разделенных тектоническими чешуями, 
сложенными породами, метаморфизованны-
ми в амфиболитовой фации. На юго-западе, 
где величина эрозионного среза меньше, мас-
сив приобретает форму дифференцирован-
ного факолита со сложным концентрически-
зональным ядром. Массив сложен преиму-
щественно гранодиоритами и тоналитами, в 
подчиненном количестве встречаются плагио-
граниты, кварцевые монцониты, двуслюдяные 
граниты (внутренняя часть массива) и квар-
цевые диориты, диориты и габбро-диориты 
(вдоль юго-восточного контакта массива) [Не-
красов, 1976]. Эндоконтактовые зоны масси-
ва в районе р. Эналватены имеют полосчатое 
строение, где чередуются габбро-амфиболиты, 
диориты с округлыми включениями габбро 
диаметром 5–10 см и кварцевые диориты. 
Ширина эндоконтактовой зоны составляет 
30–40 м. Собственно массив сложен средне-
крупнозернистыми кварцевыми диоритами и 
гранодиоритами, связанными постепенными 
переходами. Эндоконтактовая зона насыщена 
субгоризонтальными дайками аплитовидных 
микрогранит-порфиров мощностью 0.1–0.5 

м. Дайки аплитовидных гранитов мощностью 
0.2–0.3 м рвут кварцевые диориты массива.

В районе бухты Тайгонос представлены 
наиболее кислые члены интрузивного ком-
плекса Восточно-Тайгоносского массива: 
гранодиориты, биотит-роговообманковые 
граниты, биотитовые граниты. Местами на-
блюдаются фрагменты полосчатости, выра-
женной чередованием полос разного состава 
и размерности зерен. Контакт гранодиоритов 
и биотит-роговобманковых гранитов с био-
титовыми гранитами не обнажен. Визуально 
породы выглядят контрастно: первые – средне-
крупнозернистые светлые породы, вторые – 
мелкозернистые серовато-розовые породы.

Кварцевые диориты состоят из плагиоклаза 
An40-35 (60–80%), роговой обманки (10–30%), 
клинопироксена (5–7%), биотита (2–5%), квар-
ца (2–10%), акцессории представлены апати-
том и магнетитом.

Гранодиориты cложены плагиоклазом An40-25 
(55–75%), кварцем (12–15%), полевым шпатом 
(5–15%), амфиболом (7–8%), биотитом (4–6%), 
среди акцессорных фаз обычны апатит, циркон 
и титаномагнетит.

Биотит-роговообманковые граниты 
cложены плагиоклазом An30-25 (30–55%), квар-
цем (25–40%), K-Na полевым шпатом (15–
25%), роговой обманкой (3–6%), биотитом 
(5–8%), акцессорные минералы представлены 
апатитом, цирконом, сфеном. Биотитовые гра-
ниты отличаются более лейкократовым соста-
вом, темноцветные минералы представлены 
биотитом и мусковитом (3–5%), но при этом 
устанавлено, что мусковит вторичный, разви-
вается по биотиту.

Аплит-граниты из даек обладают мелко-
зернистой паналлотриоморфной структурой и 
сложены плагиоклазом, кварцем, K-Na поле-
вым шпатом, биотитом (<3%).

Все породы массива содержат включения 
более меланократового состава и более мел-
козернистые, чем вмещающая порода, ана-
логичные описанным выше для гранитоидов 
Прибрежно-Тайгоносского пояса и Танюрер-
ского массива фланговой зоны ОЧВП и рас-
сматриваемые как результат механического 
смешения магм основного и кислого состава. 
Включения имеют преимущественно округлую 
форму и характеризуются как афировой, так и 
порфировой структурой.

Ряд признаков указывают и на химическое 
взаимодействие магм: наличие оторочек из мел-
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ких зерен роговой обманки вокруг овоидных 
зерен кварца во включениях («ocelli»); наличие 
неравномерной каймы, насыщенной вкраплен-
никами плагиоклаза вокруг включений с афи-
ровой структурой или каймы биотитизирован-
ных пород. Есть также отдельные наблюдения, 
что состав включений меняется в зависимости 
от состава вмещающих гранитоидов (габбро-
диориты и диориты в кварцевых диоритах и 
гранодиоритах; монцодиориты в гранитах).

Петро-геохимические характеристики
Гранитоиды Прибрежно-Тайгоносского и 

Восточно-Тайгоносского поясов имеют ряд 
общих петро-геохимических черт, что видно 
на серии диаграмм, построенных с использо-
ванием петрогенных и редких элементов. По 
соотношению глинозема и щелочей они явля-
ются преимущественно низкоглиноземисты-
ми породами (рис. 4.2.4, А, табл. 4.2.2, 4.2.3) и 
имеют индекс ASI=Аl2O3/CaO+Na2O+K2O<1.1. 

Рис. 4.2.4. Диаграммы Al2O3/( Na2O+K2O)–Al2O3/(CaO+ Na2O+K2O) (А) и (Nb/Zr)n – Zr (Б) для пород 
Прибрежно-Тайгоносского и Восточно-Тайгоносского поясов.

1, 2 – Прибрежно-Тайгоносский пояс: диориты, кварцевые диориты, тоналиты: 1 – юго-западная часть, 2 – северо-
восточная часть; 3 – Восточно-Тайгоносский пояс: гранодиориты, биотитовые граниты, двуслюдяные граниты.
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Таблица 4.2.2. Петрогенные элементы (мас.%) и редкие элементы (г/т) в гранитоидах Восточно-
Тайгоносского массива

Ком-
понент 222/4 223/2 223/1 222/7 219/2 219/9 219/11 222/6 219/8 219/12 221/1 221/7 219/5

SiO2 59.62 63.42 63.49 63.57 63.72 65.19 66.52 67.33 70.06 71.26 75.13 76.05 76.5
TiO2 1.40 0.62 0.83 0.56 0.92 0.43 0.58 0.60 0.64 0.43 0.16 0.25 0.08
Al2O3 18.04 16.09 15.62 16.51 15.62 14.74 14.6 15.24 13.56 13.67 13.28 12.57 12.2
Fe2O3 1.50 2.54 2.21 2.89 2.61 2.60 2.27 1.28 1.20 2.44 0.59 1.18 0.78
FeO 4.51 2.27 2.42 2.35 2.14 1.34 1.85 3.23 1.51 0.64 0.49 0.37 0.44
CaO 4.35 5.66 5.44 5.49 4.71 3.37 3.37 5.02 3.84 2.91 0.55 0.65 0.38
MgO 2.88 2.24 2.96 1.59 3.09 1.92 2.19 1.44 1.00 0.25 0.40 0.41 0.32
MnO 0.15 0.07 0.06 0.07 0.06 0.07 0.03 0.15 0.05 0.03 0.01 0.01 0.01
Na2O 5.42 3.89 4.37 4.06 4.37 5.18 4.37 3.93 4.49 3.98 4.18 4.18 3.78
K2O 1.35 1.88 1.96 1.97 2.14 3.69 2.72 1.31 3.10 3.37 3.93 4.02 5.18
P2O5 0.13 0.12 0.08 0.12 0.01 0.03 0.06 0.13 0.09 0.02 0.01 0.01 0.00
ппп 0.80 0.51 0.70 0.71 0.89 0.90 0.92 0.82 0.07 0.55 0.69 0.40 0.63

Сумма 100.15 99.31 100.14 99.89 100.18 99.46 99.48 100.48 100.19 99.55 99.41 100.10 100.30
Cr 31 - - - 52 - 69 - - 48 15 12 -
Co 15 - - - 6.7 - 11 - - 6.5 0.8 1 -
Sc 24 - -  6.2 - 9.4 - - 6 2.3 2.2 -
Nb 3.2 3 2.4 3.6 4.5 - 4.8 4.0 4.6 5.3 6.7 6.8 -
Ta 0.2    0.44 - 0.36   0.42 0.58 0.5 -
Rb 31 40 40 38 55 - 77 17 76 93 97 97 -
Sr 430 580 580 510 370 - 290 450 250 200 97 100 -
Ba 280 620 650 610 590 - 620 750 600 700 790 770 -
Th 1.1    17 - 12 2.4  20 11 12 -
Zr 89 110 92 140 130 - 100 120 110 98 85 68 -
Y 14 8.6 7.4 15.0 14 - 12 10.0 10 11 9.4 9.6 -
Hf 2.1    5.6 - 3.5   4.6 3.3 3.6 -
La 5.3 9.70 10.00 12.00 15.0 - - 12.00 - 16 10 12 -
Ce 14 20.00 23.00 33.00 32.0 - - 26.00 - 35 24 25 -
Nd 8.4 9.50 11.00 24.00 15.0 - - 11.00 - 12 9 9 -
Sm 2.2 1.80 1.90 3.10 3.2 - - 2.30 - 1.9 1.4 1.4 -
Eu 0.82 0.61 0.60 0.80 0.75 - - 0.68 - 0.39 0.25 0.28 -
Tb 0.46 0.24 0.22 0.41 0.43 - - 0.29 - 0.17 0.24 0.2 -
Yb 1.4 0.80 0.78 1.20 1.3 - - 1.20 - 0.71 0.92 0.86 -
Lu 0.23 0.13 0.13 0.19 0.19 - - 0.18 - 0.13 0.15 0.16 -

Lan/
Ybn 2.53 8.11 8.57 6.69 7.72 - - 6.69 - 15.07 7.27 9.33 -
Lan/
Smn 1.49 3.33 3.25 2.39 2.89 - - 3.22 - 5.20 4.41 5.29 -
Eun/
Eu* 1.04 1.09 1.07 0.84 0.76 - - 0.97 - 0.76 0.53 0.63 -

Примечание: 222/4 – диориты из зоны эндоконтактактовой зоны; 223/2–222/6 – кварцевые диориты, тоналиты, 
гранодиориты; 219/8–221/7 – биотитовые и двуслюдяные граниты; 219/5 – гранит, дайка. Петрогенные элементы 
определялись методом мокрой химии в Химико-аналитическом центре ГИН РАН, редкие и редкоземельные элементы 
методами РФА и нейтронной активации соответственно; - – компонент не определялся
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Средние содержания SiO2 в гранитоидах 
Прибрежно-Тайгоносского пояса понижены  
посравнению с I-типом гранитов, по: [Chappell, 
White, 1983] и I-типом гранитов Пенинсула 
Рэндж Северной Америки. Последний являет-
ся типичным представителем Кордильерского 
I-типа гранитов [Bryant et al., 1997]. По срав-
нению с ним средние содержания K2O, Rb, Ba, 
Sr в гранитоидах Прибрежно-Тайгоносского 
пояса также понижены, а средние содержания 
TiO2, FeO – повышены. В породах Восточно-
Тайгоносского пояса средние содержания SiO2, 
Na2O, TiO2, K2O, Rb, Ba повышены и содержа-
ния Al2O3, FeO, MgO, CaO, FeO, Zr, Y пониже-
ны по сравнению с I-типом гранитов Пенинсу-
ла Рэндж Северной Америки. Они имеют не-
сколько более низкие средние содержания SiO2 
по сравнению с I-типом гранитов по [Chappell, 
White, 1983], а также обеднены FeO, Rb, Zr, Y 
и обогащены TiO2, Na2O.

На диаграмме (Nb/Zr)n – Zr [31] (рис. 4.2.4, 
Б) гранитоиды Восточно-Тайгоносского и юго-
западной части Прибрежно-Тайгоносского 
поясов попадают в поле вулканических и плу-
тонических пород надсубдукционных обстано-
вок (островные дуги и окраины континентов). 
Гранитоиды Хылвылчунского плутона северо-
восточной части Прибрежно-Тайгоносского 
пояса отличаются пониженными содержания-
ми Zr и имеют отношения (Nb/Zr)n >1, что, по 
классификации [Thieblemont, Teguyey, 1994], 
характерно для высокоглиноземистых пород 
коллизионных зон, однако это находится в про-
тиворечии с метаглиноземистым характером 
гранитоидов. На диаграмме Rb–(Y+Nb) (рис. 
4.2.5, А), учитывающей относительные вариа-
ции крупноионных литофильных и высокоза-
рядных элементов [Pearce et al., 1984], грани-
тоиды обоих поясов попадают в поле гранитов 
вулканических дуг. Для спектров гранитоидов 
обоих поясов, нормализованных на ORG (рис. 
4.2.6) [Pearce et al., 1984], характерны обогаще-
ние крупноионными литофильными элемента-
ми, обеднение высокозарядными элементами и 
дефицит Ta и Nb.

Несмотря на определенное сходство гра-
нитоидов двух поясов, имеется и ряд отличий, 
касающихся их отнесения к различным сериям 
по соотношению K2O и SiO2 и характеру рас-
пределения редкоземельных элементов.

Прибрежно-Тайгоносский пояс. По соот-
ношению K2O и SiO2 породы юго-западной ча-
сти пояса и Хылвылчунского плутона северо-

восточной части пояса относятся к известково-
щелочной серии (рис. 4.2.5, Б).

На хондрит-нормализованных спектрах РЗЭ 
кварцевые диориты, тоналиты юго-западной 
части пояса (рис. 4.2.7, А) имеют сходные типы 
распределения, указывающие на когенетич-
ность пород. В целом уровень концентраций 
РЗЭ невысокий на уровне 15–45 хондритовых 
норм по легким и 9–20 по тяжелым лантанои-
дам. Графики характеризуются небольшим 
обогащением легкими РЗЭ ((La/Yb)n= 1.5–2.3; 
(La/Sm)n= 1.2–1.7), слабой отрицательной Eu-
аномалией (Eu/Eu*= 0.63–0.94) (см. рис 4.2.7А). 
Для диоритов эндоконтактовой фации харак-
терен тот же тип распределения с небольшим 
обогащением легкими РЗЭ ((La/Yb)n= 2.93; (La/
Sm)n= 1.92), но со слабой положительной Eu-
аномалией (Eu/Eu*= 1.20) (см. рис. 4.2.7, А). На-
личие положительной Eu-аномалии в диоритах 
эндоконтактовой фации и комплементарной ей 
отрицательной Eu-аномалии в кварцевых дио-
ритах, тоналитах массива предполагает уча-
стие значительного количества плагиоклаза в 
процессе фракционной кристаллизации магмы 
с обогащением Eu2+ твердой фазы и обеднени-
ем им остаточной жидкости.

Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ 
диоритов, тоналитов и плагиогранитов северо-
восточной части пояса (рис. 4.2.7, Б) также 
имеют сходные типы распределения, указы-
вающие на когенетичность пород. В целом 
уровень концентраций РЗЭ уменьшается от 
диоритов к плагиогранитам. Спектры характе-
ризуются обогащением легкими и обеднением 
тяжелыми РЗЭ ((La/Yb)n= 3.48–3.81; (La/Sm)n= 
2.07–2.64), в плагиогранитах проявлена слабая 
положительна Eu-аномалия (Eu/Eu*= 1.21) (см. 
рис 4.2.7, Б). Для тоналитов и плагиогранитов 
характерны также повышенные отношения 
Sr/Y (13–19). Эти свойства сближают грани-
тоиды северо-восточной части пояса с грани-
тоидами ТТГ серий и адакитами, однако (La/
Yb)n отношения в них недостаточно высокие. 
Некоторая деплетированность средними РЗЭ 
на хондрит-нормализованных спектрах и отно-
шения (Dy/Yb)N ≤ 1 свидетельствуют о фрак-
ционировании или отделении от расплава ро-
говой обманки.

Восточно-Тайгоносский пояс. По данным 
Г.Е. Некрасова [1976], гранитоиды Восточно-
Тайгоносского массива образуют непрерыв-
ную дифференцированную серию от габбро 
через кварцевые диориты, гранодиориты, то-
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налиты до двуслюдяных гранитов. По соот-
ношению K2O и SiO2 гранитоиды Восточно-
Тайгоносского массива относятся как к 
известково-щелочной, так и к высоко-калиевой 
известково-щелочной сериям (рис. 4.2.5, Б).

Для спектров гранитов и двуслюдяных 
гранитов, нормированных по составу грани-
та океанических хребтов, характерно обога-
щение литофильными и обеднение высоко-
зарядными элементами по сравнению с со-
ставом гранита океанических хребтов (см. 
рис. 4.2.6, В), что сближает их с гранитами 
островных дуг. Они сильнее обогащены Rb, 

Ba, Th, K2О и обеднены высокозарядными 
элементами по сравнению с гранитоидами 
Прибрежно-Тайгоносского пояса. Для грани-
тоидов Восточно-Тайгоносского пояса также 
характерен дефицит Ta и Nb.

Для хондрит-нормализованных спектров 
гранодиорита и биотитовых гранитов харак-
терно более резкое обогащение легкими РЗЭ 
((La/Yb)n=7.3-15.1; (La/Sm)n=4.4-5.3) чем для 
гранитоидов Прибрежно-Тайгоносского пояса 
(рис. 4.2.7, В), в двуслюдяных гранитах более 
четко выражена отрицательная Eu-аномалия 
(Eu/Eu*= 0.53–0.76).

Рис. 4.2.5. Диаграммы Rb – (Y+Nb) (А) и K2O–SiO2 (Б) для пород Прибрежно-Тайгоносского и Восточно-
Тайгоносского поясов, по: [Pearce et al., 1984]
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Sr-Nd изотопные данные были получены 
для тоналитов и диоритов эндоконтактовой 
зоны Прибрежно-Тайгоносского пояса и грано-
диоритов и двуслюдяных гранитов Восточно-
Тайгоносского плутона (рис. 4.2.8; табл. 4.2.4).

Все изученные гранитоиды в целом име-
ют высокие положительные значения εNd(T) 
и сравнительно низкие значения (87Sr/86Sr)0. В 
сравнении с представленными на Sr-Nd диа-
грамме (см. рис. 4.2.8) данными по другим гра-

Рис. 4.2.6. Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG [Pearce et al., 1984], для 
гранитоидов юго-западной части Прибрежно-Тайгоносского пояса (А), северо-восточной части Прибрежно-
Тайгоносского пояса (Б) и Восточно-Тайгоносского пояса (В)
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нитоидным плутонам Тихоокеанского региона 
мелового возраста гранитоиды полуострова 
Тайгонос имеют наиболее примитивные, ман-
тийные изотопные характеристики.

Вариации начальных изотопных составов 
стронция и неодима внутри выделенных групп 

для гранитоидов Восточно- и Прибрежно-
Тайгоносского поясов невелики: различие меж-
ду пробами наиболее дифференцированных 
пород не превышают различий между пробами 
главных разновидностей гранитоидов. Это по-
зволяет утверждать, что древнее (дорифейское) 

Рис. 4.2.7. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ для гранитоидов юго-западной части Прибрежно-
Тайгоносского пояса (А), северо-восточной части Прибрежно-Тайгоносского пояса (Б) и Восточно-
Тайгоносского пояса (В) (см. табл. 4.2.2)
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Рис. 4.2.8. Диаграмма (87Sr/86Sr)0–εNd(T) для гранитоидов Прибрежно- и Восточно-Тайгоносского поясов
1 – Восточно-Тайгоносский плутон; 2 – Прибрежно-Тайгоносский пояс; I–IV – поля гранитоидов мелового возрас-

та Тихоокеанского региона: I – массив Иллапель, Прибрежный батолит, Чили [Parada et al., 1999], II – батолит Северной 
Патагонии, Чили [Pankhurst et al., 1999], III – массив Сонора, Северо-Восточная Мексика [Valencia-Moreno et al., 2003], 
IV – массив Кассэйр, Британская Колумбия, Канада [Driver et al., 2000]

Таблица 4.2.4. Результаты Rb-Sr и Sm-Nd изотопного изучения валовых проб гранитоидов южной части 
полуострова Тайгонос.

Образец Rb
мкг/г

Sr
мкг/г

87Rb/86Sr 87Sr/86Sr (87Sr/86Sr)0
Sm
мкг/г

Nd
мкг/г

147Sm/144Nd 143Nd/144Nd εNd(T)

Прибрежно Тайгоносский массив

208/6 40.8 227 0.5193 0.705975 0.70523 4.06 16.5 0.1488 0.512830 4.36

208/10 33.8 207 0.4724 0.705238 0.70456 3.33 13.0 0.1553 0.512838 4.44

208 28.6 176 0.4714 0.705187 0.70451 4.44 16.7 0.1610 0.512811 3.84

208/15 52.9 61 2.5090 0.708289 0.70469 1.62 9.79 0.0998 0.512817 4.74

Восточно Тайгоносский массив

223/1 42.3 624 0.1963 0.703839 0.70355 2.00 9.69 0.1244 0.512907 6.20

219/2 60.2 399 0.4368 0.704693 0.70405 2.73 13.6 0.1211 0.512832 4.78

221/7 99.3 99.3 2.8950 0.708100 0.70386 1.70 9.78 0.1049 0.512888 6.09

Примечание. Концентрации элементов и значения отношений 87Rb/86Sr (с погрешностью лучше ±1%, 2σ) и 
147Sm/144Nd (с погрешностью лучше ±0.5%, 2σ) определены методом изотопного разбавления. Погрешность значений 
87Sr/86Sr и  143Nd/144Nd не превышает ±0.002% (2σ). В период проведения исследований значение 87Sr/86Sr в стандарте 
SRM-987 составляло 0.710259±19 (2σед), а значение 143Nd/144Nd во внутрилабораторном стандарте ИГЕМ РАН «Nd2O3» 
– 0.512404±12 (2σед), что соответствует значению 0.511857 в стандарте LaJolla. Средние значения и погрешности, 
полученные для стандартов, даны для 34 и 29 измерений, соответственно. Первичный изотопный состав стронция и 
значение εNd(T) рассчитаны на возраст 102 млн. лет, в расчетах применялись следующие параметры CHUR 147Sm/144Nd 
= 0.1967 и 143Nd/144Nd = 0.512638.
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коровое вещество ни в источнике расплава гра-
нитоидов, ни на глубинах становления плуто-
нов не было представлено. Вместе с тем нельзя 
полностью исключать влияние палеозойской 
континентальной коры. На изотопном уровне 
эффект такого влияния не может быть прояв-
лен столь ярко, как в случае взаимодействия 
расплава с «мантийными» изотопными метка-
ми с дорифейской континентальной корой, по-
скольку различие в изотопных отношениях не 
будет столь велико.

На диаграммах, использующих составы 
биотитов как индикаторы геодинамических 

обстановок [Abdel-Rahman, 1994] (табл. 4.2.5, 
рис. 4.2.9, А–Г), составы биотитов из гранито-
идов Восточно- и Прибрежно-Тайгоносского 
поясов попадают в поле С, преимущественно 
известково-щелочных ассоциаций, включаю-
щих граниты I-типа. 

Происхождение и геодинамическая 
обстановка формирования

Петрографический состав гранитоидов 
Прибрежно-Тайгоносского (габбро, диориты, 
кварцевые диориты, тоналиты, гранодиориты) 
и Восточно-Тайгоносского (габбро-диориты, 

Таблица 4.2.5. Анализы (мас.%) биотитов из гранитоидов Прибрежно- и Восточно-Тайгоносского 
поясов и их кристаллохимические формулы

Компонент 223/2 205 208 208/6
SiO2 38.07 38.62 38.86 38.53 36.07 36.97 35.76 35.60 35.81 36.33 37.11 36.18 36.82 
TiO2 4.78 4.65 3.87 4.52 4.16 4.10 3.88 3.53 3.95 3.90 3.90 3.55 4.12
Al2O3 13.86 14.13 14.34 14.40 15.58 15.23 14.51 14.63 14.22 14.72 14.77 14.44 14.01
FeO 18.69 18.27 18.77 18.90 22.73 23.60 23.99 26.76 27.09 26.41 22.97 21.76 22.28 
MnO 0.17 0.27 0.22 0.21 0.15 0.19 0.16 0.24 0.34 0.27 0.30 0.28 0.19 
MgO 13.56 13.55 13.71 13.26 8.79 8.92 8.42 7.08 6.89 6.95 8.96 8.68 8.84
CaO 0.92 0.55 0.40 0.27 0.28 0.20 0.24 0.21 0.12 0.14 0.14 0.29 0.18 
Na2O 9.53 9.68 9.37 9.62 9.04 9.40 8.87 9.35 9.18 9.80 8.06 7.20 7.11
K2O не опр. не опр. не опр. не опр. не опр. не опр. не опр. 0.04 0.21 n.d. 0.24 0.36 0.04 
Cl 0.11 0.09 0.09 0.05 0.15 0.15 0.15 0.13 0.18 0.17 0.19 0.26 0.26 
Сумма 99.79 99.80 99.78 99.84 96.98 98.78 96.07 97.65 98.09 98.77 96.68 93.08 93.96 

a.f.u.

Si 2.83 2.86 2.86 2.85 2.81 2.84 2.83 2.81 2.83 2.85 2.88 2.90 2.91
Ti 0.27 0.26 0.21 0.25 0.24 0.24 0.23 0.21 0.23 0.23 0.23 0.21 0.24 
Al 1.21 1.23 1.24 1.25 1.43 1.38 1.35 1.36 1.32 1.36 1.35 1.36 1.31
Fe 1.16 1.13 1.15 1.16 1.48 1.51 1.58 1.76 1.78 1.73 1.48 1.46 1.47
Mn 0.01 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.01 
Mg 1.51 1.51 1.52 1.47 1.03 1.03 1.00 0.84 0.82 0.82 1.04 1.04 1.05
Na 0.13 0.08 0.06 0.04 0.04 0.03 0.04 0.03 0.02 0.02 0.02 0.05 0.03 
K 0.91 0.92 0.88 0.91 0.90 0.92 0.90 0.94 0.92 0.98 0.80 0.74 0.72 
F - - - - - - - 0.01 0.05 - 0.06 0.09 0.01 
Cl 0.01 0.01 0.01 0.01 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.04 0.03 
Mg# 0.57 0.57 0.57 0.56 0.41 0.40 0.39 0.32 0.31 0.32 0.41 0.42 0.42 
Al/
(Al+Si+Mg+Fe) 0.18 0.18 0.18 0.19 0.21 0.20 0.20 0.20 0.20 0.20 0.20 0.20 0.19 

Примечание: 223/2 – Восточно-Тайгоносский массив; 205–206/8 – Прибрежно-Тайгоносский пояс. Анализы 
выполнены на кафедре петрологии МГУ им. М.В. Ломоносова на электронном микроскопе CAMSCAN-4DV LINK 
AN 10000. Аналитики Е.В. Гусева и Н.Н. Коротаева. Аналитическая ошибка 0.1–0.5%. Формулы рассчитаны на базе 7 
катионов в координации (VI) и (IV)
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диориты, кварцевые диориты, тоналиты, гра-
нодиориты, плагиограниты, кварцевые монцо-
ниты, граниты с преобладанием тоналитов и 
гранодиоритов) поясов; присутствие роговой 
обманки и биотита в кислых разностях; наличие 
меланократовых включений; умеренная глино-
земистость; составы биотитов, характерные 
для надсубдукционных гранитов I-типа; поло-
жительные значения εNd (+3.84÷+6.20); низкие 
значения 87Sr/86Sr отношений (0.70355–0.70523) 
позволяют сопоставлять их с гранитами I-типа, 
а именно Кордильерского I-типа, по [Pitcher, 
1987]. Об этом же свидетельствуют и объемы 
магматизма Тайгоноса, сравнимые с объемом 
Кордильерских гранитоидных батолитов.

Вариации отношения Nb/Zr к Zr в гранитои-
дах п-ова Тайгонос, соотношение Rb и Y+Nb 
указывают на их сходство с гранитоидами над-
субдукционных обстановок (островные дуги 
или активные континентальные окраины) (см. 
рис. 4.2.4, Б, 4.2.5, А). Спайдерграммы гранито-

идов, нормированные по граниту океанических 
хребтов, также имеют черты, характерные для 
островодужных магматитов: обогащение круп-
ноионными литофильными и обеднение высо-
козарядными элементами, четко проявленный 
дефицит Ta и Nb относительно других высоко-
зарядных элементов (см. рис. 4.2.6). Характер 
распределения некогерентных крупноионных 
литофильных и высокозарядных элементов в 
асссоциирующих с гранитоидами Прибрежно-
Тайгоносского пояса меланократовых включе-
ниях свидетельствует о принадлежности веще-
ства включений к продуктам надсубдукционно-
го магматизма [Силантьев и др., 2002].

Для пород гранитоидов юго-западной части 
Прибрежно-Тайгоносского пояса характерны 
сравнительно низкий уровень концентраций 
РЗЭ, небольшое обогащение легкими РЗЭ, на-
личие положительной Eu-аномалии в диоритах 
эндоконтактовой фации и комплементарной ей 
отрицательной Eu-аномалии в кварцевых дио-

Рис. 4.2.9. Диаграммы FeO–MgO–Al2O3 (А), Al2O3–MgO (Б), MgO– FeO (В), Al2O3–FeO (Г) для биотитов 
из гранитоидов Прибрежно- и Восточно-Тайгоносского поясов.

Поля гранитоидов [Abdel-Rahman, 1994]: А – анарогенных щелочных, Р – высокоглиноземистых S-типа, С – 
известково-щелочных I-типа.

Биотиты из гранитоидов: 1 – Восточно-Тайгоносского пояса, 2 – Прибрежно-Тайгоносского пояса
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ритах, тоналитах. Эти особенности позволяют 
предполагать, что гранитоиды Прибрежно-
Тайгоносского пояса являются производными 
основной магмы и образовались при ее фракци-
онной кристаллизации. В работе [Силантьев и 
др., 2002] предполагается, что родоначальный 
расплав для гранитоидов юго-западной части 
Прибрежно-Тайгоносского пояса образовался 
при плавлении базитового субстрата, близкого 
к амфиболитам. Более дифференцированные 
разности пород были сформированы за счет 
фракционной кристаллизации расплава.

Распределение РЗЭ в диоритах, тонали-
тах, плагиогранитах северо-восточной части 
Прибрежно-Тайгоносского пояса, характери-
зующееся обогащением легкими РЗЭ и обедне-
нием тяжелыми при некоторой деплетирован-
ности средними РЗЭ ((Dy/Yb)N ≤ 1), наличием 
положительной Eu-аномалии в плагиограни-
тах, высокие содержания Al2O3 (14.7–14.9%) 
при SiO2 68–70% показывают их сходство с 
высоко-Al ТТГ. Вероятно, их формирование 
было связано с частичным плавлением мета-
базитового субстрата в равновесии с реститом, 
содержащим роговую обманку.

Выплавление основного объема тонали-
тов и гранодиоритов Восточно-Тайгоносского 
пояса, по-видимому, надо связывать с частич-
ным плавлением нижних частей аккреционно-
островодужной коры под воздействием надсуб-
дукционных мантийных магм. При этом имело 
место частичное механическое (mingling) пере-
мешивание кислой и основной магм, что фикси-
руется наличием меланократовых мелкозерни-
стых включений в гранитоидах обоих поясов. 
Наиболее кислые члены серии типа двуслюдя-
ных гранитов могли образоваться при переплав-
лении более ранних гранитоидов или частичном 
плавлении метаосадочного субстрата.

В работе [Тихомиров, Лучицкая, 2006б] на 
основании данных микрозондового изучения 
минералов сделаны предварительные оцен-
ки Р–Т-условий кристаллизации гранитои-
дов обоих поясов. Показано, что окончатель-
ное становление гранитоидов происходило 
на сравнительно небольшой глубине (2–4 км 
для Прибрежно-Тайгоносского пояса и 6–7 км 
– для Восточно-Тайгоносского пояса) и в ин-
тервале температур от 700–770˚C [Тихомиров, 
Лучицкая, 2006б].

В целом гранитоидный магматизм обоих 
поясов приурочен к рубежу раннего и позд-
него мела, о чем свидетельствуют геологиче-

ские и геохронологические (40Ar/39Ar и U-Pb 
SHRIMP) данные. Это время характеризуется 
перестройкой тектонического режима региона. 
Завершает свое развитие Удско-Мургальская 
вулканическая дуга, которая функционирова-
ла с позднеюрского времени [Филатова, 1988; 
Парфенов и др., 1993; Соколов, 1992; Соко-
лов и др., 1999], и начинает функциониро-
вать Охотско-Чукотский вулканогенный пояс 
(ОЧВП). 

В настоящее время не существует единой 
точки зрения была ли Удско-Мургальская дуга 
на Тайгоносском сегменте энсиалической или 
окраинно-континентальной [Горячев, 2005], 
но гранитоидный магматизм Прибрежно- и 
Восточно-Тайгоносского поясов, скорее всего, 
был связан с ее завершающими этапами разви-
тия; маловероятно, что заложение ОЧВП было 
связано с мощным проявлением гранитоидно-
го магматизма. 

Геохронометрические данные, приведенные 
в работе Т.Б. Русаковой [2009], показывают, что 
завершение магматизма в Удско-Мургальской 
дуге имело место на рубеже 100 млн лет; таким 
образом, наши датировки гранитоидов 40Ar-39Ar 
и U-Pb методами свидетельствуют, что гранито-
идный магматизм приурочен к завершающим 
стадиям развития дуги. Тем не менее, ряд авто-
ров придерживается точки зрения, что грани-
тоиды п-ова Тайгонос представляют собой наи-
более ранние плутонические образования вну-
тренней зоны ОЧВП [Hourigan, 2003; Hourigan, 
Akinin, 2004; Акинин, Тихомиров, 2006]. Отме-
ченное выше сопоставление гранитоидов с Кор-
дильерским I-типом гранитов скорее свидетель-
ствует в пользу окраинно-континентального 
расположения Тайгоносского сегмента Удско-
Мургальской дуги (рис. 4.2.10). Данные о Sr-Nd 
изотопном составе гранитоидов обоих поясов 
показывают, что они образовались при плавле-
нии аккреционно-островодужной коры, и в их 
формировании не принимал участия материал 
континентальной коры с дорифейским возрас-
том [Лучицкая, Шатагин, 2006].

Выводы:
По структурной позиции гранитоидный 1. 

магматизм п-ова Тайгонос является постак-
креционным, хотя в северо-восточной части 
Прибрежно-Тайгоносского пояса (Хылвыл-
чунский плутон) отмечаются складчатые де-
формации гранитоидов, т.е. частично он синак-
креционный.
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Рис. 4.2.10. Палеотектоническая реконструкция J3–K1 времени, по: [Соколов и др., 1999] (А) и палин-
спастический профиль через Тайгоносский сегмент континентальной окраины (Б)

А: 1, 2 – Удско-Мургальская островодужная система: 1 – вулканическая дуга, 2 – аккреционная призма; 3–5 – 
Северо-Азиатская плита: 3 – Сибирская платформа, 4 – структуры ее обрамления, включая террейны мезозоид, 
5 – микроконтиненты; 6 – Чукотско-Аляскинский микроконтинент; 7 – Кульполнейская островная дуга; 8 – Северо-
Американская плита; 9 – Арктический океанический бассейн; 10 – Мезопацифика, 11 – зоны субдукции; 12 – зоны 
спрединга; 13 – сдвиги и вращения (стрелки показывают направление движений)
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Геологические и геохронологические 2. 
(40Ar/39Ar и U-Pb SHRIMP) данные свидетель-
ствуют, что гранитоидный магматизм При-
брежно- и Восточно-Тайгоносского поясов 
приурочен к рубежу раннего и позднего мела; 
внедрение гранитоидов происходило в интер-
вале времени от 106.5±0.9 до 97.0±1.1 млн лет, 
т.е. в позднем альбе.

Особенности состава Восточно- и 3. 
Прибрежно-Тайгоносского поясов: наличие ши-
рокого спектра пород: габбро, диориты, кварце-
вые диориты, тоналиты, гранодиориты и грани-
ты (с преобладанием тоналитов и гранодиори-
тов); присутствие роговой обманки и биотита 
в кислых разностях; наличие меланократовых 
включений; умеренная глиноземистость; соста-
вы биотитов, характерные для надсубдукцион-
ных гранитов I-типа; положительные значения 
εNd (+3.84--+6.20); низкие значения 87Sr/86Sr 
(0.70355–0.70523) позволяют сопоставлять их с 
гранитами Кордильерского I-типа.

Гранитоидный магматизм п-ова Тайго-4. 
нос, по-видимому, был связан с завершающими 
этапами развития позднеюрско-раннемеловой 
Удско-Мургальской дуги, Тайгоносский сегмент 
которой располагался на окраине континента.

Гранитоиды Прибрежно-Тайгоносского 5. 
пояса являются производными основной магмы 
и образовались при ее фракционной кристалли-
зации. Выплавление основного объема тонали-
тов и гранодиоритов Восточно-Тайгоносского 
пояса, по-видимому, надо связывать с частич-
ным плавлением нижних частей аккреционно-
островодужной коры под воздействием надсуб-
дукционных мантийных магм. Наиболее кис-
лые члены серии типа двуслюдяных гранитов 
могли образоваться при переплавлении более 
ранних гранитоидов или частичном плавлении 
метаосадочного субстрата.

Sr-Nd изотопные данные показывают, 6. 
что в источнике гранитоидов Восточно- и 
Прибрежно-Тайгоносского поясов отсутство-
вал материал континентальной коры с дори-
фейским возрастом.

4.3. Tеррейны Пенинсула, Врангелия, 
Центральная–Южная Аляска, террейн 
Юкон-Танана, Восточная–Центральная 

Аляска и террейны Руби, Коюкук, 
Западная–Центральная Аляска

Постаккреционные гранитоиды Аляски об-
разуют части сложно построенных батолитов 

или гипабиссальные тела, входящие в состав 
вулкано-плутонических поясов, развивавшихся 
на окраине Северо-Американского континента 
в позднемеловое–раннетретичное время.

Геологический очерк
Позднемеловые (маастрихт)–раннетре тич-

ные (ранний эоцен) вулканические и плутониче-
ские породы этого региона образуют два пояса 
(см. 2.4.1, рис. 4.3.1): Кускоквим и пояс Аляскин-
ского хребта – гор Талкитна [Hudson, 1983] или 
пояс хребта Аляска [Wallace, Engebretson, 1984] 
(далее используется второй вариант названия). 
Они являются перекрывающими образованиями 
(overlapping assemblages) для террейнов Пенин-
сула, Врангелия Центральной–Южной Аляски, 
террейнов Руби, Тогиак Западной–Центральной 
Аляски и террейна Юкон-Танана Восточной–
Центральной Аляски, описание которых дано в 
разделах 2.4 и 3.7.

Пояс Кускоквим дугой протягивается на бо-
лее чем 800 км от Берингова моря до западной 
части нагорья Юкон-Танана, включая горы Ку-
скоквим (см. рис. 4.3.1). K-Ar датировки дают 
интервал возраста 77–58 млн лет. Северная 
часть пояса перекрывает докембрийские (?) и 
палеозойские континентальные образования 
террейна Руби, а южная часть – позднепалео-
зойские и мезозойские комплексы океаниче-
ской коры основного и среднего состава тер-
рейна Тогиак [Moll-Stalcup, 1994].

Пояс хребта Аляска имеет максималь-
ное распространение в одноименном хребте 
Центральной–Южной Аляски и горах Талкит-
на (см. рис. 4.3.1), протягивается на 700 км, 
имея ширину 130 км, и составляет основную 
часть Аляскинско-Алеутского батолита. Далее 
к востоку на территории Юкона, Британской 
Колумбии и юго-восточной Аляски, плуто-
нические породы, по-видимому, коррелиру-
ются с подобными образованиями магмати-
ческой дуги Клюан, функционировавшей в 
позднемеловое–палеоценовое время [Plafker et 
al., 1989; Nokleberg et al., 2001].

Плутоны пояса хребта Аляска интрудируют 
образования террейнов Врангелия, Пенинсула, 
Юкон-Танана и ранне-позднемеловые (альб-
сеноманские) отложения группы Кускоквим. 
Внедрение плутонов, согласно K-Ar датирова-
нию, происходило от 74 до 55 млн лет [Hudson, 
1983; Miller, 1994].

Центральная часть пояса состоит из удли-
ненного конкордантного вмещающим породам 
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батолита, прорывающего палеозойские и мезо-
зойские метаморфические породы и плутоны 
средне-позднеюрского возраста. В горах Тал-
китна и хребте Аляска пояс состоит из рассе-
янных плутонов с резкими дискордантными 
контактами с вмещающими породами.

Не исключено, что пояса Кускоквим и хреб-
та Аляска составляют единое целое, но контакт 
между ними на всем протяжении перекрыт чет-
вертичными отложениями, среди которых есть 
отдельные выступы обнажений плутонических 
и вулканических пород [Moll-Stalcup, 1994].

Взаимоотношения пород и 
петрографический состав

Пояс Кускоквим образован вулканически-
ми полями, вулкано-плутоническими ком-
плексами и небольшими плутонами, дайками, 
силлами.

Вулканические поля в одних районах пояса 
представлены андезитами (поле Новитна), да-
цитами и риолитами (поля Дишна и Сишу), 
в других – дифференцированной серией от 
базальтов до риолитов (поле Йетна). Вулка-
ническое поле Сишу в основании включает 
также 25-метровую пачку континентальных 
конгломератов, песчаников и лигнитов, содер-
жащих палиноморфы позднего мела (кампана–
маастрихта).

Вулкано-плутонические комплексы пред-
ставляют собой эродированные вулканические 
центры, кольцевые структуры с вулканически-
ми потоками и малоглубинными гипабиссаль-
ными породами, интрудированными неболь-
шими гранитными штоками. Дайки и силлы 
имеют тот же состав, что и вулканиты. По дан-
ным Е. Молл-Сталкап [1994], в северной части 
пояса Кускоквим дайки, силлы и штоки, от 1 

Рис. 4.3.1. Расположение позднемеловых–раннетретичных вулкано-плутонических поясов Кускоквим и 
хребта Аляска, Центральная–Южная Аляска

1 – композитный террейн Врангелия; 2 – террейн Чугач; 3 – позднемеловые–раннетретичные пояса Кускоквим и 
хребта Аляска
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до 9 км в диаметре, представлены серией мон-
цонитов, монцодиоритов, кварцевых монцо-
нитов до гранитов; иногда зональные штоки в 
центральной части сложены кварцевыми мон-
цонитами, а по краям – габбро и монцогаббро. 
В южной части пояса более тридцати неболь-
ших штоков от 3 до 15 км в диаметре сложены 
монцонитами, гранодиоритами и кварцевыми 
диоритами; присутствуют также дайки и сил-
лы основного состава и дайки, силлы, туфы и 
брекчии кислого состава. В центральной части 
пояса интрузивные породы включают грано-
диоритовые плутоны, штоки и дайки среднего 
состава, а также дайки риолитовых порфиров, 
содержащих гранат.

Состав пород пояса хребта Аляска варьи-
рует вкрест простирания пояса от биотит-
роговообманковых тоналитов, кварцевых дио-
ритов и гранодиоритов в юго-восточной части 
до более кремнеземистых биотитовых грано-
диоритов и гранитов с подчиненным количе-
ством кварцевых монцонитов и монцонитов 
вдоль северо-западной границы [Hudson, 1983; 
Wallace, Engebretson, 1984; Miller, 1994].

По данным Е. Молл-Сталкап [Moll-Stalcup, 
1994], плутоническая активность в хребте 
Аляска проявлялась в два этапа: ранний (75–60 
млн лет) и поздний (65–50 млн лет). На раннем 
этапе внедрялись плутоны среднего и кислого 
состава, включая крупный тоналитовый плу-
тон в южной части гор Талкитна. Для поздней 
стадии характерны плутоны кислого состава, 
включая кварцевые монцониты и гранитные 
плутоны в северной части гор Талкитна и при-
легающих южных частях хребта Аляска.

Петро-геохимические характеристики
Данные по петрогенным элементам позд-

немеловых (маастрихт)–раннетретичных 
(ранний эоцен) гранитоидов пояса Кускоквим 
говорят о принадлежности вулканических и 
плутонических пород к типичной известково-
щелочной серии: уменьшение содержаний по-
родообразующих окислов FeO*, MgO, TiO2, 
Al2O3, CaO и увеличение – K2O и Na2O с ростом 
SiO2. Тренд обогащения железом отсутствует. 
По соотношению K2O–SiO2 породы принадле-
жат преимущественно к известково-щелочной 
и высоко-калиевой известково-щелочной се-
рии, часть пород принадлежит шошонитовой 
серии. В целом содержание калия в породах 
коррелирует с содержанием несовместимых 
элементов (Rb, Ba, Th, Nb, U, Sr, LREE) (в вы-

сококалиевых сериях содержание несовмести-
мых элементов выше, чем в среднекалиевых). 
Cпайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на гранит океанических хреб-
тов для плутонических пород, характеризуют-
ся обогащением крупноионными литофильны-
ми элементами относительно высокозарядных, 
Nb–Ta-минимумом, что указывает на их над-
субдукционное происхождение (рис. 4.3.2, А).

Содержания Rb, Th, Ba значительно повыше-
ны относительно ОRG. На диаграмме Rb–Y+Nb 
[Pearce et al., 1984] точки составов гранитоидов 
пояса Кускоквим локализованы в основном в 
поле гранитов вулканических дуг, с небольши-
ми перекрытиями с полями внутриплитных и 
коллизионных гранитов (рис. 4.3.3). Отношения 
Ba/Ta, Ba/La, La/Nb в андезитах пояса сходны 
с таковыми островодужных андезитов по [Gill, 
1981]. Хондрит-нормализованные спектры рио-
литов, дацитов, кварцевых монцонитов и грани-
тов сильно варьируют (рис. 4.3.4). Все породы 
обогащены легкими РЗЭ, но степень обогащения 
коррелирует с содержанием калия и других несо-
вместимых элементов. По данным [Miller, 1994; 
Patton et al., 1994; Moll-Stalcup, 1994] родона-
чальные расплавы испытали значительное фрак-
ционирование, и имело место взаимодействие с 
континентальной корой, на что указывают изо-
топные и геохимические данные. Так, в северной 
части пояса андезиты вулканического поля Но-
витна имеют первичные отношения 87Sr/86Sr от 
0.7045 до 0.7053, что предполагает небольшую 
степень ассимиляции породами континенталь-
ной коры. Напротив, в южной части пояса рио-
литы вулканического поля Сишу имеют высокие 
значения отношения 87Sr/86Sr – до 0.7080, а также 
повышенные содержания Sn, Be, U, W и F, что 
свидетельствует либо об ассимиляции больших 
объемов континентальной коры, либо расплавы 
формировались при плавлении этой коры.

В позднемеловых–раннетретичных грани-
тоидных плутонах пояса хребта Аляска содер-
жание SiO2 варьирует от 54.5 до 76%, K2O – от 
2.8 до 5.6%; для них характерно увеличение со-
держаний SiO2 и K2O с юго-востока на северо-
запад [Miller, 1994]. Породы пояса принадлежат 
известково-щелочной серии и являются типич-
ными породами андийских окраин. Плутоны 
ранней стадии развития пояса характеризуют-
ся средним–кислым составом и эквивалентны 
среднекалиевым орогенным андезитам и да-
цитам. Соотношения SiO2 и Na2O, а также Ca, 
Na, K позволяют выделять среди них две серии: 
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диорит-тоналит-трондьемитовую, аналогич-
ную известково-щелочной серии Юго-Западной 
Финляндии [Arth et al., 1978], и «нормальную» 
известково-щелочную серию [Moll-Stalcup, 
1994]. Cпайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на гранит океанических хреб-
тов для гранитоидов известково-щелочной се-
рии, характеризуются обогащением крупноион-
ными литофильными элементами относительно 
высокозарядных, Nb–Ta-минимумом, что ука-

зывает на их надсубдукционное происхождение 
(рис. 4.3.2, Б). Так же как и в гранитоидах пояса 
Кускоквим содержания Rb, Th, Ba значительно 
повышены относительно ОRG.

Плутоны поздней стадии развития хребта 
Аляска в основном имеют более кислый состав 
и разделяются на две группы по химическому 
составу и минералогии. Одна группа относится 
к «нормальной» известково-щелочной серии и 
сходна с плутонами ранней стадии; к ней при-

Рис. 4.3.2. Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG, для гранитоидов 
позднемеловых–раннетретичных вулкано-плутонических поясов Кускоквим (А) и хребта Аляска (Б)
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надлежат гранитные плутоны северной части 
пояса. Другая группа представлена кварцевыми 
монцонитами и высококремнеземистыми и вы-
сокоглиноземистыми гранитами, занимающи-
ми область расплава-минимума на диаграмме 
Q–Ab–Or. Для пород этой группы характерны 
средние–высокие первичные отношения 87Sr/86Sr 
от 0.7054 до 0.7085 [Lanphere, Reed, 1985].

Происхождение и геодинамическая 
обстановка формирования

Позднемеловые (маастрихт)–раннетре-
тичные (ранний эоцен) вулканические и плу-
тонические породы поясов Кускоквим и хребта 
Аляска по петро-, геохимическим характери-
стикам хорошо сопоставляются с надсубдук-
ционными магматитами, образующимися в 
результате частичного плавления мантийного 
клина, под воздействием обогащенных ще-
лочами флюидов, поступающих при субдук-
ции плиты и (или) субдуцирующих осадков. 

Происхождение позднемеловых (маастрихт)–
раннетретичных (ранний эоцен) магматитов 
поясов Кускоквим и хребта Аляска связывает-
ся с процессом субдукции в северном и восточ-
ном направлениях во время периода быстрого 
дрейфа на север плиты Кула от 74 до 55 млн лет 
под континентальную окраину Северной Аме-
рики (Южная Аляска) [Wallace, Engebretson, 
1984; Moll-Stalcup et al., 1994]. Соотношение 
между поясами хребта Аляска и гор Кускоквим 
не определено точно, они могут представлять 
единую дугу, которая расширялась со временем 
как результат более пологой субдукции плиты 
Кула. Палеомагнитные данные для вулканиче-
ских полей позднемелового–раннетретичного 
возраста указывают на их вращение по часо-
вой стрелке на 30–55°, но отмечают отсутствие 
смещений по широте относительно Северной 
Америки со времени образования пород. Эти 
данные свидетельствуют, что во время обра-
зования магматического пояса угол зоны кон-

Рис. 4.3.3. Диаграмма Rb–Y+Nb для позднемеловых гранитоидов пояса Кускоквим (светло-серое поле), 
по: [Flanigan et al., 2000] 
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Рис. 4.3.4. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ для вулканических и плутонических пород 
среднего–кислого состава пояса Кускоквим, по: [Moll-Stalcup, 1994]

А – андезит и риолиты вулканического поля Сишу; Б – высокофракционированные риолиты поля Сишу; В – риолит 
и граниты района Слитмул; Г – средне- и высококалиевые андезиты и шошониты северной части пояса

вергенции с субдуцирующей плитой составлял 
55–80° до вращения Западной Аляски в эоцене 
[Hillhouse, Coe, 1994; Patton et al., 1994].

Различное строение окраины континента 
обусловило различную степень контаминации 

надсубдукционных расплавов коровым компо-
нентом. Изотопные данные показывают, что в 
северной части пояса Кускоквим, где он пере-
крывает докембрийскую (?) и палеозойскую 
континентальную кору террейнов Руби и дру-
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гих, в гранитоидах и вулканитах фиксируется 
значительная степень контаминации материа-
лом континентальной коры. В южной части 
пояса, где в строении континентальной окраи-
ны преобладают океанические комплексы, сте-
пень контаминации минимальна.

Выводы:
Постаккреционные гранитоиды Аляски 1. 

представлены поясами батолитов или гипабис-
сальными телами, входящими в состав вулкано-
плутонических поясов, характеризующих андий-
скую окраину Северо-Американского континен-
та в позднемеловое–раннетретичное время.

Состав дайковых и силловых тел вулкано-2. 
плутонических ассоциаций позднемелового–
эоценового возраста варьирует от монцодиори-
тов до гранитов (пояс Кускоквим) или меняется 
вкрест простирания пояса Аляска от биотит-
роговообманковых тоналитов, кварцевых дио-
ритов и гранодиоритов до более кремнеземи-
стых биотитовых гранодиоритов и гранитов с 
подчиненным количеством кварцевых монцо-
нитов и монцонитов.

Петро-геохимические данные для грани-3. 
тоидов маастрихт-раннеэоценовых вулкано-
плутонических поясов свидетельствуют о при-
надлежности пород к известково-щелочной и 
высококалиевой известково-щелочной серии 
и указывают на их надсубдукционное про-
исхождение (обогащение К, Rb, Ba, Th, U и 
деплетирование Nb, Ta, Sr, P, Ti). Изотопно-
геохимические данные показывают, что в об-
ластях перекрытия поясами докембрийской или 
палеозойской континентальной коры имело ме-
сто взаимодействие с ней родоначальных магм.

4.4. Гранитоидный магматизм 
трансформных континентальных 

окраин, Сихотэ-Алинь, 
и крупномасштабных сдвиговых зон, 

Британская Колумбия
Геодинамические обстановки трансформ-

ных континентальных окраин (обстановки 
калифорнийского типа), где происходит по-
гружение срединно-океанического хребта под 
окраину с образованием мантийного окна, 
впервые были выделены на примере западно-
го побережья Северной Америки [Benz et al., 
1992 и др.]. Для них также характерно широкое 
развитие крупномасштабных сдвигов. Позднее 
в работах А.И. Ханчука с соавторами [Ханчук, 

Иванов, 1999; Ханчук, 2000; Голозубов, 2004; 
Геодинамика …, 2006; Ханчук и др., 2008] 
было обосновано выделение такого типа окра-
ин для раннемелового и палеогенового этапов 
геологического развития Сихотэ-Алиня. А.И. 
Ханчук также предложил выделять особый тип 
синсдвиговых гранитоидных плутонов транс-
формных границ литосферных плит и микро-
плит [Ханчук, Иванов, 1999] или гранитоидов 
трансформных континентальных окраин [Хан-
чук и др., 2008] на примере юрских и раннеме-
ловых гранитоидов Сихотэ-Алиня.

Анализ литературных данных по мезозой-
ским гранитоидным комплексам Британской 
Колумбии [Hutton, Ingram, 1992; Umhoefer, 
Schiarizza, 1996; Hollister, Andronicos, 1997; 
Crawford et al., 1999; Chardon et al., 1999; An-
dronicos et al., 2003; Chardon, 2003] также по-
казывает, что проявления крупномасштабных 
сдвигов на континентальной окраине, приводя-
щих к расколу коры и проникающих в верхнюю 
мантию, является существенным фактором, 
влияющим на состав продуктов гранитоидного 
магматизма и P–T-условия его проявления.

В данном разделе рассмотрен гранитоидный 
магматизм трансформных континентальных 
окраин и крупномасштабных сдвиговых зон на 
примере раннемеловых гранитоидных комплек-
сов Сихотэ-Алиня и Британской Колумбии.

Геологический очерк
Сихотэ-Алинь. Среди главных тектониче-

ских структур юга Дальнего Востока выделя-
ют Буреинский и Ханкайский супертеррейны 
и эпиокеанические орогенные пояса, разли-
чающиеся по возрасту главной складчатости 
и формирования континентальной литосферы: 
Монголо-Охотский (юрско-раннемеловой), 
Сихотэ-Алинь-Северо-Сахалинский (грани-
ца раннего и позднего мела) и Сахалинский 
(палеоген) [Парфенов, 1984; Натальин, 1991; 
Ханчук, 2000; Голозубов, 2004; Геодинамика 
…, 2006] (рис. 4.4.1). По данным А.И. Хан-
чука (2000) Буреинский и Ханкайский супер-
террейны совместно с террейном Цзямусы на 
территории Китая рассматриваются как части 
среднепалеозойского континентального су-
пертеррейна Бурея–Ханка–Цзямуса, а по дан-
ным [Sengor, Natal’in, 1996] – как части Сино-
Корейского кратона.

Буреинский супертеррейн включает три 
террейна, сложенных фрагментами палеозой-
ской окраинно-континентальной магматиче-
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ской дуги с докембрийским метаморфическим 
фундаментом и фрагментом палеозойской–
раннемезозойской пассивной континентальной 
окраины [Геодинамика, магматизм …, 2006]. 
Наиболее ранние из перекрывающих и «сши-
вающих» образований представлены девон-
скими и пермскими вулканогенно-осадочными 
отложениями и палеозойскими гранитами.

Ханкайский супертеррейн также включает 
несколько террейнов, представленных метамор-
фическими образованиями от зеленосланцевой 
до гранулитовой фации и фрагментами ранне-
палеозойской пассивной окраины и раннепа-
леозойской аккреционной призмы. Метамор-
фические образования ранее рассматривались 
как докембрийские, но определения цирконов 
из гранулитов террейна Цзямусы, аналогов гра-
нулитов Ханкайского супертеррейна, показали 
их позднекембрийский возраст [Геодинамика 
…, 2006]. Перекрывающие и «сшивающие» 
образований представлены девонскими и ка-
менноугольными морскими и континенталь-
ными вулканогенно-осадочными отложения-
ми; средне- и позднепалеозойскими гранита-
ми; триасовыми–кайнозойскими прибрежно-
морскими и континентальными, нередко угле-
носными терригенными отложениями. Мезо-
зойские и кайнозойские магматические образо-
вания представлены раннемеловыми гранитами 
и позднемеловыми, палеоген-четвертичными 
вулкано-плутоническими поясами.

В составе Монголо-Охотского орогенного 
пояса выделяются террейны различного про-
исхождения [Парфенов и др., 1999]. В восточ-
ной части пояса – это террейны палеозойских 
аккреционных комплексов и юрских турбиди-
товых бассейнов, которые сформировались в 
процессе закрытия Монголо-Охотского океана 
[Ханчук, 2000].

В Сихотэ-Алиньской части Сихотэ-Алинь-
Северо-Сахалинского орогенного пояса выде-
ляются шесть террейнов: Самаркинский (СМ), 
Баджальский (БД), Журавлевско-Амурский 
(ЖА), Таухинский (ТУ), Кемский (КЕ) и 
Киселевско-Маномихинский (КМ) [Ханчук, 
2000; Голозубов, 2004; Геодинамика…, 2006] 
(см. рис. 4.4.1).

Самаркинский террейн сложен юрскими 
турбидитами с включениями девонских офио-
литов, пермских и триасовых кремней, верх-
непалеозойских известняков и представляет 
собой фрагмент юрской аккреционной призмы 
[Геодинамика, магматизм…, 2006].

Баджальский террейн является продолже-
нием той же юрской аккреционной призмы. От 
Самаркинского террейна он отличается рас-
пространением тектонических покровов верх-
нетриасовых терригенных пород континен-
тальной окраины и отсутствием офиолитов.

В строении Таухинского террейна Южного 
Сихотэ-Алиня участвуют базальты спрединго-
вого типа, перекрытые верхнеюрскими крем-
нями; неокомские турбидиты с включениями 
триасовых и юрских кремней, триасовых из-
вестняков и базальтов палеогайотов; титонские 
турбидиты с включениями фрагментов девон-
пермских гайотов, пермских и триасовых крем-
ней, а также тектонические покровы пермских, 
верхнетриасовых и раннемеловых пород кон-
тинентальной окраины [Голозубов, Ханчук, 
1995; Голозубов, 2004;]. Таухинский террейн 
интерпретируется как титон-раннемеловой 
аккреционный комплекс [Ханчук, 2000] или 
фрагмент неокомской аккреционной призмы 
[Геодинамика …, 2006].

Журавлевско-Амурский террейн раннеме-
ловых терригенных отложений, мощностью 
около 10 км, сложен шельфовыми и турбиди-
товыми отложениями валанжинского возраста 
с потоками щелочных пикритов и базальтов и 
является седиментационным комплексом под-
ножия континентального склона [Голозубов, 
2004]. В работе [Геодинамика…, 2006] Жу-
равлевский (Журавлевско-Амурский) террейн 
рассматривается как фрагмент окраинного 
синсдвигового турбидитового бассейна.

Кемский террейн образован баррем-
альбскими терригенными, главным образом 
флишевыми отложениями с вулканитами пре-
имущественно основного, значительно реже 
– среднего и кислого состава. Ранее он рассма-
тривался как фрагмент апт-альбской островной 
дуги [Ханчук, 2000]. В работе [Геодинамика…, 
2006] Кемский террейн интерпретируется как 
фрагмент раннемелового задугового бассейна.

Киселевско-Маноминский террейн является 
фрагментом среднемеловой аккреционной при-
змы, в которой турбидитовый матрикс имеет 
апт-альбский возраст. Доаптские раннемеловые 
породы квалифицированы как отложения океа-
нической плиты. В составе аккреционного ком-
плекса описано включение готерив-барремской 
островной дуги [Геодинамика…, 2006].

Британская Колумбия. Представляет со-
бой горную область, которая является частью 
более крупной географической провинции Ка-
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надских Кордильер. Структуру района обра-
зуют окраина древнего кратона и коллаж тер-
рейнов, аккретированных к окраине в разное 
время в течение мезозоя и начала кайнозоя. 

С северо-востока на юго-запад выделяются 
следующие орогенные пояса: Форланда, Оми-
нека, Интермонтан, Береговой плутонический 
пояс, Инсулар [Nokleberg et al., 1994а, б, 2001; 

Рис. 4.4.1. Тектоническая схема Дальнего Востока России (кн. 2, по: (А..И. Ханчук, В.В. Голозубов, 
Н.А. Горячев, С.Г. Бялобжеский, Л.И. Попеко; [Геодинамика …, 2006], с изменениями)
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Brew, 1999; Monger, Price, 2002] (рис. 4.4.2).
Пояс Форланда надвинут в восточном на-

правлении на Северо-Американский кратон на 
расстояние около 200 км. Он сложен осадоч-

ными миогеосинклинальными отложениями, 
сформированными в девонское–раннеюрское 
время на пассивной окраине Северо-
Американского континента.

Рис. 4.4.1. Окончание
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Пояс Оминека состоит из террейнов Слайд 
Маунтин, Кассиар и Юкон-Танана; последний 
продолжается с территории Аляски. Эти тер-
рейны представляют собой фрагменты маг-
матических дуг, сформированных в девонско-
каменноугольное время на окраине Северо-
Американского континента.

В строении супертеррейна Интермонтан 
участвуют террейны Кэш-Крик, Нислинг и 

Стикиния. Террейны Кэш-Крик и Нислинг сло-
жены осадочными породами, которые сфор-
мировались в Западной Пацифике в пермское–
среднетриасовое время (280–230 млн лет). 
Осадочные карбонатные породы террейна Кэш-
Крик содержат фузулиниды, кораллы и конодон-
ты, которые характерны для пермских отложе-
ний Тетиса, Юго-Востока России и отсутствуют 
в Северной Америке [Nokleberg et al., 1994а, б]. 

Рис. 4.4.2. Карта террейнов и орогенных поясов Канадских Кордильер, по: [Hammer, Clowes, 2004]
1–9 – аккретированные террейны внешней зоны: 1, 2 – супертеррейн Инсулар: 1 – Александер (АЛ), 2 – Врангелия 

(ВР); 3, 4 – Береговой пояс: 3 – нерасчлененные гранитоиды и метаморфиты, 4 – террейн Таку (ТК); 5–9 – супертеррейн 
Интермонтан, террейны: 5 – Стикиния (СТ), 6 – Кэш-Крик (КК), 7 – Дорси (ДР), 8 – Куэснелла (КН), 9 – Слайд Маунтейн 
(СМ); 10–13 – Северо-Американские перикратонные террейны: 10 – террейн Кутеней (КТ); 11, 12 – перемещенные 
террейны континентальной окраины; 11 – Нислинг (НЛ), 12 – Кассиар (КС); 13 – древний кратон Северной Америки; 
14 – деформационный фронт Кордильер
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Южная часть террейна Кэш-Крик интерпер-
тируется как аккреционный клин и комплекс 
зоны субдукции раннемезозойской островной 
дуги [Nokleberg et al., 1994а, б]. Террейн Сти-
киния представляет собой фрагмент островной 
дуги каменноугольного–раннеюрского воз-
раста (320–190 млн лет), сформировавшейся в 
Восточной Пацифике [Nokleberg et al., 2001]. 
Амальгамация террейнов Кэш-Крик и Стикиния 
и их причленение к окраине Северной Америки 
происходило в ранне- и среднеюрское время со-
ответственно [Currie, Parrish, 1993, 1997].

Береговой плутонический пояс, охваты-
вающий одноименный хребет, состоит из 
плутонических и метаморфических пород 
мезозойского–третичного возраста, осадочных 
и вулканических пород позднепалеозойского–
третичного возраста и фрагментов раннепале-
озойских и докембрийских комплексов.

Супертеррейн Инсулар объединяет террей-
ны Александер, Врангелия, Чугач и Юкатат. 
Как было показано в разделе 2.4., террейны 
Врангелия и Александер представляют со-
бой фрагменты позднепалеозойской и ранне-
среднепалеозойской островных дуг. Их амаль-
гамация происходила в карбоне (~320 млн лет 
назад), а причленение к континенту – в средне-
меловое время (~115 млн лет назад) . Об этом же 
свидетельствуют данные [Johnson et al., 2006] 
о том, что в позднетриасовое–раннемеловое 
время супертеррейны Инсулар и Интермонтан 
разделяло океаническое пространство. Есть 
также данные о значительных перемещениях 
террейнов Врангелия и Александер в поздне-
меловое время с широты сегодняшней Кали-
форнии [Hollister, Andronicos, 1997]. Террейны 
Чугач и Юкатат сложены осадочными порода-
ми позднемелового–третичного возраста.

Взаимоотношения пород 
и петрографический состав интрузивных 

комплексов
Сихотэ-Алинь. Синсдвиговые раннеме-

ловые гранитоиды широко распространены 
в пределах Сихотэ-Алиня (см. рис. 4.4.1). По 
данным гравиметрии они залегают субгори-
зонтально, имеют плитообразную форму и 
вертикальную мощность 1.5–4 км при значи-
тельных (десятки километров) размерах в пла-
не [Петрищевский, 2007; Голозубов, 2004].

Многие авторы [Хетчиков и др., 1996; Ря-
занцева и др., 1998; Изосов, Коновалов, 2005] 
выделяют среди раннемеловых гранитоидов 

три комплекса: хунгарийский, татибинский, 
дальнинский.

Хунгарийские граниты готеривского возрас-
та распространены в пределах Самаркинского 
террейна (см. рис. 4.4.1). Они образуют круп-
ные куполовидные интрузии с полого погру-
жающимися контактами. По данным М.Д. Ря-
занцевой и др. [1998], главные разновидности 
представлены биотитовыми и двуслюдяными 
гранитами. Краевые части массивов нередко 
сложены гранодиоритами. Н.В. Бердников, 
Н.П. Романовский [1999] для более северных 
районов развития гранитоидов указывают на-
личие в них ксенолитов раннемеловых осадоч-
ных пород. В.П. Симаненко и др. [1997] отмеча-
ют также присутствие ксенолитов габброидов. 
Они подразделяют хунгарийские гранитоиды 
на две фазы: 1) крупно- и среднезернистые био-
титовые и двуслюдяные кордиеритсодержащие 
кварцевые диориты, гранодиориты и мелано-
кратовые граниты; 2) мелкозернистые граниты 
и лейкограниты, слагающие мелкие тела и дай-
ки. Авторы отмечают, что для хунгарийских 
гранитоидов характерно отсутствие амфибо-
лов даже в наиболее основных разновидностях 
пород при обогащенности их биотитом и вы-
сокоглиноземистыми минералами – гранатом, 
кордиеритом, мусковитом, реже встречаются 
андалузит, силлиманит, гиперстен. Плагио-
клаз всегда преобладает над калиевым поле-
вым шпатом. Акцессорные минералы пред-
ставлены монацитом, апатитом, турмалином, 
ильменитом, рутилом, цирконом и топазом. С 
гранитами хунгарийского комплекса связаны 
скарновые месторождения шеелитовых руд 
[Симаненко и др., 1997]

Граниты татибинского комплекса рас-
пространены в пределах Самаркинского и 
Журавлевско-Амурского террейнов и имеют 
позднеальбский–раннесеноманский возраст 
[Герасимов и др., 1994; Симаненко и др., 1997; 
Рязанцева и др., 1998]. В районе месторожде-
ния вольфрамоносных скарнов Восток-2, свя-
занного с гранитоидами татибинской серии, 
последние датированы Rb-Sr методом в ши-
роком интервале от 128±16 до 98±15 млн лет 
[Хетчиков и др., 1994, 1996]. К-Ar-датировки 
татибинской серии имеют диапазон значений 
105–85 млн лет. Недавно получены новые U-Pb 
SHRIMP и Rb-Sr данные о возрасте гранитои-
дов татибинской серии в районе Малиновской 
рудно-магматической системы, перспективной 
на вольфрамовое оруденение [Аленичева и др., 
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2008]. Они составляют 103.5±0.8, 105.8±1.0, 
105.2±2.2, 95.8±1.0 и 113.8, 111.9, 93.51 млн лет, 
соответственно. Кроме того, в цирконах обнару-
жены ксеногенные ядра с возрастами 109.1±0.5, 
114.09±0.5, 120.9±1.6, 139.4±6, 403.5±7.8, 
1123±12 млн лет.

Массивы комплекса имеют многофазное 
строение и образованы тремя группами пород, 
соответствующих последовательным фазам 
их формирования, это: 1) диориты, кварце-
вые диориты и граномонцониты; 2) амфибол-
биотитовые и биотитовые гранодиориты, ада-
меллиты, амфибол-биотитовые и биотитовые 
граниты, часто порфировидные; 3) лейкогра-
ниты, гранит-порфиры, аплиты [Симаненко 
и др., 1997; Рязанцева и др., 1998]. Лейкокра-
товые граниты образуют небольшие штоки 
и дайки. В их составе резко преобладают ка-
лишпат и кварц, почти постоянно присутству-
ют мусковит и гранат. Для гранитов комплекса 
характерно также наличие шлиров пегматитов 
с гранатом и турмалином.

Основные разновидности гранитоидов 
первой фазы, кварцевые монцониты и грано-
монцониты, характеризуются преобладанием 
плагиоклазов над калиевым полевым шпатом, 
повышенным содержанием темноцветных ми-
нералов (биотит 6–9%, роговая обманка 3–5%, 
пироксен до 1%) [Симаненко и др., 1997]. Среди 
акцессорных минералов встречаются циркон, 
шеелит, ильменит, рутил, сфен, монацит, ортит.

Граниты второй фазы содержат плагиоклаз, 
кварц и калишпат примерно в равных соотно-
шениях и обеднены темноцветными минерала-
ми, среди которых присутствуют биотит и рого-
вая обманка, редко – ферроавгит. Акцессорные 
минералы представлены гранатом, касситери-
том, ильменитом, цирконом, апатитом, ортитом, 
сфеном, топазом [Симаненко и др., 1997].

В северной части Самаркинского террейна 
часть гранитоидов татибинского комплекса 
выделяется как дальнинский комплекс. Воз-
раст пород колеблется от 128 до 98 млн лет, по 
данным Rb-Sr метода [Хетчиков и др., 1996]. 
Среди них выделяются породы трех фаз: 1) 
диориты, кварцевые диориты и гранодиориты; 
2) средне-крупнозернистые граниты; 3) мелко-
зернистые биотитовые, лейкократовые, иногда 
аплитовидные граниты [Герасимов и др., 1994; 
Хетчиков и др., 1996].

Гранодиориты первой фазы характеризуют-
ся преобладанием плагиоклаза над калиевым 
полевым шпатом, широким распространением 

темноцветных минералов – биотита, роговой 
обманки, реже – пироксена. Среди акцессор-
ных минералов присутствуют апатит, циркон, 
шеелит, ильменит, рутил, сфен, монацит, ортит. 
Особенно характерны высокие содержания 
апатита [Хетчиков и др., 1996].

Биотитовые граниты разной зернистости, 
лейкограниты, гранит-порфиры, аляскитовые 
граниты второй и третьей фаз обладают гра-
фическими или гипидиоморфнозернистыми 
структурами и в их составе плагиоклаз, калие-
вый полевой шпат и кварц находятся примерно 
в равных соотношениях. Среди акцессорных 
минералов по сравнению с гранодиоритами 
первой фазы преобладают ортит и монацит, а 
также присутствуют топаз и касситерит [Хет-
чиков и др., 1996].

В работе [Ханчук и др., 2008] представлен 
петротип гранитоидов трансформных конти-
нентальных окраин – раннемеловой Успен-
ский интрузив Южного Приморья. Для него 
четко установлено соответствие времени вне-
дрения гранитоидов с этапом существования 
в Приморье режима трансформной континен-
тальной окраины, сопровождаемое крупномас-
штабными сдвиговыми перемещениями вдоль 
Центрально-Сихотэ-Алиньского разлома. По-
казано, что отличительной чертой данного 
интрузива является его синтектонический ха-
рактер. Это выражается в повсеместной гней-
совидности пород, едином стиле деформаций 
гранитоидов массива и вмещающих пород, 
ориентированном расположении многочислен-
ных ксенолитов вмещающих пород.

В строении массива наблюдается анти-
дромная последовательность интрузивных 
комплексов (от ранних к поздним): 1) гранат-
двуслюдяные и гранат-биотитовые гранит-
лейкограниты, 2) крупнозернистые биотито-
вые граниты, 3) среднезернистые биотитовые 
(амфибол) гранодиориты и меланограниты 
[Ханчук и др., 2008]. Породы жильной серии 
(аплиты, пегматиты, гранодиорит-порфиры, 
диоритовые порфириты, лейкогаббро и лам-
профиры) образуют дайки и мелкие тела, про-
рывающие все перечисленные разности гра-
нитоидов. U-Pb датирование цирконов из гра-
нитоидов первой и третьей фаз показало, что 
возраст кристаллизации гранатсодержащих 
гранитов первой фазы Успенского массива со-
ставляет 103.3±2.4 млн лет, а для гранодиори-
тов и меланогранитов третьей фазы он, вероят-
но, несколько моложе [Ханчук и др., 2008].
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Рис. 4.4.3. Карта террейнов и плутонических комплексов Береговой сдвиговой зоны, по: [Crawford et 
al., 2005]
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Береговой плутонический пояс. В поясе 
протяженностью около 2000 км с запада на вос-
ток выделяются пояса гранитоидов юрского, 
ранне-среднемелового и третичного возраста 
[Roddick, Hutchison, 1974; Hollister, Andronicos, 
1997; Gordee, 2003]. Вдоль западной границы 
Берегового плутонического пояса простирает-
ся Береговая сдвиговая зона (Coast shear zone), 
в работе [Hollister, Andronicos, 1997] – сдвиго-
вая зона Байджа.

Одним из компонентов сдвиговой зоны яв-
ляются гнейсы и мигматиты, образующие Цен-
тральный гнейсовый комплекс, интрудирован-
ный серией пластовых рассланцованных тона-
литовых и гранодиоритовых плутонов и даек, 
известных как «Великий тоналитовый силл» 
(западная часть Берегового плутонического 
пояса [Hutton, Ingram, 1992]). Возраст плуто-
нов и даек 72–58 [Hollister, Andronicos, 1997], 
83–59 млн лет [Chardon et al., 1999].

В западной части «Великого тоналитово-
го силла» выделяется крупный плутон Куот-
тун (Quоttoon) позднемелового–третичного 
возраста, протяженностью около 100 км при 
ширине 15 км. В нем фиксируются две интру-
зивные фазы [Thomas, 1997; Thomas, Sinha, 
1999]: 1) гетерогенные кварцевые диориты с 
ориентированными структурами, образован-
ными в условиях твердо-пластических дефор-
маций, обильными включениями мафических 
пород и скринами, представленными метаоса-
дочными породами; последние представляют 
собой фрагменты Центрального гнейсового 
комплекса; 2) гомогенные кварцевые диори-
ты с первично-магматическими структурами 
и более крупнозернистые, чем породы первой 
фазы. Включения более меланократового со-
става и мафические дайки также присутствуют 
среди пород второй фазы, но образуют отдель-
ные зоны. Включения и дайки имеют диори-
товый состав. U-Pb возрасты по циркону для 
пород обеих фаз плутона Куоттун составляют 
67 и 58 млн лет соответственно. Модальный 
состав кварцевых диоритов обеих фаз прибли-
зительно одинаковый: плагиоклаз (58–69%), 
роговая обманка (11–28%), биотит (5–33%), 
кварц (2–10%), калиевый полевой шпат (1–3%) 
[Thomas, Sinha, 1999]. Акцессорные минералы 
представлены апатитом, сфеном, цирконом, 
рудным минералом.

По данным Дж. Роддика, В. Хатчисона и др. 
[Roddick, Hutchison, 1974; Hollister, Andronicos, 
1997], гранитоиды Берегового плутонического 

пояса представлены кварцевыми диоритами, 
гранодиоритами, кварцевыми монцонитами, ди-
оритами, в небольших количествах присутству-
ют габбро. Редко встречаются граниты и сиени-
ты. Наиболее распространенным типом пород 
Дж. Роддик, В. Хатчисон [Roddick, Hutchison, 
1974] считают кварцевые диориты, по данным 
[Hutton, Ingram, 1992] – это роговообманково-
биотитовые тоналиты.

С. Горди [2003] в восточной части Берего-
вого плутонического пояса выделяет: 1) ранне-
юрские (189–183 млн лет) диориты и тоналиты, 
2) раннемеловые (149–133 млн лет) граниты, 3) 
раннемеловые (123–110 млн лет) сфенсодержа-
щие диориты и тоналиты, 4) позднемеловые–
раннетретичные (68–47 млн лет) диориты 
и гранодиориты, 5) ранне-позднемеловые–
раннетретичные (87–51 млн лет) биотит-
мусковитовые граниты с гранатом.

В работе [Crawford et al., 2005] в пределах 
Берегового плутонического пояса выделены две 
группы плутонов в западной и восточной частях 
пояса по отношению к Береговой сдвиговой 
зоне с возрастом 105–90 и 80–50 млн лет соот-
ветственно. В западной части распространены 
крупные плутоны Ревиладжедо-Айленд, Бель-
Айленд и северная группа плутонов; в восточ-
ной – плутоны Касикс и Куоттун (рис. 4.4.3).

Многие плутоны западной части пояса явля-
ются синтектоническими, они образуют упло-
щенные силлы, расположенные в пределах над-
виговых зон. Внутренняя структура плутонов 
характеризуется либо расслоенностью, либо 
первичным магматическим течением, ориенти-
ровка которого параллельна ориентированным 
текстурам вмещающих метаморфических пород, 
в контактах плутонов проявлены деформации в 
твердом состоянии [Crawford et al., 2005]. Другая 
часть плутонов образует неправильной формы 
небольшие тела с редкими признаками ориенти-
рованных текстур. Их контакты дискордантны 
структурам вмещающих пород. Плутоны либо не 
имеют контактовых зон, либо окружены узким 
контактовым ореолом с андалузитом.

Плутоны характеризуются равномернозер-
нистой или плагиоклаз-порфировой структу-
рой. По составу они относятся к тоналитам и 
гранодиоритам с роговой обманкой и биоти-
том в качестве темноцветных минералов [Arth 
et al., 1988; Cook, Crawford, 1994; Crawford et 
al., 2005], реже имеют трондьемитовый со-
став [Crawford et al., 2005]. Один из крупных 
плутонов западной части Бель-Айленд сложен 
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биотит-роговообманковыми и биотитовыми 
тоналитами, более меланкратовыми в краевых 
частях и более лейкократовыми в централь-
ной части плутона, и содержат меланократо-
вые включения. Северная группа плутонов 
(90 млн лет) сложена аналогичными порода-
ми. Минеральные ассоциации зоны роговиков 
плутона Бель-Айленд свидетельствуют о глу-
бинах кристаллизации примерно от 24 км в 
западной части плутона до 35 км в восточной 
части [Crawford et al., 2005]. Небольшие тела 
горнблендитов или роговообманковых габбро 
уплощенной или неправильной формы при-
сутствуют среди западной группы плутонов. В 
плутоне Ревиладжедо-Айленд основные поро-
ды, возможно, представляют собой кумуляты; 
в других плутонах они встречаются в виде ме-
ланократовых включений.

Часть плутонов западной части пояса содер-
жат магматический эпидот и гранат. Наличие 
кианита в экзоконтактовой зоне во вмещающих 
породах указывает на глубины внедрения, соот-
ветствующие 8–9 кбар [Crawford et al., 2005].

В восточной части Берегового плутониче-
ского пояса выделяются два типа плутонов. 
Одни имеют небольшие размеры, возраст 75–
52 млн лет и представлены широким спектром 
пород, другая группа гранитоидов образует 
более крупные тела, имеет возраст 52–50 млн 
лет и гранодиорит-гранитный состав. Эти гра-
нитоиды прорывают метаморфические породы 
Центрального гнейсового комплекса. Мелкие 
гранитные штоки, аплитовые дайки, связанные 
с лейкосомой мигматитов гнейсового комплек-
са имеют возраст, аналогичный второй группе 
гранитоидов.

В первой группе гранитоидов по струк-
турным признакам выделяются две подгруп-
пы. Первая представлена полого падающими 
(30–45º на север-северо-восток) уплощенны-
ми силлами, смятыми в складки, мощностью 
до нескольких километров, конкордантными 
сланцеватости вмещающих метаморфических 
пород. В мощных силлах отмечаются признаки 
фракционной кристаллизации с образованием 
ультрамафитовой или габброидной нижней 
части и тоналит-гранодиоритовой – в верхней. 
Другая подгруппа образована маломощными 
(несколько сотен метров) синтектоническими 
телами в зонах вязкого сдвига с крутыми паде-
ниями [Crawford et al., 2005].

Наиболее мафические породы в восточной 
группе плутонов содержат более безводные 

минеральные ассоциации по сравнению с за-
падной группой плутонов. Ультрамафитовые 
кумуляты включают оливин и два пироксена 
и роговую обманку. Также в восточной группе 
плутонов отсутствуют плагиоклаз-порфировые 
разновидности пород и породы, содержащие 
магматический эпидот. Большинство тонали-
товых и гранодиоритовых плутонов содержат 
включения мафических пород и интрудирова-
ны большим количеством синплутоническиих 
мафических даек, так что плутон в целом име-
ет бимодальный состав.

Среди более молодых по возрасту в вос-
точной группе плутонов выделяются: силл Ка-
сикс, 53 млн лет, имеющий кварцевый диорит-
тоналитовый состав, и комплекс Куоттун, 
58–55 млн лет (см. рис. 4.4.3). По сравнению с 
более древними плутонами восточной группы 
они не участвовали в складчатых деформациях 
после внедрения. Кроме того, отмечаются мел-
кие плутоны, штоки и дайки, гранодиоритово-
го и трондьемитового составов.

Петро-геохимические характеристики
Сихотэ-Алинь. А.И. Ханчук [Ханчук, Ива-

нов, 1999] отмечает, что гранитоиды в обста-
новке трансформной окраины имеют «пестрые» 
геохимические характеристики, другими слова-
ми, наблюдается сочетание гранитов различных 
типов. По его данным для террейнов аккреци-
онных призм и турбидитовых бассейнов (Са-
маркинского, Журавлевского и др.) характерны 
гранитоиды как магнетитовой, так и ильмени-
товой серий, тогда как для террейнов окраинно-
континентального генезиса – только магнетито-
вые граниты. К крупным сдвигам приурочены 
плутоны литий-фтористых гранитов. В этой же 
обстановке трансформной окраины присутству-
ют гранодиоритовые и тоналит-плагиогранитные 
плутоны I-типа магнетитовой серии, которые 
являются золотоносными. Гранитоиды также 
сопровождаются вулкано-плутоническими ком-
плексами бимодального с преобладанием риоли-
тов состава [Ханчук, Иванов, 1999].

Существенные различия в петро-геохи-
мическом составе одновозрастных раннемело-
вых гранитоидов хунгарийского, татибинского 
и троицкого комплексов отмечаются и авто-
рами работы [Рязанцева и др., 1998], хотя они 
связывают это не с формированием гранитои-
дов в обстановке трансформной окраины, а с 
их образованием в коллизионной или внутри-
плитной обстановках.
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Так, гранитоиды хунгарийского комплекса 
М.Д. Рязанцева и др. [1998], вслед за Э.П. Изохом 
[1965], относят к типу высокоглиноземистых 
гранитов, сопоставимых с гранитами S-типа. 
По данным [Симаненко и др., 1997], гранитоиды 
первой фазы хунгарийского комплекса имеют 
невысокие содержания кремнезема (65–69%) и 
умеренные содержания щелочей (5–7%). В лей-
когранитах второй фазы содержание кремнезема 
возрастает до 72–75%. На диаграмме щелочи–
SiO2 [Middlemost, 1985] (рис. 4.4.4) точки соста-
вов хунгарийских гранитоидов образуют груп-
пу в области составов гранодиоритов–гранитов. 
В большинстве случаев они бедны кальцием 
и пересыщены глиноземом. По соотношению 
кремнезема и щелочей граниты соответствуют 
высоко-калиевой известково-щелочной, в мень-
шей степени – известково-щелочной серии, по 
соотношению Al-2Ca/Na+K и SiO2 – высоко- и 
гиперглиноземистым гранитам. Составы био-
титов из гранитоидов хунгарийского комплекса 
отличаются низкой железистостью при высокой 

глиноземистости, низкой степенью окисления, 
что может указывать на низкий потенциал щело-
чей и повышенные температуры при их форми-
ровании [Симаненко и др., 1997]. Температуры 
гомогенизации в кварце хунгарийских гранитов 
составляют 910–920ºС [Симаненко и др., 1997].

Гранитоиды первой фазы татибинского 
комплекса обладают повышенной калиево-
стью и по соотношению щелочей и кремнезе-
ма отвечают кварцевым диоритам, кварцевым 
монцодиоритам, гранодиоритам, кварцевым 
сиенитам и гранитам, субщелочным гранитам 
[Симаненко и др., 1997] (см. рис. 4.4.4). По ве-
личине коэффициента глиноземистости они 
относятся к умеренно глиноземистым, реже – 
к низкоглиноземистым породам.

Гранитоиды второй фазы татибинского 
комплекса соответствуют гранодиоритам, 
нормально щелочным, лейкократовым и суб-
щелочным гранитам известково-щелочной и 
высококалиевой известково-щелочной серии 
умеренно глиноземистого типа [Симаненко и 

Рис. 4.4.4. Диаграмма (Na2O+K2O)–SiO2 для гранитоидов хунгарийского, дальнинского и татибинского 
комплексов

Гранитоидные комплексы: 1 – хунгарийский, 2 – дальнинский, 3 – татибинский. Поля на диаграмме см. рис. 3.7.10
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др., 1997]. В отличие от гранитоидов первой 
фазы они обладают пониженными содержани-
ями элементов группы железа и повышенны-
ми – бария. Содержание рубидия в них обычно 
выше, чем содержание стронция.

Составы биотитов из гранитоидов обе-
их фаз татибинского комплекса значительно 
варьируют, но в целом биотиты гранитоидов 
первой фазы более магнезиальные и обладают 
относительно низкой степенью окисления же-
леза [Руб и др., 1982].

Величины δ18O в породах татибинского ком-
плекса колеблются от +6.3 до +10.2‰ [Валуй 
и др., 2008]; величины первичных отношений 
87Sr/86Sr – от 0.7048 до 0.7074 [Гладков и др., 
1984; Герасимов и др., 1994; Sato et al., 2004; 
Валуй и др., 2008].

Гранитоиды дальнинского комплекса север-
ной части Самаркинского террейна по соот-
ношению кремнезема и суммы щелочей отно-
сятся к кварцевым диоритам, гранодиоритам, 
низкощелочным и субщелочным гранитам, 
лейкогранитам [Хетчиков и др., 1996].

Гранодиориты первой фазы дальнинского 
комплекса характеризуются повышенными со-
держаниями хрома, никеля, кобальта, ванадия 
в отличие от более лейкократовых гранитов 
второй и третьей фаз. Последние обогащены 
рубидием относительно стронция и характери-
зуются более высокими первичными отноше-
ниями 87Sr/86Sr по сравнению с гранодиорита-
ми первой фазы [Хетчиков и др., 1996]. Напро-
тив, по данным Н.С. Герасимова и др. [1994], 
В.П. Симаненко и др. [1997], гранитоиды 
первой и второй фаз дальнинского комплекса 
практически не различаются по величине пер-
вичного отношения 87Sr/86Sr: 0.70470± 0.00047 
и 0.70483±0.00072 соответственно. Величи-
ны δ18O в биотитовых гранитов дальнинского 
комплекса колеблются в интервале от +11.0 до 
+11.3‰, для гранодиоритов дальнинского ком-
плекса – от +12.4 до +13.4‰ [Хетчиков и др., 
1996]. Температуры кристаллизации по дан-
ным разных авторов, различаются от 750 до 
900ºС [Хетчиков и др., 1996].

Гранитоиды петротипического альбского 
Успенского интрузива Южного Приморья от-
вечают породам нормальной щелочности, ха-
рактеризуются существенно калиевым типом 
щелочности и повышенной глиноземистостью, 
т.е. сходны с гранитами S-типа. В то же вре-
мя ряд петрохимических признаков, таких как 
присутствие во всех разновидностях гранитои-

дов недосыщенных глиноземом пород с коэф-
фициентом агпаитности 0.85, повышенные, по 
сравнению с гранитами S-типа содержаниями 
РЗЭ, Sr, Ba и P, сближают их с породами монцо-
нитоидного ряда, имеющих корово-мантийный 
генезис [Ханчук и др., 2008].

Береговой плутонический пояс. Вариации 
химического состава гранитоидов пояса вкрест 
его простирания были изучены еще в работе 
[Smith et al., 1979а]. Было показано, что в на-
правлении с запада на восток возрастают содер-
жания K2O, Rb, Ba и уменьшаются содержания 
Na2O, MnO, Sr в гранитоидах Берегового пояса. 
Гранитоиды принадлежат известково-щелочной 
серии. Для отдельных плутонов наблюдает-
ся уменьшение содержаний TiO2, Al2O3, Fe2O3, 
MgO, CaO, P2O5 и рост содержаний Na2O и K2O 
с увеличением кремнеземистости. С ростом 
SiO2 также увеличиваются содержания Rb, Ba, 
Mn и уменьшаются содержания Zr, Sr, Y. Низкие 
значения отношения Ca/Sr (46–79) в гранитоид-
ных плутонах, по мнению авторов [Smith et al., 
1979], свидетельствуют о значительной аккуму-
ляции плагиоклаза.

Породы западной и восточной по отношению 
к Береговой свдвиговой зоне групп плутонов по 
соотношению (Na2O+K2O)–SiO2 соответствуют 
серии габбро–кварцевый диорит–кварцевый 
монцодиорит–тоналит–гранодиорит–гранит 
(рис. 4.4.5, А, Б) [Crawford et al., 2005], мож-
но только отметить, что для восточной группы 
характерно несколько большее количество по-
род гранитного состава. Кроме того, в породах 
западной группы плутонов содержания K2O в 
целом более высокие, чем в породах восточ-
ной группы. Породы обеих групп преимуще-
ственно принадлежат к известково-щелочной 
серии, однако в обоих случаях присутствует 
небольшое количество пород, относящихся к 
тоналит-трондьемит-гранодиоритовой серии, 
в частности, для западной группы плутонов – 
это трондьемиты плутона Мот Бэй [Crawford et 
al., 2005]. Последние характеризуются пони-
женными содержаниями K2O, значениями от-
ношений Mg/Fe, повышенными содержаниями 
Na2O, Al2O3 и Sr.

В работе [Crawford et al., 2005] отмечено, 
что породы западной группы плутонов харак-
теризуются повышенными содержаниями Rb, 
K, Sr, Pb, Cs. Отношения Ca/Na и содержания 
Ta в них выше, а содержания Ti ниже, чем в 
плутонах восточной группы. Для пород запад-
ной и восточной групп характерны в целом 
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умеренно фракционированные спектры рас-
пределения РЗЭ (рис. 4.4.6). Можно отметить 
лишь несколько большее обогащение в тяже-
лой части спектра для пород западной группы 

(см. рис. 4.4.6) и повышенные отношения Sr/Y 
по сравнению с плутонами восточной группы.

Спайдер-диаграммы элементов-примесей, 
нормированных на гранит океанических хреб-

Рис. 4.4.5. Диаграмма (Na2O+K2O)–SiO2 для плутонов западной (А) и восточной (Б) части Берегового 
плутонического пояса, Британская Колумбия, по: [Crawford et al., 2005]

1–3 – плутоны западной части пояса; 4–6 – плутоны восточной части пояса
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Рис. 4.4.6. Хондрит-нормализованные спектры РЗЭ для плутонов западной (а–в) и восточной (г–е) 
частей Берегового плутонического пояса, Британская Колумбия, по [Crawford et al., 2005]
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тов для плутонов западной и восточной групп 
характеризуются обогащением крупноионными 
литофильными элементами относительно вы-
сокозарядных, отчетливыми отрицательными 
Ta–Nb-аномалиями, что свойственно надсуб-
дукционным магматитам (рис. 4.4.7). На диа-
грамме Rb-Y+Nb точки составов гранитоидов 
расположены в поле гранитов вулканических 
дуг (рис. 4.4.8).

Для плутона Куоттун, относящегося к вос-
точной группе, имеются изотопные данные. 
Для пород первой фазы плутона с содержания-
ми SiO2 от 53.6 до 63.1% первичные отноше-
ния 87Sr/86Sr = 0.70513–0.70717 [Thomas, 1997; 
Thomas, Sinha, 1999]. Простая корреляция 
этого отношения с SiO2 отсутствует, однако в 
наиболее мафических породах первой фазы 
отмечаются значительные вариации 87Sr/86Sr = 

Рис. 4.4.7. Спайдер-диаграммы элементов-примесей, нормированных на ORG, для плутонов западной 
(А, В) и восточной (Г, Д) части Берегового плутонического пояса, Британская Колумбия. Условные 
обозначения см. рис. 4.4.5
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0.70553–0.70672 в пределах 1% SiO2. В поро-
дах второй фазы плутона Куоттун с содержа-
ниями SiO2 от 56.8 до 62.3%. первичные отно-
шения 87Sr/86Sr 0.70617–0.70686 [Thomas, 1997; 
Thomas, Sinha, 1999]; отмечается небольшой 
рост этих отношений с ростом SiO2.

Происхождение и геодинамическая 
обстановка формирования

Сихотэ-Алинь. Гранитоиды хунгарийско-
го комплекса по набору признаков хорошо 
сопоставляются с гранитами S-типа. Для них 
характерно высокое нормативное содержа-
ние корунда, отсутствие амфиболов и при-
сутствие только биотита среди темноцветных 
минералов, кордиерит-мусковит-силлиманит-
андалузит-гранат-ильменит-монацитовая ассо-
циация акцессорных минералов, присутствие 
ксенолитов метаосадочных пород [Симаненко 
и др., 1997; Рязанцева и др., 1998]. Они обла-
дают высокой глиноземистостью и относятся к 

гранитам S-типа [Симаненко и др., 1997]. При-
надлежность к этому типу гранитов подтверж-
дается и данными по составу биотитов (рис. 
4.4.9) [Симаненко и др., 1997].

По данным В.П. Симаненко и др. [1997], 
расплавы, родоначальные для хунгарийских 
гранитоидов, образовались при анатексисе ме-
таосадочных пород на границе нижней и верх-
ней коры, а также переплавления некоторого 
количества габброидных пород, внедрившихся 
ранее образования хунгарийских гранитов.

Данные Nd-Sr изотопии также свидетель-
ствуют о происхождении гранитов хунгарий-
ского комплекса за счет анатектического плав-
ления нижних горизонтов коры Анюйского 
выступа, который образует блок метаморфи-
ческих пород в позднеюрском–раннемеловом 
аккреционном комплексе [Бердников, Рома-
новский, 1999].

Авторы [Симаненко и др., 1997] связыва-
ют формирование хунгарийских гранитоидов 

Рис. 4.4.8. Диаграмма Rb–Y+Nb для плутонов западной и восточной групп Берегового плутонического 
пояса, Британская Колумбия, по: [Crawford et al., 2005]. 

Условные обозначения см. рис. 4.4.5
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с коллизией Анюйского микроконтинента с 
Восточно-Сибирским континентом в начале 
раннемелового времени и относят их к коро-
вым, раннеколлизионным образованиям. К 
коллизионному типу гранитоидов относит хун-
гарийские граниты и М.Д. Рязанцева с соавто-
рами [1998], считая, однако, что они достаточно 
гетерогенны по составу элементов-примесей и 
начальным стронциевым отношениям, что об-
условлено различиями в составе субстрата, из 
которого они выплавлялись.

Напротив, А.И. Ханчук [2000] считает, что 
в Сихотэ-Алине в раннем–среднем мелу суще-
ствовала обстановка трансформной континен-
тальной окраины. В развитии трансформной 
окраины он выделяет два этапа. На первом (до-
позднеготеривском) преобладала обстановка 
растяжения. На втором (готерив-сеноманском) 

этапе зоны сжатия и растяжения чередовались 
во времени и пространстве. Произошла резкая 
активизация движений по системе левосто-
ронних сдвигов. Террейны юрской и раннеме-
ловой аккреционных призм (Самаркинский, 
Баджальский, Таухинский) и раннемеловой 
островной дуги (Кемский), расположенные к 
востоку от Центрально-Сихотэ-Алиньского 
разлома, переместились с юга на север на рас-
стояние около 1000 км и в альбе столкнулись с 
континентальной окраиной. 

К западу от Центрально-Сихотэ-Алиньского 
разлома, вдоль границы с Амурским континен-
том, произошло продвижение юрской аккреци-
онной призмы на север на расстояние около 700 
км. Сдвиги рассекли и край Амурского конти-
нента и переместили отдельные его блоки в се-
верном направлении. Таким образом, готерив-

Рис. 4.4.9. Диаграммы Al2O3–MgO (а), Al2O3–FeO* (б), MgO– FeO* (в) для биотитов из гранитоидов хун-
гарийского и татибинского комплексов, по: [Симаненко и др., 1997]. 

Условные обозначения см. рис. 4.4.4
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сеноманские левосторонние сдвиговые дви-
жения сформировали гиганскую S-образную 
структуру Сихотэ-Алиня и были причиной 
утолщения и формирования континентальной 
коры, [Ханчук, 2000]. Именно с этим этапом 
связано формирование синсдвиговых грани-
тоидных плутонов и вулкано-плутонических 
комплексов бимодального с преобладанием 
риолитов типа. Гранитоиды при этом имеют 
«пестрые» геохимические характеристиками, 
т.е. признаки как гранитов S- так и I-типов.

Вопросы связи режима трансформной окра-
ины, орогенеза и проявлений гранитоидного 
магматизма отражены также и в работе В.В. 
Голозубова [2004]. Он считает, что одной из 
особенностей режима трансформной окраины 
является перемещение вдоль нее гигантских 
объемов горных масс, в которые вовлекаются 
и фрагменты краевых частей континентальной 
плиты. Аналогичная мысль высказана в кни-
ге [Хаин, Ломизе, 2005, с. 453]. В результате 
косого по отношению к окраине сжатия всех 
перемещенных тектоно-стратиграфических 
единиц с учетом элементов залегания пород 
вертикальная мощность утолщенной коры мог-
ла превышать 30 км [Голозубов, 2004]. Мож-
но предполагать, что в основании этой коры 
создавались достаточные условия давлений и 
температур, благоприятные для выплавления 
гранитной магмы.

В.П. Уткин [2005] считает, что формирова-
ние раннемеловых гранитоидов происходило в 
результате плавления осадочных толщ в усло-
виях относительно пониженного давления и 
привноса флюидов, восходящих по глубинным 
сдвиговым зонам.

Гранитоиды татибинского комплекса гете-
рогенны по условиям образования. Гранитои-
ды первой и второй фаз комплекса (кварцевые 
диориты, монцогранодиориты, гранодиориты и 
биотит-роговообманковые граниты) по петро-
геохимическим особенностям сопоставляются 
с I-типом гранитов; гранитоиды третьей фазы 
комплекса (биотитовые и лейкократовые гра-
ниты) обладают признаками гранитов S-типа 
[Симаненко и др., 1997]. Авторы предлагают 
выделять их как субдукционно-коллизионные 
гетерогенные мантийно-коровые образования.

М.Г. Руб [Руб и др., 1982] делает вывод о 
кристаллизации пород первых фаз татибин-
ского комплекса из глубинных расплавов, по-
явление которых связано или с дифференциа-
цией трахиандезитовых магм на границе ниж-

ней коры и мантии, или с явлениями анатекси-
са в пределах нижней коры при повышенной 
температуре (700–900ºС) и низком флюидном 
давлении. Образование гранитоидов третьей 
фазы связывается с кристаллизацией низко-
температурных (около 600ºС) палингенных 
коровых расплавов.

По данным Г.А. Валуй и др. [2008], грани-
тоиды татибинской серии формировались в 
условиях достаточно мощной коры (~36 км), а 
высокие значения δ18O в гранитоидах указыва-
ют на участие осадочного материала при фор-
мировании первичных расплавов [Валуй и др., 
2005, 2008].

Для той части гранитоидов татибинского 
комплекса, которые в северной части Самар-
кинского террейна выделяются как дальнин-
ский комплекс, получен большой объем дан-
ных по Rb-Sr изотопии [Герасимов и др., 1994; 
Хетчиков и др., 1996]. По мнению авторов ра-
боты, эти данные свидетельствуют об изотоп-
ной однородности родоначальных магматиче-
ских расплавов и больше соответствуют пред-
ставлению об их мантийном источнике, чем 
об образовании за счет материала сиалической 
коры. Авторы предполагают, что зарождение 
магм с низкими величинами первичного отно-
шения 87Sr/86Sr (0.7047) связано с плавлением 
глубинных частей аккреционной призмы Са-
маркинского террейна, сложенной офиолитами 
палеозойского возраста, триасовыми и юрски-
ми базальтами, представляющими фрагменты 
океанической коры. 

По данным авторов [Хетчиков и др., 1996] 
магматический очаг, образованный при плав-
лении перечисленных выше пород с контами-
нацией небольшого количества сиалического 
материала, мог возникнуть на глубине 10–15 
км. Кристаллизация полученного гибридного 
диоритового расплава при его подъеме вверх 
вдоль зоны Центрального структурного шва, 
сопровождавшаяся небольшой дифференциа-
цией, и привела к образованию массивов дио-
ритов, кварцевых диоритов и гранодиоритов 
первых фаз дальнинского комплекса. Обра-
зование гранитов третьей фазы дальнинского 
комплекса авторы [Хетчиков и др., 1996] свя-
зывают с частичным плавлением диоритовых 
и гранодиоритовых пород и последующей 
дифференциацией расплавов.

По данным В.П. Симаненко и др. [1997], 
часть гранитоидов татибинского комплек-
са, сходных с гранитоидами I-типа, сформи-
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ровалась при субдукции под Самаргинскую 
островную дугу, расположенную на востоке 
Сихотэ-Алиня в готерив-альбское время. Жу-
равлевский турбидитовый бассейн представ-
лял собой окраинное море в тылу данной дуги. 
Субдукция происходила в северо-западном 
направлении и сопровождалась общим смеще-
нием дуги в сторону Азиатского континента. 
По мнению авторов работы [Симаненко и др., 
1997], движение островной дуги обусловило 
складчатость, многократное увеличение оса-
дочной призмы и замыкание Журавлевского 
турбидитового бассейна в конце альба. Подо-
двигание сопровождалось левосторонними 
сдвиговыми перемещениями по Центрально-
Сихотэ-Алиньскому шву. Все это в совокуп-
ности привело к метаморфизму нижних частей 
аккреционной призмы, палингенному выплав-
лению магм, родоначальных для части грани-
тоидов татибинского комплекса, имеющих ха-
рактеристики S-гранитов.

Береговой плутонический пояс. С. Хол-
листер, К. Андроникос [1997] связывают 
формирование гранитоидов Берегового плу-
тонического пояса с внедрением базальтовой 
магмы по системе каналов, образованных 
сдвигами разломной зоны Байджа (Береговой 
сдвиговой зоны). Авторы считают, что круп-
номасштабная сдвиговая разломная система, 
вдоль которой происходят тысячекилометро-
вые перемещения террейнов, в частности, 
террейна Инсулар, должна была приводить 
к расколу коры и достигать астеносферы или 
зоны Беньофа. Аналогичное мнение высказы-
вается и в работе [Thomas, 1997] о том, что, 
по сейсмическим данным, корни плутона Ку-
оттун (восточная группа плутонов Берегового 
плутонического пояса) прослеживаются до 
поверхности Мохо, то же для Берегового плу-
тонического пояса –  до границы кора–мантия 
приблизительно на глубине 30 км [Hammer, 
Clowes, 2004] (рис. 4.4.10). Базальтовые маг-
мы, проникающие в низы коры, давали теп-
ло для плавления внутри коры и генерации 
расплавов при Т выше 1000°°С. Присутствие 
мантийного вещества фиксируется наличием 
многочисленных синплутонических базальто-
вых даек в гранитоидных плутонах и неболь-
ших ультрамафитовых тел. Продолжающиеся 
эпизоды деформации, внедрения базальтовой 
магмы и последующего плавления и рекри-
сталлизации при высоких температурах зату-
шевали доказательства ранних деформаций.

С. Холлистер, К. Андроникос в более позд-
ней работе [Chardon et al., 1999] подчеркивают, 
что внедрение батолитов Берегового плутониче-
ского пояса на более раннем этапе (110–87 млн 
лет) также происходило в условиях крупномас-
штабной транспрессии (одновременное прояв-
ление левосдвиговых и складчато-надвиговых 
деформаций).

В работе [Brown, McClelland, 2000] приведе-
на следующая схема формирования плутонов 
Берегового плутонического пояса, основанная 
на интерпретации структурных данных (рис. 
4.4.11). Сначала надсубдукционные мантий-
ные расплавы поднимаются и накапливаются в 
основании нижней коры у границы Мохо. Про-
исходит их частичная ассимиляция коровым 
материалом и (или) частичное плавление вме-
щающих пород коры. Кора утолщается снизу 
за счет неоднократных новых поступлений 
мантийной магмы. Поверхность Мохо начина-
ет проседать, а земная поверхность испытыва-
ет изостатическое воздымание (рис. 4.4.11, 2). 
Первые интрузии магм в верхнюю кору обра-
зуют субгоризонтальные пластовые тела, под-
питываемые через трещины или трубообраз-
ные каналы. Дальнейшие интрузии вызывают 
«раздувание» мощности плутона, состоящего 
из серии пластовых тел, и вызывают верти-
кальное всплывание материала вверх и одно-
временно опускание нижележащей коровой 
колонны в пространство, освобожденное при 
подьеме магм (рис. 4.4.11, 3). Первоначальное 
дно плутона смещается вниз, а края испыты-
вают изгиб с образованием формы чаши или 
бочонка (рис. 4.4.11, 3). Дальнейшая эрозия и 
последующее изостатическое поднятие выво-
дит глубинные уровни плутона и вмещающие 
его породы на поверхность (рис. 4.4.11, 4).

На основании петро-, геохимических дан-
ных авторы [Smith et al., 1979а] пришли к вы-
воду, что формирование гранитоидов Берегово-
го пояса происходило в результате частичного 
плавления источника, валовый состав которого 
отвечал тоналиту (андезиту) или кварцевому 
диориту с последующей дифференциацией рас-
плава с выпадением плагиоклаза и амфибола.

Полученные позднее геохимические и изо-
топные данные дают более сложную петроло-
гическую картину формирования гранитоидов 
Берегового плутонического пояса.

В работе [Crawford et al., 2005] на основе 
полученных геохимических данных и их со-
поставления с экспериментальными данными 
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Рис. 4.4.10. Сейсмический разрез Берегового плутонического пояса, по: [Hommer, Clowes, 2004]
БСЗ – Береговая сдвиговая зона; БПК – Береговой плутонический комплекс; АЛ – террейн Александер; 

ВР – террейн Врангелия

предполагается, что формирование пород поя-
са было связано с образованием водонасыщен-
ных мантийных расплавов с последующей их 
фракционной кристаллизацией и в различной 
степени контаминацией коровыми расплавами. 
Авторы отмечают, что доля нижнекорового ма-
териала при формировании восточной группы 
плутонов пояса более значительная, чем для 
западной группы плутонов Берегового плу-
тонического пояса. Наличие мантийных рас-
плавов подтверждается присутствием включе-
ний и даек основного состава в гранитоидах. 
Кристаллизация горнблендитов и роговооб-
манковых габбро, характеризующих включе-
ния и дайки, происходила в водонасыщенных 
условиях, что доказывается наличием пегма-
тоидных разностей и отсутствием пироксена 

и оливина. Наличие магматического эпидота в 
тоналитах западной группы также свидетель-
ствует о водонасыщенности магм. Высокие со-
держания Al2O3 (18%) и отношения Sr/Y (50–
200) для пород этой группы могут указывать на 
наличие амфибола и(или) граната в источнике 
при выплавлении магм или фракционировании 
и удалении этих минералов до внедрения маг-
мы. Однако спектры РЗЭ (см. рис. 4.4.6) пород 
сходны с типичными для пород известково-
щелочных островодужных серий. 

Авторы [Crawford et al., 2005] считают, что 
декомпрессия и дегидратация во время подъ-
ема водных тоналитовых и гранодиоритовых 
магм приведет к быстрой и обширной кристал-
лизации плагиоклаза, что объясняет широкое 
развитие плагиоклаз-порфировых плутонов 
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западной группы на верхнекоровых уровнях 
(P<6 кбар). Формирование менее распростра-
ненных трондьемитовых плутонов связывают 
с водонасыщенным частичным плавлением 
низкокалиевых мафических коровых пород. 
Необходимое тепло и водный флюид поступа-
ли при внедрении тоналитовых магм [Crawford 
et al., 2005].

Изотопные данные в работе [Arth et al., 
1988] для плутонов восточной группы Берего-
вого плутонического пояса свидетельствуют, 
что родоначальные для них магмы имели бо-
лее значительное взаимодействие с материа-
лом коры, чем для плутонов западной группы. 
По данным ряда авторов [Thomas, Sinha, 1999; 
Crawford et al., 2005] родоначальные расплавы 

для тоналитовых плутонов восточной группы 
образовались при смешении различных со-
ставляющих. 87Sr/86Sr изотопные данные для 
кварцевых диоритов плутона Куоттун восточ-
ной группы и вмещающих метаморфических 
пород Центрального гнейсового комплекса 
показывают, что последние не могли быть 
протолитом для кварцевых диоритов [Thomas, 
Sinha, 1999]. 

Геохимические и изотопные данные указы-
вают, что доминирующим процессом при об-
разовании пород первой фазы плутона Куоттун 
было смешение магм, одна из которых имела 
мантийное происхождение, а другая образова-
лась при частичном плавлении амфиболито-
вого источника. При этом имели место и про-

Рис. 4.4.11. Схема формирования плутонов Берегового плутонического пояса, по: [Brown, McLelland, 
2000]. Пояснения см. в тексте
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цессы фракционной кристаллизации или АFC 
(фракционная кристаллизация и ассимиляция). 
Cопоставление с экспериментальными данны-
ми других авторов [Rushmer, 1991; Wolf, Wyllie, 
1994; Patino Douce, Beard, 1995] показывает, что 
родоначальные для кварцевых диоритов второй 
фазы плутона Куоттун магмы могли образовать-
ся при частичном плавлении амфиболитового 
источника в нижнекоровых условиях при дав-
лениях больше 10 кбар и температуре 1000ºС, 
на границе Мохо или около нее, где происходит 
распад плагиоклаза, что объясняет соответству-
ющие содержания Sr и тяжелых РЗЭ в породах. 
Это подтверждается и сходством первичных от-
ношений 87Sr/86Sr для амфиболитов и кварцевых 
диоритов второй фазы [Thomas, Sinha, 1999]. 

Геохимическое моделирование показывает, 
что родоначальная магма, образованная при 
частичном плавлении амфиболитов, испытала 
последующую фракционную кристаллизацию с 
удалением плагиоклаза, роговой обманки, сфена 
и апатита, а также ассимиляцию коровым мате-
риалом, что объясняет конечные распределения 
РЗЭ в породах второй фазы плутона Куоттун 
[Thomas, Sinha, 1999].

Дж.Б. Томас [1997] считает, что изменение 
петрогенетического процесса формирования 
магм было связано с изменением режима де-
формаций в Береговой сдвиговой зоне от орто-
гонального сжатия к транспрессии.

В целом происхождение магматических гра-
нитоидных комплексов Берегового плутони-
ческого пояса авторы работы [Crawford et al., 
2005] связывают с реорганизацией движения 
плиты Фараллон, а затем плиты Кула и субдук-
цией под окраину Северо-Американского кон-
тинента. В интервале 105–90 млн лет магмати-
ческая активность известково-щелочного типа 
совпала с быстрой ортогональной субдукцией 
плиты Кула и окончательной аккрецией компо-
зитного террейна Врангелия–Александер, что 
привело к формированию плутонов западной 
группы пояса. 

В период 90–80 млн лет гранитоидный 
магматизм отсутствовал, что, возможно, было 
связано с выполаживанием зоны субдукции. 
Он возобновился восточнее 80 млн лет назад в 
связи с реорганизацией движения плиты Кула 
и продолжался до 52 млн лет с максимумом ак-
тивности в период 65–52 млн лет. Образовав-
шиеся плутоны восточной группы пояса также 
с известково-щелочным характером магматиз-
ма отличаются от плутонов западной группы 

с точки зрения большего участия материала 
континентальной коры в их генезисе. Авторы 
[Crawford et al., 2005] предполагают также уча-
стие разогретой астеносферной мантии, обе-
спечивающей высокий тепловой поток и мас-
совое выплавление родоначальных для грани-
тоидов восточной группы расплавов на этапе 
65–52 млн лет.

Выводы:
В обстановке трансформной окраины, ха-

рактеризующейся крупномасштабными сдви-
говыми перемещениями, наблюдается сочета-
ние разных типов гранитоидного магматизма. 
На ранне-среднемеловой трансформной конти-
нентальной окраине Сихотэ-Алиня создается 
утолщенная кора (более 30 км) за счет косого 
сжатия всех перемещенных вдоль нее тектоно-
стратиграфических единиц, включая фрагмен-
ты краевых частей континентальной плиты 
[Ханчук, 2000; Голозубов, 2004]. В основании 
этой коры могли создаваться достаточные Р–Т 
условия, благоприятные для выплавления гра-
нитной магмы, формирующей раннемеловые 
гранитоиды, сходные с гранитами S-типа (хун-
гарийский комплекс). Вместе с тем сдвиги мог-
ли проникать до границы Мохо, что вызывало 
поступление мантийного материала в основа-
ние коры и приводило к формированию грани-
тоидов смешанного корово-мантийного гене-
зиса. В Сихотэ-Алине к такому типу гранитои-
дов можно отнести гранитоиды татибинского 
комплекса со смешанными характеристиками 
гранитов I- и S-типов. 

Другой механизм поступления мантийного 
материала в результате погружения океаниче-
ского хребта и образованием мантийного окна 
предложен А.И. Ханчуком [2000]. Внедрение 
петротипического Успенского массива Южно-
го Приморья в раннеальбское время рассма-
тривается как реакция на режим трансформной 
континентальной окраины, существовавший в 
это же время в Приморье, и режим крупномас-
штабных смешений вдоль Центрально-Сихотэ-
Алиньского разлома [Ханчук, Иванов, 1999].

В районе Британской Колумбии крупномас-
штабная Береговая сдвиговая система, вдоль 
которой происходят тысячекилометровые пе-
ремещения террейнов, в частности, террейна 
Инсулар, должна была приводить к расколу 
коры и достигать астеносферы или зоны Бе-
ньофа [Hollister, Andronicos, 1997; Thomas, 
1997]. Геохимические и изотопные данные для 
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плутонов восточной группы Берегового плуто-
нического пояса указывают на процесс смеше-
ния магм мантийного и корового генезиса при 
образовании родоначальных для гранитоидных 
плутонов магм и их дальнейшую фракцион-
ную кристаллизацию. Таким образом, процесс 
наращивания коры на континентальной окраи-

не в районе Британской Колумбии в течение 
мелового–третичного времени характеризо-
вался сложным сочетанием процессов аккре-
ции террейнов, формирования сдвигов корово-
го масштаба, метаморфизма и неоднократных 
импульсов надсубдукционного гранитоидного 
магматизма.
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Анализ мезозойско-кайнозойских тектоно-
магматических событий Анализ мезозойско-
кайнозойских тектоно-магматических событий 
и тектоническиой эволюции континентальных 
окраин северного обрамления Тихого океана 
позволяет выделить доаккреционные, аккре-
ционные и постаккрецонные типы гранитои-
дов. Доаккреционные гранитоиды участвуют 
в строении террейнов различного генезиса 
(энсиматических островных дуг, океанической 
коры). Аккреционные гранитоиды фиксируют 
этапы причленения разнообразных комплексов 
к континентальной окраине и сосредоточены в 
ее фронтальной части. Постаккреционные гра-
нитоиды запечатывают покровно-складчатые 
структуры, определяют верхний возрастной 
предел времени аккреции, деформации и ста-
новления континентальной коры.

Доаккреционные гранитоиды входят в со-
став вулкано-плутонических ассоциаций 
энсиматических островных дуг или надсуб-
дукционных офиолитовых комплексов. Они 
представлены преимущественно кварцевыми 
диоритами, тоналитами, плагиогранитами, от-
носятся к толеитовой, известково-щелочной, 
реже бонинитовой серии и имеют первично 
мантийный источник. По индексу ASI грани-
тоиды являются преимущественно металюми-
ниевыми породами. В целом их можно отнести 
к I (M)-типу гранитов. Происхождение грани-
тоидных магм связано либо с дифференциаци-
ей базитовой магмы, либо с частичным плавле-
нием ранее сформированных пород основного 
и среднего состава в фундаменте островных 
дуг. Доаккреционный гранитоидный магма-
тизм, обеспечивающий формирование верх-
некорового слоя средне-кислого состава энси-
матических островных дуг, фиксирует начало 

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

становления гранитно-метаморфического слоя 
будущей континентальной коры.

Аккреционные гранитоиды прорывают ак-
креционные призмы и фиксируют крупные 
фазы вхождения террейнов в структуру кон-
тинентальной окраины. В последнем случае 
аккреционные гранитоиды могут рассматри-
ваться как «сшивающие интрузии». Гранитои-
ды этого типа имеют разнообразные геохими-
ческие характеристики, которые определяются 
особенностями состава комплексов аккреци-
онных призм, подвергающихся частичному 
плавлению. По индексу ASI гранитоиды от-
носятся как к металюминиевым, так и пера-
люминиевым породам. В случае коллизии 
дуга–континент гранитоиды относятся к Кор-
дильерскому S-типу гранитов. Аккреционный 
гранитоидный магматизм приводит к форми-
рованию ювенильной континентальной коры 
в преддуговой обстановке и способствует на-
ращиванию гранитно-метаморфического слоя. 
Он имеет черты сходства с адакитовым магма-
тизмом в отношении структурной позиции, со-
става продуктов магматизма и моделей проис-
хождения.

Постаккреционные гранитоиды, образую-
щие массивы в пределах окраинно-континен-
тальных вулкано-плутонических поясов, ме-
няют свой состав вкрест простирания и от 
раннего (I-тип) к позднему этапу их развития 
(S- и А-типы). Постаккреционный гранито-
идный магматизм окраинно-континентальных 
поясов связан с переплавлением гетерогенной 
аккреционно-островодужной коры. Постак-
креционные гранитоиды фиксируют опреде-
ленный (более «зрелый») этап становления 
континентальной коры, зарождение которой 
происходило на стадии существования энси-
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матических островных дуг или за счет аккре-
ционного магматизма в преддуговых областях.

К постаккреционному типу магматизма 
можно отнести магматизм трансформных гра-
ниц литосферных плит или трансформных 
континентальных окраин, выделенный А.И. 
Ханчуком с соавторами на примере юрских 
и раннемеловых гранитоидных комплексов 
Сихотэ-Алиня. Гранитоиды трансформных 
континентальных окраин сочетают в себе 
характеристики гранитов I, S, A-типов. В 
условиях таких окраин сдвиговая тектоника 
оказывает значительное влияние на характер 
взаимодействия магм мантийного и корового 
генезиса при образовении гранитоидных ком-
плексов.

Становление континентальной коры на ак-
тивной окраине Северо-Азиатского и Северо-

Американского континентов происходило в 
результате взаимодействия тектонических и 
магматических процессов в рамках конти-
нентальной аккреции. Многократное аккре-
тирование разнообразных террейнов, в том 
числе с ювенильной корой (энсиматических 
островных дуг, океанической коры) приво-
дит к наращиванию континентальной массы и 
увеличению мощности коры. Магматический 
процесс, ведущая роль в котором принадле-
жит гранитоидному магматизму, в сочетании с 
метаморфическими преобразованиями и диф-
ференциацией вещества определяет становле-
ние гранитно-метаморфического слоя земной 
коры. Доаккреционные, аккреционные и по-
стаккреционные гранитоидные комплексы ха-
рактеризуют различные стадии формирования 
континентальной коры.
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