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ОСОБЕННОСТИ ФОРМИРОВАНИЯ ОКЕАНИЧЕСКОЙ КОРЫ СЕГМЕНТА 
СРЕДИННО-АТЛАНТИЧЕСКОГО ХРЕБТА МЕЖДУ АЗОРСКИМ

И ИСЛАНДСКИМ ПЛЮМАМИ: РЕЗУЛЬТАТЫ ГЕОЛОГИЧЕСКИХ 
И ПЕТРОГЕОХИМИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ1
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По материалам 53-го рейса НИС “Академик Николай Страхов”, организованного и проведенного
Геологическим институтом РАН с 7 июля по 15 августа 2022 г. в Северной Атлантике, изучены
строение океанического дна, состав базальтов и долеритов сегмента Срединно-Атлантического
хребта (САХ) между разломами Максвелл и Чарли Гиббс в Северной Атлантике. Установлено, что
в этом сегменте САХ вдоль оси спрединга, чередуются участки большей и меньшей магматической
продуктивности, которым соответствует более высокий и более низкий рельефа дна. На участках
высокого рельефа в осевой зоне формируются спрединговые ячейки, в гребневой зоне доминируют
поднятия тектонического и вулканического генезиса. На участках низкого рельефа рифтовая доли-
на состоит из глубоких рифтовых впадин, на флангах развиты невысокие гряды, разделенные ши-
рокими депрессиями. Среди изученных вулканитов выделяются океанические толеиты N-, T- и
E-MORB. N-толеиты широко распространены и выплавлялись преимущественно из деплетирован-
ной мантии (источник DM). Базальты и долериты E-MORB встречаются на участках высокого ре-
льефа. Их мантийный субстрат образован смесью материала DM и ЕМ-2 при подчиненной роли
HIMU. Вулканиты Т-MORB в основном локализованы на крупных вулканических поднятиях в юж-
ной части изученного сегмента САХ и выплавлялись из субстрата, образованного смесью материа-
ла DM и HIMU при подчиненной роли ЕМ-2. В нашем исследовании мы реконструировали пас-
сивные и активные типы мантийных неоднородностей, участвовавших в плавлении. Неоднород-
ности пассивного типа представлены блоками преобразованной континентальной литосферы,
близкими по составу к мантийному источнику ЕМ-2. Неоднородности активного типа связаны с
подъемом микроплюма обогащенной мантии, по составу близкой к HIMU, вблизи разлома Макс-
велл и с подосевым растеканием микроплюма в северном направлении до разлома Чарли Гиббс.

Ключевые слова: океаническая кора, спрединг, рифтовая долина, поднятия дна, мантийные неодно-
родности, базальт, долерит, Срединно-Атлантический хребет, Северная Атлантика
DOI: 10.31857/S0016853X23050089, EDN: OSXBKY

ВВЕДЕНИЕ
Формирование океанической коры в зонах

спрединга, механизмы ее возникновения и при-
чины разнообразия представляют несомненный
интерес геологического исследования. Разнооб-
разие механизмов формирования океанической
коры определяется геодинамическим режимом
спрединга, вещественной и температурной неод-

нородностью верхней мантии, влиянием плюмов
нижней мантии и строением океанического дна,
что отражается в составе, мощности и структуре
океанической коры и характере сочетания дан-
ных параметров вдоль оси спрединга.

Геодинамический режим спрединга определя-
ется скоростью спрединга и соотношением тек-
тонических и магматических процессов, меняю-
щихся вдоль оси спрединга. Интенсивность вли-
яния плюмов глубинной мантии зависит от их
состава и размера и достигает наибольших значе-

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S0016853X23050089 для авторизованных поль-
зователей.
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ний при наличии крупных плюмов, локализован-
ных вблизи оси спрединга, к числу которых отно-
сятся Исландский и Азорский плюмы, находя-
щиеся в Северной Атлантике [15, 40].

Влияние осевого Исландского плюма на про-
цессы, происходящие в зоне спрединга к югу от
него, отражено в структуре и составе пород спре-
дингового хребта Рейкьянес и связано с вдольосе-
вым подлитосферным растеканием плюмового
вещества в юго-западном направлении, косо ори-
ентированным по отношению к спредингу [26, 38]
(рис. 1).

Окончание хребта Рейкьянес у трансформного
разлома Байт (57° с.ш.) является южной границей

влияния Исландского плюма, поскольку далее к
югу структуры Срединно-Атлантического хребта
(САХ) простираются ортогонально спредингу [16].
Можно ожидать, что влияние Азорского плюма в
северном направлении ограничивается разломом
Максвелл (47.8° с.ш.) там, где простирание САХ
меняется с северо-восточного на северо-западное
[46, 49] (см. рис. 1).

В 50-м рейсе НИС “Академик Николай Стра-
хов”, организованном Геологическим институ-
том РАН (г. Москва, Россия) и проходившем с
8 сентября по 23 октября 2020 г. в Северной Ат-
лантике, при проведении геолого-геофизических
исследований в районе трансформного разлома

Рис. 1. Схема строения Срединно-Атлантического хребта в Северной Атлантике (по данным [21]). 
Показан (контур) район проведения работ в 50-м и 53-м рейсах НИС “Академик Николай Страхов” (шкала глубин ‒
справа).
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Чарли Гиббс (52°‒53° с.ш.), расположенного
между разломами Байт и Максвелл, мы обнаружи-
ли, что к югу от трансформного разлома, хребты
рифтовых гор, слабо изменяясь по высоте и ши-
рине, достигают разлома [10, 50].

Эти наблюдения свидетельствуют об ослабле-
нии охлаждающегося эффекта трансформного
разлома, как правило, резко уменьшающего ин-
тенсивность магматизма, что может быть вызвано
дополнительным нагревом подлитосферной ман-
тии к югу от разлома Чарли Гиббс, и дает основа-
ние предположить, что источником дополни-
тельного тепла было более горячее вещество
подлитосферного вдольосевого потока со сторо-
ны Азорского плюма [33].

Однако характер вариаций осевой глубины и
состава базальтов вдоль оси САХ в Северной Ат-
лантике не позволяет сделать такой однозначный
вывод. От Азорского поднятия и до разлома Макс-
велл глубина рифтовой долины, за исключением
нескольких резких подъемов, постепенно возрас-
тает в среднем от 2000 до 3000 м [21] (рис. 2, а).

Севернее параллели 49° с.ш. глубина рифто-
вой долины резко увеличивается в среднем до
3700 м и остается неизменной до 51.5° с.ш., снова
уменьшаясь вблизи разлома Чарли Гиббс. От Ис-
ландского поднятия до разлома Байт глубина
рифтовой долины постепенно увеличивается в
среднем от 200 до 2700 м.

Между разломом Байт и 54.3° с.ш. наблюдает-
ся поднятие днища долины на среднюю глубину
2100 м, а затем резкое опускание днища до глуби-
ны 2700 м. От параллели 54.3° с.ш. и до северной
ветви разлома Чарли Гиббс глубина днища доли-
ны постепенно увеличивается до 3000 м.

Между 49°‒51.5° с.ш. находится наиболее по-
груженный участок рифтовой долины САХ между
Азорским и Исландским поднятиями. В общем
случае, чем больше глубина рифтовой долины,
тем менее интенсивна магматическая аккреция
коры, ниже температура верхней мантии и мень-
ше степень ее частичного плавления [32]. Умень-
шение степени плавления верхней мантии под-
тверждается высокими концентрациями Na2O в
базальтах этого участка (см. рис. 2, б).

Сегмент САХ между 49°‒51.5° с.ш. ‒ это уча-
сток наиболее холодной верхней мантии и то, что
он является участком, не подверженным влия-
нию плюмов, вполне вероятно. Помимо темпера-
туры, индикаторами влияния плюмов служат по-
вышенные концентрации литофильных элементов
и ряда радиогенных изотопов в составе базальтов.
Наблюдается встречное уменьшение значений
La и других литофильных элементов, 87Sr/86Sr и
206Pb/204Pb в базальтах к северу от Азорского и к
югу от Исландского плюмов до параллели 50° с.ш.,
которая может являться границей между сферами

влияния Исландского и Азорского плюмов [46, 49]
(см. рис. 2, в‒д).

Линия геологической границы между областя-
ми влияния Исландского и Азорского плюмов
зависит от выбора параметров. Поскольку это
вызывало необходимость в дополнительных ис-
следованиях, то в 53-м рейсе НИС “Академик
Николай Страхов” было проведено детальное
изучение процессов аккреции коры и структуро-
образования в сегменте САХ между разломами
Максвелл и Чарли Гиббс [4, 5].

Целью настоящей статьи является анализ ре-
зультатов изучения состава и структурной при-
уроченности вулканических пород, поднятых в
53-м рейсе НИС “Академик Николай Страхов”,
состоявшемся в 2022 г.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ
В ходе экспедиционных работ была проведена

батиметрическая съемка дна с помощью глубоко-
водного многолучевого эхолота SeaBat 7150 (фир-
ма RESON). Проведенная съемка охватывает осе-
вую и гребневую зоны Срединно-Атлантического
хребта (САХ) в пространстве между 48° с.ш. и
51° с.ш. (далее ‒ полигон Фарадей). Построенная
на основе съемки батиметрическая карта послу-
жила основой для выбора объектов опробова-
ния [4] (рис. 3).

На 32-х станциях драгирования была собрана
коллекция пород из базальтов, габброидов, ультра-
базитов, долеритов, метасоматитов, известняков
и брекчий. Координаты точек отбора образцов
даны в [4] (см. рис. 3). Мы провели изучение до-
леритов и базальтов.

Валовой состав пород изучался в химико-ана-
литической лаборатории ГИН РАН (г. Москва,
Россия) методом рентгенофлуоресцентного ана-
лиза (РФА) на спектрометре S4 Pioneer X-Ray
(Bruker, Germany). В некоторых образцах мето-
дом РФА также определялись концентрации Sr,
Zr, V, Cr, Ni. Результаты измерений представлены
в Supplement 1 (Table S1).

После анализа валовых составов отбирались
ключевые образцы для геохимических исследова-
ний. Концентрации элементов-примесей изме-
рялись методом масс-спектрометрии с индуктив-
но связанной плазмой (ISP-MS) в химико-анали-
тической лаборатории ГИН РАН (г. Москва,
Россия) на масс-спектрометре Element-2 (Thermo
Fisher Scientific, Germany). Используемая методи-
ка определения микроэлементов в горных поро-
дах этим методом описана в работах [42, 43]. Ре-
зультаты измерений представлены в Supplement 2
(Table S2).

После обработки геохимических данных в
наиболее представительных образцах изучались
соотношения изотопов 87Sr/86Sr, 143Nd/144Nd,
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206Pb/204Pb, 207Pb/204Pb, 208Pb/204Pb. Определения
производились в ЦИИ ВСЕГЕИ МПРиЭ (г. Санкт-
Петербург, Россия). Методика измерений изло-
жена в работе [12], результаты измерений пред-
ставлены в табл. 1.

Также, наряду с породами полигона Фарадей,
мы изучили базальты, полученные в 50-м рейсе
НИС “Академик Николай Страхов” (8 сент.‒
15 окт. 2020 г.) в сегменте САХ между полигоном
Фарадей и разломом Чарли Гиббс.

Рис. 2. Вариации осевой глубины, концентраций Na2O (в %), La (в г/т) и изотопных отношений 87Sr/86Sr и 206Pb/204Pb
в базальтах Срединно-Атлантического хребта (САХ) между Азорским и Исландским поднятиями (по данным [21, 46, 58]). 
Поднятия: АП – Азорское; ИП – Исландское. 
Разломы: Б – Байт; ЧГ – Чарли Гиббс; М – Максвелла. 
1 – положение разломов; 2 ‒ профиль осевого рельефа САХ; 3 – точки значений
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Рис. 3. Батиметрическая карта и схема опробования осевой и гребневой зон Срединно-Атлантического хребта между
разломами Чарли Гиббс и Максвелл (по данным 50-го и 53-го рейсов НИС “Академик Николай Страхов” [4, 10, 50]). 
Показано: границы (линии белым) между участками разного строения; номера участков (цифры красным); станции
успешного драгирования (кружки белым), указаны номера станций; шкала глубин (вверху справа). 
Обозначены (цифры белым) номера морфоструктур по порядку упоминания в тексте: внутриокеанические комплек-
сы (1, 8, 12, 15); рифтовая впадина (2); неовулканическая гряда (3); нетрансформное смещение (4); рифтовые горы (5,
6, 9, 16); поднятие: овальное (7), вулканическое (10, 17), неовулканическое (13); гора Фарадей (11); депрессия (14).
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СТРУКТУРНОЕ РАЙОНИРОВАНИЕ 
ПОЛИГОНА ФАРАДЕЙ

Полигон Фарадей находится севернее разлома
Максвелл, где генеральное простирание Средин-
но-Атлантического хребта (САХ) изменяется с
северо-восточного  ~ 20° на северо-западное  ~
~ 337°, в этом районе направление спрединга суб-
широтное и равно 96° [5, 39] (см. рис. 1).

Полигон Фарадей охватывает осевую и гребне-
вую зоны САХ между параллелями 48° с.ш. и
51.3° с.ш., по его простиранию сменяется не-
сколько участков различного строения (см. рис. 3).

Строение участков полигона Фарадей
Участок-1. Данный участок протягивается от

северной границы полигона до широты 50.70° с.ш.
На этом участке простирание рифтовой долины
ортогонально направлению спрединга и состав-
ляет 6°.

Участок-1 состоит из двух спрединговых яче-
ек, продолжающих друг друга практически без
смещения [1, 23, 37]. Рифтовая долина шириной
15‒17 км в центральных частях ячеек имеет наи-
меньшую глубину до 3240 м, которая увеличива-
ется к обеим дистальным частям на 500‒550 м.
В центральной части ячеек сформировались не-
овулканические хребты длиной до 10 км, шири-
ной до 1.5 км и высотой до 100 м. Со склонов не-
овулканического хребта более южной ячейки на
станции S5305 драгированы свежие пиллоу ба-
зальты.

В гребневой зоне САХ напротив этих ячеек
распространены рифтовые горы, в основном па-
раллельные рифтовой долине. В более северной
ячейке это хребты шириной до 6 км и высотой до
700 м, в более южной ячейке – мелкие невысокие
гряды (3 км и 400 м, соответственно). На восточ-
ном фланге более северной ячейки в пределах по-
лигона имеются два куполовидные поднятия раз-
мером около 13 × 10 км, возвышающиеся до глу-
бины 1030 м (см. рис. 3, 1).

На их поверхности видны борозды тектониче-
ского выпахивания, что указывает на то, что они
являются внутренними океаническими комплек-
сами (ВОК), т.е. структурами характерными для
дистальных частей спрединговых ячеек с редуци-
рованным магматизмом [19]. Это подтверждается

z z

z

и данными по их опробованию, с их склонов под-
няты базальты, габброиды и серпентинизирован-
ные перидотиты (станции S5331 и S5332).

От участка-1 до разлома Чарли Гиббс распола-
гаются три типичные спрединговые ячейки, слабо
смещенные относительно друг друга по нетранс-
формным смещениям. Здесь рифтовые долины
ортогональны спредингу и сложены базальтами.
Дно рифтовой долины в центральной части са-
мой северной ячейки достигает малых глубин
2750 м, а хребты рифтовых гор напротив этой
ячейки, не изменяясь по ширине и высоте, сты-
куются с долиной разлома Чарли Гиббс.

Из зоны интерсекта рифт-разлом, где обычно
распространены глубинные породы, драгирова-
ны базальты (станция S5005). Эти факты указы-
вают на большую интенсивность магматической
активности в пределах этой спрединговой ячей-
ки, которая слабо снижается охлаждающим воз-
действием крупного трансформного разлома Чарли
Гиббс.

Участок-2. На следующем к югу участке-2, ко-
торый протягивается до широты 50.25° с.ш., риф-
товая долина в целом имеет косое по отношению
к направлению спрединга простирание 320°, а
спрединговые ячейки как таковые отсутствуют.
Осевая зона состоит из нескольких глубоких изо-
метричных в плане рифтовых впадин средним
диаметром 8 км и глубиной дна до 4250 м (см.
рис. 3, 2).

Каждая более северная впадина сдвинута к за-
паду на 3‒5 км относительно более южной впади-
ны. Между собой впадины разделены небольши-
ми поднятиями, достигающими глубины 3970 м,
которые завершаются узкими невысокими неовул-
каническими грядами длиной 3‒8 км, шириной
до 2.5 км и высотой 100‒250 м, в основном орто-
гональными направлению спрединга (см. рис. 3, 3).
Со склонов двух таких поднятий (станции S5303 и
S5304) подняты пиллоу базальты. В гребневой зо-
не развиты невысокие гряды в основном парал-
лельные рифтовой долине.

Участок-3. Данный участок протягивающийся
до параллели 49.90° с.ш., отделяется от участка-2
нетрансформным смещением с офсетом ~18 км,
проходящим на широте 50.25° с.ш. и образован-
ным впадиной глубиной до 4100 м (см. рис. 3, 4).

Таблица 1. Изотопные составы отобранных образцов базальтов и долеритов.

№ п/п Образец 87Sr/86Sr 143Nd/144Nd 206Pb/204Pb 207Pb/204Pb 208Pb/204Pb

1 S5322/1 0.703402 0.513083 19.07 15.59 38.47
2 S5324/7 0.703711 0.512981 18.49 15.53 38.48
3 S5329/7 0.703598 0.513006 18.59 15.49 38.33
4 S5330/3 0.702917 0.513164 18.28 15.58 38.60



ГЕОТЕКТОНИКА  № 5  2023

ОСОБЕННОСТИ ФОРМИРОВАНИЯ ОКЕАНИЧЕСКОЙ КОРЫ 9

Осевая зона участка-3 представляет собой
спрединговую ячейку, в центральной части кото-
рой дно рифтовой долины, имеющей субмериди-
ональное простирание, располагается на заметно
меньших глубинах – 3500 м, чем в ее дистальных
частях ‒ 3750 м.

В центральной части протягивается узкий
(до 1 км) неовулканический хребет высотой 250 м.

С западного борта рифтовой долины в ее се-
верной дистальной части на станции S5316 драги-
рованы серпентинизированные ультрабазиты, габ-
бро и долериты. Оба фланга гребневой зоны пред-
ставляют собой линейные поднятия вытянутые
параллельно направлению спрединга. Их средняя
глубина около 2100 м, а минимальные глубины
доходят до 1430 м (на западе) и 1270 м (на восто-
ке). Строение флангов асимметрично.

На западном фланге наблюдается система из
субпараллельных хребтов с простиранием 340°,
косо расположенных по отношению к направле-
нию спрединга (см. рис. 3, 5). Некоторые хребты
венчаются вулканическими постройками. Их дли-
на (20‒25 км) соразмерна длине спрединговой
ячейки, ширина варьирует от 2 до 4 км, средняя
высота над дном разделяющих их депрессий 500‒
750 м.

Со склонов одного из этих хребтов на станциях
S5317, S5329 и S5330 драгированы главным обра-
зом базальты и незначительно долериты, габбро-
иды и ультрабазиты. При этом на наиболее глубо-
кой станции S5329 в базальтах вторичные мине-
ралы представлены хлоритом, на промежуточной
по глубине станции S5317 – смектитом, на наибо-
лее неглубоко расположенной станции S5330 ба-
зальты свежие. Этот факт указывает на то, что на
данном хребте опробован относительно мощный
базальтовый разрез, поскольку в соответствии с
распределением глинистых минералов по разрезу
базальтов в рифтовой долине хлорит сменяется
смектитом на глубине около 500 м [14].

На восточном фланге непосредственно около
рифта на протяжении ~20 км имеется несколько
субпараллельных хребтов с простиранием орто-
гональным направлению спрединга, с вершина-
ми на средней глубине 2700 м (см. рис. 3, 6).

Далее к востоку следует серия сочлененных
овальных поднятий средним диаметром около
16 км, высотой 2000 м над окрестным дном (см.
рис. 3, 7).

Со склонов овальных поднятий на станциях
S5310, S5311, S5312, S5313 и S5314 подняты в основ-
ном серпентинизированные ультрабазиты, не-
большое количество габброидов, базальтов и до-
леритов.

Участок-4. Данный участок со структурами ко-
сыми по отношению к спредингу протягивается
до широты 49.65° с.ш. Простирание рифтовой

z

долины и рифтовых гор составляет 330°. По сво-
ему строению этот участок аналогичен строению
участка-2. Эшелонированные рифтовые впадины
имеют глубину до 4250 м. Хребты рифтовых гор
крупнее рифтовых гор на участке-2, в среднем их
ширина 4‒5 км, а вершины достигают глубин
2500 м. На станции S5309 с восточного борта риф-
товой долины драгированы базальты.

Участок-5. Следующий к югу участок-5 со
структурами ортогональными спредингу протя-
гивается до широты 49.15° с.ш. и отделяется от
участка-4 нетрансформным смещением с офсе-
том 6 км. Участок состоит из двух спрединговых
ячеек, разделенных небольшим нетрансформ-
ным смещением с офсетом ~2 км.

В северной ячейке дно рифтовой долины в
центральной части поднимается до глубины 3250 м,
в дистальных частях опускается ‒ на юге до глу-
бины 4000 м и на севере до глубины 3900 м.

В наименее глубоких частях рифтовой долины
сформировались небольшие неовулканические
хребты. С бортов рифтовой долины на станциях
S5307 и S5326 подняты базальты и немного доле-
ритов и габбро.

На восточном фланге напротив северной
ячейки наблюдается рельеф типичных рифтовых
гор с хорошо развитыми хребтами параллельны-
ми рифтовой долине, часть из которых на юге со-
членяется с куполовидными поднятиями, которые
по своему структурному положению и размерам
(в плане около 10 × 10 км, вершины на отметках
до 2000 м) схожи с ВОК (см. рис. 3, 8).

Об этом свидетельствуют и данные опробова-
ния одного из них, поскольку с его склона на
станции S5327 подняты исключительно серпен-
тинизированные ультрабазиты.

На западном фланге в пририфтовой полосе
развиты два хребта параллельные рифтовой доли-
не (см. рис. 3, 9).

Далее к западу сформировалось поднятие из
близко расположенных хребтов и овальных под-
нятий (см. рис. 3, 10).

Средний глубинный уровень поднятия около
2000 м, а наименьшая глубина наблюдается на го-
ре Фарадей – менее 1000 м [21] (см. рис. 3, 11).

Хребты в составе этого массива имеют про-
стирание от 330° и до 340°. С двух различных
склонов горы Фарадей получены габбро, базаль-
ты свежие и со смектитом, а также долериты
(станции S5306, S5308), с наиболее западной го-
ры поднятия драгированы только базальты со
смектитом (станция S5328).

В южной спрединговой ячейке на флангах
рельеф низкий, только непосредственно при-
рифтовые хребты на обоих флангах более высо-
кие и протяженные, а далее на флангах преобла-
дает мелкогрядовый рельеф с доминированием

z
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депрессий. Простирание структур косое по отно-
шению к спредингу.

Участок-6. Более южный участок-6 со структу-
рами косыми по отношению к спредингу протя-
гивается до широты 48.85° с.ш., простирание
рифтовой долины 345°. В осевой части он имеет
строение близкое с другими участками, в которых
рифтовая долина расположена косо (участок-2 и
участок-4), но в гребневой зоне наблюдаются за-
метные отличия.

На западном фланге развит низкий мелкогря-
довый рельеф, такой же, как и в южной части бо-
лее северного участка-5. На восточном фланге
рельеф существенно более высокий и состоит из
высоких хребтов с простиранием 345°, заключаю-
щих несколько куполовидных поднятий разме-
ром от 5×5 км до 10 × 10 км, достигающих глубин
1900 м (см. рис. 3, 12).

Со склонов одного из них на станции S5324
драгированы серпентинизированные перидоти-
ты и небольшое количество базальтов.

Участок-7. Следующий к югу участок-7 со
структурами ортогональными спредингу протя-
гивается до широты 48.25° с.ш. На данный мо-
мент этот участок представляет собой одну протя-
женную спрединговую ячейку.

С обеих дистальных частей ячейки начинается
быстрый подъем днища рифтовой долины с глу-
бины 3500 м до 3000 м, а в центре ячейки, сме-
щенном к ее южной части, рифтовая долина ис-
чезает, поскольку здесь сформировалось крупное
овальное поднятие диаметром ~20 км, достигаю-
щее глубины 1600 м, его высота над днищем риф-
товой долины 1400 м (см. рис. 3, 13).

Оно имеет вулканическое происхождение, по-
скольку с его склона драгированы свежие базаль-
ты (станция S5322). От этого неовулканического
поднятия в северном направлении отходят два
неовулканических хребта шириной 2‒4 км и вы-
сотой над дном рифтовой долины до 1000 м.
Строение гребневой зоны показывает, что ранее в
пределах участка-7 существовали две спрединго-
вые ячейки, при этом напротив каждой из них на
обоих флангах сформировались системы типовых
рифтовых гор, разделенных на каждом фланге
понижениями в рельефе (см. рис. 3, 14).

В северной ячейке некоторые хребты рифто-
вых гор на западном фланге сочленяются с оваль-
ными и продолговатыми поднятиями средним
размером 10 × 12 км, слившимися друг с другом и
поднимающимися в среднем до глубины 1300 м
(см. рис. 3, 15).

Со склона одного из них драгированы только
габброиды (станция S5323). Напротив южной
спрединговой ячейки на восточном фланге греб-
невой зоны развиты узкие (2‒3 км) высокие (вер-
шины на глубине до 1700 м) протяженные, близко

расположенные хребты, с которых получены ба-
зальты (станции S5320 и S5321) (см. рис. 3, 16).

Эта система хребтов заканчивается на востоке
крупным продолговатым высоким поднятием раз-
мером 20 × 30 км, поднимающимся до глубины
1400 м и завершенной мелкими грядами с прости-
ранием близким простиранию рифтовой долины
(см. рис. 3, 17). Мы полагаем, что данное подня-
тие также имеет вулканическое происхождение,
т.к. с его склона подняты базальты и долериты
(станция S5319).

В сравнительно недавнее время в пределах
участка-7 произошла проградация южной спре-
динговой ячейки в область северной ячейки. Учи-
тывая, что в это время в осевой зоне южной ячей-
ки происходило формирование крупного не-
овулканического поднятия, можно ожидать, что
причина этой проградации заключается в резком
увеличении магматической активности в южной
ячейке.

Участок-8. Последний к югу участок-8 протя-
гивается до окончания полигона Фарадей и, по-
видимому, представлен только своим северным
фрагментом, в котором наблюдается рифтовая
впадина с небольшой неовулканической грядой,
простирающейся ортогонально спредингу. На обо-
их флангах симметрично развита система рифто-
вых гор, образованных хребтами умеренной вы-
соты с простиранием 330° косым по отношению
к спредингу.

Структурные особенности полигона Фарадей

В строении полигона Фарадей нами выявлены
две основные структурные особенности.

• На протяжении полигона Фарадей чередуют-
ся участки с низким и высоким рельефом дна
вдоль оси САХ. На участках с высоким рельефом
(1, 3, 5) глубина рифтовой долины варьирует от
3240 м до 4000 м, а на участках с низким рельефом
(2, 4, 6) ‒ 3970‒4250 м (см. рис. 3).

На участке-7, на котором наиболее высокий
рельеф, глубина рифтовой долины варьирует в
диапазоне 3000‒3500 м. Строение осевой зоны
участков с высоким рельефом, за исключением
участка-7, характерно для типичных спрединго-
вых ячеек. Рифтовая долина наиболее глубокая в
дистальных частях и ее днище поднимается к
центральной части, которая является центром
подосевого апвеллинга астеносферной мантии
(диапиризма) и соответственно магматической
активности, ослабевающей к дистальным частям
ячейки [1, 17, 35, 44].

В центральных частях ячейки наиболее крупные
неовулканические хребты. Гребневые зоны этих
участков также обладают повышенным рельефом и
имеют в разных участках разное строение, при

z
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этом в каждом случае западный и восточный
склоны ячейки асимметричны.

В наиболее северном участке-1 строение греб-
невой зоны наиболее типичное для таких зон. На
обоих флангах сформировались рифтовые горы,
близкие по строению, но в дистальной части юж-
ной ячейки на восточном фланге сформирова-
лось несколько куполовидных поднятий ВОК.

На участке-3 на западном фланге развита си-
стема крупных высоких хребтов северо-западно-
го простирания, разделенных широкими и глу-
бокими депрессиями и сложенных базальтами.
В строении восточного фланга этого участка до-
минирует система овальных поднятий, схожих с
таковыми, образованными внутренними океани-
ческими комплексами (ВОК). И хотя они также
сложены глубинными породами, они не могут
быть отнесены к ВОК, поскольку мелкие структу-
ры, наложенные на их поверхность, ортогональ-
ны спредингу. Учитывая широкое распростране-
ние в пределах мелких структур серпентинизиро-
ванных ультрабазитов, можно ожидать, что они
сформировались в результате подъема блоков ли-
тосферы, вызванного процессами серпентиниза-
ции верхней мантии.

Близкий структурный парагенез наблюдался
нами в районе мегатрансформной системы Дол-
драмс, где между трансформами Вернадского–
Пущаровского–Богданова на западном фланге
сформировались системы крупных хребтов, яв-
ляющихся бывшими неовулканическими хребта-
ми, а на восточном фланге ‒ системы овальных
поднятий, сложенных серпентинизированными
ультрабазитами [9].

Было сделано предположение, что такой
структурный парагенез образуется при дефиците
магматического бюджета, при этом происходят
редкие, но мощные импульсы магматизма, при-
водящие к возникновению крупных неовулкани-
ческих хребтов. В промежутках между магматиче-
скими импульсами в пределах днища рифтовой
долины происходит серпентинизация близко рас-
положенного мантийного материала с последую-
щим подъемом его отдельных блоков и формиро-
ванием овальных поднятий. Мы полагаем, что
аналогичный механизм формирования гребне-
вых структур можно применить и для участка-3
полигона Фарадей.

На участке-5 на восточном фланге развиты ти-
пичные рифтовые горы и куполовидные структу-
ры ВОК. Западный фланг участка-5‒ это один из
наиболее высоких фрагментов всего полигона
Фарадей, здесь сформировалась система из высо-
ких косых хребтов северо-западного простирания
и слившихся с ними овальных и продолговатых
поднятий, которые по размерам и морфологиче-
ским свойствам схожи с крупным неовулканиче-
ским поднятием участка-7. Одно из поднятий

сложено базальтами, что дает основание для
предположения о вулканической природе этой
системы хребтов и поднятий (блока). С подножия
горы Фарадей, наряду с базальтами и долеритами,
были подняты габброиды.

Основываясь на проведенном анализе полу-
ченных данных, мы считаем, что западный фланг
участка-5 образовался в осевой зоне спрединга в
условиях близких к таковым, какие существуют в
настоящее время в осевой части участка-7, но в
более раннюю эпоху. В соответствии с возрастом
океанического дна, определенным при расшиф-
ровке полосовых магнитных аномалий [4, 5], это
произошло ~2.58 млн лет назад, когда на этом
участке магматическая активность была, по-ви-
димому, много интенсивнее. Очевидно, что с мо-
мента своего образования этот участок дна испы-
тал блоковое поднятие, в результате чего были
вскрыты более глубинные породы ‒ габброиды.

Участок-7 выделяется аномальным строением
осевой зоны вследствие формирования здесь
крупного вулканического поднятия, перегоро-
дившего рифтовую долину и сделавшего ее не-
обычайно высокой в дистальных частях ячейки.
Это является свидетельством того, что на данный
момент этот участок является центром наиболее
интенсивного магматизма. Всплески интенсив-
ности были и в более ранние эпохи, чему соответ-
ствует формирование крупного вулканического
поднятия на восточном фланге на участке дна с
возрастом 2.58 млн лет [4, 5]. Вероятно, центр
наибольшей магматической активности в изучен-
ном сегменте САХ ~2.58 млн лет назад сместился
с участка-5, где сформировалась гора Фарадей,
в район участка-7.

Участки низкого рельефа имеют другое строе-
ние. Здесь рифтовая долина состоит из отдельных
глубоких рифтовых впадин, более северные впа-
дины кулисообразно смещены к западу относи-
тельно более южных впадин. Впадины разделены
мелкими неовулканическими грядами ортого-
нальными спредингу.

На этих участках на флангах САХ сформиро-
вался низкий рельеф, образованный грядами и
мелкими невысокими хребтами северо-западно-
го простирания, разделенными широкими де-
прессиями. Иногда здесь наблюдаются куполо-
видные поднятия типа ВОК. По всем признакам
участки с низким рельефом это области наи-
меньшей магматической активности и продук-
тивности, как в настоящее время, так и раньше.
В наиболее южном участке-6 высота хребтов на
флангах значительно выше, чем в участке-2 и участ-
ке-4, ‒ это свидетельствует о том, здесь повышена
вулканическая активность в сравнении с участка-
ми, имеющими более низкий рельеф.

Особенности распределения интенсивности
магматизма и аккреции коры по площади поли-
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гона Фарадей подтверждаются характером рас-
пределения гравитационных аномалий в редук-
ции Буге (АБ) [5]. Наиболее обширная область
их наименьших значений, соответствующих наи-
большей мощности коры и/или большему нагре-
ву подлитосферной мантии, наблюдается в райо-
не участка-7, в котором сформировались осевое
вулканическое поднятие и высокие вулканиче-
ские поднятия на восточном фланге.

Пятна наименьших значений обособляются
также на других участках высокого рельефа: 1, 3 и
5, при этом участок-1 переходит также в очень об-
ширную область низких значений АБ, располо-
женную непосредственно южнее разлома Чарли
Гиббс [5]. В осевой зоне всех участков с низким
рельефом преобладают поля существенно более
высоких значений аномалий в редукции Буге, вы-
тянутых в северо-западном направлении.

Таким образом, можно утверждать, что в стро-
ении полигона Фарадей чередуются участки с
большей и меньшей интенсивностью магматиче-
ской продуктивности коры и соответственно с
большей и меньшей температурой верхней мантии:

‒ первые ‒ это участки высокого рельефа,
‒ вторые – это участки низкого рельефа.
При этом средняя высота рельефа, как на

участках низкого рельефа, так и на участках высо-
кого рельефа уменьшается от участка-7 в север-
ном направлении, снова возрастая непосред-
ственно у разлома Чарли Гиббс.

Следующей структурной особенностью поли-
гона Фарадей является наложение двух структур-
ных планов:

‒ субмеридионального, ортогонального спре-
дингу;

‒ северо-западного, косого по отношению к
спредингу.

Субмеридиональные структуры доминируют
на участках с высоким рельефом. Структуры севе-
ро-западного простирания преобладают на участ-
ках с низким рельефом, хотя здесь имеются и
структуры субмеридионального простирания в
виде небольших неовулканических гряд, сфор-
мировавшихся внутри рифтовых впадин.

ПЕТРОГЕОХИМИЧЕСКАЯ И ИЗОТОПНАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКИ БАЗАЛЬТОВ 

И ДОЛЕРИТОВ
Петрография

В собранной коллекции преобладают афировые
базальты. В шлифах хорошо раскристаллизован-
ных разностей в интерстициях между микролита-
ми плагиоклаза располагаются зерна клинопи-
роксена неправильной формы и в подчиненном
количестве опаковые зерна рудного минерала.

В большинстве базальтов распространены
ромбовидные субфенокристы оливина (размером
0.25‒0.5 мм, в количестве 1‒3 об. %), иногда в
сростках с субфенокристами плагиоклаза и кли-
нопироксена (размером до 1 мм).

Среди порфировых базальтов доминируют
плагиоклаз порфировые разности. По количеству
вкрапленников они подразделяются на редко
(1‒2 об. %), умеренно (3‒4 об. %) и обильно
(6‒10 об. %) порфировые.

Вкрапленники представлены фенокристами
таблитчатой формы размером 1‒12 мм и ксено-
кристами (3‒15 мм) неправильной формы, часто
в виде агрегатов из нескольких зерен. Некоторые
ксенокристы содержат палочковидные включения
апатита. Редко встречаются  оливин (1‒3 об. %),
плагиоклаз и клинорироксен (1‒3 об. %), плагио-
клаз и оливин (1‒2 об. %), порфировые базальты.

При этом размер вкрапленников клинопирок-
сена и оливина 0.8‒1.5 мм.

Среди базальтов выделяются разности с боль-
шим количеством рудного минерала (2‒3 об. %),
тогда как в подавляющем числе образцов оно не
более 1 об. %. Базальты слабо и умеренно пори-
стые (1‒5 об. %). Округлые везикулы диаметром
0.15‒3 мм чаще пустые.

Базальты, поднятые из рифтовой долины све-
жие, за ее пределами в них развиваются вторич-
ные минералы (от 2‒3 до 10 об. %), среди которых
преобладает смектит, реже ‒ хлорит, происходит
частичная палагонитизация закалочного стекла.

Долериты резко отличаются от базальтов сво-
ей структурой, для которой характерны близкие
размеры и степень идиоморфизма зерен плагио-
клаза и клинопироксена. Среди них выделяются
афировые и плагиоклаз (2‒6 об. %) порфировые
разности, имеются образцы с большим количе-
ством рудного минерала (2‒3 об. %). Долериты
изменены от 2‒3 об. % до 8‒10 об. %. Хлорит,
иногда в ассоциации с актинолитом, частично
развивается по всем породообразующим минера-
лам, плагиоклазы частично альбитизируются,
рудный минерал может замещаться лейкоксеном.

Вариации валового состава пород
Изученные базальты и долериты отличаются

большой пестротой составов, закономерности ва-
риаций которых позволяет выявить анализ двой-
ных вариационных диаграмм.

На основе вариационных диаграмм MgO–ок-
сид, построенных на основе приложения Supple-
ment 1: Table S1, выделено несколько групп (ти-
пов) базальтов и долеритов, объединенных общими
петрохимическими параметрами, для их характе-
ристики мы также привлекли данные по концен-
трациям Cr, Ni, V, Zr, Sr, определенным рентгено-
флуоресцентным методом (рис. 4).
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Несколько из этих групп (далее ‒ когерентные
группы) на одной или нескольких диаграммах об-
разуют протяженные субпараллельные поля (см.
рис. 4). К числу когерентных групп принадлежит
и основная группа, которая объединяет большин-
ство изученных вулканитов, имеющих умерен-
ные концентрации рассматриваемых оксидов и
элементов.

Породы основной группы на диаграммах
MgO‒TiO2, Fe2O3, Na2O, Cr, Ni, V, Zr, Sr образуют
компактные поля значений с отчетливыми трен-
дами возрастания концентраций:

‒ TiO2 (1.17–1.61%);
‒ Fe2O3 (10.93–12.14%);
‒ Na2O (2.52–3.17%);
‒ V (236‒310 г/т);
‒ Zr (80‒100 г/т);
‒ Sr (100‒120 г/т)

и уменьшения концентраций Cr (748‒134 г/т) и
Ni (191‒83 г/т) с понижением значений MgO
(8.3–4.9%).

На диаграмме MgO–Al2O3 (14.66‒16.48%) поле
значений обнаруживает слабую тенденцию к ро-
сту Al2O3, а на диаграмме MgO–CaO (10.85‒
11.65%) – к понижению CaO с уменьшением со-
держаний MgO.

На диаграммах MgO–SiO2 (48.64‒50.66%), К2О
и P2O5 наблюдаются широкие поля значений ба-
зальтов основной группы. Такой характер вариаций
отражает процесс фракционной кристаллизации
первичных базальтовых расплавов, из которых в
ходе их подъема из темноцветных минералов кри-
сталлизуются более магнезиальные оливины и
клинопироксены, с которыми уходят также Ca,
Cr и Ni, что приводит к обогащению остаточного
расплава Fe, Ti, Na, V, Zr, Sr и незначительно Al.

На диаграмме MgO–TiO2 субпараллельно по-
лю пород основной группы протягивается поле
вулканитов, которые при тех же самых значениях
MgO имеют более высокие концентрации TiO2 в
сравнении с породами основной группы, петро-
графически они выделяются большим содержа-
нием Fe‒Ti рудных минералов (см. рис. 4, а).

Поле объединяет две группы образцов. Поро-
ды одной группы (образцы S5307/1,2,4,5, S5309/7,
S5314/1, S5326/4, S5329/5) характеризуются также
заметно более высокими концентрациями Fe2O3
и Zr, пониженными значениями Al2O3 (13.03‒
14.55%) и CaO (в дальнейшем группа высокотита-
нистых высокожелезистых пород). При этом с
уменьшением значений MgO отчетливо возраста-
ют содержания TiO2 (1.66–2.03%), Fe2O3 (12.94–
14.37%), Zr (90‒138 г/т) и уменьшаются ‒ CaO
(11.58–9.77%).

Умеренно плагиоклаз порфировый базальт
S5314/1 из этой группы имеет более высокие зна-

чения Al2O3 (15.45%). У образцов второй группы
концентрации Fe2O3 такие же, как и у вулканитов
основной группы, но у них повышенные значе-
ния Na2O (2.82‒3.01%) и V (271‒303 г/т) при TiO2
(1.35‒1.79%) (далее ‒ группа высокотитанистых
пород). Они представлены образцами S5309/1,
S5005/3, 4, 5, 6, 9, 10, 11, 12, 14 (см. рис. 4).

На диаграмме MgO–Fe2O3 субпараллельно по-
лю основной группы протягивается поле базаль-
тов, которые при тех же самых значениях MgO
имеют заметно более высокие концентрации
Fe2O3 (12.08–14.62%) в сравнении с породами ос-
новной группы (см. рис. 4, б).

В это поле попадают образцы высокотитани-
стой высокожелезистой группы, а также большое
количество базальтов, у которых концентрации
TiO2 такие же, как и у пород основной группы
(в дальнейшем группа высокожелезистых пород).

Высокожелезистые базальты (S5304/5, S5309/
4, 6, S5322/4, S5324/3, 5, S5329/6, S5330/5, S5332/
2, 5) в сравнении с породами основной группы
имеют более низкие концентрации Na2O (2.48–
2.77%) и Al2O3 (13.88‒15.13%), отдельные базаль-
ты отличаются очень высокой концентрацией Cr
(603‒976 г/т).

У большой группы вулканитов (S5304/7,
S5321/3, S5322/1, S5330/3, S5003/2, 6, 9, 12, 15, 18,
19, 21, 26, 29), в отличие от пород основной груп-
пы, определены более высокие концентрациями
CaO (11.79‒12.47%) (далее ‒ группа высококаль-
циевых пород) и более низкие ‒ TiO2 (1.24‒
1.44%), они хорошо выделяются на диаграмме
MgO–CaO (см. рис. 4, в).

На этой диаграмме также отчетливо выделяет-
ся поле составов с более низкими концентрация-
ми CaO. Оно образовано вулканитами высокоти-
танистой высокожелезистой, высокотитанистой
и высокожелезистой групп.

На диаграмме MgO‒Na2O выделяется поле ба-
зальтов с более высокими концентрациями Na2O
(см. рис. 4, г).

Его значительную часть составляют выше оха-
рактеризованные базальты высокотитанистой
группы. Однако здесь также присутствуют образ-
цы с Na2O 2.99‒3.18%, но с невысокими концен-
трациями TiO2 (S5303/1, S5305/14, 15, S5332/6)
(далее ‒ группа высоконатровых пород).

На вариационных диаграммах обособляются
две группы вулканитов, которые заметно отли-
чаются по составу от пород когерентных групп.
Более многочисленная из них выделяется на
диаграмме MgO‒Al2O3 более высокими концен-
трациями глинозема (Al2O3 = 16.04‒22.92%), а
на диаграмме MgO–CaO более высокими значе-
ниями CaO (11.49‒14.48%) при тех же самых зна-
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Рис. 4. Диаграммы вариаций концентраций петрогенных оксидов (в %) и V (в г/т) в зависимости от содержания
MgO (в %) в базальтах и долеритах. 
Тренды вариаций (линии черным) состава пород внутри групп: 
(а) ‒ высокотитанистой высокожелезистой и высокотитанистой; (б) ‒ высокожелезистой и высокотитанистой высо-
кожелезистой; (в) – высококальциевой (верхняя линия) и высокотитанистой высокожелезистой (нижняя линия);
(г) ‒ высоконатровой и высокотитанистой; (д) ‒ высокотитанистой высокожелезистой; (е) – высококалиевой;
(ж) – высокофосфористой; (з) – высокотитанистой. 
1‒8 ‒ петрохимические группы базальтов и долеритов: 1 – высокоглиноземистых, 2 – высокотитанистых высоко-
железистых, 3 – высокожелезистых, 4 – основной, 5 – низкоглиноземистых, 6 – высококальциевых, 7 – высокона-
тровых, 8 – высокотитанистых; 9‒12 ‒ тренды вариаций пород в петрохимических группах: 9 ‒ основной, 10 – вы-
сокоглиноземистой, 11 ‒ низкоглиноземистой
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чениях MgO (в дальнейшем группа высокоглино-
земистых пород) (см. рис. 4, д).

Данные породы характеризуются пониженны-
ми концентрациями SiO2, TiO2, Fe2O3, Na2O, P2O5
V, Zr и повышенными – Sr, Cr и Ni. Среди высо-
коглиноземистых вулканитов выделяются две
петрографические подгруппы:

‒ афировые (S5303/2, 4, 5, 7, S5322/5, 8);
‒ обильно плагиоклаз порфировые (S5316/22,

S5318/4, S5319/1, S5320/7, S5321/1, S5326/2, 7, 8,
S5330/4, S5001/1–38, S5002/1–7, S5003/1, 25, 28,
S5005/8, 13).

Несмотря на такое различие в минералогиче-
ском составе на большинстве диаграмм высоко-
глиноземистые вулканиты формируют единые
обособленные поля фигуративных точек.

На диаграмме MgO‒Al2O3 поле этих пород об-
наруживает отчетливый тренд повышения кон-
центрации Al2O3 с уменьшением значений MgO.
На других диаграммах MgO–оксид, элемент с
уменьшением MgO последовательно уменьшают-
ся содержания TiO2, Fe2O3, Cr, Ni, V, Zr и увели-
чиваются содержания CaO и Sr (см. рис. 4, д).

Такое поведение элементов в случае с плагио-
клаз порфировыми вулканитами отражает после-
довательное увеличение в породе доли вкраплен-
ников плагиоклаза. Очевидно, в случае с афиро-
выми породами, возможно ожидать, что в ходе их
образования происходило последовательное рас-
творение в расплаве вкрапленников плагиоклаза.

Базальты и долериты еще одной самостоятель-
ной группы, в которую входят образцы S5324/7,
S5328/4, S5329/2,7,9, S5331/1 и S5332/1, резко
отличаются от остальных вулканитов существен-
но более низкими концентрациями глинозема
(Al2O3 = 11.43‒13.54%) (в дальнейшем группа низ-
коглиноземистых пород) (см. рис. 4, д).

Петрографически к ним относятся афировые
и редко плагиоклаз порфировые базальты и доле-
рит S5329/7, все они с большим количеством руд-
ного минерала. Базальты как свежие, так и изме-
ненные либо со смектитом, либо с хлоритом.

Для них свойственны существенно более вы-
сокие, в сравнении с основной массой изученных
пород, концентрации:

‒ TiO2 (2.17‒3.16%);
‒ Fe2O3 (14.70‒18.90%);
‒ P2O5, Zr, Sr, V (261‒358 г/т)

и более низкие содержания:
‒ MgO (2.63‒5.44%);
‒ CaO (7.49‒9.88%);
‒ Cr (41‒271 г/т);
‒ Ni (23‒101 г/т).
Иной характер распределения базальтов и до-

леритов по группам наблюдается на диаграммах

MgO–К2О, P2O5. На диаграмме MgO–К2О основ-
ная часть образцов образует компактное поле со-
ставов с отчетливой тенденцией повышения кон-
центраций К2О (от 0.08% до 0.29%) с понижением
содержания MgO (см. рис. 4, е).

Небольшое количество образцов (S5318/11,
S5319/1, 4, S5314/1, S5320/1, 2, 4, 5, S5321/3,
S5322/1, 5, S5324/3, S5330/3, S5332/2) имеет более
высокие концентрации К2О (0.15‒0.51%) при тех
же самых значениях MgO (в дальнейшем высоко-
калиевые породы). Они также в целом имеют бо-
лее высокие концентрации Sr (125‒200 г/т) и P2O5
(0.10‒0.17%). Среди высококалиевых образцов
имеются представители нескольких выделенных
выше когерентных групп, а также высокоглино-
земистых вулканитов.

Низкоглиноземистые породы по уровню кон-
центраций К2О также подразделяются на низко-
калиевые (К2О = 0.18‒0.27%) (S5329/2, S5331/1 и
S5332/1) и высококалиевые (К2О = 0.44–0.79%)
(S5324/7, S5328/4, S5329/7, S5329/9) (см. рис. 4, е).

Высококалиевые вулканиты имеют более вы-
сокие концентрации P2O5 (0.13‒0.27% против
0.17‒0.21%), Zr (205‒240 г/т против 118‒179 г/т),
Sr (253‒301 г/т против 194‒257 г/т). С понижени-
ем значений MgO в них возрастают концентра-
ции Al2O3 и Na2O и уменьшаются – CaO, Cr, Ni, V,
что говорит об осаждении из их расплавов оливи-
на и клинопироксена при незначительной доле
плагиоклаза.

В этом же направлении наблюдается возрас-
тание концентрации P2O5 до 0.27% у образца
S5328/4, а затем она резко снижается до 0.13% у
самого низкомагнезиального базальта S5324/7,
указывая на осаждения из расплава апатита на
последних этапах его дифференциации.

С понижением значений MgO концентрации
TiO2 сначала возрастают от 2.62% (образец
S5332/1) до 3.16% (образец S5329/9), а затем сни-
жаются, ‒ у наиболее дифференцированного об-
разца S5324/7 составляют 2.17%. Вместе с TiO2
снижаются и концентрации Fe2O3, что свидетель-
ствует об осаждении из расплава на поздних эта-
пах дифференциации расплава Fe‒Ti рудных ми-
нералов.

На диаграмме MgO–P2O5 две больших группы
вулканитов образуют два поля составов с отчет-
ливой тенденцией повышения концентраций
P2O5 с понижением содержания MgO: более низ-
кое (от 0.07% до 0.12%) и более высокое (от 0.10%
до 0.17%) (см. рис. 4, ж).

В поле более низких концентраций входят
представители разных когерентных групп, поле
более высоких концентраций образовано глав-
ным образом частью вулканитов основной груп-
пы, базальтами высокотитанистой группы и не-
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которыми представителями высокоглиноземи-
стых пород (S5314/1, S5316/22, S5318/4, S5319/1,
S5330/4, S5001/38, S5002/1, 3, 5, 7, S5005/8). В то же
время основная часть высокоглиноземистых вул-
канитов образует поле пород с наиболее низкими
концентрациями P2O5 (0.06–0.08%) (см. рис. 4, ж).

Очевидно, в высокоглиноземистых породах с
повышенными концентрациями P2O5 среди вкрап-
ленников плагиоклаза преобладают разности, яв-
ляющиеся концентраторами фосфора. Учитывая,
что в этих образцах среди вкрапленников преоб-
ладают ксенокристы, скорее всего, именно они и
являются источником дополнительного фосфора
в этих вулканитах, поскольку, как говорилось
выше, в некоторых ксенокристах наблюдаются
включения апатита.

На диаграмме MgO–V от основной массы ба-
зальтов отчетливо отличаются высоко- и низко-
глиноземистые породы, соответственно пони-
женными и повышенными концентрациями V
(см. рис. 4, з). Также на этой диаграмме выделя-
ются и высокотитанистые базальты с более высо-
кими содержаниями V при тех же самых значени-
ях MgO.

Концентрации элементов-примесей 
в изученных породах

Поведение элементов-примесей в изученных
базальтах и долеритах изучалось на базе данных,
полученных методом ISP-MS и представленных в
Supplement 1: Table S2.

Спектры нормированных относительно хон-
дрита концентраций редкоземельных элементов
(РЗЭ) низкокалиевых и высококалиевых образ-
цов когерентных групп отличаются друг от друга в
области легких РЗЭ, если у низкокалиевых пород
спектр РЗЭ от Sm к La понижается ((La/Sm)n
0.51‒0.87), то у большинства высококалиевых
образцов он повышается ((La/Sm)n 0.95‒1.62)
(рис. 5, а, б).

Это дает основание отнести низкокалиевые
вулканиты когерентных групп к деплетирован-
ным океаническим толеитам N-MORB типа, а
высококалиевые ‒ к толеитам Т-MORB.

В области тяжелых и средних РЗЭ у деплетиро-
ванных пород спектр более пологий ((Sm/Yb)n
0.99‒1.25), у обогащенных ‒ более крутой ((Sm/
Yb)n 1.01‒1.77), что свидетельствует о большей
глубине плавления расплавов Т-MORB. Спектры
более дифференцированных вулканитов распо-
лагаются на более высоком уровне, у них появля-
ется отрицательная аномалия Eu, свидетельству-
ющая о том, что в дифференцированных распла-
вах имело место фракционирование плагиоклаза.

Линии спектров РЗЭ низкоглиноземистых ба-
зальтов постоянно повышаются от тяжелых к лег-

ким лантаноидам, при этом повышение в области
легких РЗЭ более крутое, чем у исследованных
нами обогащенных пород (La/Sm)n = 1.63‒2.13 и
(Sm/Yb)n = 1.59‒2.71, что позволяет отнести эти
вулканиты к толеитам Е-MORB (см. рис. 5, в).

Значения (Sm/Yb)n хотя и не достигают тако-
вых у базальтов, плавившихся на уровне гранато-
вой фации глубинности, заметно превышают та-
ковые у базальтов, генерированных на уровне
шпинелевой фации глубинности [18]. Это означа-
ет, что формирование первичных расплавов низ-
коглиноземистых вулканитов проходило на более
глубинном уровне, промежуточном между гори-
зонтами шпинелевой и гранатовой фаций глу-
бинности. На всех спектрах присутствует слабая
отрицательная аномалия Eu, что указывает на не-
значительное фракционирование в их расплавах
плагиоклаза.

Приведенное разделение изученных пород по
характеру спектров РЗЭ находит подтверждение
и в поведении других элементов-примесей, осо-
бенно тех из них, которые относятся к разряду
гигромагматофильных, т.е. имеющих сродство к
магматическому расплаву.

В толеитах N-MORB наиболее низкие концен-
трации этих элементов:

‒ La (2.13‒5.15 г/т);
‒ Nb (1.45‒4.33 г/т);
‒ Rb (0.65‒4.84 г/т);
‒ Ba (7.6‒29 г/т);
‒ Sr (103‒157 г/т);
‒ Th (0.09‒0.45 г/т);
‒ U (0.03‒0.18 г/т).
В среднем концентрации элементов выше

в толеитах Т-MORB:
‒ La (3.05‒8.64 г/т);
‒ Nb (2.90‒11.08 г/т);
‒ Rb (2.42‒10.73 г/т);
‒ Ba (29‒89 г/т);
‒ Sr (125‒200 г/т);
‒ Th (0.26‒1.41 г/т);
‒ U (0.08‒0.25 г/т).
Концентрации элементов существенно выше

в вулканитах Е-MORB:
‒ La (19‒27 г/т);
‒ Nb (25‒28 г/т);
‒ Rb (7‒22 г/т);
‒ Ba (124‒256 г/т);
‒ Sr (211‒305 г/т);
‒ Th (1.65‒2.81 г/т);
‒ U (0.41‒0.72 г/т).
Диапазоны концентраций Pb примерно оди-

наковы в большинстве типов пород – 0.20‒
0.86 г/т, и только в толеитах Е-MORB они заметно
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выше – 1.02‒1.63 г/т. Также совпадают диапазо-
ны вариаций Zr в базальтах когерентных групп:
42‒128 г/т, которые существенно выше в породах
Е-MORB: 214‒247 г/т.

Выделенные геохимические типы базальтов и
долеритов отличаются характером спайдерграмм.
У большинства толеитов N-MORB линии спек-
тра, начав понижаться от Sm, продолжают пони-
жаться и далее от La в сторону еще более некоге-
рентных элементов Nb и Th, что отражается на ве-
личине отношений (Nb/La)n 0.68‒0.89 и (Th/Nb)n
0.46‒0.60 (рис. 6, а).

У типовых деплетированных базальтов линия
спектра понижается и далее в сторону Ba и Rb, од-
нако среди деплетированных толеитов полигона
Фарадей таковых не встречено.

Линии спектра изученных пород понижаются
либо к Ba ((Ba/Th)n 0.52‒0.87), затем немного
поднимаются у Rb ((Rb/Th)n 1.06‒1.55), либо к Rb
((Rb/Th)n 0.42‒0.86), но при этом наблюдается
небольшая положительная аномалия Ba ((Ba/Th)n
1.07‒1.44), либо сразу поднимаются к Ba и Rb.

Как и у типовых деплетированных базальтов
для большинства изученных образцов характер-
ны глубокие отрицательные аномалии Pb и U.

Sr образует сравнительно небольшие отрица-
тельные аномалии или они отсутствуют.

Все деплетированные вулканиты имеют на
спайдерграммах положительную аномалию Zr
((/Nd)n 1.18‒1.36) и небольшую отрицательную
аномалию Hf.

Рис. 5. Спектры редкоземельных элементов изученных базальтов и долеритов, нормированных относительно хондри-
та (нормирование производилось по [54]). 
(а)‒(в) – толеиты: (а) ‒ N-MORB, (б) ‒ Т-MORB, (в) ‒ Е-MORB.
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Рассмотренные спайдерграммы свидетельству-
ют, что широко распространенные деплетиро-
ванные толеиты изученного сегмента САХ обога-
щены Zr, избирательно Ba и Rb, а отдельные об-
разцы обогащены (см. рис. 6, а):

‒ Nb (S5305/1, S5332/7 ((Nb/La)n 1.02‒1.06));

‒ Th (S5309/7 ((Th/Nb)n 1.18);
‒ U (S5305/10,17, S5317/1, S5318/1 и S5329/3

((U/La)n 1.00‒1.88));
‒ Pb (S5305/1, S5309/7, S5332/7).
Спайдерграммы толеитов Т-MORB во многом

схожи с таковыми толеитов N-MORB. Для боль-

Рис. 6. Спайдерграммы редких элементов изученных базальтов и долеритов, нормированных относительно прими-
тивной мантии (нормирование производилось по [27]). 
(а) – толеиты N-MORB; (б) ‒ толеиты Т-MORB; (в) – высокоглиноземистые вулканиты; (г) ‒ толеиты Е-MORB.
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шинства из них характерны глубокие отрицатель-
ные аномалии Pb, U, небольшие отрицательные
аномалии Hf, у некоторых наблюдается слабая
положительная аномалия Zr (см. рис. 6, б).

Sr варьирует в небольших пределах, имея тен-
денцию увеличения отрицательной аномалии у
более высокорасположенных спектров.

Специфика толеитов Т-MORB состоит в том,
что их линии спектров, начав повышаться от Sm,
повышаются и далее от La к Nb ((Nb/La)n 1.10‒
1.28). Их продолжение в сторону еще более неко-
герентных элементов такое же, как и у деплетиро-
ванных образцов, линии спектров снижаются к
Th ((Th/Nb)n 0.58‒0.69), а затем снова, но равно-
мерно поднимаются в сторону Ba и Rb.

Наличие положительной аномалии Nb на
спайдергаммах толеитов Т-MORB указывает на
участие в их плавлении вещества мантийного ис-
точника HIMU [56].

Также отдельные толеиты Т-MORB обогаще-
ны (см. рис. 6, б):

‒ Th (S5330/3 ((Th/Nb)n 1.09); 
‒ U (S5319/1, S5320/4, S5330/3 ((U/La)n

0.91‒1.02);
‒ Pb (S5318/11, S5316/22 ((Pb/La)n 0.78‒1.28);
‒ Sr (S5332/2 ((Sr/Pr)n 0.87).
Для спайдерграмм высокоглиноземистых вул-

канитов свойственна небольшая положительная
аномалия Sr ((Sr/Pr)n 1‒1.39) и подъем линий
спектра одновременно и к Ba, и к Rb (см. рис. 6, в).

Очевидно, что появление положительной ано-
малии Sr, высокое положение спектра в области
Ba и Rb связано с большим количеством в породе
вкрапленников плагиоклаза. У трех изученных
образцов (S5316/22, S5319/1, S5320/7) кривые в
области Pb выделяются высоким положением,
что, по-видимому, связано с наличием в них ксе-
нокристов плагиоклаза, которые могут быть кон-
центраторами Pb.

Спайдерграммы низкоглиноземистых базаль-
тов и долеритов отличаются от рассмотренных
выше существенно более высоким уровнем наи-
более гигромагматофильных элементов от La до
Rb. Их общими чертами является наличие глубо-
ких отрицательных аномалий Sr и Pb (см. рис. 6, г).

Близки между собой спайдерграммы образцов
S5331/1 и S5329/7, у которых кривая спектра под-
нимается от La к Nb ((Nb/La)n – 1.11‒1.26), а за-
тем резко снижается к Th ((Th/Nb)n – 0.58‒0.59)
и менее резко к Ba ((Ba/Th)n 0.91‒0.93) и Rb.

Такой тип спектра характерен для базальтов, в
плавлении которых участвует вещество мантий-
ного компонента HIMU [56].

У образца S5328/4 в области наиболее некоге-
рентных элементов спектр имеет пилообразный
характер, образованный положительными ано-

малиями La, Nb и Ba, находящимися на одном
уровне и разделенными отрицательными анома-
лиями U, Th и Rb (см. рис. 6, г).

У образца S5324/7 на линии спектра в этой об-
ласти практически нет отрицательных аномалий
и наблюдается плато от La до Rb (см. рис. 6, г).

Спектры образцов S5328/4 и S5324/7 указыва-
ют на участие в их плавлении обогащенной ман-
тии типа ЕМ, но, очевидно, что для каждого об-
разца мантия имела свои особенности состава [56].

Рассмотрим некоторые закономерности кова-
риаций концентраций петрогенных оксидов и при-
месных элементов. Как было установлено, эти кон-
центрации варьируют под влиянием двух факторов:

‒ степень дифференциации расплава;
‒ степень обогащенности расплава литофиль-

ными гигромагматофильными элементами.
Чтобы нивелировать влияние степени диф-

ференциации будем оперировать отношением
(La/Sm)n, т.е. тех элементов, которые близко реа-
гируют на процессы фракционной кристаллизации
расплавов. Различия в их поведении проявляются
на наиболее поздних этапах фракционирования,
характерных только для низкоглиноземистых по-
род, ‒ эти различия нешироки и находятся в диа-
пазоне (La/Sm)n = 1.76‒2.17. На вариационной
диаграмме (La/Sm)n–Nb толеиты N-MORB и
Т-MORB объединены в единое узкое поле, в ко-
тором концентрации Nb возрастают с ростом
(La/Sm)n (рис. 7, а).

Низкоглиноземистые породы Е-MORB обра-
зуют самостоятельное поле, не связанное с
предыдущим и расположенное на существенно
более высоком уровне значений Nb, которые ва-
рьируют слабо.

Субполя деплетированных и обогащенных
разностей типа очень протяженные, что указыва-
ет на большую изменчивость (La/Sm)n у обоих
геохимических типов. Аналогичное распределе-
ние образцов показано на диаграмме (La/Sm)n–
Ва (см. рис. 7, б).

Отличие в том, что в пределах поля низкогли-
ноземистых вулканитов концентрации Ва меня-
ются очень сильно. Основное количество образ-
цов по концентрациям Th и Sr образует поля, как
и в случае с Nb, а по концентрациям К2О, Rb и U –
как в случае с Ва.

Однако на этих диаграммах отдельные образ-
цы выходят за пределы полей. Более высокими
концентрациями Rb выделяются образцы как де-
плетированных (S5003/25, S5005/13, S5305/17),
так и обогащенных толеитов (S5320/4), ‒ образец
S5320/4 также характеризуется повышенным со-
держанием К2О, а образец S5005/13 имеет и повы-
шенные концентрации Sr.
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Низкоглиноземистый вулканит S5331/1 выпа-
дает из своего поля из-за существенно более низ-
ких значений Sr. Более высокими концентрация-
ми Th выделяются деплетированный базальт
S5309/7, обогащенный вулканит S5330/3 и низко-
глиноземистый высококалиевый базальт S5324/7
(см. рис. 7, в).

У деплетированных образцов S5317/1 и S5329/3
наблюдаются повышенные содержания U.

Похожий характер распределения составов по-
род на диаграммах (La/Sm)n–Pb, P2O5 (см. рис. 7, г).

Но в данном случае помимо тех двух полей,
имеющихся на всех предыдущих диаграммах,
сформировалось еще одно поле, состоящее в ос-
новном из деплетированных базальтов с более
высокими концентрациями Pb и P2O5 при тех же
самых значениях (La/Sm)n, при этом тренды ва-

Рис. 7. Диаграммы вариаций концентраций петрогенных оксидов (%) и некоторых элементов-примесей (г/т) в зави-
симости от значения (La/Sm)n в базальтах и долеритах. 
1‒3 ‒ геохимические типы пород: 1 – деплетированные N-MORB, 2 – обогащенные Т-MORB, 3 – низкоглиноземи-
стые Е-MORB; 4‒6 ‒ тренды вариаций пород в геохимических типах: 4 ‒ N-MORB, 5 –Т-MORB, 6 – Е-MORB
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риаций их концентраций экстраполируются в по-
ле пород Е-MORB.

Образцы с повышенным Pb подняты из риф-
товой долины на протяжении всего изученного
сегмента САХ на станциях S5303, S5304, S5305,
S5307, S5309, S5316, S5317, S5318, S5003, S5005,
многие из которых также имеют повышенные со-
держания P2O5. К числу обогащенных базальтов с
повышенным Pb относятся образцы S5318/11 и
S5330/3 (он также обогащен Th), с повышенным
P2O5 ‒ S5314/1, S5319/4, S5332/2.

На диаграмме (La/Sm)n–Zr наблюдаются три
отдельных поля, образованные породами N-MORB,
вулканитами Т-MORB и низкоглиноземистыми
образцами Е-MORB (см. рис. 7, д).

Концентрации Zr у деплетированных разно-
стей такие же и даже выше, чем у обогащенных
вулканитов. Тренд вариаций поля деплетирован-
ных пород экстраполируется в поле низкоглино-
земистых базальтов и долеритов.

На диаграмме (La/Sm)n–TiO2 наблюдается не-
сколько полей: пород Е-MORB, совместно вулка-
нитов N-MORB и Т-MORB, обогащенных толеи-
тов с более низкими содержаниями TiO2 при тех
же самых значениях (La/Sm)n (S5319/1, S5320/7,
S5322/5) и два поля деплетированных толеитов с
последовательно более высокими содержаниями
TiO2 при тех же самых отношениях (La/Sm)n ‒ два
последних поля образованы образцами высоко-
титанистых пород и высокотитанистых высоко-
железистых пород (см. рис. 7, е)

На диаграммах (La/Sm)n–Cr и Ni основная
группа образцов образует три широких поля вул-
канитов N-, Т- и Е-MORB, в которых последова-
тельно с ростом (La/Sm)n уменьшаются концен-
трации этих элементов (см. рис. 7, ж).

В то же время имеются образцы, выходящие за
пределы этих полей как в сторону более высоких,
так и более низких концентраций и образующие
компактные группы. Образцы одновременно с
повышенными содержаниями Cr и Ni относятся в
основном к деплетированным разностям и встре-
чаются во всех частях полигона. Также часто одни
и те же образцы имеют пониженные концентра-
ции Cr и Ni и большей частью они приурочены к
участку, расположенному непосредственно к югу
от разлома Чарли Гиббс.

Мы выявили следующие закономерности.
На вариационных диаграммах с участием ли-

тофильных элементов-примесей вулканиты
N-MORB, Т-MORB и Е-MORB не образуют еди-
ного поля с единым трендом вариаций от пород
N-MORB к Е-MORB. Последние на всех диа-
граммах обособляются в самостоятельное поле
наиболее обогащенных пород (по показателю
обогащенности (La/Sm)n) с существенно более
высокими концентрациями литофильных эле-

ментов, в то же время они имеют более низкий
показатель обогащенности (Nb/La)n в сравнении
с вулканитами Т-MORB типа (см. рис. 7, з).

На диаграммах (La/Sm)n–Nb, Rb, Ba, Sr, U, Th,
K2O единое поле, в котором последовательно воз-
растают концентрации этих элементов с ростом
отношения (La/Sm)n, образуют толеиты N-MORB
и Т-MORB, что дает основание утверждать, что
серия этих пород образовалась при смешении
вещества двух мантийных компонентов: деплети-
рованной мантии и обогащенной мантии, содер-
жащей вещество, как показывает характер спай-
дерграмм толеитов Т-MORB типа, мантийного
источника HIMU.

Отдельные образцы по концентрациям ряда
элементов выходят за пределы этого поля в сторо-
ну более высоких значений, а на диаграммах
(La/Sm)n–Pb, TiO2 и P2O5 уже значительная часть
образцов располагается за пределами этого еди-
ного поля толеитов N- и Т-MORB, формируя са-
мостоятельные поля с трендом вариаций, попада-
ющим в поле составов толеитов Е-MORB.

Эти факты свидетельствуют о том, что при об-
разовании вулканитов N-MORB и Т-MORB
участвовал дополнительный компонент, кото-
рым могло быть вещество близкое к составу ман-
тийного субстрата, из которого плавились вулка-
ниты Е-MORB. Это участие имело избиратель-
ный характер.

Диаграмма (La/Sm)n–Zr показывает, что толе-
иты N-MORB более циркониевые, чем толеиты
Т-MORB, что не типично, поскольку, как прави-
ло, имеют противоположные соотношения.

На всех спайдерграммах деплетированных ба-
зальтов присутствует положительная аномалия
Zr, что также не типично, обычно наблюдается
отрицательная аномалия Zr.

Проведенный анализ подтверждает, что де-
плетированная мантия данного сегмента САХ
обогащена Zr. Учитывая, что тренд вариаций то-
леитов N-MORB на этой диаграмме экстраполи-
руется в поле составов толеитов Е-MORB, оче-
видно, что обогащение могло быть результатом
избирательного влияния вещества мантийного
субстрата этих толеитов.

Изотопный состав образцов

Результаты определения изотопных отноше-
ний 87Sr/86Sr, 143Nd/144Nd, 206Pb/204Pb, 207Pb/204Pb,
208Pb/204Pb в изученных базальтах и долеритах
представлены в табл. 1. Изученные образцы
включают два базальта (S5322/1 и S5330/3), отно-
сящихся к Т-MORB, и два представителя низко-
глиноземистых высококалиевых пород Е-MORB:
базальт S5324/7 и долерит S5329/7. Также нами
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были привлечены литературные данные по этому
району [46, 58, 60].

Анализ положения изотопных отношений в
измеренных нами образцах на вариационных
диаграммах показывает, что они располагаются в
области составов Исландского поднятия, но при
этом отдельные из них оказываются на некото-
рых диаграммах в зоне наложения составов Ис-
ландского и Азорского поднятий [22] (рис. 8, а, г).

На диаграммах 206Pb/204Pb–207Pb/204Pb и 206Pb/
204Pb–208Pb/204Pb большинство изученных и заим-
ствованных образцов вытягиваются вдоль ли-
нии, соединяющей мантийные источники DM и
HIMU, при этом наибольшая доля вещества ис-
точника HIMU не у низкоглиноземистых вул-
канитов Е-MORB типа, а у базальта Т-MORB
S5322/01, что находится в соответствии с геохи-
мическими данными, свидетельствующими о том,
что отношения (Nb/La)n, являющиеся показате-

лем количества в толеитах вещества мантийного
источника HIMU, также более высокие у базаль-
тов Т-MORB (см. рис. 8, а, б).

Базальт S5322/1 либо представляет крайний
тип этого поля изотопных вариаций с наиболь-
шим вкладом вещества мантийного источника
HIMU, либо он результат смешения деплетиро-
ванного расплава с расплавом, имеющим еще
большую долю вещества источника HIMU. Этот
образец отобран из крупного неовулканического
поднятия, сформировавшегося в южной части
полигона Фарадей на участке-7.

Другие базальты, драгированные отсюда (стан-
ции S5320–S5322), геохимически близки к нему.
Скорее всего, материал, более обогащенный ве-
ществом источника HIMU, не удалось получить
в ходе опробования. Диаграммы 206Pb/204Pb–
207Pb/204Pb и 206Pb/204Pb–208Pb/204Pb также пока-
зывают, что в меньшем количестве, но вещество

Рис. 8. Диаграммы вариаций изотопных отношений 87Sr/86Sr, 143Nd/144Nd, 206Pb/204Pb, 207Pb/204Pb, 208Pb/204Pb в ба-
зальтах и долеритах. 
1‒2 ‒ базальты: 1 ‒ Исландского поднятия (по [22]), 2 – Азорского поднятия (по [22]); 3‒6 ‒ образец: 3 ‒ S5322/1,
4 ‒ S5324/7, 5 ‒ S5329/7; 6 ‒ S5330/3; 7‒10 ‒ мантийный источник: 7 ‒ DM (по [25, 28]), 8 ‒ HIMU (по [25, 28]),
9 ‒ EM-1 (по [25, 28]), 10 ‒ EM-2 (по [25, 28]); 11 – базальты сегмента САХ (по данным GEOROC [22]); 12 – линии,
соединяющие составы мантийных источников; 13 ‒ тренд вариации изотопных составов изученных образцов
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мантийного источника HIMU участвует и в обра-
зовании пород Е-MORB.

На этих диаграммах образцы S5330/3 и S5324/7
несколько сдвинуты от основной группы образ-
цов в сторону мантийных источников ЕМ-1 и
ЕМ-2. Установлено, что геохимически эти образ-
цы характеризуются повышенными концентра-
циями Th (см. рис. 6).

На диаграмме 206Pb/204Pb–143Nd/144Nd видно,
что все вулканиты, за исключением нескольких
деплетированных базальтов, в той или иной мере
отклоняются от линии смешения источников DM и
HIMU в сторону мантийных источников ЕМ-1 и
ЕМ-2 (см. рис. 8, в).

По диаграмме 87Sr/86Sr–143Nd/144Nd можно бо-
лее определенно сказать, что в изученных базаль-
тах присутствует вещество мантийного источника
ЕМ-2 (см. рис. 8, г).

Все анализируемые образцы на этой диаграм-
ме образуют одно вытянутое поле, тренд вариа-
ций которого начинается от мантийного источ-
ника DM и пересекает линию, соединяющую со-
ставы мантийных источников HIMU и ЕМ-2,
поле находится за пределами треугольника с вер-
шинами в точках составов DM, HIMU и ЕМ-1.

При этом деплетированные базальты N-MORB
располагаются ближе к мантийному источнику
DM, далее от него находятся базальты Т-MORB
и еще далее ‒низкоглиноземистые вулканиты
Е-MORB. Такое распределение хорошо соответ-
ствует геохимическим вариациям рассмотренное
типов базальтов.

Пространственные вариации состава вулканитов

Наблюдающиеся вариации состава вулкани-
тов широки и маскируют характер простран-
ственных вариаций концентраций для большин-
ства петрогенных оксидов вдоль оси САХ. По-
следние можно отметить только для MgO, К2О и
Р2О5. Эти вариации мы анализировали только для
вулканитов когерентных групп, поскольку коли-
чества низкоглиниземистых пород недостаточно
для этих целей, а вариации состава высокоглино-
земистых образцов зависят от количества вкрап-
ленников плагиоклаза.

На графике широта ‒ MgO обнаруживается
отчетливое повышение максимальных концен-
траций MgO к северу и к югу от района крупного
неовулканического поднятия, сформировавше-
гося на участке 7 (48.41‒48.46° с.ш.) (рис. 9, а).

Для сравнения мы используем наиболее высо-
кие значения MgO, поскольку они характерны
для наименее дифференцированных вулканитов.
В северном направлении вначале происходит
очень резкое возрастание концентраций на про-

тяжении сегмента 7 от 5.24% до 7.60%, а затем по-
степенно до 8.29% у разлома Чарли Гиббс.

На общем фоне повышения значений MgO на
участке-6 и участке-2 происходит их резкое сни-
жение до 6.06% и 7.16%, соответственно. Эти
участки имеют наиболее низкие для данного сег-
мента САХ температуры верхней мантии и соот-
ветственно наиболее низкие степени частичного
плавления, что (по [31]) приводит к низким кон-
центрациям MgO в первичных базальтовых рас-
плавах.

На участке-2 распространены и высоконатро-
вые базальты, которые также являются индика-
торами пониженных степеней частичного плав-
ления.

Однако пониженные концентрации MgO ха-
рактерны не только для вулканитов, распростра-
ненных на участках пониженных температур
верхней мантии. В районе крупного неовулкани-
ческого поднятия на участке-7, по всем призна-
кам выделяющемся как область повышенных
температур верхней мантии, развиты породы с
наиболее низкими концентрациями MgO. Оче-
видно, что базальты неовулканического подня-
тия плавились из менее магнезиального субстра-
та, при этом, как показывают вдольосевые вариа-
ции концентраций MgO в породах, доля этого
субстрата в составе зоны магмогенерации умень-
шается с юга на север.

Вдольосевые вариации концентраций Cr и Ni
в целом повторяют таковые для MgO, однако в
отличие от последних наблюдаются точки, неза-
кономерно расположенные вдоль всего профи-
ля, в которых встречены вулканиты с аномально
высокими значениями Cr (603‒976 г/т), сопро-
вождаемые и повышенными концентрациями
Ni (176‒181 г/т). Очевидно, что в данных точках
происходило плавление субстрата, обогащенно-
го Cr и Ni.

Вдольосевые вариации концентраций K2O и
P2O5 имеют близкий между собой характер, об-
ратный таковому для MgO.

Мы проанализировали график широта‒K2O
(см. рис. 9б), при этом мы использовали самые
низкие значения K2O, поскольку они характери-
зуют наименее дифференцированные расплавы.

Наибольшие значения K2O, равные 0.32%
(у наиболее дифференцированных разностей они
достигают 0.51%), наблюдаются в районе крупно-
го неовулканического поднятия, сформировав-
шегося на участке-7 (48.41°‒48.46° с.ш.).

К северу на протяжении участка-7 они резко
снижаются до 0.18% и затем постепенно до 0.08%,
но от северной границы участка-1 и до разлома
Чарли Гиббс снова постепенно возрастают до
0.10% (у наиболее дифференцированных разно-
стей ‒ 0.16%).
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На фоне постепенного снижения концентра-
ций K2O с юга на север в районе участка-1 и
участка-3 наблюдаются всплески содержаний
K2O в связи с тем, что здесь на поднятиях, разви-
тых в гребневой зоне, встречаются вулканиты
T-MORB.

Близкий к K2O и P2O5 характер вдольосевых
вариаций у большинства изученных литофиль-
ных элементов-примесей. Также как в K2O и
P2O5, они варьируют в очень широком диапазоне
в районе неовулканического поднятия на участ-
ке-7.

На графике широта–Nb наиболее высокие со-
держания Nb (10 г/т) наблюдаются в базальтах
крупного неовулканического поднятия, сформи-
ровавшегося на участке-7 (см. рис. 9, в).

В северном направлении они резко снижаются
к северной границе участка 6 до 3.5 г/т, а затем
постепенно к разлому Чарли Гиббс до 1.7 г/т, воз-
растая непосредственно у разлома до 2.2 г/т.

Высокоамплитудные всплески значений Nb
(до 6‒11 г/т) возникают в районе участка-1 и
участка-3, а также непосредственно у разлома
Чарли Гиббс, поскольку на этих участках, в том
числе, развиты базальты T-MORB.

Небольшой всплеск (до 4.5 г/т) наблюдается
также в районе участка-5, но здесь повышенный
Nb имеют базальты N-MORB.

Практически такой же характер поведения у
La, Ba, Rb, U, Sr и Th, при этом в районе участка-
1 и участка-3, наряду с базальтами T-MORB, рас-
пространены и базальты N-MORB, обогащенные

Рис. 9. Вдольосевые вариации концентраций MgO и K2O (%), Cr, Nb, Zr и Pb (г/т) в базальтах и долеритах на участке
Срединно-Атлантического хребта между разломами Чарли Гиббс и Максвелла. 
По оси абсцисс даны градусы северной широты. 
1‒5 ‒ петрохимические группы: 1 – высокотитанистая высокожелезистая, 2 – высокожелезистая, 3 – основная, 4 – вы-
сококальциевая, 5 – высоконатровая; 6 – высокотитанистая; 7‒10 ‒ геохимические типы: 7 – N-MORB, 8 ‒ Т-MORB;
9 ‒ образцы (из базы данных GEOROC [22]); 10 ‒ линии, ограничивающие нижний и верхний пределы вариаций кон-
центраций MgO, K2O и Zr и верхние пределы вариаций концентраций Nb и U
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этими элементами, особенно это характерно для
U (см. рис. 9, г).

Иной характер вариаций имеет Zr (см. рис. 9, д).
Значения Zr и диапазон их вариаций на протя-

жении всего изученного сегмента САХ слабо из-
меняются и совпадают у деплетированных и обо-
гащенных вулканитов – 41‒104 г/т. Но в районе
участков с высоким рельефом 1, 3, 5 распростра-
нено много пород, у которых концентрации Zr
заметно выше ‒ 114‒152 г/т, при этом среди
них преобладают деплетированные разности (см.
рис. 9, д).

Сложный характер вариаций имеет Pb (см.
рис. 9, е).

Несмотря на очень широкие вариаций значе-
ний Pb, можно отметить тенденцию снижения их
уровня от крупного неовулканического поднятия
на север от 0.38‒0.81 г/т к 0.20‒0.63 г/т. На фоне
этого снижения в северной части изученного сег-
мента САХ вплоть до широты 49° с.ш. встречают-
ся базальты с более высокими концентрациями
Pb (0.73‒1.02 г/т), особенно их много на участках
высокого рельефа, при этом среди них преобла-
дают базальты N-MORB.

Таким образом, среди вулканитов когерент-
ных групп разности с наиболее высокими кон-
центрациями литофильных элементов локали-
зованы в районе крупного неовулканического
поднятия на участке-7. Здесь, за редким исключе-
нием, распространены только базальты T-MORB.
Концентрации этих элементов в вулканитах в се-
верном направлении резко падают, а затем посте-
пенно снижаются вплоть до разлома Чарли
Гиббс. Концентрации некоторых из них (K2O,
P2O5, Nb, La) незначительно возрастают в при-
разломном участке.

В базальтах, распространенных к югу от не-
овулканического поднятия, концентрации лито-
фильных элементов также резко ниже (см. рис. 9).

Эти наблюдения свидетельствуют о том, что
под осевой частью САХ в районе крупного не-
овулканического поднятия на участке-7 плавится
мантийный субстрат обогащенный литофильны-
ми элементами, количество которого в зоне маг-
могенерации сначала резко, а затем постепенно
снижается к северу.

В соответствии с геохимическими и изотопны-
ми данными в составе этого субстрата важную
роль наряду с деплетированной мантией играет
вещество мантийного источника HIMU. Также
этот мантийный субстрат имеет пониженные
концентрации MgO, Cr и Ni. Толеиты T-MORB
обнаруживают широкие вариации состава по
всем компонентам. Это означает в соответствии с
нашим анализом ковариаций геохимических па-
раметров, что на данном участке происходит сме-

шение в различных пропорциях толеитовых рас-
плавов N-MORB и T-MORB (см. рис. 7).

Севернее неовулканического поднятия распро-
странены преимущественно вулканиты N-MORB,
плавившиеся из деплетированной мантии, одна-
ко в них также присутствует вещество компонен-
та HIMU, доля которого уменьшается к северу.

За пределами участка-7 толеиты T-MORB ред-
ко встречаются на поднятиях, сформировавших-
ся на участках с высоким рельефом, на которых
также распространены и низкоглиноземистые
породы Е-MORB. Геохимически данные толеиты
T-MORB отличаются более высокими концен-
трациями Sr, а образец S5330/3 также ‒ и Th, Pb,
Ba. Этот же образец в соответствии с изотопными
данными имеет в своем составе больший вклад
вещества мантийного источника ЕМ-2 по срав-
нению с базальтами неовулканического и других
поднятий участка-7.

На участках высокого рельефа деплетирован-
ные вулканиты избирательно обогащены различ-
ными литофильными элементами, о которых бо-
лее подробно говорилось в предыдущих разделах.
В северной части изученного сегмента САХ ши-
роко распространены деплетированные вулкани-
ты, обогащенные Pb, и локально ‒ породы с по-
вышенными концентрациями Cr и Ni.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Возможные причины многообразия 

состава вулканитов

Анализ вариаций состава базальтов и долери-
тов, встреченных в исследуемой области, позво-
лил объединить их в несколько петрохимических
групп. Часть их них образует кластер когерентных
групп. Вытянутые поля составов вулканитов этих
групп на вариационных диаграммах MgO – оксид
имеют субпараллельные тренды вариаций (см.
рис. 4).

Среди них основная группа вулканитов, объ-
единяющая породы с умеренными концентра-
циями петрогенных оксидов и группы высоко-
кальциевых, высоконатровых, высокотитанистых,
высокожелезистых и высокотитанистых высоко-
железистых вулканитов, которые в сравнении с
породами основной группы при тех же самых зна-
чениях MgO имеют более высокие концентрации
CaO, Na2O, TiO2, Fe2O3, одновременно TiO2 и
Fe2O3, соответственно.

Закономерности вариаций концентраций пет-
рогенных оксидов и элементов-примесей в каж-
дой выделенной группе близки и имеют следую-
щий характер. С понижением концентраций MgO
последовательно возрастают концентрации Fe2O3,
TiO2, Na2O, К2О, P2O5, V, литофильных элемен-
тов-примесей ‒ лантаноидов, Zr, Sr, Rb, Ba, Nb и
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уменьшаются ‒ CaO, Cr, Ni, намечается слабая
тенденция к росту концентраций Al2O3.

Такие вариации рассмотренных компонентов
отражают процесс фракционной кристаллизации
первичных базальтовых расплавов, из которых на
пути их движения к поверхности, кристаллизуют-
ся и оседают оливины, плагиоклазы и клинопирок-
сены, с которыми из расплава преимущественно
уходят Mg, Ca, Cr и Ni, что приводит к последова-
тельному обогащению остаточного расплава Fe,
Na, Ti, P и гигромагматофильными элементами
[34, 55].

Спектры РЗЭ и линии спайдерграмм менее
магнезиальных, т.е. более дифференцированных
пород занимают более высокий уровень по срав-
нению с более магнезиальными разностями и
имеют отрицательные аномалии Eu на спектрах
РЗЭ и Sr на спайдерграммах, последнее подтвер-
ждает фракционирование плагиоклаза в их рас-
плавах.

На диаграммах MgO–оксид отдельное протя-
женное поле, не параллельное полям когерент-
ных групп, образует группа низкоглиноземистых
пород, объединяющая базальты и долериты (i),
которые резко отличаются от остальных вулкани-
тов при аналогичных значениях MgO более низ-
кими концентрациями Al2O3, CaO, SiO2, Na2O, Cr
и Ni и более высокими концентрациями ‒ TiO2,
Fe2O3, К2О, P2O5, V, литофильных элементов-
примесей (ii), при этом с понижением значений
MgO возрастают концентрации Al2O3 и Na2O и
уменьшаются – CaO, Cr, Ni, V, что указывает на
осаждение из их расплавов оливина и клинопи-
роксена при незначительной доле плагиоклаза
(см. рис. 4).

Тем не менее, об осаждении плагиоклаза так-
же свидетельствуют отрицательные аномалии Eu
и Sr на их спектрах РЗЭ и спайдерграммах, соот-
ветственно. Резкое снижение концентраций P2O5,
Fe2O3 и TiO2 у наименее магнезиальных образцов
указывает на осаждение из расплава апатита и
Fe‒Ti рудных минералов на последних этапах
дифференциации расплавов пород этой группы.
Наличие среди низкоглиноземистых пород высо-
ко дифференцированных образцов свидетель-
ствует о более длительном подъеме их расплавов.

Значимое влияние на состав изученных вулка-
нитов оказывает степень их насыщенности вкрап-
ленниками плагиоклаза. Обильно плагиоклаз
порфировые базальты и долериты образуют на ва-
риационных диаграммах MgO – оксид отдельные
поля высокоглиноземистых пород (см. рис. 4).

В пределах этой группы вариации состава вул-
канитов обусловлены вариациями количества
вкрапленников плагиоклаза, чем их больше, тем
выше концентрации Al2O3 и ниже концентрации
других оксидов. Менее эта зависимость проявля-

ется для K2O, P2O5 и большинства элементов-
примесей, значения которых в вулканитах малы.
В то же время высокоглиноземистые породы от-
личаются от вулканитов когерентных групп более
высокой концентрацией Sr, возрастающей по ме-
ре роста содержания Al2O3, их спайдерграммы
имеют положительные аномалии Sr.

Некоторые образцы этой группы также выде-
ляются повышенными концентрациями P2O5 и
Pb, что, скорее всего, обусловлено наличием в
них большого количества ксенокристов. Среди
группы высокоглиноземистых вулканитов име-
ются и афировые разности, по всем параметрам и
их вариациям они не отличаются от плагиоклаз
порфировых пород.

В этой связи, мы полагаем, что в афировых
разновидностях высокоглиноземистых базальтов
произошли сначала аккумуляция, а затем раство-
рение вкрапленников плагиоклаза в расплаве по
пути его следования к поверхности.

Наличие нескольких петрохимических групп
вулканитов с близким характером фракциониро-
вания свидетельствует о том, что среди причин,
вызывающих многообразие их составов, находят-
ся и различия в условиях плавления первичных
расплавов. Вулканиты основной группы широко
распространены во всей исследуемой области,
представляют все многообразие опробованных
морфоструктур и наиболее часто встречаются
совместно с базальтами других петрохимических
групп.

Это дает нам основание считать базальты этой
группы некоторым стандартом типичных усло-
вий плавления, характерных для этого сегмента
САХ, проходившего при умеренных температу-
рах, давлениях и степени частичного плавления.

В соответствии с экспериментальными данны-
ми по плавлению океанических толеитов в услови-
ях характерных для шпинелевой фации глубинно-
сти мантии [31] и наблюдениями за вариациями
состава базальтовых стекол вдоль САХ [32] пони-
жение степени частичного плавления мантийно-
го субстрата в связи с более низкой температурой
плавления приводит к повышению в расплавах
концентрации Al2O3, Na2O и TiO2, и, напротив,
повышение степени частичного плавления из-за
более высокой температуры вызывает повыше-
ние в расплавах концентрации CaO и MgO.

Следовательно, первичные расплавы выяв-
ленных нами вулканитов высоконатровой и вы-
сокотитанистой групп плавились при меньших
температурах и более низких степенях частичного
плавления в сравнении с расплавами пород ос-
новной группы, что находит подтверждение и
в характере пространственного распределения
этих вулканитов.
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В наибольшем количестве высоконатровые об-
разцы обнаружены на участке-2 с низким рель-
ефом и вблизи разлома Чарли Гиббс и без пород
других групп образцы получены только на стан-
ции S5303, установленной на одной из глубоких
рифтовых впадин.

Низкий рельеф ‒ показатель низких темпера-
тур подосевой верхней мантии [32]. На станции
S5005, находящейся в зоне сочленения рифтовой
долины с разломом Чарли Гиббс, высоконатро-
вые базальты встречены совместно с высокотита-
нистыми базальтами. Это участок, где есть охла-
ждающее влияние крупного трансформного раз-
лома [33].

В соответствии с вышесказанным, первичные
расплавы пород высококальциевой группы пла-
вились при более высоких температурах и степе-
нях частичного плавления в сравнении с распла-
вами вулканитов основной группы, что также
находит подтверждение в характере простран-
ственного распределения данных вулканитов.

Они определены в небольшом количестве, но
распространены во всей области исследования,
при этом приурочены исключительно к подняти-
ям дна:

‒ станции S5321 и S5322 – крупное осевое вул-
каническое поднятие участка-7;

‒ станция S5330 – крупное поднятие на запад-
ном фланге участка-5;

‒ станция S5304 – поднятие, разделяющее
глубокие рифтовые впадины на участке-2;

‒ станция S5003 – осевое поднятие в цен-
тральной части спрединговой ячейки на участке к
югу от разлома Чарли Гиббс.

В других районах Атлантики высококальцие-
вые базальты также наиболее часто встречаются в
центральных частях спрединговых ячеек [7]. Та-
ким образом, высококальциевые породы связаны
с поднятиями дна рифтовой долины, которые
формируются в центрах магматической активно-
сти над апикальными частями поднимающихся
диапиров астеносферной мантии, где существуют
более высокие температуры по сравнению с дру-
гими участками осевой зоны спрединга [1, 17,
35, 44].

Базальты высокожелезистой группы встреча-
ются совместно с высококальциевыми образца-
ми, и в целом они в сравнении с породами основ-
ной группы характеризуются повышенными кон-
центрациями СаО и пониженными – Al2O3 и
Na2O при тех же самых значениях MgO (см. рис. 4).

Эти данные указывают на то, что высокожеле-
зистые базальты плавились в условиях повышен-
ных температуры и степени частичного плавле-
ния на участках высокой магматической актив-
ности.

В соответствии с экспериментальными дан-
ными [31] и наблюдениями за вариациями соста-
ва базальтовых стекол вдоль САХ [32] концентра-
ции Fe2O3 в базальтовых расплавах возрастают
с увеличением глубины плавления. Таким обра-
зом, высокожелезистые базальты представляют
более глубинные выплавки поднимающегося диа-
пира астеносферной мантии.

В то же время уровень глубины их плавления
не опускается ниже шпинелевой фации глубин-
ности. Об этом свидетельствует субгоризонталь-
ный характер спектра РЗЭ этих базальтов в обла-
сти тяжелых и средних лантаноидов (см. рис. 5).

Низкоглиноземистые базальты и долериты
распространены в основном на участках с высо-
ким рельефом, где рифтовая долина ортогональна
спредингу и имеет строение характерное для ти-
пичных спрединговых ячеек (участки -1, -3, -5, -7).

Они встречены на крупных поднятиях и хреб-
тах в гребневой зоне (станции S5328, S5329,
S5331, S5332) и только на участке-7 подняты с
борта рифтовой долины (станция S5324). В этих
морфоструктурах вместе с ними, но более пред-
ставительно, распространены и другие типы вул-
канитов.

Следовательно, на этих участках плавление
происходило как в условиях наиболее типичных
для этого района САХ, так и при существенно
иных условиях. Значительно более высокие зна-
чения отношения (Sm/Yb)n (2.15‒2.74) в данных
вулканитах говорят об их более глубинных усло-
виях плавления на уровне промежуточном между
гранатовой и шпинелевой фациями глубинности
верхней мантии. Очевидно, что это обстоятель-
ство влияет на состав их первичных выплавок, од-
нако данные по геохимии и изотопии этих пород
указывают на иной состав плавящегося субстрата
этих вулканитов. В соответствии с изотопными
данными он представляет собой смесь трех ман-
тийных источников ‒ доминирующих DM, EM-2
и в меньшей мере HIMU.

Это означает, что в данном регионе в деплети-
рованной мантии (мантийный источник DM)
присутствует вещество мантийных источников
EM-2 и HIMU. Низкоглиноземистые породы от-
личаются от всех базальтов когерентных групп су-
щественно более высокими концентрациями
РЗЭ, Nb, Rb, Ba, Sr, Th, Pb и U.

Веществом мантийного источника HIMU мо-
жет быть океаническая кора, поступившая в зо-
нах субдукции в мантию, достигшая границы яд-
ро-мантия и в виде плюма поднявшаяся вверх
(рециклинговая океаническая кора) [52, 57, 61].

Типичными производными этого мантийного
источника в Атлантическом океане являются вул-
каниты острова Св. Елены, в породах Исландско-
го и Азорского плато наряду с веществом мантий-
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ного источника HIMU в значительной мере при-
сутствует вещество деплетированной мантии [53].

Не так однозначно происхождение вещества
мантийного источника EM-2. Ряд исследовате-
лей [27] считают его также производным рецик-
линговой океанической коры, но содержащей
терригенные осадки, а по мнению [28, 30] проис-
ходил рециклинг континентальной коры. В то же
время по версии [41] появление вещества конти-
нентальной коры в зоне магмогенерации MORB
базальтов связано с отрывом ее блоков в зоне суб-
дукции и их поставкой непосредственно к зоне
магмогенерации.

Многие исследователи подчеркивают важную
роль в формировании мантийных источников
ЕМ процессов метасоматоза континентальной
мантии, происходящих под воздействием либо
щелочно-силикатных (ЕМ-1), либо карбонатито-
вых расплавов (ЕМ-2) [2, 29, 45]. Такая метасома-
тизированная мантия могла оказаться в зоне
магмогенерации под осевой зоной спрединга в
результате ее тектонической деламинации при
расколе континента [36].

На основании полученных нами петрогеохи-
мических и изотопных данных вещество мантий-
ного источника ЕМ-2 представляет преобразо-
ванную континентальную литосферу. Учитывая
мозаичный характер распространения низкогли-
ноземистых пород континентальная литосфера
присутствует в астеносферной мантии в виде бло-
ков, сопоставимых по размерам с размерами
участков, в которых встречаются низкоглинозе-
мистые базальты и долериты (30‒40 км в попе-
речнике), и располагающихся в слое промежу-
точном между шпинелевой и гранатовой фация-
ми глубинности.

Следует отметить, что субстрат, плавление ко-
торого привело к образованию низкоглиноземи-
стых вулканитов, неоднороден по составу. Это
следует из того, что среди них выделяются высо-
кокалиевые и низкокалиевые разности. Высоко-
калиевые породы этой группы имеют более высо-
кие концентрации P2O5, Zr, Sr, La, Nb, Rb, Ba, Th
и U и также неоднородны по составу, отличаясь
концентрациями Rb, Ba, Sr и Th. На основании
геохимических показателей низкоглиноземистые
вулканиты отнесены к океаническим толеитам
Е-MORB.

Пространственное распределение высокоти-
танистых высокожелезистых базальтов коррели-
рует с таковым для низкоглиноземистых вулка-
нитов, к которым они близки и по составу, выде-
ляясь среди пород когерентных групп одними из
наиболее высоких концентраций TiO2, Fe2O3,
P2O5, Zr и из наиболее низких ‒ Al2O3 и CaO.
По геохимическим особенностям они относятся
к океаническим толеитам N-MORB. Учитывая
пространственную и петрогеохимическую бли-

зость этих базальтов к низкоглиноземистым по-
родам, очевидно, что наблюдаемые особенности
их состава связаны с участием в их плавлении ве-
щества того субстрата, из которого выплавлялись
и низкоглиноземистые базальты и долериты, воз-
можно, их низкокалиевые разности.

Расплавы высокотитанистых высокожелези-
стых базальтов плавились на уровне шпинелевой
фации верхней мантии ((Sm/Yb)n около 1), это
означает, что блоки континентальной литосферы
простираются по вертикали вниз с глубин шпи-
нелевой фации до промежуточных глубин между
ней и гранатовой фацией.

Особенности состава плавящегося субстрата
отражаются и на составе вулканитов когерентных
групп, которые подразделяются на низкокалие-
вые и высококалиевые, последние также отлича-
ются и повышенными концентрациями P2O5.

Как показывает изучение геохимии и изото-
пии пород, низкокалиевые разности относятся к
океаническим толеитам N-MORB и плавились из
мантийного вещества по составу близкого к ман-
тийному источнику DM. Высококалиевые разно-
сти являются толеитами Т-MORB и плавились из
субстрата, который представляет собой смесь
трех мантийных источников: преобладающего DM,
HIMU и в небольших количествах EM-2.

Геохимически от низкокалиевых пород они
отличаются более высокими концентрациями La,
Nb, Rb, Ba, Sr, Th и U. Анализ спайдерграмм то-
леитов N-MORB показал, что они повсеместно в
пределах изученной области избирательно обога-
щены Ba и/или Rb, а отдельные образцы этого ти-
па также обогащены и такими элементами как
Nb, Th, U, Pb, хотя их концентрации в основном
ниже, чем таковые в обогащенных разностях (см.
рис. 6).

Таким образом, многообразие составов изу-
ченных вулканитов определяется следующими
процессами и факторами:

‒ фракционной кристаллизацией расплавов в
ходе их подъема к поверхности;

‒ накоплением в расплавах вкрапленников;
‒ условиями плавления первичных расплавов

(температура, глубина, степень частичного плав-
ления);

‒ неоднородностью состава плавящегося суб-
страта.

Неоднородности состава 
мантийного субстрата вулканитов

На основании изотопных данных доминирую-
щим мантийным субстратом, из которого вы-
плавлялись изученные вулканиты, является де-
плетированная мантия (мантийный источник
DM), подчиненную роль играет вещество ман-
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тийных источников HIMU и ЕМ-2, присутствие
которых обуславливает неоднородности состава
верхней мантии в данном регионе.

Мантийный источник HIMU связан с плюма-
ми глубинной мантии, поднимающими рецик-
линговую океаническую кору. В нашем случае
масштаб проявления мантийного источника HIMU
несопоставимо малый по сравнению с крупными
провинциями обогащенных базальтов в Атланти-
ке, где ожидаемо влияние плюмов.

Но примеров также малых по размерам ло-
кальных мантийных неоднородностей в осевой
части САХ с составом близким к мантийному ис-
точнику HIMU достаточно много. При этом пре-
обладающий взгляд на природу этих неоднород-
ностей заключается в том, что это так называемые
пассивные хаотично распространенные в конвек-
тируемой мантии неоднородности, обогащенные
несовместимыми элементами и радиогенными
изотопами [3, 11, 45, 51].

В частности, такие неоднородности с метками
вещества мантийного источника HIMU могут
быть связаны с небольшими порциями материа-
ла, оторвавшимися от плюма и длительное время
находившимися в мантии, пока не попали в зону
плавления [13, 51]. Также в соответствии с [20, 24]
при плавлении вещества растекающейся голов-
ной части плюма возникающие расплавы могут
задерживаться в окружающей мантии в виде жил
и шлиров, приводя к ее заражению плюмовым
материалом.

Однако проведенные нами исследования ско-
рее указывают на то, что выявленная под неовул-
каническим поднятием участка-7 мантийная ве-
щественная неоднородность, в которой прини-
мает участие вещество мантийного источника
HIMU, носит не пассивный, а активный харак-
тер, т.е. это своеобразный микроплюм.

Об этом свидетельствуют два факта.
• Наиболее низкие во всей изученной области

значения аномалий Буге в районе участка-7 ука-
зывают на то, что здесь имеется повышенная тем-
пература в мантии и/или высокая интенсивность
магмогенерации, приведшая к повышенной мощ-
ности коры.

• Сначала резкое, затем постепенное уменьше-
ние в вулканитах содержания литофильных эле-
ментов в северном направлении указывает на су-
ществование слоя обогащенной мантии и его
истощении в этом направлении, свидетельствуя
о том, что данный слой является вдольосевым
подлитосферным субгоризонтальным потоком
более горячей и обогащенной мантии, двигаю-
щимся в северном направлении и достигающим
разлома Чарли Гиббс.

Южное направление неоднозначно, посколь-
ку изучен только участок-8, непосредственно
примыкающий к неовулканическому поднятию.

Плавление вещества потока по мере его движе-
ния обедняло его литофильными элементами и
обогащало тугоплавкими элементами, поэтому
новые выплавки на удалении от микроплюма бы-
ли менее обогащены литофильными элементами,
но более обогащены MgO, Cr и Ni. Косвенно о су-
ществовании такого потока также свидетельству-
ет понижение рельефа осевой и гребневой зон на
участках низкого рельефа с юга на север.

Диаметр такого микроплюма в соответствии с
поперечным размером неовулканического под-
нятия на участке-7 около 20 км.

Признаки подобных подосевых субгоризон-
тальных потоков обогащенного материала близ-
кого масштаба (первые сотни километров) име-
ются и в других районах Атлантики. К их числу
относится участок САХ между трансформными
разломами Сан Паулу и Страхова в северной ча-
сти Экваториальной Атлантики [7]. Здесь поток
двигается со стороны плюма Сьерра Леоне, нахо-
дящегося вблизи осевой зоны САХ около широты
1.7° с.ш. [47].

Этот плюм угасающий и его размеры невели-
ки, на данный момент он фактически является
микроплюмом. В качестве второго примера мож-
но привести сегмент САХ между разломами Боде
Верде и Вознесения в южной части Приэкватори-
альной Атлантики [7], где в качестве микроплюма
выступает ответвление от плюма Св. Елены, рас-
положенного примерно в 400 км к востоку от оси
САХ [48].

Происхождение микроплюма в изученном сег-
менте САХ предстоит выяснить в дальнейших ис-
следованиях. По нашему мнению, это может быть
одно из ответвлений небольших размеров от
Азорского плюма, наличие которых к северу от
Азорского поднятия предполагается в работах
[58, 60]. Можно также ожидать, что это ‒ другой,
уже затухающий, плюм. В частности, в этом реги-
оне ранее функционировал плюм, с которым бы-
ла связана горячая точка Милна [59]. Есть еще од-
на точка зрения на происхождение микроплю-
мов, основанная на том, что структуры, схожие с
неовулканическим поднятием участка-7 и сло-
женные обогащенными базальтами, с регулярно-
стью 350‒400 км появляются вдоль осевой части
САХ в пределах Южной и Центральной Атланти-
ки [7, 8].

В этих работах это явление объясняется пред-
положительным существованием вдоль оси САХ
системы цилиндрических конвективных ячеек
средним диаметром 350‒400 км. Восходящая
ветвь астеносферной мантии, проходящая по оси
цилиндра увлекает с собой сгустки обогащенного
материала с подошвы верхней мантии, где может
быть сконцентрировано вещество с характери-
стиками мантийного источника HIMU. Возмож-
но, под неовулканическим поднятием участка-7
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располагается восходящая ветвь одной из таких
цилиндрических конвективных ячеек.

Ранее, рассматривая версии возможного про-
исхождения мантийного источника ЕМ-2, мы
пришли к выводу, что, скорее всего, под изучен-
ным сегментом САХ вещество этого мантийного
источника представлено блоками преобразованной
континентальной литосферы, расположенными
в деплетированной мантии, т.е. это типичные
пассивные мантийные неоднородности. В недрах
астеносферной мантии континентальная лито-
сфера может оказаться при ее тектонической де-
ламинации на этапе раскола континента [36].

Но в нашем случае предпочтительнее другой
механизм. Он был предложен для объяснения
очень разнообразного состава базальтов, распро-
страненных к югу от крупнейшего в Атлантике
разлома Романш [6] и основан на предположении
о тектонической эрозии мощной континенталь-
ной литосферы, граничившей на начальных эта-
пах океаногенеза по протяженному трансформ-
ному разлому с астеносферной мантией смежного
океанского бассейна. Астеносферная океанская
мантия находилась на близком глубинном уровне
с континентальной литосферой и дезинтегриро-
вала ее на отдельные блоки, которые вовлекались
в конвектируемую океанскую мантию.

Этот процесс вполне вероятен для разлома
Чарли Гиббс, обладающего протяженным офсе-
том. Чем длиннее офсет, тем дольше длился кон-
такт континентальной литосферы и океанской
подосевой астеносферы на начальных стадиях
раскрытия океана. Вовлечение в процесс плавле-
ния вещества этих блоков континентальной
литосферы, приводило к образованию толеитов
Е-MORB.

Возможный сценарий формирования океанической 
коры и структуры дна в изученном сегменте САХ

Выстраивая возможный сценарий формирова-
ния океанической коры в изученном сегменте
САХ, охватывающем полигон Фарадей и прираз-
ломный участок к югу от разлома Чарли Гиббс,
мы опирались на результаты, полученные нами
при анализе тектонической структуры этого сег-
мента, процессов плавления базальтов и долери-
тов, приведших к их наблюдаемому многообра-
зию, гетерогенности мантийного субстрата вул-
канитов и связей между различными типами
вулканитов и структурами океанского дна.

Проведенное исследование показало, что в
этом сегменте САХ отсутствует прямое влияние
Азорского и Исландского плюмов на процессы
осевой аккреции коры. Этот сегмент выделяется
наиболее низким рельефом на всем пространстве
между Азорским и Исландским поднятиями, что

говорит и о наиболее низкой температуре верхней
мантии под этим сегментом.

Структурно это выражается в широком разви-
тии глубоких рифтовых впадин, разделенных не-
большими неовулканическими грядами, и преоб-
ладанием низкогрядового рельефа в гребневой
зоне, вещественно – в распространении на этих
участках высоконатровых базальтов.

На этом фоне аномально выглядят участки вы-
сокого рельефа, где сформировались типичные
спрединговые ячейки ортогональные спредингу в
отличие от участков низкого рельефа со структу-
рами, преимущественно имеющими простирание
косое по отношению к спредингу. Сформирован-
ные спрединговые ячейки указывают на фокуси-
рованный апвеллинг (диапиризм) астеносферной
мантии, который отсутствует в случае эшелони-
рованного развития глубоких рифтовых впадин.

Участки высокого рельефа имеют разное про-
исхождение и строение. На юге исследуемого
района на участке-7 структуры с высоким релье-
фом имеют вулканическое происхождение: круп-
ное неовулканическое поднятие в осевой зоне и
крупные поднятия на восточном фланге, сложен-
ные базальтами близкими к таковым неовулкани-
ческого поднятия. Это наиболее мощный центр
магматической активности в изученном сегменте
САХ.

На севере полигона Фарадей на участке-1
структуры с высоким рельефом имеют тектони-
ческое происхождение, это внутренние океани-
ческие комплексы, в составе которых широкое
участие принимают габброиды и серпентинизи-
рованные ультрабазиты. На более южном участке 3
на восточном фланге развиты овальные подня-
тия, являющиеся тектоническими структурами,
поднявшимися в результате серпентинизации
ультрабазитов, а на западном фланге комплемен-
тарные им бывшие неовулканические поднятия.

Изученные тектонические структуры участ-
ков-1 и -3 являются индикаторами редуцирован-
ной магматической активности, тем не менее,
очевидно, что она более интенсивна, чем на
участках с низким рельефом, на что указывает
строение их осевой зоны (типичные спрединго-
вые ячейки) и обнаружение в их пределах высо-
кокальциевых и высокожелезистых пород.

На еще более южном участке-5 структуры с
высоким рельефом, распространенные на флан-
гах, имеют тектоно-вулканическое происхожде-
ние. По-видимому, изначально они, будучи сло-
женными вулканитами, были аналогичны круп-
ному неовулканическому поднятию участка-7, но
уже за пределами осевой зоны испытали подъем,
в результате чего на поверхность дна были выве-
дены наряду с вулканитами и габброиды.

Вулканиты, распространенные на аномальных
участках с высоким рельефом, также аномальны
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и по составу, при этом на вулканических структу-
рах они преобладают, а на тектонических нахо-
дятся в меньшем количестве в сравнении с депле-
тированными базальтами.

Как показало изотопно-петрогеохимическое
изучение базальтов и долеритов, в рассматривае-
мом регионе в верхней мантии на уровне зоны
магмогенерации выделяются два типа химиче-
ских неоднородностей: пассивные и активные.
Именно включение их в процесс плавления ба-
зальтовых расплавов и вызывает, с нашей точки
зрения, локальные увеличения мощности коры,
рост рельефа и возникновение спрединговых яче-
ек ортогональных спредингу.

Пассивные неоднородности это блоки веще-
ства по составу близкие мантийному источнику
ЕМ-2, которые, как мы предположили, сложены
континентальной литосферой. Мы полагаем,
что засорение конвектируемой деплетированной
океанской мантии этими блоками происходило в
районе южного крыла трансформного разлома
Чарли Гиббс при тектонической эрозии конти-
нентальной литосферы под воздействием океан-
ской астеносферы в период, когда первая еще
присутствовала на противоположном крыле это-
го разлома.

Эти блоки неоднородны по составу и находят-
ся на разных глубинных уровнях, опускаясь до
глубины, промежуточной между гранатовой и
шпинелевой фациями глубинности. При их во-
влечении в процесс плавления на более глубин-
ном уровне возникают низкоглиноземистые вул-
каниты Е-MORB, на менее глубинном уровне –
высокотитанистые высокожелезистые базальты
N-MORB.

Более глубинные выплавки не только излива-
лись на поверхность, но также, возможно, вместе
с флюидами метасоматически изменяли деплети-
рованную мантию, образуя шлиры и жилы. При
последующем плавлении метасоматизированной
деплетированной мантии возникали базальты
N-MORB, неравномерно обогащенные различ-
ными литофильными элементами: Rb, Sr, Th, U,
Zr и Pb.

Плавление мантийных неоднородностей на-
ряду с деплетированной мантией приводило к
увеличению объема расплавов и соответственно к
усилению подосевого апвеллинга (диапиризма)
астеносферной мантии, что повлекло за собой
уменьшение прочности литосферы, интенсифи-
кацию на этих участках магматизма, формирова-
ние более высокого рельефа и спрединговых яче-
ек ортогональных спредингу.

В качестве активной неоднородности высту-
пает микроплюм более горячей и обогащенной
мантии, локализованный под осевой частью САХ
в районе крупного неовулканического поднятия
на участке-7, сложенного океаническими толеи-

тами Т-MORB, по характеру распределения ано-
малий Буге этот участок имеет самую мощную в
исследованной области кору и/или наиболее вы-
сокую температуру верхней мантии. Возможно,
на участок-7 микроплюм переместился ~2.58 млн
лет назад из участка-5, где сформировалась круп-
ная гора Фарадей.

Вещество микроплюма в наибольшей для ис-
следуемого региона степени содержит компонент
по составу близкий мантийному источнику HIMU.
Также в составе микроплюма присутствует веще-
ство деплетированной мантии (мантийный ис-
точник DM) и в незначительной мере вещество
мантийного источника EM-2, которым, судя по
повышенным концентрациям Rb, Pb, K2О и P2O5
в некоторых образцах базальтов неовулканиче-
ского поднятия, микроплюм заражен неравно-
мерно.

Поднимаясь через деплетированную мантию,
микроплюм ассимилирует ее, а вместе с ней и
вещество блоков континентальной литосферы,
присутствующих в этом регионе.

После достижения определенного глубинного
уровня микроплюм растекался. Учитывая, что
(Sm/Yb)n отношения (1.01‒1.37) в базальтах
Т-MORB только незначительно превышают та-
ковые у деплетированных базальтов, можно ожи-
дать, что растекание происходило на уровне
шпинелевой фации глубинности. Наиболее ин-
тенсивные потоки микроплюмового материала
формировались в подосевой зоне спрединга, где
наименьшая прочность окружающей мантии в
силу ее более высоких температур в сравнении с
таковой во фланговых частях САХ.

Мы имеем возможность оценить особенности
только северной ветви этого потока, двигавшего-
ся в соответствии с общим простиранием САХ в
этом сегменте на северо-запад. Участки, располо-
женные к югу от участка-7, пока не изучены. По
мере движения потока микроплюмового матери-
ала в нем происходило частичное плавление, а
образовавшиеся расплавы смешивались с рас-
плавами, генерированными в деплетированной
мантии, что приводило к образованию толеитов
N-MORB, но обогащенных Nb, Rb, Ba.

Плавление приводило к уменьшению массы
потока и обеднению гигромагматофильными и
обогащению тугоплавкими элементами. В наи-
большей степени поток должен быть остывшим
и обедненным литофильными компонентами
вблизи разлома Чарли Гиббс. Дополнительно
здесь на него действует охлаждающее влияние
трансформного разлома, на что, в частности, ука-
зывает появление вблизи разлома высоконатро-
вых и высокотитанистых базальтов.

Однако данные по аномалиям Буге и рельефе
осевой и гребневой зон свидетельствуют о повы-
шенных интенсивности магматизма и мощности
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коры на этом участке. Это противоречие можно
избежать, если предположить, что трансформ-
ный разлом, на противоположном крыле которо-
го расположена холодная и более мощная лито-
сфера, является препятствием дальнейшему про-
никновению потока, двигавшегося с юга.

В результате здесь происходит накопление ве-
щества и увеличивается интенсивность магмати-
ческой аккреции, что приводит к повышенному
гребневому и осевому рельефу, необычной струк-
туре сочленения рифта и разлома и, судя по рас-
пределению аномалий Буге, к повышенной мощ-
ности коры. Это вещество сохранило некоторые
свои первоначальные метки, в виде слегка повы-
шенных концентраций K2O, P2O5, Nb и La в де-
плетированных базальтах сегмента, примыкаю-
щего к разлому Чарли Гиббс, здесь же встречены
единичные образцы толеитов T-MORB.

На участках, где поток пересекал или прохо-
дил над блоками континентальной литосферы,
возникавшие в нем расплавы смешивались и с
расплавами, генерированными при плавлении
вещества этих блоков. Образованные таким обра-
зом вулканиты T-MORB в своем составе содержат
больше вещества мантийного компонента ЕМ-2,
в сравнении с базальтами T-MORB, встреченны-
ми на вулканических поднятиях участка-7. Выде-
ляются они и повышенными концентрациями
Th, Pb, Ba, Sr. Избирательно некоторыми из этих
элементов, а также Zr обогащены и вулканиты
N-MORB, распространенные на этих участках.

В верхней мантии изученного сегмента САХ
имеется еще два типа химических неоднородно-
стей.

• Первый тип ‒ это практически повсеместное
обогащение деплетированной мантии Zr, а север-
ной части изученного сегмента (от разлома Чарли
Гиббс до 49° с.ш.) также и Pb и Р2О5. Учитывая,
что тренды вариаций концентраций Zr и Pb в де-
плетированных базальтах из этих районов экстра-
полируются в поле составов базальтов Е-MORB,
можно предположить, что на одном из этапов
эволюции состава астеносферной мантии про-
изошло ее обогащение этими элементами в ре-
зультате обширного метасоматоза при воздей-
ствии расплавов, выплавившихся из вещества
блоков континентальной литосферы.

• Второй тип – это локальные участки обога-
щения деплетированной мантии Cr и Ni, встреча-
ющиеся по всей изученной площади. Одно из
возможных объяснений этому феномену заклю-
чается в том, на данных участках в процессе плав-
ления участвовало вещество деплетированной
мантии, ранее уже претерпевшей плавление.

Простирание изученного сегмента САХ резко
отличается от таковых как к северу от разлома
Чарли Гиббс, так и к югу от полигона Фарадей. От
Азорского поднятия к северу САХ протягивается

в северо-восточном направлении, которое, веро-
ятно, задается потоками плюмового материала,
идущего от Азорского плюма в северо-восточном
направлении [46, 58].

В этом случае можно ожидать, что изменение
простирания САХ около южного окончания по-
лигона Фарадей могло быть связано с выклини-
ванием этого потока. Но встает вопрос почему
более северный сегмент САХ ориентирован не
субмеридионально, что было бы более ожидаемо,
поскольку это направление ортогонально спре-
дингу и более близкое к трансформному разлому
Чарли Гиббс, а северо-западное. При этом не
только хребет имеет такое простирание, но и мно-
гочисленные рифтовые и гребневые структуры,
распространенные преимущественно на участках
с низким рельефом.

Очевидно, что образование рифтовых струк-
тур северо-западного простирания было пред-
определено наличием зон наименьшей прочно-
сти литосферы северо-западного простирания,
каковыми могут быть более прогретые участки
литосферы. Последние возникают, как говори-
лось выше, на участках с большей магматической
интенсивностью (участки с высоким рельефом)
там, где в плавлении участвует мантийные неод-
нородности с материалом источника ЕМ-2, что
способствует зарождению и подъему более круп-
ных диапиров астеносферной мантии, которые
становятся центрами магматической активности.

При движении с юга каждый следующий уча-
сток большей магматической интенсивности
(участок с высоким рельефом) смещен к западу
относительно предыдущего, так что все они нахо-
дятся на одной линии северо-западного прости-
рания. Диапиры прогревают литосферу, находя-
щуюся как над ними, так и рядом с ними, а между
диапирами возникает зона менее прочной лито-
сферы северо-западного простирания, вдоль
которой при спрединге развивается система
эшелонированных трещин отрыва и впадин рас-
тяжения. Трещины отрыва провоцируют деком-
прессионное плавление подлитосферной мантии
на участках между диапирами, что приводит к об-
разованию небольших неовулканических гряд.

Таким образом, проведенные исследования
показали, что в изученном сегменте САХ не на-
блюдается влияния на осевую аккрецию коры
Исландского (севернее) и Азорского (южнее) плю-
мов. Возможные признаки влияния Азорского
плюма на сегмент САХ непосредственно к югу от
разлома Чарли Гиббс вызваны другими причина-
ми ‒ подъемом микроплюма обогащенной ман-
тии близкого к составу мантийного источника
HIMU в районе широт 48.41°‒48.46° с.ш. и подо-
севым его растеканием в северном направлении,
а также наличием в верхней мантии на уровне зо-
ны магмогенерации блоков вещества близкого к
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составу ЕМ-2, по-видимому, сложенных порода-
ми континентальной литосферы.

ВЫВОДЫ
1. Участки большей и меньшей магматической

продуктивности чередуются вдоль оси САХ на
пространстве между разломами Максвелл и Чар-
ли Гиббс. Им соответствует более высокий и бо-
лее низкий рельефа дна осевой и гребневой зон,
при этом средняя высота рельефа тех и других
уменьшается от крупного неовулканического под-
нятия, сформировавшегося в южной части изу-
ченного района, в северном направлении, снова
возрастая непосредственно у разлома Чарли Гиббс.
На участках высокого рельефа в осевой зоне фор-
мируются спрединговые ячейки, ориентирован-
ные ортогонально спредингу.

В строении гребневых зон доминируют подня-
тия различной природы: от тектонических до вул-
канических. Участки низкого рельефа имеют се-
веро-западное косое по отношению к спредингу
простирание, здесь рифтовая долина состоит из
отдельных глубоких рифтовых впадин, разделен-
ных мелкими неовулканическими грядами, а на
флангах развиты гряды северо-западного прости-
рания, разделенные широкими депрессиями.

2. Многообразие составов изученных вулкани-
тов определяется следующими процессами и
факторами ‒ фракционной кристаллизацией
расплавов в ходе их подъема к поверхности, на-
коплением в расплавах вкрапленников, условия-
ми плавления первичных расплавов: температу-
ра, глубина, степень частичного плавления, неод-
нородностью состава плавящегося субстрата.

3. Среди базальтов и долеритов, встреченных в
исследуемой области, выделяется несколько пет-
рохимических групп:

‒ основная группа, объединяющая породы с
умеренными концентрациями петрогенных ок-
сидов;

‒ группы высококальциевых, высоконатро-
вых, высокотитанистых, высокожелезистых, вы-
сокотитанистых высокожелезистых, высокогли-
ноземистых вулканитов, которые в сравнении с
породами основной группы при тех же самых зна-
чениях MgO имеют более высокие концентрации
CaO, Na2O, TiO2, Fe2O3, одновременно TiO2 и
Fe2O3, Al2O3, соответственно;

‒ группа низкоглиноземистых пород с более
низкими Al2O3 и CaO при более высоких концен-
трациях TiO2 и Fe2O3.

4. За исключением высокоглиноземистых вул-
канитов, в которых большое количество вкрап-
ленников плагиоклаза привело к высокой кон-
центрации Al2O3, появление других групп базаль-
тов и долеритов связано с различиями в условиях

плавления первичных базальтовых расплавов и в
составе мантийного субстрата. Наиболее распро-
страненные вулканиты основной группы форми-
ровались при наиболее типичных условиях плав-
ления, характерных для этого сегмента САХ, про-
ходившего при умеренных температуре, давлении
и степени частичного плавления.

Породы высококальциевой группы образова-
лись из высокотемпературных расплавов, пла-
вившихся при высокой степени частичного
плавления. Они встречены в центрах наиболее
интенсивной магматической активности над
поднимающейся астеносферной мантией в цен-
тральных частях спрединговых ячеек и на вулка-
нических поднятиях. Вместе с ними распростра-
нены базальты высокожелезистой группы, которые
представляют более глубинные выплавки.

Породы высоконатровой и высокотитанистой
групп кристаллизовались из расплавов, генери-
рованных при более низких температуре и степе-
ни частичного плавления. Они присутствуют
вблизи трансформного разлома Чарли Гиббс и на
участках низкого рельефа дна с широким разви-
тием глубоких рифтовых впадин, где могут воз-
никать такие условия плавления.

Низкоглиноземистые базальты и долериты
распространены в основном на поднятиях греб-
невой зоны участков САХ с высоким рельефом.
Они сформировались из более глубинных выпла-
вок, генерированных в слое, находящемся на
промежуточном уровне между шпинелевой и гра-
натовой фациями глубинности, из субстрата обо-
гащенного литофильными элементами и радио-
генными изотопами Sr, Nd и Pb.

Высокотитанистые высокожелезистые базаль-
ты, пространственно ассоциирующие с низко-
глиноземистыми вулканитами, выплавлялись из
субстрата близкого состава, но на уровне шпине-
левой фации глубинности.

5. В изученных вулканитах выделяются океани-
ческие толеиты N-MORB, T-MORB и E-MORB.
Океанические толеиты N-MORB широко рас-
пространены и выплавлялись преимущественно
из деплетированной мантии (источник DM). Ба-
зальты и долериты E-MORB, петрохимически от-
носящиеся к низкоглиноземистым породам,
распространены на участках высокого рельефа.
Их мантийный субстрат образован смесью мате-
риала DM и ЕМ-2 при подчиненной роли HIMU.

Вулканиты Т-MORB в основном локализова-
ны на крупных вулканических поднятиях в юж-
ной части изученного сегмента САХ и выплавля-
лись из субстрата, образованного смесью матери-
ала DM и HIMU при подчиненной роли ЕМ-2.
Небольшое количество образцов этого типа
встречено совместно с вулканитами E-MORB, в
них возрастает доля вещества ЕМ-2, что выража-
ется в более высоких концентрациях Sr, Ba, Th и
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Pb. Вулканиты N и Т-MORB образуют серию по-
род, сформировавшихся при смешении их рас-
плавов.

6. Между разломами Чарли Гиббс и Максвелл
отсутствует влияние Азорского плюма на процес-
сы осевой аккреции коры. Предполагаемые при-
знаки этого влияния вызваны гетерогенностью
мантии в этой области. Реконструируются два ти-
па мантийных неоднородностей ‒ пассивные и
активные, участвующие в плавлении.

Пассивные неоднородности представлены
блоками континентальной литосферы по составу
близкими к мантийному источнику ЕМ-2, распо-
ложенными на разных глубинных уровнях, про-
тяженными участками метасоматизированной
деплетированной мантии, обогащенной Zr либо
Zr, Р2О5 и Pb, а также блоками, возможно, ранее
уже плавившейся деплетированной мантии, обо-
гащенной Cr и Ni.

Активные неоднородности связаны с подъ-
емом микроплюма обогащенной мантии по со-
ставу близкой к мантийному источнику HIMU и
с его подосевым растеканием в северном направ-
лении вплоть до разлома Чарли Гиббс. При дви-
жении микроплюмового материала происходило
его частичное плавление, приводившее к его
обеднению литофильными и обогащению туго-
плавкими элементами. Образующиеся расплавы
смешивались с расплавами, генерированными в
деплетированной мантии и в мантии, в которой
присутствовали пассивные неоднородности.
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Oceanic Crust Formation in the Mid-Atlantic Ridge Segment between Azores
and Icelandic Plumes: Results of Geological and Petrogeochemical Studies

S. G. Skolotneva, *, A. A. Peyvea, S. Yu. Sokolova, S. A. Dokashenkoa,
V. N. Dobrolyubova, O. I. Okinaa, B. V. Ermolaeva, K. O. Dobrolyubovaa

aGeological Institute RAS,  Pyzhevsky per., bld. 7, 119017 Moscow, Russia
*e-mail: sg_skol@mail.ru

The structure of the ocean floor and the composition of basalts and dolerites of the MAR segment between
the Maxwell and Charlie Gibbs FZs (North Atlantic) were studied based on the data of the 53rd cruise of the
R/V “Akademik Nikolaj Strakhov”. It was found that in this segment, along the spreading axis, areas of great-
er and lesser magmatic productivity alternate, which correspond to higher and lower bottom relief. In areas
of high relief, spreading cells form in the axial zone, and rises of various nature dominate in the ridge zone:
from tectonic to volcanic. In areas of low relief, the rift valley consists of deep rift basins, and low ridges are
developed on the f lanks, separated by wide depressions. Oceanic tholeites N, T and E-MORB are distin-
guished among the studied volcanites. The first of them are ubiquitous and were melted from mainly depleted
mantle (source DM). Basalts and dolerites of E-MORB are found in areas of high relief. Their mantle sub-
strate is formed by a mixture of DM and EM-2 material with the subordinate role of HIMU. T-MORB vol-
canites are mainly localized on large volcanic rises in the southern part of the studied MAR segment and were
melted from a substrate formed by a mixture of DM and HIMU material with the subordinate role of EM-2.
Two types of mantle inhomogeneities involved in melting are reconstructed: passive and active. The former
are represented by blocks of the transformed continental lithosphere that are similar in composition to the
EM-2 mantle source. Active inhomogeneities associate with the uplift near Maxwell FZ of the microplume
of the enriched mantle with a composition close to HIMU and with its subaxial f low in the north direction
up to the Charlie Gibbs FZ.

Keywords: oceanic crust, spreading, rift valley, bottom rise, mantle inhomogeneities, basalt, dolerite, Mid-
Atlantic ridge, North Atlantic
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В статье приведены результаты изучения и обоснования возраста эдиакарских слабометаморфизо-
ванных вулканогенно-осадочных и кембрийских осадочных толщ, выделенных впервые в пределах
южной части Улутауского террейна (Южном Улутау) на западе Центрального Казахстана. Оценки
возраста (SHRIMP II) 594 ± 3, 595 ± 5, 600 ± 2 млн лет для эффузивных и туфогенных пород, а также
их изотопно-геохимические характеристики являются первым свидетельством проявления эдиакар-
ского надсубдукционного магматизма в палеозоидах Казахстана и Северного Тянь-Шаня. Полу-
ченные данные указывают на участие Улутауского террейна в конце докембрия в строении вулкано-
плутонического пояса, фрагментами которого также являются неопротерозойские блоки в пределах
Юго-Западного Казахстана (Жельтавский и Чуйско-Кендыктасский террейны), Южного Тянь-
Шаня и Каракумо-Таджикского террейна. Формирование эдиакарского надсубдукционного пояса
может являться продолжением эволюции неопротерозойской активной континентальной окраи-
ны, возникшей в тонийское время на северо-западной окраине суперконтинента Родиния.
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ВВЕДЕНИЕ

Структурный план палеозоид западной части
Центрально-Азиатского складчатого пояса опре-
деляется сочетанием террейнов с докембрийской
континентальной и палеозойской ювенильной
корой (рис. 1). Полученные за последние 20 лет
данные показали, что в докембрийских террейнах
на уровне современного эрозионного преобладают
комплексы, сформированные в интервале от ~1200
до ~600 млн лет [7, 12, 18, 28, 35, 46]. При этом
наиболее распространенными являются осадоч-
ные и магматические комплексы, формировав-
шиеся в течение тонийского и криогенийского
периодов неопротерозоя (1000–635 млн лет), для
которых получен большой объем геохронологи-
ческих и изотопно-геохимических данных.

Образования эдиакарского возраста характе-
ризуются меньшей степенью изученности, что во
многом связано с незначительным распростране-
нием магматических образований этого возраста
и отсутствием среди них пород среднего и кисло-
го составов. Это значительно ограничивает воз-
можности U‒Pb изотопно-геохронологических
методов, использующих для оценки возраста ак-
цессорный циркон.

Комплексы эдиакарского возраста традицион-
но были отнесены к нижней части позднедокем-
брийско‒раннепалеозойского неметаморфизован-
ного чехла, который с несогласием залегает на
более древних в разной степени метаморфизо-
ванных образованиях мезо- и неопротерозоя [1].

Особенности строения разрезов нижних ча-
стей позднедокембрийско‒раннепалеозойского
чехла позволяли предположить, что седиментация
в эдиакарии в основном происходила в пределах
рифтогенных и шельфовых бассейнов. В наиболее

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S0016853X23050090 для авторизованных поль-
зователей.

УДК 551.2/3
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крупном Ишим–Срединно-Тяньшаньском риф-
тогенном прогибе, комплексы которого участву-
ют в строении западной части Улутауского, Кара-
тау-Джебаглинского и Срединно-Тяньшаньского
террейнов, в эдиакарских разрезах преобладают
грубообломочные породы, в том числе тиллоиды,
эффузивы основного состава, карбонатные и крем-
нистые породы [1, 18].

В шельфовых бассейнах, комплексы которых
наиболее полно представлены в Актау-Джунгар-
ском террейне, эдиакарские разрезы в основном
сложены терригенными и карбонатными порода-
ми, среди которых также отмечаются горизонты
тиллоидов [1, 9, 18]. При этом современные пред-
ставления предполагают, что несмотря не неко-
торые различия в строении разрезов эдиакария,

Рис. 1. Схема положения докембрийских террейнов в западной части Центрально-Азиатского складчатого пояса (ЦАСП). 
Обозначены докембрийские террейны: К – Кокчетавский; И – Ишкеольмесский; Е-Н – Ерементау-Ниязский;
АД – Актау-Джунагрский; У – Улутауский; Ч-К – Чуйско-Кендыктасский; Ж – Жельтавский; К-Д – Каратау–
Джебаглинский; ИК – Иссыккульский; СТ – Срединно-Тяньшаньский.
1 – докембрийские террейны; 2‒4 ‒ комплексы: 2 – нижнепалеозойские вулканогенно-осадочные, 3 – средне-верх-
непалеозойские вулканогенно-осадочные, 4 – докембрийские и палеозойские Таримского кратона; 5 – крупные раз-
рывные нарушения; 6 – государственная граница; 7 – регион исследования
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все докембрийские террейны западной части
Центрально-Азиатского пояса в это время входи-
ли в структуру пассивной окраины крупного кон-
тинентального блока [10, 18].

Целью нашей статьи является анализ строе-
ния, состава, обоснования возраста и обстановок
формирования эдиакарских вулканогенно-оса-
дочных и кембрийских осадочных толщ, выде-
ленных впервые в пределах южной части Улута-
уского террейна (Южном Улутау) на западе Цен-
трального Казахстана, что позволяет изменить
представления о его палеотектоническом поло-
жении.

РАЙОНИРОВАНИЕ 
ПОЗДНЕДОКЕМБРИЙСКИХ 

КОМПЛЕКСОВ ЮЖНОГО УЛУТАУ
В строении Южного Улутау участвуют поздне-

докембрийские комплексы, представленные сла-
бометаморфизованными вулканогенно-осадоч-
ными, реже ‒ осадочными, толщами и гранитои-
дами (рис. 2, рис. 3).

Здесь выделяются две субмеридиональные зо-
ны, различающие строением, составом и возрас-
том слагающих их мезо‒ и неопротерозойских
комплексов.

В западной ‒ Майтюбинской ‒ зоне преобла-
дают кислые эффузивы и вулканогенно-осадоч-
ные толщи. Наиболее низкое структурное поло-
жение занимает жиидинская серия, сложенная
метаморфизованными эффузивами основного и
кислого состава, а также вулканогенно-осадоч-
ными породами. Для кислых вулканитов была
получена оценка возраста их кристаллизации ‒
1338 ± 5 млн лет [6].

Более высокое положение занимают кислые
вулканогенные и вулканогенно-осадочные май-
тюбинской и коксуйской серий, образующие вул-
кано-плутонические ассоциации с гранитоид-
ными Жаункарским и Актасский комплексами,
формирование которых происходило в интервале
~830 млн лет‒~790 млн лет [7]. Эти вулканиты
с несогласием перекрыты черносланцевыми, квар-
цито-сланцевыми и грубообломочными вулкано-
генно-осадочными толщами (кумолинская, ушто-
бинская, боздакская и др. свиты) [3, 9]. К наиболее
молодым докембрийским интрузивным образо-
ваниям этой зоны относятся щелочные сиени-
ты карсакпайского комплекса с возрастом 673 ±
± 2 млн лет [17].

На западе Майтюбинской зоны все более древ-
ние образования с несогласием перекрыты слож-
но построенной вулканогенно-терригенной и гру-
бообломочной последовательностью, традиционно
относимой к эдиакарию и залегающей в основа-
нии нижнепалеозойского чехла, в основном раз-
витого в Байконурской зоне [1, 17].

В основании этой последовательности залега-
ют конгломераты и песчаники, эффузивы и вул-
каногенно-осадочные породы основного состава
акбулакской серии. Более высокое положение за-
нимает улутауская серия, представленная терри-
генными и терригенно-карбонатными порода-
ми, среди которых выделяются два горизонта
тиллоидов.

Верхний возрастной предел накопления этой
последовательности определяется по перекрытию
улутауской серии кремнистыми породами кок-
тальской свиты, содержащими акритархи ранне-
го кембрия [2].

Нижний возрастной предел определяется при-
сутствием в основании акбулакской серии ба-
зальных конгломератов с гальками трахириоли-
тов коксуйской серии (~790 млн лет) [1, 17].

На основании анализа возраста обломочных
цирконов максимальный возраст накопления ниж-
него горизонта тиллоидов (сатанская свита) уста-
навливается в интервале конца тонийского–
середины криогенийского (~740–670 млн лет)
периодов, а верхнего (байконурская свита) –
в интервале середины криогенийского периода–
начала кембрия [17].

В восточной ‒ Карсакпайской ‒ зоне распро-
странены дифференцированные, бимодальные
вулканогенные и вулканогенно-осадочные тол-
щи, в разрезах которых присутствуют пачки желе-
зистых сланцев, кварцитов и мраморизованных
известняков (аралбайская, карсакпасйкая и беле-
утинская серии), а также их метаморфизованные
аналоги, представленные амфиболитами и гней-
сами (баладжездинская серия).

Полученные в последние годы U‒Pb оценки
возраста этих толщ, позволяют предполагать, что
их формирование в основном происходило в ин-
тервале ~740–760 млн лет [7, 8].

Более молодые комплексы криогения, эдиака-
рия и нижнего палеозоя в Карсакпайской зоне
ранее не выделялись.

Нами впервые получены данные, позволяю-
щие установить, что в пределах Карсакпайской
зоны широко распространены комплексы эдиа-
карского и нижнепалеозойского возраста, кото-
рые ранее включались в состав белеутинской и
карсакпайской серий.

ЭДИАКАРСКИЙ ВУЛКАНОГЕННЫЙ 
КОМПЛЕКС

В южной части Карсакпайской зоны комплек-
сы эдиакарского возраста выявлены в стратоти-
пическом районе распространения белеутинской
серии по р. Белеуты и р. Аккииксай. Здесь эдиа-
карские комплексы слагают ядро крупной субме-
ридиональной синклинали, крылья которой
сложены основными эффузивами, сланцами и
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железистыми кварцитами карсакпайской серии,
кварцитами, сланцами, рассланцованными туфа-
ми кислого состава, туфами с U‒Pb оценками
возраста 762 ± 3 млн лет, ранее также включавши-
мися в белеутинскую серию [3, 8] (рис. 4).

Толщи эдиакарского возраста образованы рас-
сланцованными эффузивами, туфоконгломера-
тами и туфами основного, среднего и кислого со-
става. Для базальтов характерны подушечная и
канатная отдельности и чередование с горизонта-
ми валунных туфоконгломератов.

Более кислые эффузивы представлены минда-
лекаменными и порфировыми разностями, со-
держащими горизонты пепловых и кристаллок-
ластических туфов. На западном крыле синкли-
нали вулканогенная толща подстилается пачкой
конгломератов с галькой и валунами кислых вул-
канитов, андезитов, кварцитов, метатерригенных
сланцев и известняков.

Севернее – в верховьях р. Осан-Жииде ‒ эди-
акарские комплексы выявлены на небольшом
участке, где ранее относились к разрезу карсак-
пайской серии, и представлены также вулкано-
генной толщей. На западе эти породы имеют тек-
тонический контакт со сланцами и железистыми
кварцитами карсакпайской серии, а на востоке
они перекрыты кайнозойскими отложениями
(рис. 5).

Эдиакарская толща сложена эффузивами и ту-
фами основного состава, чередующимися с ред-
кими горизонтами флюидальных эффузивов и
кристаллокластических туфов кислого состава.

Эффузивы обоих участков испытали метамор-
фические преобразования на уровне фации зеле-
ных сланцев, что выразилось в широком развитии
хлорита, серпентина, биотита, кальцита, альбита,
эпидота и актинолита. При этом в некоторых раз-
ностях сохраняются участки с первичными маг-
матическими структурами. Среди базальтов вы-
делены оливин- и клинопироксен-порфировые
разности, в которых основная масса сложена
микролитами плагиоклаза, клинопироксена и руд-
ного минерала.

В эффузивах среднего состава основная масса
повсеместно превращена в микрозернистый аг-
регат с лепидогранобластовой структурой, содер-

жащий реликты вкрапленников плагиоклаза (ан-
дезин).

Кислые эффузивы содержат вкрапленники
плагиоклаза (альбит, альбит-олигоклаз), кварца и
в редких случаях щелочного полевого шпата,
которые погружены в перекристаллизованную
кварц-полевошпатовую основную массу с релик-
тами фельзитовой и микропойкилитовой структур.

НИЖНЕПАЛЕОЗОЙСКИИЙ ТЕРРИГЕННО-
КАРБОНАТНЫЙ КОМПЛЕКС

Нижнепалеозойские образования были выяв-
лены в стратотипическом районе распростране-
ния бурмашинской свиты карсакпайской серии
по р. Дюсембай у впадения р. Туртулбасай, где
они представлены терригенно-карбонатной тол-
щей, слагающей ядро крупной субмеридиональ-
ной синклинали (рис. 6).

Крылья синклинали сложены чередованием
рассланцованных туфов, туффитов и туфоалеве-
ролитов основного состава, содержащих пачки и
прослои микрокварцитов, также относящихся к
бурмашинской свите карсакпайской серии [3, 9].

Рассланцованные туфы и туффиты базальто-
вого состава туфы без видимого несогласия пе-
рекрываются филлитовидными сланцами, со-
держащими отдельные прослои серо-розовых
известняков. Вверх по разрезу они сменяются
кремнистыми алевролитами, чередующимися с
пачками средне-крупнозернистых песчаников,
содержащими обломки филлитовидных сланцев.

В песчаниках преобладают обломки кварца
(75‒80%), в меньшем количестве (10‒15%) при-
сутствуют плагиоклаз (андезин, олигоклаз), ще-
лочной полевой шпат, а также сланцы и кварциты
(5‒10%), погруженные в кремнистый цемент.
Среди акцессорных минералов отмечается посто-
янное присутствие циркона, турмалина, рутила,
апатита и рудного минерала.

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Для обоснования возраста вулканических и

терригенных пород были проведены U‒Pb гео-
хронологические исследования акцессорного цир-
кона. Выделение циркона эффузивов, туфов и

Рис. 2. Схема геологического строения Южного Улутау (по данным [9], с дополнениями). 
Показаны (контур) районы детальных исследований в расположении рек: 1 ‒ р. Аккииксай и р. Белеутты, 2 – р. Осан-
Жииде, 3 – р. Дюсембай и р. Туртулбасай. 
1 ‒ мезозойско‒кайнозойские отложения; 2 – девонские и каменноугольные вулканогенные толщи; 3 – палеозой-
ские гранитоиды; 4 – нижнепалеозойские кремнисто-терригенные и терригенные толщи; 5 – эдиакарские вулкано-
генно-осадочные и грубообломочные толщи; 6‒9 – неопротерозойские метаморфизованные вулканогенно-осадоч-
ные толщи восточной части Южного Улутау: 6 ‒ белеутинская серия, 7 – карсакпайская серия, 8 – аралбайская серия,
9 – балажездинская серия; 10‒15 – неопротерозойские метаморфизованные вулканогенно-осадочные толщи и плу-
тонические комплексы западной части Южного Улутау (Майтюбинская зона): 10 ‒ коксуйская серия, 11 – актасский
гранитный комплекс, 12 – карсакпайский комплекс щелочных сиенитов, 13 – боздакская серия, 14 – жаункарский
гранитный комплекс, 15 – майтюбинская серия; 16 – мезопротерозойские вулканогенные толщи жиидинской серии
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Рис. 4. Схема геологического строения участка детального изучения в районе р. Белеутты и р Аккииксай. 
1 – кайнозойские отложения; 2 – каменноугольные терригенные отложения; 3–6 ‒ вулканогенно-осадочный ком-
плекс эдиакарского возраста: 3 – эффузивы, туфы среднего, кислого состава, 4 – туфоконгломераты основного со-
става, 5 – эффузивы и туфы основного состава, 6 – конгломераты с гальками кислых эффузивов, туфов и кварцитов;
7 – конгломераты, хлорит-серицитовые сланцы (боздакская серия); 8‒9 – карсакпайская серия: 8 ‒ железистые квар-
циты; 9 – кварц-серицит-альбитовые сланцы; 10‒12 – белеутинская серия: 10 – кварциты, 11 – кварц-серицитовые
сланцы, 12 – эффузивы и туфы кислого состава; 13 – границы: а ‒ геологические, б ‒ тектонические; 14 ‒ места
отбора и номера проб
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Рис. 3. Схема корреляции докембрийских стратифицированных и плутонических комплексов различных зон Южного
Улутау. 
1 – песчаники; 2 – известняки; 3 – кварц-полевошпатовые сланцы, филлитовые сланцы; 4 ‒ тиллиты и тиллитопо-
добные конгломераты; 5 – конгломераты; 6 – кварциты, кварцито-сланцы; 7 – железистые кварциты; 8 – железистые
сланцы; 9 – базальты; 10 – туфоалевролиты и туффиты основного состава; 11 – туфоконгломераты основного состава;
12 – андезиты; 13 – риолиты; 14 – туфоконгломераты кислого состава; 15 – туфы кислого состава; 16 – сланцы и гней-
сы; 17 – амфиболиты и амфиболовые сланцы; 18 – сиениты; 19 – гранитоиды
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песчаников проводилось в Геологическом инсти-
туте РАН (ГИН РАН, г. Москва, Россия) по стан-
дартной методике с использованием тяжелых
жидкостей.

Геохронологические исследования локальным
методом (SHRIMP II) проводились в Центре изо-
топных исследований ВСЕГЕИ (ЦНИИ ВСЕГЕИ,
г. Санкт-Петербург, Россия) по стандартной ме-
тодике [5, 35].

U‒Th‒Pb изотопное датирование циркона
методом LA-ICP-MS выполнено в лаборатории
химико-аналитических исследований ГИН РАН

(г. Москва, Россия) по стандартной методике [20,
23, 26, 47, 48, 54, 55].

РЕЗУЛЬТАТЫ U‒Pb ИЗОТОПНО-
ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИХ ИССЛЕДОВАНИЙ

Эдиакарский комплекс

Для установления U‒Pb возраста акцессорно-
го циркона из вулканогенных пород были отобра-
ны три пробы из плагиориолитов, туфов среднего
и кислого состава (табл. 1).

Рис. 5. Схема геологического строения участка детального изучения в районе р. Осан-Жииде. 
1 – кайнозойские отложения; 2‒4 ‒ вулканогенный комплекс эдиакарского возраста: 2 – эффузивы и туфы кислого
состава, 3 – туфы основного состава, 4 – эффузивы основного состава; 5 ‒ сланцы и конгломераты боздакской серии;
6‒8 – карсакпайская серия: 6 – кварц-серицит-альбитовые сланцы, 7 – железистые кварциты, 8 ‒ габбро-долериты;
9–11 – белеутинская серия: 9 – кварц-серицитовые сланцы, 10 ‒ эффузивы и туфы основного, среднего состава,
11 ‒ эффузивы и туфы кислого состава; 12 – границы: а ‒ геологические, б ‒ тектонические; 14 – места отбора и
номера проб
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Рис. 6. Схема геологического строения участка детального изучения в районе р. Дюсембай и р. Туртулбасай. 
1 ‒ кайнозойские отложения; 2–5 – нижнепалеозойский комплекс: 2 – песчаники, 3 – кремнистые алевролиты,
4 ‒ известняки, 5 – филлитовидные сланцы; 6–7 – карсакпайская серия: 6 – рассланцованные туфы основного со-
става, туфоалевролиты и туффиты, 7 – горизонты микрокварцитов; 8–10 ‒ аралбайская серия: 8 – мраморизованные
известняки, 9 – серицит-полевошпат-кварцевые сланцы, 10 – рассланцованные эффузивы кислого состава; 11 – гра-
ницы: а – геологические, б ‒ тектонические; 12 ‒ места отбора и номера проб
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По р. Аккииксай отобрана проба U-2171
(47°0′35.77″ с.ш., 66°37′8.86″ в.д.) из туфов андези-
тового состава. В них акцессорный циркон пред-
ставлен идиоморфными и субидиоморфными кри-
сталлами призматического, таблитчатого, дипи-
рамидального габитуса, а также их обломками с
коэффициентом удлинения от 2 до 3 и проявлен-
ной магматической зональностью (рис. 7).

U‒Pb (SIMS) геохронологические исследова-
ния были выполнены для 14 кристаллов циркона
(табл. 2).

Конкордантный возраст, рассчитанный по от-
ношению 206Pb/238U, составляет 594 ± 3 млн лет
(рис. 8).

По р. Белеуты отобрана проба U-2227
(47°02′35.2″ с.ш., 66°37′26.2″ в.д.) из плагиорио-
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литов. В этих породах акцессорный циркон об-
разует субидиоморфные кристаллы призматиче-
ского, дипирамидального габитуса с коэффици-
ентом удлинения от 2-х до 3-х и проявленной
магматической зональностью (рис. 9).

U‒Pb (SIMS) геохронологические исследова-
ния были выполнены для 12 кристаллов циркона
(табл. 2).

Конкордантный возраст, рассчитанный по от-
ношению 206Pb/238U, составляет 595 ± 5 млн лет
(рис. 10).

По р. Осан-Жииде отобрана проба U-21102
(47°13′16.90″ с.ш., 66°37′21.26″ в.д.) из туфов рио-
литового состава (см. рис. 5). Акцессорный цир-
кон здесь представлен идиоморфными кристал-

лами призматического и дипирамидального габи-
туса размером 50–120 мкм, с коэффициентом
удлинения от 2-х до 3-х. Кристаллы характеризу-
ются хорошо проявленной магматической зо-
нальностью (рис. 11).

U‒Pb (SIMS) геохронологические исследова-
ния были выполнены для 15 кристаллов циркона
(см. табл. 2). Конкордантный возраст, рассчитан-
ный по отношению 206Pb/238U, составляет 600 ±
± 2 млн лет (рис. 12).

Также были изучены (LA-ICP-MS) обломочные
цирконы из конгломератов в основании вулка-
ногенного разреза по р. Аккииксай, была отобрана
проба U-2182 (47°0′55.48″ с.ш., 66°36′10.09″ в.д.).
Здесь изученные цирконы представлены в ос-

Рис. 7. Катодолюминесцентные изображения изученных цирконов из туфов андезитового состава (проба U-2171). 
Обозначены (кружки) участки датирования и конкордантный возраст, рассчитанный по отношению 206Pb/238U.

50 мкм

50 мкм 50 мкм

50 мкм

50 мкм

50 мкм

3.1

12.1 15.1

2.1

13.1

9.1588 ± 5 млн лет
598 ± 6
млн лет

591 ± 5
млн лет

595 ± 12
млн лет

592 ± 7
млн лет

602 ± 6
млн лет

Таблица 1. Характеристика проб, использованных для изотопно-геохронологических U–Th–Pb исследований
и полученные оценки возраста.

Проба с. ш. в. д. Расположение Порода Тип циркона Возраст (млн лет)

U-21102 47°13′16.90″ 66°37′21.26″ р. Осан-Жииде Туф риолитовый Акцессорный 600 ± 2
U-2227 47°02′35.2″ 66°37′26.2″ р. Белеутты Плагиориолит Акцессорный 594 ± 5
U-2171 47°0′35.77″ 66°37′8.86″ р. Аккииксай Туф андезитовый Акцессорный 594 ± 3
U-2126 47°24′22.65″ 66°42′45.72″ р. Дюсембай Песчаник Обломочный 519‒3246
U-2182 47°0′55.48″ 66°36′10.09″ р. Белеутты Конгломерат Обломочный 703‒2465
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Рис. 8. Диаграмма с конкордией для цирконов из туфов андезитового состава (проба U-2171).
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Рис. 9. Катодолюминесцентные изображения зерен циркона из плагиориолитов (проба U-2227). 
Обозначены (кружки) участки датирования и конкордантный возраст, рассчитанный по отношению 206Pb/238U.
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Рис. 10. Диаграмма с конкордией для зерен циркона из плагиориолитов (проба U-2227).
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Рис. 11. Катодолюминесцентные изображения изученных цирконов из туфов риолитового состава (проба U-21102). 
Обозначены (кружки) участки датирования и конкордантный возраст, рассчитанный по отношению 206Pb/238U.
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новном идиоморфными, от коротко- до длин-
но-призматических кристаллами размером 100–
200 мкм с коэффициентом удлинения до 3-х.
Кристаллы характеризуются хорошо проявленной
магматической зональностью. Изучено 92 зерна
циркона, для которых получено 87 конкордатных
оценок возраста (Приложение 1: табл. S1).

Преобладающими являются неопротерозой-
ские цирконы с возрастами в интервале от 702
до 878 млн лет с максимумами 710, 769, 792, 825 и
853 млн лет (рис. 13; табл. 3).

Отдельные зерна циркона имеют палеопроте-
розойские оценки возраста в интервале от 1990 до
2006 млн лет с максимумом 1993 млн лет (см. рис. 13;
см. Приложение 1: табл. S1).

Нижнепалеозойский комплекс
В этом комплексе были изучены (LA-ICP-MS)

обломочные цирконы из средне-крупнозер-
нистых олигомиктовых песчаников из разреза
по левому берегу р. Дюсембай и отобрана проба
U-2126 (47°24′22.65″ с.ш., 66°42′45.72″ в.д.).

Все изученные цирконы здесь представлены
в основном полуокатанными, окатанными или
округлыми зернами, размер которых от 100 до
250 мкм и коэффициентом удлинения до 2-х. Боль-
шинство кристаллов имеют хорошо сохранившу-
юся осциляторную магматическую зональность,

иногда в них присутствуют небольшие каймы и
ксенокристаллические ядра.

Проанализировано 120 зерен циркона, для ко-
торых получено 87 конкордантных оценок воз-
раста (см. Приложение 1: табл. S1). Основная по-
пуляция цирконов имеет неопротерозойские и
мезопротерозойские оценки возраста с максиму-
мами 569, 831, 984, 1178 и 1513 млн лет (см. рис. 13;
см. табл. 3).

Отдельные зерна циркона имеют ранне-па-
леопротерозойский возраст в интервале от 2456
до 2538 млн лет и максимумом 2497 млн лет (см.
рис. 13; см. Приложение 1: табл: S1).

Два зерна циркона имеют раннекембрийские
оценки возраста (519 и 521 млн лет). Возрастной
пик наиболее молодой статистически значимой
популяции цирконов составляет 569 млн лет (см.
Приложение 1: табл. S1).

ПЕТРОГЕОХИМИЧЕСКИЙ 
И ИЗОТОПНО-ГЕОХИМИЧЕСКИЙ 

АНАЛИЗ ВУЛКАНОГЕННЫХ 
И ОБЛОМОЧНЫХ ПОРОД

Изучение состава магматических и осадочных
пород проводилось в лаборатории химико-анали-
тических исследований ГИН РАН (г. Москва, Рос-
сия) рентгено-флюоресцентным методом (глав-
ные петрогенные элементы) на спектрометре S4

Рис. 12. Диаграмма с конкордией для зерен циркона из туфов риолитового состава (проба U-21102).
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Pioneer (Bruker, Germany) и в Аналитическом сер-
тификационном испытательном центре Инсти-
тута микроэлектроники и особо чистых материа-
лов РАН (г. Черноголовка, Московская обл.,
Россия) методами атомно-эмиссионной спек-
трометрии с индуктивно связанной плазмой на

спектрометре ICAP-61 (Thermo Jarrеll Ash, USA) и
масс-спектрометрии с индуктивно связанной
плазмой (редкие и редкоземельные элементы) на
спектрометре Х-7 (Thermo Elemental, USA). Изо-
топные Nd исследования валовых проб пород
проводились в ЦКП ИГХ СО РАН (г. Иркутск,

Рис. 13. Графики плотности вероятности и гистограммы распределения возрастов детритовых цирконов из (а) мат-
рикса конгломератов (проба U-2182) и (б) песчаников раннепалеозойского комплекса (проба U-2126). 
Возраст пиков (арабские цифры)), рассчитанный с использованием программы Age Pick [67], (по [25]).
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Россия) с использованием масс-спектрометра
ThermoFinigan Neptune plus (Thermo Scientific,
Bremen, Germany).

Эдиакарский комплекс
Эффузивы этого комплекса по содержаниям

SiO2 и сумме Na2O + K2O представляют собой
дифференцированную серию от пикробазальтов
до риолитов (рис. 14; табл. 4).

Разности основного состава представлены то-
леитовыми (Na2O + K2Oсреднее – 2.4, мас. %,
TiO2среднее – 1.3, мас. %) и субщелочными (Na2O +

+ K2Oсреднее – 3.8, мас. %, TiO2среднее – 1.5, мас. %)
базальтами.

Вариации содержаний MgO (5.7‒10.6, мас. %)
в базальтах (SiO2 42.7–49.7, мас. %), а также поло-
жительные корреляции с Ni и Cr отражают фрак-
ционирование оливина (рис. 15).

При этом отрицательные корреляции CaO/Al2O3
с Mg# предполагают участие во фракционирова-
нии и плагиоклаза (см. рис. 15). Отрицательные
корреляции между TiO2 и Mg# указывают на на-
копление моноклинного пироксена в продуктах
дифференциации (см. рис. 15).

Таблица 3. Пик возраста зерен детритового циркона для проб U-2126 и U-2182, рассчитанные с использованием
программы Age Pick [67], (по [25]).

Проба Интервалы значений Пик (млн лет) Количество зерен (шт.)

U-2126
573 1580

569 4
831 6
984 32

1178 8
1513 6

2456 2538 2497 9

U-2182
702 878

710 3
769 19
792 23
825 16
853 10

1990 2006 1993 3

Рис. 14. Диаграмма SiO2–Na2O + K2O для эффузивных пород эдиакарского комплекса (по данным [36]).
1‒2 ‒ эффузивы состава: 1 – основного, 2 – среднего и кислого
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Рис. 15. Вариационные диаграммы некоторых петрогенных и редких элементов для пород основного состава. 
(а) ‒ CaO/Al2O3 – Mg# (MgO/(MgO + FeO + 0.9 Fe2O3)); (б) ‒ TiO2 – Mg#; (в) ‒ Ni, Cr – Mg#. 
1 ‒ Cr; 2 ‒ Ni
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Рис. 16. Спектры распределения редких и редкоземельных элементов в базальтах эдиакарского комплекса, нормиро-
ванные на состав: (а) хондрита (по [50]) и (б) базальта N-MORB (по [50]), средние составы базальтов энсиматических
и энсиалических дуг (по [30]). 
1‒3 ‒ базальты: 1 ‒ эдиакарского комплекса, 2 ‒ энсиматических дуг, 3 ‒ энсиалических дуг
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Данное накопление также подтверждается на-
личием его вкрапленников в базальтах. Базальты
демонстрируют высокие содержания РЗЭ, сопо-
ставимые с базальтами E-MORB, обогащены лег-
кими РЗЭ относительно тяжелых РЗЭ ((La/Yb)n
1.4–4), а также Cs, Rb, Ba, Th на фоне обеднения
Nb, Ta, Zr (рис. 16).

Более кислые разности представлены андези-
тами, риодацитами и риолитами принадлежащи-
ми известково-щелочной, известковистой (MALI
–2.1–5.9), преимущественно высокоглиноземи-
стой (ASI 0.6–1.5) и низкожелезистой (FeO*/
(FeO* + MgO) 0.49–0.85) сериям (см. рис. 14,
рис. 17).

В эффузивах среднего и кислого состава про-
явлена обратная зависимость большинства пет-
рогенных элементов и SiO2, что позволяет связы-
вать их происхождение с дифференциацией од-
ного расплава.

Исключением является концентрация ΣNa2O +
+ K2O, закономерное снижение которой при пе-
реходе от андезибазальтов к дацитам, сменяется
резким повышением в более кислых риолитах.
Снижение концентраций MgO, CaO, Ni, Co, V
при росте SiO2 до ~70 мас. %, указывает на фрак-
ционирование амфибола на ранних стадиях эво-
люции расплава, что подтверждается положи-
тельной корреляцией Dy и Er [19] (рис. 18).

При этом наличие незначительного обеднения
Eu (Eu/Eu* 0.5–0.65) предполагает участие и пла-
гиоклаза во фракционировании. Для пород ха-
рактерно обогащение легкими РЗЭ ((La/Yb)n 5.2–
8.9), а также высокие концентрации Cs, Rb, Ba,
Th, U на фоне обеднения Nb, Ta, Ti (рис. 19).

Для риолитов эдиакарского комплекса харак-
терны незначительные вариации εNd (–9…–11) и
значений модельного возраста (tNd(DM) = ~1.95–
2.22 млрд лет) (табл. 5).
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Рис. 18. Вариационные диаграммы петрогенных и редких элементов для пород среднего, кислого состава эдиакарско-
го комплекса. 
(а) ‒ MgO, FeO*‒ SiO2; (б) ‒ Al2O3 – SiO2; (в) ‒ Ni, Co – SiO2; (г) ‒ V – SiO2; (д) ‒ Er – Dy.
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Рис. 17. Петрохимические диаграммы для пород среднего, кислого состава эдиакарского комплекса (по данным [21]). 
(а) ‒ SiO2 –MALI (Na2O + K2O – CaO); (б) ‒ SiO2 – ASI (Al/(Ca – 1.67P + Na + K)); (в) ‒ SiO2 – FeO*/(FeO* + MgO). 
1 ‒ эффузивы эдиакарского комплекса
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Таблица 5. Сводная таблица результатов Sm–Nd-изотопного анализа эффузивов эдиакарского комплекса.

Примечание. Величины εNd(T) рассчитаны на возраст 600 млн лет.

Проба Порода Возраст 
(млн лет) Sm (г/т) Nd (г/т) 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd εNd(t) tNdDM

U-1858 Риолит 600 47.9 2.99 0.1177 0.511752 ± 5 –11.3 2219
U-1859 Риолит 600 44.54 28.6 0.1111 0.511835 ± 7 –9.2 1949
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Рис. 19. Спектры распределения редких и редкоземельных элементов в породах среднего, кислого состава эдиакар-
ского комплекса, нормированные на состав базальта N-MORB (по [50]). 
1 ‒ эффузивы эдиакарского комплекса
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Нижнепалеозойский комплекс
Терригенные породы этого комплекса, пред-

ставленные песчаниками, на классификацион-
ной диаграмме lg(SiO2/Al2O3)—lg( /K2O))
тяготеют к полям лититов, аркозов и филлито-
видные сланцы относятся к глинистым сланцам
(рис. 20, табл. 6).

Присутствие в минеральном составе песча-
ников полевых шпатов указывает на незначи-
тельное проявление процессов выветривания,
что подтверждают и относительно низкие значе-
ния 67‒69 индекса CIA химического выветрива-
ния. В сравнении с PAAS породы обеднены всеми
РЗЭ (рис. 21).

При нормировании на состав хондрита поро-
ды демонстрируют дифференцированный спектр
распределения РЗЭ ((La/Yb)n 15‒18), вследствие
обеднения тяжелыми РЗЭ ((Gd/Yb)n 2‒2.2) и вы-
раженную Eu аномалию (Eu/Eu* 0.57–0.66),
близкую к PAAS (см. рис. 21).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Возраст и обстановки формирования 

эдиакарского и нижнепалеозойского комплексов 
Карсакпайской зоны

В результате проведенных комплексных гео-
логических, геохронологических и геохимических
исследований в Карсакпайской зоне Южного Улу-
тау впервые выделены комплексы эдиакарского и
нижнепалеозойского возрастов.

2 3
*Fe O

Для определения нижнего возрастного преде-
ла формирования вулканогенно-осадочного ком-
плекса можно использовать оценку возраста наи-
более молодой популяции обломочных цирконов
из базальных конгломератов (проба U-2182), ко-
торая составляет ~710 млн лет. Формирование ос-
новного объема вулканогенных пород (пробы
U-2171, U-2272 и U-21102) происходило в интер-
вале ~600–594 млн лет.

Разрез был сформирован в интервале ~710‒
595 млн лет, что соответствует второй половине
криогения‒первой половине эдикария [14].

Особенности состава эффузивов вулканоген-
но-осадочного комплекса позволяют объеди-
нить данные эффузивы в дифференцирован-
ную базальт-андезит-риолитовую серию. Наименее
дифференцированные разности (пикробазальты
и базальты) показывают высокие содержания
РЗЭ, близкое к базальтам E-MORB (см. рис. 16).
Обогащение базальтов Cs, Rb, Ba, Th на фоне
обеднения Nb, Ta, Zr указывают на участие в их
образовании вещества надсубдукционной ман-
тии (см. рис. 16).

Более высокие отношения в базальтах Th/Yb,
чем в базальтах E-MORB также предполагают
участие в их образовании вещества надсубдукци-
онной мантии (рис. 22).

Характер распределения редких и редкозе-
мельных элементов в эффузивах основного со-
става сопоставим с базальтами островных дуг (см.
рис. 16, см. рис. 22). Андезибазальты, андезиты,
риодациты и риолиты принадлежат преимуще-
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Рис. 20. Диаграммы для нижнепалеозойских осадочных и метаосадочных пород. 
(а) ‒ диаграмма lg(SiO2/Al2O3) ‒ lg(Fe2O3*/K2O), по [22]; (б) – диаграмма La–Th–Sc, по [16]; (в) – диаграмма La/Sc ‒
Co/Th, по [38], (г) – диаграмма Zr/Sc ‒ Th/Sc, по [51]. 
Приведено:  ‒ общее железо. 
1–2 – осадочные породы нижнепалеозойского комплекса Южного Улутау: 1 – песчаники, 2 ‒ филлитовидные слан-
цы; 3 – гранат слюдяные сланцы Чуйского блока, по [52]; 4 – гранат-слюдяные сланцы Кендыктасского блока, по [46];
5 ‒ гранат-слюдяные сланцы Жельтавского террейна [43]; 6 – средний состав андезитов, по [30]; 7 – состав верхний
континентальной коры, по [15]; 8 – средний состав кислых магматических пород протерозойского возраста, по [15]
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ственно известковистой и высокоглиноземистой
сериям и характеризуются низкой железис-
тостью, что на фоне обеднения Nb, Ta, Ti также
указывает на их надсубдукционное происхожде-
ние (см. рис. 19). Это подтверждается и располо-
жением на тектоно-магматических дискрими-
нантных диаграммах в областях гранитоидов ост-
ровных дуг, активных континентальных окраин,
а также гранитов I-типа (рис. 23).

Петро-геохимические особенности эффузивов
среднего и кислого состава характеризуют их как
продукты кристаллизационной дифференциации
расплавов основного состава, сопровождавшейся
фракционированием амфибола и полевого шпа-
та. При этом резкое увеличение щелочности в
наиболее кислых эффузивах может отражать
контаминацию расплавов веществом континен-

тальной коры, либо указывать на коровую при-
роду риолитов. Участие вещества докембрий-
ской континентальной коры в магмогенерации
подтверждается и изотопными составами Nd
(εNd(t): –9…–11; tNdDM 1.95–2.2 млрд лет) кислых
эффузивов (см. табл. 6).

Таким образом, эффузивные породы эдиакар-
ского комплекса являются дифференцированной
островодужной серией, родоначальные расплавы
для которой были сформированы за счет плавле-
ния вещества надсубдукционной мантии. Изотоп-
ные характеристики кислых эффузивов позволя-
ют предполагать, что развитие надсубдукцион-
ной системы происходило на континентальной
коре, комплексы которой, в том числе раннедо-
кембрийские, участвовали в образовании распла-
вов (см. табл. 6).
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Таблица 6. Содержание окислов (мас. %) и элементов (г/т) в терригенных породах нижнепалеозойского комплекса.

Примечание. FeO* = 0.9FeO + Fe2O3, CIA = [Al2O3/(Al2O3 + CaO + Na2O + K2O)] × 100, (мол. кол.), (по [39]).

Проба U-2219 U-2126 U-2125
окислы (мас.%) песчаник песчаник филлит

SiO2 84.08 82.22 63.84
TiO2 0.28 0.35 0.71
Al2O3 7.51 9.36 16.12
FeO 0.67 0.2 4.06

Fe2O3 1.51 1.63 2.74
MnO 0.03 0.02 0.13
MgO 0.87 0.91 3.32
CaO 0.44 0.22 0.32
K2O 1.18 2.46 4.08

Na2O 2.11 1.38 0.11
P2O5 0.11 0.08 0.13
ппп 1.17 1.16 4.01

сумма (%) 99.93 99.98 99.55
FeO* 2.03 1.67 6.53
CIA 66.9 69.79 78.16

log(SiO2/Al2O3) 1.05 0.94 0.6
log( /K2O) 0.24 –0.17 0.2

Элемент (г/т) U-2219 U-2126 U-2125
Li 13.92 9.57 ‒
Be 0.65 0.81 ‒
Sc 5.02 3.86 ‒
V 27.34 27.91 ‒
Cr 48.00 51.85 ‒
Co 5.51 2.56 ‒
Ni 17.75 20.30 ‒
Cu 15.42 8.62 ‒
Zn 31.37 33.19 ‒
Ga 6.27 6.47 ‒
Rb 46.20 76.65 ‒
Sr 48.84 24.98 ‒
Y 9.32 6.80 ‒
Zr 78.98 86.41 ‒
Nb 4.78 6.18 ‒
Mo 0.43 0.68 ‒
Cs 2.68 2.00 ‒
Ba 119.50 310.78 ‒
La 21.84 24.04 ‒
Ce 45.36 44.46 ‒
Pr 4.67 5.05 ‒
Nd 17.83 18.24 ‒
Sm 3.45 3.52 ‒
Eu 0.55 0.63 ‒
Gd 2.47 2.34 ‒
Tb 0.33 0.31 ‒
Dy 1.96 1.41 ‒
Ho 0.47 0.27 ‒
Er 0.89 0.81 ‒
Tm 0.12 0.12 ‒
Yb 0.96 0.87 ‒
Lu 0.17 0.15 ‒
Hf 2.14 2.21 ‒
Ta 0.35 0.46 ‒
W 0.75 0.79 ‒
Tl 0.16 0.41 ‒
Pb 17.03 17.40 ‒
Bi 0.20 0.12 ‒
Th 11.29 10.78 ‒
U 1.38 1.84 ‒

2 3
*Fe O
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Рис. 21. Спектры распределения редкоземельных элементов (РЗЭ), нормированные: (а) на состав хондрита, (по [50]),
(б) на состав постархейского австралийского глинистого сланца (PAAS), (по [51]).
1 – песчаники нижнепалеозойского комплекса Южного Улутау; 2‒4 – гранат-слюдяные сланцы: 2 ‒ Чуйского блока,
(по [52]), 3 –сланцы Кендыктасского блока, (по [46]), 4 ‒ Жельтавского террейна, (по [43])
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Рис. 22. Тектоно-магматические дискриминационные диаграммы для базальтов эдиакарского комплекса. 
(а) ‒ V‒Ti/1000, по [49]; (б) ‒ Zr/Y‒Zr, (по [40]); (в) ‒ Th/Yb‒Nb/Yb, по [42].
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Время формирования нижнепалеозойского
комплекса может быть оценено по возрасту наи-
более молодой статистически значимой популя-
ции цирконов из песчаников, которые составляет
~570 млн лет, что соответствует второй половине
эдиакария [14]. Наличие единичных зерен цирко-
нов с возрастом ~520 млн лет может указывать на
раннекембрийское время накопления осадочно-
го разреза, строение которого свидетельствует о
завершении эволюции надсубдукционной систе-
мы и начале формирования терригенно-карбо-
натного комплекса чехла.

Тектоническая эволюция Южного Улутау 
в позднем докембрии

На основании современных представлений о
позднедокембрийской эволюции западной части
Центрально-Азиатского пояса предполагается,
что в это время террейны запада Центрального
Казахстана, Юго-Западного Казахстана и Сре-
динного Тянь-Шаня занимали близкое палеогео-
графическое положение относительно Тарим-
ского кратона и, вероятно, кратона Янцзы [7, 12,
17]. Это определило сходство их тектонической
эволюции на протяжении неопротерозоя, в кото-
рой выделяются два основных этапа, связанных с
развитием активной континентальной окраины.

В течение первого этапа (~850–720 млн лет)
происходило формирование протяженного вул-
кано-плутонического пояса, маркировавшего ак-
тивную северо-западную окраину суперконти-
нента Родиния [24, 44, 45, 62, 63]. В разных сег-
ментах этой окраины в преддуговых и задуговых
бассейнах, во фронтальных и тыловых частях эн-
сиалической островной дуги происходило фор-

мирование различных вулканогенных, вулкано-
генно-осадочных и осадочных комплексов [7, 12].

В Южном Улутау с этим этапом связано обра-
зование основного объема пород докембрийско-
го возраста. Формирование вулканогенных и вул-
каногенно-осадочных толщ Карсакпайской зоны
происходило в пределах энсиалической остров-
ной дуги (аралбайская и большая часть разреза
белеутинская серии) и задугового бассейна (боль-
шая часть разреза карсакпайская серия). Форми-
рование риолит-гранитных ассоциаций Майтю-
бинской зоны связано с процессами растяжения
в тыловой зоне этой островной дуги [7].

В течение второго этапа (~720–615 млн лет)
происходило раскрытие рифтогенных прогибов
как в западной части Центрально-Азиатского по-
яса (Ишим‒Срединно-Тянь-Шаньский), так и в
пределах кратонов Тарима и Янцзы вследствие
задугового растяжения, вызванного обратной ми-
грацией зоны субдукции [24, 45]. С этим этапом
связано накопление грубообломочных, в том чис-
ле тиллоидов, и кремнисто-карбонатных толщ,
которое сопровождалось излиянием щелочных
базальтов и гранитоидным магматизмом А-типа
[37, 60, 61].

Образования этого этапа представлены на запа-
де Майтюбинской и Байконурской зон породами
акбулакской и улутауской серий, а также щелоч-
ными сиенитами с возрастом 673 ± 2 млн лет [17].

В Карсакпайской зоне образования криогения
достоверно не установлены. Однако такой воз-
раст могут иметь многочисленные дайки и силлы
основного состава, которые прорывают все доэ-
диакарские комплексы, в том числе породы кар-
сакпайской серии с возрастом~745 млн лет [7].
Отсутствие таких тел среди пород эдиакария поз-

Рис. 23. Тектоно-магматические дискриминационные диаграммы для пород среднего, кислого состава эдиакарского
комплекса. 
(а) ‒ Rb‒Y + Ta, по [41], (б) – Ce‒10000Ga/Al, по [53]
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воляет связывать проявление этого гипабиссаль-
ного магматизма в Карсакпайской зоне с рифто-
генным этапом в криогении.

Завершению рифтогенных процессов на се-
верной окраине Таримского кратона соответ-
ствует завершающий эпизод формирования внут-
риплитных базальтов с возрастом ~615 млн лет,
который, вероятно, фиксирует отделение актив-
ной континентальной окраины от северной части
кратона при раскрытии Туркестанского (Южно-
Тянь-Шаньского) океана [58]. Затем северная
окраина Таримского кратона и кратон Янцзы бы-
ли отделены от активной окраины Туркестан-
ским океаном, продолжали свое развитие в пас-
сивном режиме при отсутствии магматизма [24,
45, 58]. Здесь в течении эдиакария в шельфовых
условиях происходит накопление терригенно-кар-
бонатных, карбонатных, черносланцевых и крем-
нисто-карбонатных толщ [27, 57].

Эдиакарские надсубдукционные комплексы
Улутауского террейна могут свидетельствовать об
его участии в структуре активной континенталь-
ной окраины в конце неопротерозоя. Ее развитие
завершается в начале кембрия, когда в Карсак-
пайской зоне начинается накопление терриген-
но-карбонатных толщ.

Палеотектоническое положение 
Улутауского и террейнов Юго-западного 

Казахстана в конце неопротерозоя
Проявления надсубдукционного магматизма в

эдиакарии отмечаются в настоящее время только
в пределах Улутауского террейна. Однако в ниж-

непалеозойских метаосадочных толщах Жельтав-
ского и Чуйско-Кендыктассого терейнов присут-
ствует популяция обломочных цирконов эдиа-
карского (~550–600 млн лет) возраста. Общее
распределение возрастов обломочного циркона в
этих толщах близко с песчаниками терригенно-
карбонатной толщи Карсакпайской зоны Южно-
го Улутау, что выражается в присутствии популя-
ций зерен циркона с возрастами 800–850, 890–
903, 940–990, 1070–1085, 1110–1170 млн лет [46, 52].

Сопоставление результатов U‒Pb исследова-
ний с помощью программы Overlap-Similarity [64]
показало, что оценки возрастов обломочного
циркона из песчаников Южного Улутау и метао-
садочных сланцев Чуйско-Кендыктасского и Жель-
тавского террейнов дают значения степени пере-
крытия 0.537‒0.746, а степень сходства составля-
ет 0.623‒0.746 [25] (табл. 7).

Полученные значения позволяют считать, что
накопление данных толщ происходило в преде-
лах одного бассейна за счет эрозии одних и тех же
комплексов. Об этом также свидетельствуют близ-
кие значения, наблюдаемые на кривых кумуля-
тивной вероятности (см. рис. 22). Рассматривае-
мые породы также имеют сходные геохимические
особенности, которые позволяют считать близ-
кими источники сноса и условия осадконакопле-
ния. На диаграмме Хирона породы всех террей-
нов тяготеют к полям лититов, аркозов, вакк и
глинистых сланцев (рис. 20).

Соотношения в породах Th‒La‒Sc указыва-
ют на смешанный состав источников сноса (см.
рис. 20). На диаграмме Co/Th‒La/Sc породы
группируются в области состава верхней конти-

Таблица 7. Сопоставление с использованием программ Normalized Prob plot [65] и Cumulative Prob plot, [66] Age
Pick [67] полученных результатов U–Pb датирования обломочных цирконов из песчаников и блоков западной
части Центрально-Азиатского складчатого пояса (ЦАСП), (по [25]).

Примечание. Обр. U-2126 ‒ песчаники Южного Улутау (полученные данные); обр. АН-1470 и обр. АН1822 ‒ сланцы Жель-
тавского террейна, (по 43, 46]); блоки ЦАСП: Чуйский (обр. TS-1019 ‒ Чуйско-Кендыктасский террейн, (по [52]) и Кендык-
тасский (обр. КН-1828 ‒ Чуйско-Кендыктасский террейн, (по [46])).

Степень перекрытия

U-2126

AH-1470 0.659 AH-1470

TS-1019 0.537 0.512 TS-1019

AH-1822 0.711 0.752 0.604 AH-1822

КН-1828 0.671 0.646 0.651 0.758 КН-1828

Степень сходства

U-2126

AH-1470 0.741 AH-1470

TS-1019 0.623 0.656 TS-1019

AH-1822 0.746 0.816 0.676 AH-1822

КН-1828 0.744 0.793 0.727 0.786 КН-1828
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нентальной коры со смещением в сторону грани-
тов, что предполагает участие среди источников
сноса, как пород среднего, так и кислого соста-
вов. При этом отношение Th/U в песчаниках и
сланцах находится в пределах 5.8.–13.5, что зна-
чительно превышает PAAS (Th/U) и указывает
на участие в их образовании рециклированного
осадочного материала. Это подтверждается и
несколько повышенными Zr/Sc отношениями,

определяющими положение части пород вдоль
тренда рециклинга.

Таким образом, метаосадочные сланцы Чуй-
ско-Кеедыктасского и Жельтавского террейнов
и терригенно-карбонатный комплекс Южного
Улутау могут являться фрагментами единой оса-
дочной последовательности, накопление которой
происходило не раньше начала кембрия после за-
вершения магматизма. Присутствие в метаоса-

Рис. 24. Графики (а) плотности вероятности и (б) кумулятивной вероятности с распределением возрастов обломочных
цирконов из раннепалеозойских толщ (построены с использованием программ Normalized Prob plot [65] и Cumulative
Prob plot [66], (по [25])).
1 ‒ песчаники Южного Улутау (проба U-2126); 2‒5 ‒ сланцы: 2 ‒ Жельтавского террейна (Жингельдинский блок) (по
[43, 46]), 3 – сланцы Жельтавского террейна (Анрахайский блок) (по [43]), 4 – Чуйско-Кендыктасского террейна
(Чуйский блок) (по [52]), 5 – Чуйско-Кендыктасского террейна (Кендыктасский блок) (по [46])
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дочных породах нижнего кембрия обломочного
циркона с возрастом ~550–600 млн лет указывает
на возможное участие эдиакарских магматиче-
ских комплексов в строении Жельтавского и Чуй-
ско-Кендыктасского террейнов. Широкое рас-
пространение в этих террейнах магматических
комплексов с возрастами ~830–770 млн лет, ука-
зывает, что эти блоки, как и Улутауский террейн
входили в структуру активной континентальной
окраины на протяжении почти всего неопротеро-
зоя [46].

В последние годы появились данные о присут-
ствии надсубдукционных комплексов эдиакар-
ского возраста в структуре Южного Тянь-Шаня и
Каракумо-Таджикского террейна. К таким ком-
плексам относятся гранодиориты Наукатского
массива (624 ± 5 млн лет) и ортогнейсы Гармско-
го метаморфического комплекса (661–552 млн
лет) [11, 29]. Участие эдиакарских комплексов в
фундаменте палеозоид Южного Тянь-Шаня так-
же подтверждается присутствием захваченных
расплавами цирконов с возрастами 850–600 млн
лет в пермских гранитоидах [32].

Изотопно-геохронологические исследования
детритовых цирконов из парапород раннекаме-
ноугольных метаморфических комплексов север-
ной окраины Каракумо-Таджикского террейна
(Гармский, Байсунский, Лолабулакский) пока-
зывают преобладание среди источников сноса
неопротерозойских, в том числе и эдиакарских
образований, которым соответствует наиболее
молодая популяция детритовых цирконов с воз-
растами 650–535 млн лет [4, 29, 31, 33, 56].

Эрозия эдиакарских комплексов привела к по-
ступлению кластического материала и накопле-
нию палеозойских терригенных комплексов, о чем
свидетельствует популяция цирконов с возраста-
ми 670–550 млн лет в кембрийских (ягнобский
комплекс), силурийских (зинахская свита) песча-
никах Каракум-Таджикского террейна и кембрий-
ско–силурийских песчаниках Кызылкум-Алай-
ского сегмента Южного Тянь-Шаня [13, 56].

Приведенные данные позволяют предпола-
гать, что в течении эдиакария Южный Тянь-
Шань, как и Улутауский, Чуйско-Кендыктасский
и Жельтавский террейны, участвовали в строении
активной окраины, но при этом окраина крато-
нов Тарима и Янцзы являлась пассивной.

ВЫВОДЫ
1. Полученные данные позволили впервые

установить, что в строении Южного Улутау участ-
вуют островодужные вулканогенно-осадочные
комплексы эдиакарского возраста. Оценки воз-
раста риолитов, туфов андезитового и риолитово-
го составов (594 ± 3, 595 ± 5, 600 ± 2 млн лет)
являются первым свидетельством проявления

эдиакарского надсубдукционного магматизма в
палеозоидах Казахстана и Северного Тянь-Шаня.

2. Обломочные цирконы близкого (~550‒
600 млн лет) возраста ранее были выявлены в
нижнепалеозойских метаосадочных толщах Жель-
тавского и Чуйско-Кендыктасского террейнов
юго-западного Казахстана, также могут свиде-
тельствовать об участии этих блоков в строении
вулкано-плутонического пояса конца неопроте-
розоя. К фрагментам этого пояса также могут
быть отнесены неопротерозойские блоки в пре-
делах Южного Тянь-Шаня и Каракумо-Таджик-
ский террейн, в строении которых участвуют
магматические комплексы с возрастами ~660–
550 млн лет.

3. Формирование эдиакарского надсубдукци-
онного пояса может являться продолжением эво-
люции неопротерозойской активной континен-
тальной окраины, возникшей в тонийское время
на северо-западной окраине суперконтинента
Родиния.

4. Начавшаяся в криогении обратная мигра-
ция зоны субдукции, сопровождалась рифтоген-
ными процессами в тыловой области, что в нача-
ле эдиакария привело к отделению Таримского
кратона и кратона Янцзы пространством Турке-
станского палеокеана от активной окраины и
локализации надсубдукционного магматизма в
пределах Улутауского, Чуйско-Кендыктасского и
Жельтавского террейнов, блоков Южного Тянь-
Шаня и в Каракум‒Таджикском террейне.

5. Субдукционные процессы возникли на вре-
меннóй границе криогения–эдиакария, заверше-
ние субдукционных процессов происходило в на-
чале кембрия в интервале ~550–535 млн лет.
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The article presents the results of studying and substantiating the age of the Ediacaran volcanogenic-sedi-
mentary and Cambrian sedimentary strata isolated for the first time within the southern part of the Ulutau
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terrane (Southern Ulutau) in the west of Central Kazakhstan. Age Estimates (SHRIMP II) obtained 594 ± 3,
594 ± 5, 600 ± 2 Ma for effusive and tufogenic rocks, as well as their isotope-geochemical characteristics, are
the first evidence of the manifestation of Ediacaran suprasubduction magmatism in the paleozoics of Ka-
zakhstan and the Northern Tien Shan. The data obtained indicate the participation of the Ulutau terrane at
the end of the Precambrian in the structure of the volcanic-plutonic belt, fragments of which are also Neo-
proterozoic blocks within Southwestern Kazakhstan (the Zeltava and Chui‒Kendyktas terranes) of the
Southern Tien Shan and the Karakum‒Tajik terrane. The formation of the Ediacaran suprasubduction belt
may be a continuation of the evolution of the Neoproterozoic active continental margin that arose in the To-
nian period on the northwestern margin of the supercontinent Rodinia.

Keywords: Ediacaran, Cambrian, rhyolites, andesites, U–Pb dating, subduction, Rodinia
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Пучеж-Катункский кратер расположен в центральной части Восточно-Европейской платформы,
имеет диаметр ~80 км и морфологически выражен центральным поднятием фундамента (Вороти-
ловский выступ) и окаймляющей его кольцевой депрессией, на периферии которой расположена
кольцевая терраса. Кратер заполнен различными коптогенными (эксплозивными) образованиями ‒
брекчиями различных типов, телами зювитов и тагамитов. Представлены результаты изучения
U‒Th‒Pb изотопной системы зерен детритового циркона из пестроцветных эксплозивных пучежских
брекчий северо-западной части кольцевой террасы (три пробы). Средневзвешенное значение трех
наиболее молодых U‒Pb датировок детритового циркона из всех изученных проб – 258 ± 7 млн лет,
что соответствует поздней перми. Эта датировка принята нами за нижнюю возрастную границу пу-
чежских брекчий. Проведено сопоставление наборов возрастов зерен детритового циркона из изу-
ченных нами проб и из (i) кристаллических пород Воротиловского выступа и зювитов кольцевой де-
прессии и (ii) верхнепермских–нижнетриасовых песчаников опорного разреза Жуков овраг (Мос-
ковская синеклиза). Отсутствие среди детритового циркона из пучежских брекчий зерен, по
параметрам U‒Th‒Pb изотопной системы сопоставимых с параметрами циркона из пород Вороти-
ловского выступа и зювитов, указывает на локальный характер Пучеж-Катункской эксплозии,
ударно-термальное воздействие которой не повлияло на детритовый циркон в породах краевой ча-
сти кольцевой террасы кратера. Высокое сходство наборов возрастов зерен детритового циркона из
линзы переотложенных песчаников пучежских брекчий и верхнепермских пород разреза Жуков
овраг указывает на то, что пучежские брекчии сформированы преимущественно за счет переработ-
ки верхнепермских‒нижнетриасовых толщ, подстилающих эксплозивные образования. Палеооро-
ген Уралид мы рассматриваем в качестве главного источника сноса обломочного материала для от-
ложений центральных областей Восточно-Европейской платформы в стратиграфическом интерва-
ле близком к рубежу перми и триаса.

Ключевые слова: Пучеж-Катункский кратер, эксплозивные пучежские брекчии, детритовый цир-
кон, U‒Th‒Pb возраст, пермь, триас, источники сноса обломочного материала, эпипалеозойский
Уральский ороген, Владимир-Вятская зона
DOI: 10.31857/S0016853X23050041, EDN: UZXOSR

ВВЕДЕНИЕ

Глобальные катастрофические события в ис-
тории Земли могут быть связаны с крупными эн-
догенными, экзогенными и астрофизическими

событиями. Падение крупных космических тел
(астероидов и метеоритов) приводит при опреде-
ленных условиях к сильным импактно-экспло-
зивным явлениям, оказывающим влияние на ход
тектоно-магматических преобразований в зем-
ной коре, которые проявлены в изменении усло-
вий осадконакопления и атмосферы Земли, а так-
же ‒ исчезновению существующих и появлению

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S0016853X23050041 для авторизованных поль-
зователей.

УДК 55(1-924.8):551.753:550.42
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новых биоценозов [5, 16, 32]. Произошедшее в ре-
гионе Мексиканского залива на рубеже мезозоя
и кайнозоя (65.5 млн лет) падение Чиксулубского
астероида привело к формированию кратера
диаметром 180 км и выбросам в атмосферу огром-
ных эксплозивных масс ‒ это событие привело к
одному из крупнейших массовых вымираний в
биосфере Земли [32, 34, 42, 49, 56]. Иридиевые
катастрофические слои, связанные с осаждением
пылеватых частиц этой эксплозии, имеют плане-
тарное распространение и маркируют границу
мезозоя и кайнозоя [37].

Пучеж-Катункский кратер (астроблема), рас-
положенный в центральной части Восточно-
Европейской платформы, имеет диаметр ~80 км
(рис. 1).

По расчетным энергетическим параметрам этот
кратер был образован падением крупного метео-
ритного тела диаметром до 3 км [5], вполне соиз-
меримым с астероидом Чиксулуб.

Хотя Пучеж-Катункский кратер рассматрива-
ют как одну из наиболее обоснованных геолого-
геофизическими методами и хорошо сохранив-
шихся на Земле астроблем, в ряде работ был
предложен сценарий эндогенно-эксплозивного
и вулкано-тектонического происхождения Пучеж-
Катункской структуры, интерпретируемой как по-
листадийное образование, сформированное в
результате взаимодействия ряда тектонических,
вулканических и эксплозивных явлений (сопо-
ставляемое в некоторых интерпретациях с трубкой
взрыва), а его формирование было растянутым во
времени эндогенным верхнекоровым событием,
которое не приводило к мгновенным выбросам в
атмосферу значимых объемов разрушенных гор-
ных пород и сопровождающим их биосферным
катастрофам [3, 14, 15, 18, 29].

Структурно-вещественные преобразования гор-
ных пород, проявленные в окрестностях Пучеж-
Катункского кратера, рассматривались в качестве
древних оползней, гляциодислокаций, как про-
явления диапиризма, инъекционных или грави-
тационных тектонических процессов [5, 6].

Время образования Пучеж-Катункской им-
пактной структуры на основании палинологиче-
ских исследований оценено как байосский век
средней юры (168–171 млн лет) [5]. Однако ника-
ких локальных и глобальных вымираний этого
времени не отмечено и соответствующие ката-
строфические слои неизвестны [54].

Изотопно-геохронологические датировки им-
пактитов рассматриваемой структуры несколько
противоречивы и допускают варианты ее форми-
рования в широком возрастном диапазоне между
183 ± 3 и 200 ± 3 млн лет [5, 43, 54].

Была предложена версия, в соответствии с ко-
торой Пучеж-Катункская астроблема имеет более
древний возраст, соответствующий рубежу триа-

са и юры, к которому приурочены значимые со-
бытия в смене биоценозов [54].

Определение времени проявления Пучеж-Ка-
тункского события, поиск надрегиональных ка-
тастрофических слоев, маркирующих границы
значимых изменений в тектоносфере, и уточне-
ние любых характеристик, физических парамет-
ров и особенностей строения Пучеж-Катункской
структуры представляют несомненный интерес
для прояснения ее генетической природы.

В геологических исследованиях все чаще нахо-
дят применение методы локального анализа ве-
щества. Одним из таких методов является метод
U‒Pb изотопного датирования зерен детритового
циркона, извлеченных из обломочных (песков,
песчаников и песчаного матрикса конгломера-
тов) и метаобломочных (парагнейсов, сланцев и
параамфиболитов) пород. На основе исследова-
ний этим методом были выявлены первичные ис-
точники обломочного материала для изученных
песчанистых пород, получены данные по возрас-
ту, стратиграфической привязке изученных оса-
дочных и метаморфических комплексов, не име-
ющих палеонтологических датировок [11, 13, 19, 23].

В настоящей работе представлены результаты
изучения U‒Th‒Pb изотопной системы зерен
детритового циркона из эксплозивных брекчий
северо-западной периферической части Пучеж-
Катункского кратера.

Целью статьи, наряду с определением первич-
ных источников обломочного материала красно-
цветных терригенных образований, слагающих
эксплозивные брекчии, и реконструкцией путей
его транспортировки, является уточнение возрас-
та Пучеж-Катункской импактной структуры, вы-
явление степени влияния импактного события на
изотопные отношения в исследуемых зернах цир-
кона; определение степени вовлеченности мате-
риала, в результате взрыва выброшенного из цен-
тральной части кратера в эксплозивные брекчии.

ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ОЧЕРК

Пучеж-Катункская субизометричная в плане
структура локализована в пределах протяженной
Владимир-Вятской зоны тектонических наруше-
ний [10]. Эта зона проявлена на всех структурных
этажах Восточно-Европейской платформы (ВЕП)
и хорошо выражена в магнитных и гравиметриче-
ских аномалиях [10, 15].

Владимир-Вятская зона тектонически граничит
на юго-востоке со Среднерусским коллизионно-
орогенным поясом, который является структурным
элементом Лапландско-Среднерусско-Южнопри-
балтийского палеопротерозойского коллизионного
орогена, разделяющего Фенноскандию, Волго-
Уралию и Сарматию ‒ сегменты фундамента Во-



72

ГЕОТЕКТОНИКА  № 5  2023

КОЛОДЯЖНЫЙ и др.

сточно-Европейской платформы [4] (см. рис. 1,
рис. 2).

В строении кровли кристаллического фунда-
мента и перекрывающих его комплексов плитного
чехла Владимир-Вятская зона является границей
между Московской синеклизой и Волго-Ураль-
ской антеклизой. Рассматриваемая зона нарушений

представлена системой разрывов высокого
порядка, проникающих из комплексов фунда-
мента в толщи плитного чехла и образующих пояс
северо-восточного простирания шириной от 15
до 60 км [10]. На уровне современного эрозион-
ного среза в строении Владимир-Вятской зоны
нами дешифрирована система линеаментов, об-
разующих структурный рисунок закономерного

Рис. 1. Тектоническая схема Восточно-Европейской платформы (по данным [4, 9, 38], с изменениями и дополнениями). 
Показан (квадрат тонкой линией) регион исследования. 
Зоны Уральского орогенного пояса: Ск – Сакмарская; ЗУ – Западно-Уральская; Мг – Магнитогорская; Тг – Тагиль-
ская; ВУ – Восточно-Уральская; ЗР – Зауральская; БП – Башкирское поднятие (антиклинорий). 
1–6 – орогенные пояса: 1 – Рязано-Саратовский (шовная зона), 2 – Свекофеннский и Лапландско-Беломорско-
Среднерусско-Южно-Прибалтийский, 3 – Свеко-Норвежский, 4 – Норвежских каледонид, 5 – Уральский, 6 – Боль-
шого Кавказа; 7 – щиты (выступы фундамента на поверхность); 8 – погребенные выступы фундамента; 9 – область
развития платформенного чехла; 10 – Пучеж-Катункский кратер; 11 – крупнейшие разрывные нарушения 12 – про-
чие образования в обрамлении Восточно-Европейской платформы

60�

50�

60�

50�

100 км

10� 20� 30� 40� 50�

20� 30� 40� 50�

60�в.д.

Норвеж
ск

ие к
ал

ед
ониды

БАРЕНЦЕВО МОРЕ

Балтийский щит

П
ечорская

плита

Ф Е Н Н О С К А Н Д И Я

Карельский
блок (AR-PR1)

Кольский блок

(AR-PR
1 )

Лапландско-Беломорский пояс

Ботническ
ий     

  за
лив

Б
АЛ

ТИ
Й

С
КО

Е 
М

О
РЕ

Финский залив

Ю
жно

-П
ри

ба
лт

ий
ск

ий

по
яс

С р е д н е р у с с к и й  п о я с

У
р

а
л

Тиманс.ш.

С А Р М А Т И Я В О Л Г О -У РА Л И Я

Воронежский
выступ

Днепрово-Донецкий авлакоген

Украинский щит

Белорусский

выступ

Трансевропейская ш
овная зона

Прикаспийская
впадина

ЗУ

ЦУ

Тг

ВУ

ВУ

Мг

БП

Ск

ЗР

ЦУ

ЦУ
Москва

Великий Новгород

С. Петербург

оз. Ладож
ское

БЕЛОЕ МОРЕ

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

Скифская плитаБольшой Кавказ
ЧЕРНОЕ МОРЕ

АЗОВСКОЕ
МОРЕ

КАСП
И

Й
СКОЕ

М
ОРЕ

Свеко-Норвежскийороген(1.2–0.9 млрд лет)

Свеко-Норвежскийороген(1.2–0.9 млрд лет)

Свеко-Норвежскийороген(1.2–0.9 млрд лет)

Свеко-Феннский орогенСвеко-Феннский орогенСвеко-Феннский ороген
(1.9–1.7 млрд лет)(1.9–1.7 млрд лет)(1.9–1.7 млрд лет)

Витебск

Минск

Смоленск

р.
 Д

не
пр

р. Днепр

Киев

Харьков

Воронеж
Курск

р. Дон

р. Дон

Волгоград

Самара

Уфа

Н. Новгород

р. К
ама

р. К
ама

р.
 Б

ел
ая

р. Урал

р. Волга

р. С
ухона

Екатеринбург

Ростов-на-Дону

Астрахань



ГЕОТЕКТОНИКА  № 5  2023

ПРИРОДА ПУЧЕЖ-КАТУНКСКОЙ ИМПАКТНОЙ СТРУКТУРЫ 73

сочетания продольных и диагональных сдвигов
(см. рис. 2).

Плитный чехол Восточно-Европейской плат-
формы в пределах Владимир-Вятской зоны ослож-
нен системами складок и тектонических валов,
ориентированных продольно и диагонально к про-
стиранию зоны. Пространственное сочетание
структур Владимир-Вятской зоны, а также резуль-
таты тектонофизических исследований характе-
ризуют ее как крупное нарушение сдвигового
типа [10]. В центральном сегменте Владимир-
Вятской зоны расположен сигмоидальный планар-
ный изгиб (сдвиговый дуплекс), в котором распо-
ложен Пучеж-Катункский кратер (см. рис. 2).

В строении Пучеж-Катункского кратера обособ-
лено центральное поднятие ‒ Воротиловский вы-

ступ ‒ и окаймляющая его кольцевая депрессия,
во внешней периферии которой расположена об-
ширная кольцевая терраса [1, 2, 5–7, 10, 14, 17, 18,
30] (рис. 3, а; рис. 4).

Ассоциации пород, распространенные в райо-
не кратера, образуют цокольный, коптогенный
(эксплозивный) комплекс, а также заполняющие
кратер и перекрывающие его комплексы осадоч-
ных пород (см. рис. 3, б, в, г).

Цоколь Пучеж-Катункского кратера слагают
породы, испытавшие импактное воздействие.
Это сложно дислоцированные архейские образо-
вания фундамента Восточно-Европейской плат-
формы и перекрывающие их верхнедокембрий-
ско-фанерозойские толщи чехла, охватывающие

Рис. 2. Схема тектонического районирования центральной части Восточно-Европейской платформы.
Показано (квадрат линией красным) положение Пучеж-Катункского кратера. 
Зоны дислокаций: СР – Среднерусская, ВВ – Владимир-Вятская. 
1 – Среднерусский палеопротерозойский коллизионно-орогенный пояс; 2 – зоны тектонических нарушений на со-
временной поверхности; 3 – Пучеж-Катункский кратер; 4 – тектонические валы осадочного чехла; 5 – изогипсы
кровли фундамента; 6 – линеаменты и разрывы, выраженные на поверхности

ФЕННОСКАНДИЯ

С
р

е
д

н
е

р
у

с
с

к
и

й
 п

о
я

с

В
О

Л
Г

О
-

У
Р

А
Л

И
Я

1 2 3 4 5 6

р. Волга

р. Волга

р. Ветлуга

р. У
нжа

58�

56�

58�

56�

42� 48�

42� 48�

в.д.

с.ш.
Ярославль

ВВ

ВВ

СР

50 км
–1.8

–1.8
0

–1.8

–1.8

–1.8

–1.8

–1.8

–2.0

–2.0

–2.0

–2.0

–2.0

–2.0

–2.0

–2.2

–2.2

–2.2

–2.2

–2.2

–2.2

–2.5

–2.5

–2.5

–2.5

–2.5

–2.5

–3.5
–3.5–3.5

–3.5

–4.5

–4.5

–4.5–4.5

–4.5

–4

–3.5

–3.0

–3.0

–3.0–3.0

–3.0

–3.0 –3.0

–3.0–5.0

–5.0

–5.0

–5.0
–4.0

–3.0

–3.0
–3.0

–3.5

–3.5

–2.5

–2.5

–1.9

–1.9

–1.1

–1.4

–1.5

–1.5

–1.5

–1.5
–1.5

–1.5
–1.5

–1.5

–1.3

–1.6

–1.6

–1.6

–1.6

–1.7

Го
рь

ко
вс

ко
е 

вд
хр

.



74

ГЕОТЕКТОНИКА  № 5  2023

КОЛОДЯЖНЫЙ и др.

стратиграфический диапазон от верхнего венда
до нижнего триаса.

По результатам бурения комплексы чехла Во-
сточно-Европейской платформы, слагающие в рай-
оне Воротиловской скважины цоколь Пучеж-Ка-
тункского кратера, представлены верхневендскими
аргиллитами, терригенно-карбонатными породами
среднего и верхнего девона, каменноугольными

карбонатными породами, сульфатно-карбонатны-
ми породами нижней перми, преимущественно
терригенными красноцветными образованиями
верхней перми и нижнего триаса [5].

Выше залегают мезозойские толщи, с несогла-
сием перекрывающие цоколь Пучеж-Катункско-
го кратера, и заполняющие его эксплозивные
образования. На современной дневной поверх-

Рис. 3. Строение Пучеж-Катункской структуры (на основе [5, 10], с изменениями и дополнениями). 
(а)–(б) ‒ структурные схемы строения комплекса: (а) ‒ цокольного (кровля), (б) – коптогенного; (в) – геолого-струк-
турная схема со снятым кайнозойским чехлом; I‒I' ‒ линия разреза. (г) – структурная схема подошвы заполняющего
комплекса. 
1–5 – цокольный, заполняющий и перекрывающий комплексы: 1 – верхней перми, 2 – нижнего триаса, 3 – сред-
ней и верхней юры, 4 – нижнего мела; 5 – верхнего венда; 6 – архейского фундамента; 7–11 – коптогенный ком-
плекс: 7 – мегаблоковые брекчии, 8 – щебенчато-глыбовые полимиктовые брекчии, 9 – копто-кластиты, 10 – зювиты,
11 – щебенчато-глыбовые пестроцветные брекчии; 12 – изогипсы кровли цокольного комплекса; 13 – изогипсы кров-
ли заполняющего комплекса; 14 – грабенообразные троги; 15 – разрывы; 16 – внешний контур кольцевого желоба;
17 – Воротиловская скважина (центр Воротиловского выступа); 18 – местоположение точки опробования ПК-19
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ности из-под толщ, перекрывающих Пучеж-Ка-
тункский кратер, экспонированы красноцветные
преимущественно терригенные толщи верхней
перми и нижнего триаса, слагающие верхнюю
часть разреза цокольного комплекса (см. рис. 3).
Общая мощность осадочных пород чехла Восточ-
но-Европейской платформы в обрамлении крате-
ра составляет 1.8–2.5 км.

Эксплозивные образования раннеюрского (?)
возраста, слагают основную часть разреза кольце-
вой депрессии и прилегающую к ней кольцевую
террасу (см. рис. 3, б). Пост-импактные толщи
озерных отложений средней-верхней юры и ниж-
него мела заполняют остаточную депрессию Пу-
чеж-Катункского кратера (см. рис. 3, в). Значитель-
ную часть территории перекрывает маломощный
покров неогеновых и четвертичных аллювиаль-
ных, ледниковых (моренных и флювиогляциаль-
ных) отложений.

Согласно результатам бурения [5] Пучеж-Ка-
тункский кратер пронизывает венд‒палеозой-
ские и нижнетриасовые толщи чехла Восточно-
Европейской платформы и достигает архейские
комплексы фундамента. В центральной части кра-
тера установлены значительные импактные пре-
образования пород цокольного комплекса [17].

Воротиловский выступ амплитудой ~2 км ар-
хейского фундамента Восточно-Европейской плат-
формы прорывает толщи чехла, почти достигая со-
временной эрозионной поверхности (см. рис. 3, а, б;
рис. 4). На склонах выступа расположены уступы,
имеющие значительную (сотни метров) ампли-
туду. Вокруг сложенных породами фундамента

уступов развиты облекающие их мощные (сотни
метров) шлейфы мегаблоковых и щебенчато-глы-
бовых брекчий, обломочный материал которых
представлен кристаллическими породами, харак-
терными для фундамента (см. рис. 4).

Кольцевой желоб, обрамляющий Воротилов-
ский выступ, имеет диаметр 40–45 км и глубину
до 1.9 км (см. рис. 3, а). Желоб заполнен комплексом
импактитов ‒ полимиктовыми брекчиями раз-
личного типа, телами зювитов и тагамитов, воз-
никшими в процессе образования кратера за счет
деструкции и ударного плавления пород нижней
части разреза цокольного комплекса (см. рис. 3, б).
В основании разреза коптогенных образований
преобладают мегаблоковые брекчии, образован-
ные пластинами и блоками размером в сотни мет-
ров, сложенными породами венда и палеозоя.
Оценки размеров этих блоков в поперечнике со-
ставляют от 0.8 до 1.5 км [5] (см. рис. 4).

По материалам бурения [5] в этих образовани-
ях установлено сложное совмещение и надвига-
ние пластин разновозрастных комплексов пород,
отмечены повторения разрезов и их опрокинутые
последовательности. Эти нарушения рассматри-
ваются как широкая зона складчато-надвиговых
дислокаций, обрамляющая Воротиловский вы-
ступ [1, 2, 6, 18].

Мегаблоковые брекчии кольцевой депрессии
перекрыты щебенчато-глыбовыми полимикто-
выми брекчиями, местами ‒ зювитами и копто-
кластитами мощностью до 400 м (см. рис. 3, б).
Вдоль внешней периферии кольцевой депрессии
развита зона ступенчатых сбросов и расположен-

Рис. 4. Геолого-структурный разрез Пучеж-Катункского кратера по линии I–I′ (на основе [1, 2, 5, 10], с изменениями
и дополнениями). 
Обозначено: Вт – Воротиловская скважина (центр Воротиловского выступа), КТ – Кольцевая терраса, КЖ – кольце-
вой желоб, ЦП – центральное поднятие.
1 – архейский фундамент; 2–7 – отложения плитного чехла (цокольный комплекс): 2 – верхнего венда, 3 – девона,
4 – нижнего-среднего карбона, 5 – верхнего карбона, 6 – нижней перми, 7 – верхней перми; 8–10 – эксплозивные
(коптогенные) образования нижней юры (?): 8 – мегаблоковые брекчии, 9 – полимиктовые брекчии и зювиты,
10 ‒ пестроцветные брекчии (пучежская толща); 11–13 – отложения (заполняющий и перекрывающий комплексы):
11 – средней-верхней юры, 12 – нижнего мела, 13 – неогена и квартера; 14 – разломы; 15 – направления смещений
по разломам; 16 – скважины
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ная на удалении от центра кратера кольцевая тер-
раса (см. рис. 3, а; см. рис. 4).

В пределах кольцевой террасы широко рас-
пространены пестроцветные щебенчато-глыбо-
вые брекчии, которые здесь были выделены в ка-
честве пучежской толщи (свиты), сложенной в
основном из обломков пермских и триасовых
красноцветных обломочных и глинистых пород,
реже ‒ каменноугольных известняков (см. рис. 3, б).
Эти образования предположительно являются
отложениями радиальных эксплозивных грязека-
менных потоков, эродировавших поверхность
внешней кольцевой террасы Пучеж-Катункского
кратера. Внешняя граница кольцевой террасы со-
ответствует контурам распространения пестро-
цветных брекчий, относимых к пучежской толще.

В северной части Пучеж-Катункской структу-
ры цоколь террасы сложен преимущественно
толщами нижнего триаса, в юго-западной и юж-
ной частях он сложен толщами верхней перми.

В центре Пучеж-Катункского кратера импакт-
ные образования перекрыты толщей байосского
яруса средней юры (мощность до 340 м), сложен-
ной осадками пост-импактного озера, располо-
женного в кратере. Выше залегают толщи верхней
юры, нижнего мела и кайнозоя (общая мощность
достигает 162 м) [5] (см. рис. 3, в).

Куполообразный подъем юрских толщ в обла-
сти распространения нижнего мела в центре Пу-
чеж-Катункской структуры ‒ это признак прояв-
ления процессов воздымания и подновления
Воротиловского выступа фундамента, произошед-
шего в конце мезозоя или в кайнозое. Кроме того,
на возобновление воздымания Воротиловского
выступа указывает сложный характер подошвы
комплекса, заполняющего остаточную депрес-
сию (см. рис. 3, в, г).

Материалы сейсмического профилирования
указывают на то, что в палеозойских толщах цо-
кольного комплекса проявлен ряд кольцевых ва-
лов и сопряженных с ними взбросов, затухающих
по мере удаления от центра Пучеж-Катункской
структуры [5]. Помимо концентрических нару-
шений поверхность кольцевой террасы осложне-
на системой радиальных желобов, для которых
характерно резкое увеличение мощности импакт-
ных брекчий (см. рис. 3, а). Глубина этих радиаль-
ных желобов достигает 180 м при ширине 1–6 км
и протяженности 10‒30 км [10].

Оценки времени формирования Пучеж-Ка-
тункской структуры варьируют от раннего триаса
до средней юры [5, 43, 54]. Известны калий-арго-
новые датировки 5-ти проб тагамитов и импакт-
ного стекла в диапазоне от 183 ± 3 до 200 ± 3 млн
лет, что охватывает промежуток времени от плин-
сбахского века ранней юры до байосского века
средней юры [5].

Результаты 40Ar/39Ar датирования, выполнен-
ные методом ступенчатого нагревания 5-ти проб
импактных стекол, показали наиболее вероятный
интервал времени формирования Пучеж-Катунк-
ской структуры в интервале 192–196 млн лет (си-
немюрский век ранней юры) [43]. При этом не
исключено, что засорение импактных расплавов
ксеногенным материалом архейских пород обу-
словило удревнение изотопного возраста этих
импактитов. Палинологическое изучение копто-
генных полимиктовых брекчий, перекрывающих
их с несогласием озерных отложений (узольская
свита), а также подстилающих коптокластитов
брекчированных пород венда и девона, выявило
исключительно байосские споро-пыльцевые ком-
плексы [5]. На этом основании наиболее вероят-
ным временем импактного события и, соответ-
ственно, возраст импактитов Пучеж-Катункской
структуры, был принят байосский век средней юры.

ИСХОДНЫЕ МАТЕРИАЛЫ

Отбор проб

Главные структурные элементы кольцевой
террасы обрамления Пучеж-Катункского кратера
представлены концентрическими (с концентром
в кратере) нарушениями, а также системой ради-
альных грабенообразных трогов, образующих
радиально-лучистую структуру (см. рис. 3, а).
В краевых частях кольцевой террасы брекчии Пу-
чеж-Катункского кратера (далее – пучежские
брекчии) часто залегают со структурным несогла-
сием в виде маломощного покрова на сложно
дислоцированных образованиях верхней перми и
нижнего триаса. В пределах троговых структур
мощность пучежских брекчий существенно воз-
растает до 180 м. Складчато-разрывные структуры
комплекса пермско‒триасовых пород образуют
полистадийный структурный ансамбль, ранние
парагенезы которого не связаны с формировани-
ем Пучеж-Катункского кратера [10].

Нами изучены аллогенные пестроцветные брек-
чии пучежской толщи, которая практически пол-
ностью слагает обширную кольцевую террасу в
обрамлении Пучеж-Катункского кратера. Уча-
сток опробования расположен в краевой части
северо-западного сегмента кольцевой террасы
Пучеж-Катункского кратера, на правом берегу
р. Волга в районе Горьковского водохранилища,
на расстоянии 300 м севернее поселка Юшково
(см. рис. 3). На этом участке, в периферической
части поля выходов пучежских брекчий, залегают
преимущественно образования нижнего триаса.
Среди них расположены локальные выходы верх-
непермских пород в виде небольших складчатых
блоков, которые можно наблюдать только в при-
брежных уступах Горьковского водохранилища.
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В обнажении ПК-19, расположенном в точке с
координатами 57°07′17.01″ с.ш., 43°02′51.45″ в.д.,
экспонированы пестроцветные брекчии пучеж-
ской толщи, состоящей из разноразмерных об-
ломков и глыб верхнепермских, нижнетриасо-
вых, реже каменноугольных пород, помещенных
в красноцветный матрикс (рис. 5).

В матриксе брекчий беспорядочно располо-
жены разноразмерные (от 0.5 см до 10 м и более)
угловатые, часто с трапециевидными очертания-
ми сечений, эллипсоидальные, плитообразные
и линзовидные обломки, глыбы и пластины. Во
внутреннем строении некоторых глыб можно ви-
деть фрагменты замковых частей складок и слои с
более ранними деформационными структурами.
Кроме того, в этом обнажении нами встречены об-
ломки брекчий, представляющие собой примеры
структур типа “брекчия в брекчии”. Некоторые
обломки обладают признаками наложенных им-
пактных деформаций ‒ эти обломки смяты и рас-
плющены, а также образуют структуры вращения.

Глыбы и обломки в брекчиях представлены
пестроцветными породами, среди которых преоб-
ладают бурые и красно-коричневые разности ‒
песчаники и алевролиты, аргиллиты, глины и мер-
гели. Реже распространены обломки, сложенные
светло-серыми известняками и зеленовато-серы-
ми песчаниками. Глыбы и обломки, сложенные
красноцветными породами, часто окружены реак-
ционной рубашкой (восстановительные реакции и
переход трехвалентного железа в двухвалентное –
оглеение) голубовато-серого цвета (см. рис. 5).

Петрографическая характеристика проб

В обнажении ПК-19 из различных литологиче-
ских составляющих пучежских брекчий были
отобраны пробы ПК-19, ПК-19а, ПК-19б, весом
1–1.2 кг каждая (см. рис. 5, а‒в):

‒ ПК-19 (песчано-алеврит-глинистый матрикс
брекчий);

Рис. 5. Фотографии пестроцветных брекчий пучежской толщи, включающей крупные глыбы красноцветных пород,
окаймленных реакционной рубашкой (оглеение) светло-голубовато-серого цвета. 
(а) ‒ общий вид обнажения и места отбора проб ПК-19, ПК-19а и ПК-19б; (б) ‒ цементирующий матрикс брекчий
(проба ПК-19) и обломок красноцветного песчаника (проба ПК-19а); (в) ‒ увеличенный фрагмент фотографии (см.
фрагмент (б)).
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‒ ПК-19а (обломок красноцветных аркозовых
песчаников);

‒ ПК-19б (линза олигомиктовых слабо сце-
ментированных песчаников).

Проба ПК-19. Проба представляет песчано-
алеврит-глинистую породу, которая состоит из
мелких (0.2–0.01 мм) угловатых обломков, заклю-
ченных в глинисто-карбонатную (с примесью гип-
са) и глинисто-гидрослюдистую пелитоморфную
массу (рис. 6а, б).

Обломки составляют 30–40% объема породы,
матрикс – 60–70%. Порода имеет алевро-пели-
товую структуру и беспорядочную, локально ком-
коватую и флюидальную текстуру. Обломки пред-
ставлены кварцем, микроклином, слюдой, мик-
рокварцитами, карбонатными включениями и
рудными компонентами.

Проба ПК-19а. Проба представлена аркозо-
вым тонкозернистым песчаником (см. рис. 6, в–е).
Преобладающий размер обломков 0.1–0.12 мм,
максимальный – 0.25 мм (не более 5% обломков),
минимальный – 0.05 мм. Порода имеет псамми-
товую структуру и беспорядочную текстуру. Об-
ломочные зерна плохо окатаны (единично –
полуокатаны), плотно упакованы и составляют
до 90% (локально – 75%) объема породы. Цемент
гидрослюдистый, сгустковый (10–25% объема
породы), подвержен начальной стадии катагене-
тических преобразований. Преобладает поровый,
локально – базальный тип цементации. 

Обломки представлены кварцем (83%), руд-
ным компонентом (10%), плагиоклазом (<2%),
кластолитами (в осномном микрокварциты, 4%),
акцессорными минералами (преимущественно
циркон, <1%). Включения зерен акцессорного
циркона отличаются хорошей сохранностью и
часто – высокой концентрацией.

Проба ПК-19б. Проба представляет мелкозер-
нистый олигомиктовый слабо сцементирован-
ный песчаник (песок), состоящий преимуще-
ственно из обломков кварца (90%), полевых
шпатов и слюд (10%). Обломки плохо и средне
окатаны, слабо сцементированы в некоторых
комковатых объемах глинистым веществом, лег-
ко рассыпаются даже при слабом механическом
воздействии.

МЕТОДИКА
Технология выделения зерен детритового циркона

Отобранные для выделения зерен детритового
циркона пробы были дезинтегрированы вручную
в чугунной ступке. Измельченный материал про-
пущен через одноразовое капроновое сито с диа-
метром ячеек 0.25 мм, затем отмучен в проточной
водопроводной воде и после просушивания раз-
делен в тяжелой жидкости ГПС-В.

Полученная фракция тяжелых (с удельным
весом >2.95 г/см3) минералов была подвергнута
магнитной сепарации. Из немагнитной части
фракции тяжелых минералов зерна детритового
циркона были выбраны вручную и имплантиро-
ваны в эпоксидную шашку Ø = 1″, которая была
сошлифована до середины типичного размера
зерна и отполирована.

Анализ зерен циркона. Все имплантированные
в эпоксидные шашки зерна детритового циркона
были исследованы с помощью оптического мик-
роскопа Olympus BX- 43 (Olympus Corporation, Ja-
pan) с камерой Lumenera INFINITY ANALYZE
(Lumenera Corporation, Canada) и выборочно в ка-
тодных лучах на электронном микроскопе TES-
CAN VEGA3 LMH с системой энергодисперси-
онного микроанализа AztecLive Lite Ultim Max 40
(TESCAN, Czechoslovakia). Все зерна ‒ слабо-,
средне- и сильно-окатанные кристаллы, неока-
танных (сохранились острые вершины) или пол-
ностью окатанных (до фактически сферической
формы) зерен не зафиксировано (рис. 7).

Редкие зерна сохранили форму правильно
оформленных кристаллов, большинство зерен
детритового циркона это – части таких кристал-
лов или зерна, изначально имеющие очень слож-
ное строение, вплоть до бесформенных образо-
ваний.

Большинство зерен содержат многочисленные
включения разной природы. Иногда включения
имеют игольчатую форму и наиболее вероятно
представляют собой кристаллы апатита. В неко-
торых зернах можно идентифицировать древние
ядра.

U‒Pb ДАТИРОВАНИЕ ЗЕРЕН 
ДЕТРИТОВОГО ЦИРКОНА

U‒Th‒Pb изотопное датирование циркона
методом масс-спектрометрии с индуктивно свя-
занной плазмой с лазерной абляцией (LA-ICP-MS)
выполнено в Центре коллективного пользования
лаборатории химико-аналитических исследова-
ний ГИН РАН (г. Москва, Россия). Для лазерного
отбора пробы использована система лазерной
абляции NWR-213 (Electro Scientific Industries,
USA), совмещенная с магнитосекторным ICP
масс-спектрометром высокого разрешения Ele-
ment-2 (Thermo Fisher Scientific, USA).

Непосредственно перед измерением шашки с
цирконами промывали в ультразвуковой ванне в
5%-ном растворе HNO3, затем споласкивали в
дистиллированной воде и сушили на воздухе.
Перенос испаренного лазером вещества осу-
ществлялся потоком гелия с последующим подме-
шиванием к нему газифицированного аргона. Для
снижения уровня газового фона и повышения ста-
бильности аналитического сигнала применялась
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Рис. 6. Микрофотографии шлифов проб, отобранных в пестроцветных брекчиях (пучежская толща). 
(а)‒(б) ‒ проба ПК-19 – песчано-алеврит-глинистый матрикс брекчий; (в)‒(е) ‒ проба ПК-19а – обломок аркозовых
красноцветных песчаников. 
Николи: слева – параллельные, справа – скрещенные.

(a) (б)

(в) (г)

(д) (е)

250 �m 250 �m

25 �m25 �m

100 �m 100 �m
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тонкая фильтрация и перемешивание газовых
потоков. При проведении изотопного анализа
были использованы следующие операционные
параметры.

Характеристика проведенных процедур на масс-
спектрометре Element-2:

‒ измеряемые массы – 206, 207, 208, 232 и 238;
‒ время сканирования пика (sampling time) –

3, 4, 2, 2, 2 мс соответственно;
‒ доля ширины массового пика (mass win-

dow) – 8%;
‒ количество сканирований в массовом пике

(samples per peak) – 50;
‒ количество сканов 800;
‒ время измерения фонового сигнала 15 с;
‒ время абляции 30 с;
‒ мощность RF-генератора 1100 Вт;
‒ расход подмешиваемого газа (Ar) 0.910 л/мин.

Параметры лазерного (NWR-213) пробоотбора:
‒ диаметр пятна 25 мк;
‒ частота 5 Гц;
‒ плотность излучения 3–5 Дж/см2;
‒ расход газа-носителя (He) – 0.900 л/мин.
Настройка масс-спектрометра состояла в до-

стижении максимальной чувствительности изме-
рения (по сигналу U+) и минимального уровня
оксидов (по отношению UO+/U+) путем варьи-
рования некоторых операционных параметров
(скорость потоков газа, мощность генератора, по-
ложение горелки масс-спектрометра и т.д.).

Калибровка всех изотопных измерений прове-
дена по внешнему стандарту с использованием
циркона GJ-1 [35, 47]. Качество всех выполнен-
ных анализов было оценено путем последова-
тельного измерения неизвестных образцов и
контрольных стандартов циркона 91500 [61–63] и
Plešovice [58].

Рис. 7. Оптические изображения зерен детритового циркона из проб ПК-19, ПК-19а и ПК-19б. 
Обозначено: номер анализа (суффикс в обозначении пробы); кратер лазерной абляции (кружок Ø = 25 мкм); возраст
(млн лет).
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Для циркона GJ-1, 91500 и Plešovice в ходе из-
мерений получены средневзвешенные оценки
возраста (±2σ) 600.4 ± 2.4 (n = 95), 1066 ± 12 (n = 22)
и 337 ± 3 (n = 22) млн лет. Эти значения в пределах
ошибки измерения соответствуют аттестованным
по изотопному отношению 206Pb/238U средневзве-
шенными значениями возраста (±2σ) 601.9 ± 0.4,
1063.5 ± 0.4 и 337.2 ± 0.1 млн лет, полученными
методом CA-ID-TIMS [44].

Обработка первичных аналитических данных
выполнена с помощью программ GLITTER [39],
Isoplot/Ex [53, 65] и IsoplotR/Ex [59, 66]. Для кор-
рекции на обычный свинец использована про-
грамма ComPbCorr [64], теоретические основы
коррекции и формулы изложены в [33]. Наруше-
ниям изотопной U‒Th‒Pb системы зерен цирко-
на даны оценки, исходя из измеренных содержа-
ний изотопов свинца 206Pb, 207Pb и 208Pb в цирконе
и известных соотношений изотопов свинца, ко-
торые в программе ComPbCorr [64] приняты как
206Pb/204Pb = 18.7, 207Pb/204Pb = 15.628, 208Pb/204Pb =
= 38.63.

Для характеристики степени дискордантности
анализов нами использованы величины D1 и D2,
которые рассчитаны по формулам:

(1)

и

(2)

Для построения гистограммы и кривой плот-
ности вероятности (КПВ) были использованы
результаты анализов (кондиционные датировки),
удовлетворяющие следующим условиям:

‒ –5% < D1 и D2 < 10%;
‒ аналитическая ошибка измерений обеспе-

чивает точность оценки возраста <50 млн лет;
‒ поправка на общий свинец меняет возраст

<20 млн лет.
Для датировок древнее 1 млрд лет, возраст рас-

считан по изотопному отношению 207Pb/206Pb,
для датировок моложе 1 млрд лет ‒ по изотопно-
му отношению 206Pb/238U [36].

РЕЗУЛЬТАТЫ U-Pb ИЗОТОПНОГО 
ДАТИРОВАНИЯ

Для U‒Pb изотопного датирования по резуль-
татам анализа оптических изображений зерен
детритового циркона в них были намечены участ-
ки диаметром ~25 мкм, свободные от минераль-
ных и других включений, трещин, дефектов и ме-
тамиктных зон. В более чем 10% зерен таких обла-
стей наметить не удалось.

= ×
× −207 235 206 238

D1 100%

[возраст( Pb U) возраст( Pb U) 1]

= ×
× −207 206 206 238

D2 100%

[возраст( Pb Pb) возраст ( Pb U) 1].

Анализы выполнены для 197 зерен детритово-
го циркона из проб ПК-19, ПК-19а и ПК-19б в
следующих количествах (Приложение 1: Табл. S1):

‒ 71 зерно (ПК-19);
‒ 80 зерен (ПК-19а);
‒ 46 зерен (ПК-19б).
Используемая нами для обработки первичных

аналитических данных программа GLITTER [39]
дает возможность видеть развертку по времени
(аналитический сигнал) количества поступаю-
щих на детекторы ионов 207Pb, 206Pb, 208Pb, 238U и
232Th по мере проникновения луча лазера внутрь
исследуемого зерна циркона, т.е. по мере испаре-
ния вещества из все более и более глубинных
частей зерна. Разные части аналитического сиг-
нала соответствуют разным частям зерна циркона
(рис. 8).

Одной из задач нашего исследования было об-
наружение возможных нарушений в U‒Th‒Pb
изотопной системе изученных зерен детритового
циркона или их частей в результате импактного
воздействия.

U‒Pb изотопно-геохронологическое изучение
циркона из пород, слагающих Воротиловский
выступ фундамента в центре Пучеж-Катункского
кратера, показало частичную потерю радиоген-
ного свинца в значительной части изученных зе-
рен циркона, произошедшую под воздействием
импактного события [17] (рис. 9, а).

Поэтому при анализе аналитического сигнала
изученных нами зерен детритового циркона из
проб ПК-19, ПК-19а и ПК-19б мы проводили вы-
деление возможных кайм и ядер или разнород-
ных частей в зернах. Для восьми зерен детритово-
го циркона замеры были выполнены в двух точках.

Для большинства U‒Pb-изотопных анализов
зерен детритового циркона из проб ПК-19, ПК-19а
и ПК-19б характерна очень высокая вариабель-
ность аналитической записи.

Запись аналитического сигнала состоит из от-
дельных фрагментов, для которых характерны за-
метные, а иногда сильные, различия. Это свиде-
тельствует об изотопной неоднородности изучен-
ных частей зерен и существовании разнородных
фрагментов в этих зернах и/или наличии микро-
скопических включений.

Во многих случаях мы получили два, иногда
три, а в единичных случаях ‒ даже четыре оценки
возраста в одном зерне детритового циркона по
различным частям аналитической записи (см.
рис. 8). При этом большинство аналитических
замеров показали почти идеальный уровень кон-
кордантности полученных возрастных оценок
(см. рис. 9, б–е).

Анализ 71-го зерна циркона (проба ПК-19).
Проба ПК-19 охарактеризована изотопным ана-
лизом 71-го зерна детритового циркона. В 11-ти
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случаях аналитический сигнал позволил получить
две оценки возраста для каймы и ядра, ‒ всего по-
лучено 82 значения возраста (см. рис. 9, б, в, д).

Из 82-х вычисленных значений возраста 5 да-
тировок оказались некондиционными, ‒ осталь-
ные 77 значений были использованы для постро-
ения КПВ, на которой проявлены пики 255, 282,
316, 344, 360, 382, 428, 468 млн лет (рис. 10, а).

Зерна циркона из рассматриваемой пробы
имеют широкий диапазон возрастов – от 253 до
2710 млн лет, при этом значимый частотный пик
формирует только палеозойская (урало‒герцин-
ская) популяция (88%) с максимумом 344 млн лет.

Остальные возрасты образуют на КПВ низкое
плато в пределах мезопротерозойской части вре-
меннóй (возрастной) шкалы (1026–1684 млн лет
(10%)) и только одно зерно циркона имеет архей-
ский возраст (2710 млн лет) (см. рис. 10, а).

Содержания U варьируют от 20 до 902 г/т, Th –
от 24 до 1016 г/т, величины отношения Th/U –
от 0.42 до 2.35.

Анализ 81-го зерна циркона (проба ПК-19а).
Из пробы ПК-19а изучено 81 зерно детритового
циркона. Во многих случаях нам удалось полу-
чить по два, иногда ‒ по три, в двух случаях ‒ че-
тыре значения возраста по одному аналитическо-

му сигналу, ‒ всего получено 136 значений воз-
раста (см. рис. 9, б, е).

Для ядра зерна № а60 получены очень низкие
содержания U = 1.8 г/т и Th = 0.07 г/т, которые
дали аномально низкую величину Th/U = 0.04.
Эта датировка составила 414 ± 22 млн лет, при
D1 = –0.5%, D2 = –2.9%, но из-за большой ана-
литической ошибки она исключена из дальней-
шего рассмотрения.

Для анализа № а26 получены содержания U =
= 28 г/т и Th = 492 г/т, которые обусловили ано-
мально высокое значение Th/U = 17.7 (см. рис. 9, ж).
Возрастная оценка для этой датировки сильно
дискордантная (D1 = 73.1%, D2 = 344.2%) и по
этой причине также исключена из дальнейшего
рассмотрения.

Всего 129 датировок кондиционны и исполь-
зованы для построения КПВ, на которой прояв-
лены пики – 267, 290, 321, 345, 364, 382 и 446 млн
лет (см. рис. 10, б). Датировки распределены в
возрастном диапазоне от 264 до 1971 млн лет, в
пределах которого статистически значимые ча-
стотные пики во многом аналогичны таковым
для пробы ПК-19 (см. рис. 10 а, б).

Доминируют палеозойские датировки (96%),
образующие главный частотный пик с максимумом

Рис. 8. Развертка по времени аналитического сигнала на счетчике числа изотопа 238U масс-спектрометра при анализе
зерна № а78 в пробе ПК-19а с разметкой цветными фонами частей записи, соответствующих оценкам возраста: 264 ± 3,
287 ± 3, 322 ± 3 и 361 ± 4 млн лет.
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364 млн лет, остальные 6 датировок рассеяны в
широком интервале возрастов (см. рис. 10, б).

За исключением анализа по ядру зерна № а60,
содержание U варьирует от 25 до 902 г/т, Th от 18
до 1164 г/т, Th/U от 0.15 до 2.03 (см. рис. 9, ж).

Более 1/3 всех анализов (50 анализов) показа-
ли Th/U > 1, из них семь анализов Th/U > 1.5.

Анализ 46-и зерен циркона (проба ПК-19б). Из
пробы ПК-19б проанализировано 46 зерен детри-
тового циркона, для которых получено 49 значе-

ний возраста (см. рис. 9, б, г). Для 5-ти из этих зе-
рен нами вычислено по два значения возраста –
для кайм и ядер. Только одно измерение № а49
оказалось сильно дискордантным, с большой ана-
литической ошибкой (возраст 4752 ± 40 млн лет,
D1 = 18.5%, D2 = –6.7%), ‒ это измерение ис-
ключено из дальнейшего рассмотрения. Остальные
48 датировок оказались кондиционны и исполь-
зованы для построения КПВ (см. рис. 10, в). По-
лученные датировки распределены в возрастном
диапазоне от 278 до 3085 млн лет, образуя значимые

Рис. 9. Диаграммы U‒Th‒Pb изотопной системы зерен циркона проб ПК-19, ПК-19а и ПК-19б из Пучеж-Катункско-
го кратера. 
(а) – сводная диаграмма с конкордией для всех изученных зерен циркона из пород Воротиловского выступа, (по [17]);
(б)‒(ж) – результаты изучения зерен детритового циркона из эксплозивных брекчий северо-западной периферической
части Пучеж-Катункского кратера; (б) – линия конкордии и эллипсы 95% доверительного интервала измерений (±1σ)
для U‒Pb датировок, (в)‒(е) ‒ увеличенный фрагмент (б); (ж) – диаграмма вариаций содержаний U и Th в изученных
зернах детритового циркона (анализ № 19а-60 (U = 1.8 г/т, Th = 0.07 г/т, Th/U = 0.04) на диаграмме не показан). 
1 – слабо-ударно-метаморфизованные плагиогнейсы и амфиболиты, расположенные >3500 м; 2 – умеренно удар-
но-метаморфизованные гнейсы и граниты, расположенные >3500 м; 3 ‒ интенсивно ударно-метаморфизованные
гнейсы из части аутигенной брекчии, расположенной над кровлей цокольного комплекса; 4 – долериты; 5 – зюви-
ты; 6‒8 ‒ эллипсы измерений (пробы): 6 – ПК-19б, 7 – ПК-19а, 8 – ПК-19б; 9‒11 ‒ содержания U и Th (пробы):
9 – ПК-19, 10 – ПК-19а, 11 – ПК-19б
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Рис. 10. Гистограммы и КПВ распределения U‒Pb изотопных возрастов зерен детритового циркона из проб ПК-19,
ПК-19а, ПК-19б и верхнепермских песчаников Московской синеклизы, разрез Жуков овраг (по данным [31]). 
На врезках показан палеозойский интервал возрастов. 
(а) ‒ КПВ-проба ПК-19; (б) ‒ КПВ-проба ПК-19а; на врезке дополнительно показаны КПВ возрастов для ядер (ли-
ния оранжевым) и оболочек (линия фиолетовым); (в) ‒ КПВ-проба ПК-19б и верхнепермские песчаники Москов-
ской синеклизы, разрез Жуков овраг; 
1‒4: КПВ для: 1 ‒ проб ПК-19, ПК-19а и ПК-19б, 2 ‒ верхнепермских песчаников Московской синеклизы, разрез
Жуков овраг, 3 ‒ ядер зерен циркона из пробы ПК-19а, 4 ‒ оболочек зерен циркона из пробы ПК-19а; 5 ‒ гистограм-
мы для проб ПК-19, ПК-19а и ПК-19б
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пики на гистограмме и КПВ в интервалах возрас-
тов во многом аналогичных таковым, получен-
ным для проб ПК-19 и ПК-19а (см. рис. 10).

Количественное распределение датировок по
возрастным интервалам относительно равномер-
ное. Палеозойская популяция, образующая на
КПВ частотный пик 347 млн лет, представлена
12-ю датировками. В пределах этой популяции
отмечены второстепенные пики имеющие значе-
нии – 278, 314, 347, 367, 385 млн лет.

Для неопротерозойского (3 датировки, 583,
936, 958 млн лет) и мезопротерозойского (24 дати-
ровки) интервалов возрастной шкалы выявлен
ярко выраженный пик со значением 1043 млн лет.
По количеству датировок этот пик сопоставим с
палеозойскими пиками, выявленными для пробы
ПК-19б. Остальные экстремумы на КПВ для ме-
зопротерозойской генерации (пики 1165, 1333,
1396, 1466, 1519 млн лет), поддержанные 3–4 дати-
ровками, образуют относительно ровное плато.
Группа позднепалеопротерозойских датировок
представлена 8-ю значениями с частотными пи-
ками 1665, 1692, 1772 млн лет. Только один анализ
№ а59 показал архейское значение возраста –
3085 ± 10 млн лет (D1 = 0.03%, D2 = –0.03%).

Содержание U варьирует от 37 до 562 г/т, Th –
от 31 до 368 г/т, величина Th/U варьирует от 0.26
до 2.28. Для 20-ти анализов получены величины
Th/U > 1, из них для 4-х анализов – Th/U > 1.5.

Вариации величин Th/U в зернах 
детритового циркона

Для анализов зерен детритового циркона из
всех трех проб (за исключением ядра зерна № 60
из пробы ПК-19а) содержание U варьирует от 20
до 903 г/т, Th – от 18 до 1164 г/т, а величина Th/U
варьирует от 0.15 до 17.7 (см. рис. 9, ж).

Очевидных различий между пробами ПК-19,
ПК-19а и ПК-19б по содержаниям U и Th в зер-
нах циркона не зафиксировано, как и закономер-
ностей на диаграммах Th/U vs U‒Pb возраст цир-
кона (см. рис. 9, ж).

В 51% анализов зафиксированы величины
Th/U от 0.5 до 1.0, которые обычно считаются
статистически присущими магматогенному цир-
кону из кремнекислых и средних пород [45, 50, 55]
(см. рис. 9, ж).

Одновременно присутствует значительное ко-
личество зерен циркона (40%) с более высокими
отношениями Th/U > 1, при этом 8% превышают
1.5. Такие значения часто фиксируют в цирконе
из меланократовых (мафических) пород и/или
пород, которые сформированы в обстановках ме-
таморфизма высоких температур, низких и сред-
них давлений [48, 52, 60].

Один анализ показал значение Th/U < 0.1. Та-
кие низкие значения Th/U считают статистиче-

ски свойственными метаморфогенным кристал-
лам циркона.

Было показано, что в цирконе из эклогитов ча-
сто фиксируют пониженные (<0.1) величины
Th/U, а также пониженные абсолютные содержа-
ния Th (3 г/т и ниже) и U (100 г/т и ниже), вместе
с другими особенностями содержания редкозе-
мельных элементов [57]. При этом пониженные
(<0.1) величины Th/U редко, но фиксируют в
цирконе из магматических пород, например, в
очень редких (экзотических) породных комплек-
сах ультра низкотемпературных гранитоидов [40].

Таким образом, полученные содержания U и
Th в изученных зернах циркона из проб ПК-19,
ПК-19а и ПК-19б могут означать, что среди пер-
вичных источников их родительских пород ши-
рокое распространение имели меланократовые
(мафические) породы и/или метаморфические
породы высоких температур, низких и средних дав-
лений.

Интерпретация возрастов ядер 
и оболочек зерен циркона

При изучении зерен детритового циркона из
всех трех проб был сделан акцент на определение
возрастов для разных частей исследуемых зерен
как за счет пробоотбора из разных частей зерен
циркона, так и за счет интерпретации разных
частей полученного аналитического сигнала (см.
рис. 7, см. рис. 8).

Если разные элементы строения изучаемой
брекчии были совместно подвержены единовре-
менному внешнему термальному воздействию,
которое могло вызвать формирование оболочек
одного и того же возраста у зерен детритового
циркона, то в этом случае можно ожидать относи-
тельно узкий интервал возрастов этих оболочек и
мономодальное распределение их датировок на
КПВ. Частотный максимум датировок оболочек
должен соответствовать возрасту термального со-
бытия, при этом датировки ядер в изученных зер-
нах циркона могут быть самыми разными.

Полученные нами наборы возрастов, которые
интерпретированы как возрасты оболочек, рас-
пределены в широком возрастном диапазоне и не
образуют мономодального распределения в соот-
ветствующих КПВ.

Для наиболее статистически представительно-
го набора возрастов оболочек по пробе ПК-19а,
наряду с главным пиком ~321 млн лет, также про-
явлены второстепенные (~346 млн лет, примерно
2/3 от главного пика) и слабые пики (см. рис. 10, б
(врезка)).

Интерпретации единовременного внешнего
воздействия на брекчии также не соответствуют
несколько анализов, по аналитическому сигналу
которых удалось получить более двух возрастов.
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По аналитическому сигналу № а78 из пробы
ПК-19а нами было вычислено четыре значения
возраста, значимо различающиеся с учетом ошиб-
ки измерения – 264 ± 3, 287 ± 3, 322 ± 3 и 361 ±
± 4 млн лет, все с хорошей степенью конкордант-
ности (см. рис. 8).

Если значение 361 млн лет интерпретировать
как возраст ядра, а возраст 322 млн лет (соответ-
ствующий главному пику на КПВ для оболочек)
как возраст оболочки, то тогда более молодые
возрасты 264 и 287 млн лет должны быть проин-
терпретированы как возрасты еще более молодых
оболочек. Это подразумевает более сложную ис-
торию этого зерна циркона, чем единовременное
внешнее воздействие.

Ни в одном случае, когда были получены древ-
ние докембрийские датировки (суммарно по всем
трем пробам: неопротерозой – 4, мезопротерозой –
32, палеопротерозой – 13, архей – 2 датировки),
не удалось получить второго возрастного значения.

Таким образом, особенности распределения
возрастов оболочек и ядер, зафиксированные в
зернах детритового циркона из брекчий Пучеж-
Катункского кратера, мы объясняем не воздей-
ствием импактного события, а происхождением
зерен детритового циркона из родительских по-
род, которые были сформированы в длительно
функционирующей почти на протяжении всего
палеозоя магматической системе.

В этой системе были проявлены неоднократ-
ные магматические активизации, в ходе которых,
наряду с генерацией первичных зерен циркона,
происходило обрастание более древних зерен без
существенного нарушения их U‒Pb изотопных
систем более молодыми оболочками. Это обыч-
ные процессы в магматических камерах длитель-
но существующих вулканических дуг. В частности,
такие магматические системы функционировали
в палеозойских вулканических дугах, впослед-
ствии вовлеченных в строение эпипалеозойского
Уральского орогена.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Возможные источники зерен циркона 

пестроцветных брекчий пучежской толщи
Пучеж-Катункский кратер вскрывает архей-

ские комплексы кристаллического фундамента,
что может вести к предположению об участии
этих образований в масштабных эксплозивных
выбросах, а в некоторых зернах детритового цир-
кона – о нарушении первичных U‒Pb изотопных
соотношений в результате сильного импактно-
теплового и механо-физического воздействия.

На основе U‒Pb изотопно-геохронологиче-
ского изучения 159-ти зерен циркона из 13-ти об-
разцов амфиболитов и гнейсов различного соста-
ва, слагающих Воротиловский выступ фундамента,

и прорывающих эти метаморфические образова-
ния даек долеритов, а также зювитов (1 образец),
было определено, что импактное событие приве-
ло к разным степеням нарушения U‒Th‒Pb изо-
топной системы в древних кристаллах циркона,
обусловленным частичной потерей радиогенного
свинца, и выявлено три возрастные группы зерен
циркона [17]:

‒ 1-ая группа ‒ кристаллы циркона со значе-
ниями 207Pb/206Pb возраста 2492–2556 млн лет и
низкой 1–3% дискордантностью составляют 22%
изученной совокупности, для кристаллов цирко-
на этой группы характерны выдержанные высо-
кие значения Th/U в среднем ~1.18;

‒ 2-ая группа ‒ кристаллы циркона со значе-
ниями 207Pb/206Pb возраста 1945–2025 млн лет и
относительно низкой <10% (обычно 1–4%) дис-
кордантностью составляют 45% изученной сово-
купности и преобладают в большинстве проб,
включая зювит, величины Th/U в кристаллах
циркона этой группы варьируют в широком диа-
пазоне 0.01–0.83, но всегда меньше 1 (в среднем
0.30);

‒ 3-я группа ‒ кристаллы циркона, для кото-
рых получены оценки возраста с высокой дискор-
дантностью >10%, составляют 33% изученной
совокупности кристаллов, отобранных из интен-
сивно импактно-метаморфизованных пород ‒
величины Th/U в кристаллах циркона этой груп-
пы также варьируют в широком диапазоне 0.03–
1.09 (в среднем 0.44).

Ни в одной из изученных нами проб из пучеж-
ских брекчий не выявлен циркон с возрастными
и Th/U параметрами, соответствующими пара-
метрам циркона 1-ой группы из плагиогнейсов,
амфиболитов и долеритов Воротиловского вы-
ступа фундамента (см. рис. 9, а, б).

Возрастной интервал 2-ой группы 1.945–
2.025 млрд лет, в пределы которого попадает 45%
возрастов изученной совокупности кристаллов
циркона из пород Воротиловского выступа фун-
дамента, в изученных нами пробах представлен
по-разному. В песчано-алеврит-глинистой связу-
ющей массе (матриксе) пестроцветных пучеж-
ских брекчий пробы ПК-19, а также в олигомик-
товых песках (песчаниках) пробы ПК-19б, слага-
ющих в этих брекчиях одну из линз, датировки
детритового циркона, попадающие в этот диапазон,
отсутствуют (см. рис. 10, а, в). В пробе ПК-19а,
отобранной из обломка красноцветного песчани-
ка в пестроцветных пучежских брекчиях, только
одна датировка детритового циркона с возрастом
1.977 млрд лет попала в возрастной интервал
1.945–2.025 млрд лет (см. рис. 10, б).

В породах кристаллического фундамента и зю-
витах Пучеж-Катункской структуры кристаллы
циркона 3-ей группы с высоким уровнем дискор-
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дантности и признаками планарных внутрикри-
сталлических деформаций составляют 33%.

Однако высокий уровень конкордантности
подавляющего большинства полученных датиро-
вок зерен детритового циркона из проб ПК-19,
ПК-19а и ПК-19б свидетельствует о том, что в ис-
следованных зернах отсутствуют признаки массо-
вого интенсивного импактного воздействия на
U‒Th‒Pb изотопную систему (см. рис. 9, б‒е).

Таким образом, зерна циркона с возрастными
параметрами и заметной степенью дискордант-
ности, характерные для раннедокембрийских ме-
таморфических и магматических комплексов Во-
ротиловского выступа фундамента Восточно-Ев-
ропейской платформы, а также развитых здесь
зювитов, охарактеризованных в [17], среди зерен
детритового циркона группы проб ПК-19 не за-
фиксированы. Это позволяет полагать, что экс-
плозивный выброс из Пучеж-Катункского кратера,
в центре которого экспонирован выступ кристал-
лического фундамента, имел локальный характер
и на расстоянии 40 км от эпицентра взрыва цир-
коновые метки кристаллических комплексов Во-
ротиловского выступа не обнаружены.

Более того, зерна детритового циркона изу-
ченных проб из эксплозивных брекчий не несут
признаков массовой нарушенности U‒Pb изо-
топной системы. Это может означать, что им-
пактно-термальное воздействие эксплозии, свя-
занной с Пучеж-Катункским кратером, было
проявлено локально только в его центральной ча-
сти и практически не повлияло на первичные
изотопные соотношения в зернах циркона, обна-
руженных в краевой части кольцевой террасы Пу-
чеж-Катункского кратера.

При анализе гистограммы и КПВ, характери-
зующих количественное распределение датировок
детритового циркона по возрастным интервалам,
выявлен резко преобладающий пик палеозойских
(уральско‒герцинских) датировок в пробах ПК-19
(матрикс брекчий) и ПК-19а (обломок песчаника
в брекчиях) (см. рис. 10 а, б). По отношению к
этому пику все остальные группы датировок дет-
ритового циркона существенно более слабо пред-
ставлены.

В пробе ПК-19б (линза песков/песчаников в
брекчиях) этот пик также присутствует, но он в
значительной степени нивелирован по отноше-
нию к другим модам распределения зерен детри-
тового циркона по возрастным группам.

По нашему мнению, рассматриваемая линза
песков, охарактеризованная пробой ПК-19б, об-
разовалась в результате многократного перемыва
вмещающих пород, обусловившего выравнивание
количественных соотношений возрастных попу-
ляций зерен детритового циркона. В результате
этого перемыва и переотложения резко диффе-
ренцированные распределения зерен детритово-

го циркона, зафиксированные в пробах ПК-19
и ПК-19а, приобрели сглаженный вид, обуслов-
ленный выравниванием количественных соотно-
шений зерен детритового циркона различного
возраста.

Особенности залегания рассматриваемых пес-
ков в линзовидной полости брекчий позволяют
полагать, что эти пески, возможно, были сфор-
мированы в результате циркуляции флюидов/
подземных вод и представляют собой разновид-
ность флюидизатов.

Палеозойский пик (уральский провенанс-сиг-
нал) во всех изученных пробах ПК-19 указывает
на местоположение главной питающей провин-
ции в области эпипалеозойского Уральского оро-
гена.

Ранее было отмечено, что резко доминирую-
щий уральский сигнал в датировках зерен детри-
тового циркона характерен для нижнетриасовых
песчаников Московской синеклизы (опорный
разрез Жуков овраг) [31]. При этом в верхнеперм-
ских песчаниках этого же разреза, помимо ураль-
ской, была выявлена существенная по количеству
популяция мезопротерозойских зерен детритово-
го циркона. Это указывает на принципиальное
изменение путей транспортировки терригенного
материала в Московский бассейн на рубеже пер-
ми и триаса [31]. В позднепермское время, наряду
с поступлением материала из Уральского орогена
(палеозойская популяция зерен детритового цир-
кона), значительная часть материала поступала
также со стороны Фенноскандии (мезопротеро-
зойская популяция зерен детритового циркона).

По полученным нами данным в брекчиях
Пучеж-Катункского кратера почти отсутствуют
архейские зерна, но в Фенноскандии архейские
комплексы широко развиты наряду с мезопроте-
розойскими и палеопротерозойскими.

В позднепермско‒раннетриасовое время Ураль-
ское герцинское горное сооружение тектониче-
ски доминировало в области Восточно-Европей-
ской платформы, а Свеко-Норвежский ороген
Фенноскандии к тому времени был эродирован
(рис. 11).

Такая палеогеографическая обстановка указы-
вает на направление основного седиментацион-
ного потока в Московскую синеклизу со стороны
Уральского края Восточно-Европейской плат-
формы, а не со стороны Фенноскандии.

При этом имеющиеся данные о характере рас-
пределения возрастов зерен детритового циркона
в обломочных породах из толщ, участвующих в
строении реликтов Уральского герцинского гор-
ного сооружения (терригенные отложения ашин-
ской серии), однозначно указывают на то, что эти
толщи определенно могли быть вторичным ис-
точником мезопротерозойской популяции зерен
детритового циркона.
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Было показано, что в песчаниках ашинской
серии, распространенной в северных районах
южного сегмента Западно-Уральской мегазоны,
зерна детритового циркона с мезопротерозойски-
ми возрастами составляют 70% и более от общего
количества изученных зерен [11‒13].

Это подтверждает, что обломочный материал,
снос которого с Уральского герцинского горного

сооружения произошел в поздней перми, мог со-
держать одновременно уральский провенанс-
сигнал (палеозойские зерна детритового циркона
с возрастами 340‒360 млн лет) и ашинский про-
венанс-сигнал (зерна детритового циркона с ме-
зопротерозойскими возрастами).

При этом уральский провенанс-сигнал несет
продукты эрозии кристаллических комплексов,

Рис. 11. Палеогеографическая обстановка в пределах Восточно-Европейской платформы на временнóм рубеже позд-
ней перми и раннего триаса. 
1 – орогены; 2 – области накопления преимущественно красноцветных конгломератов, песчано-глинистых аллюви-
альных, дельтовых и озерных отложений; 3 – области, в которых позднепермско‒раннетриасовые толщи не накапли-
вались или не сохранились; 4 – транс-европейская сутурная зона (ТСЗ); 5 – пути миграции обломочного материала;
6 – Пучеж-Катункский кратер
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реликты которых в настоящее время представле-
ны в строении Восточно-Уральской мегазоны
(Присакмаро-Вознесенская, Тагильская и Маг-
нитогорская зоны, Восточно-Уральское поднятие)
и более восточных тектонических единиц, а так-
же краевых аллохтонов (Сакмарская зона и ал-
лохтонная зона Крака [21, 22, 24‒28]).

Ашинский провенанс-сигнал привносился ма-
териалом, рециклированным из песчаников позд-
невендской (поздневендско‒кембрийской) ашин-
ской серии Башкирского поднятия (север южного
сегмента Западно-Уральской мегазоны) и их ве-
щественных и стратиграфических аналогов (сыл-
вицкая серия) среднеуральского сегмента Запад-
но-Уральской мегазоны (см. рис. 1, см. рис. 11).

Смена характера распределений возрастов
зерен детритового циркона в раннетриасовых
песчаниках разреза Жуков овраг, по сравнению с
характером распределений возрастов зерен дет-
ритового циркона в верхнепермских песчаниках
данного разреза [31], может быть обусловлена не-
значительными изменениями положения исто-
ков водотоков, берущих начало на участках, рас-
положенных в переделах Уральского герцинского
горного сооружения, с различным геологическим
строением.

Для сравнения наборов возрастов детритового
циркона из пород верхней перми (проба 11) и
нижнего триаса (проба 56) опорного разреза
Жуков овраг Московской синеклизы [31] и проб
ПК-19, ПК-19а и ПК-19б из пучежских брекчий
нами использован тест Колмогорова–Смирнова
[40]. Применение этого теста показало формаль-
ное высокое сходство между пробами ПК-19 и
ПК-19а и отличие от пробы ПК-19б, при этом
верхнепермский набор возрастов разреза Жуков
овраг (проба 11 по [31]), показал высокое сходство
с пробой ПК-19б (табл. 1).

Формальное сходство КПВ проб ПК-19 и
ПК-19а и КПВ для нижнетриасовых песчаников
разреза Жуков овраг (проба 56 по [31]) позволяет
полагать, что в северо-западной части Пучеж-Ка-
тункского кратера формирование эксплозивных
брекчий происходило в основном за счет разру-
шения пород нижнего триаса.

Высокое сходство в тесте Колмогорова-Смир-
нова пробы ПК-19б (линза переотложенных пес-
чаников/песков) с верхнепермскими породами
разреза Жуков овраг (проба 11 по [31]) указывает
на то, что обе разновидности этих пород сформи-
рованы в результате высокой степени смешения
и усреднения обломочного материала седимента-
ционных потоков, содержащих уральский и ашин-
ский провенанс-сигналы.

На основе приведенных данных мы полагаем,
что комбинация палеозойского (уральского) и
мезопротерозойского (ашинского) провенанс-
сигналов указывает на то, что красноцветные об-
ломочные породы верхней перми и нижнего три-
аса разреза Жуков овраг, а также исследованного
нами северо-западного периферического района
Пучеж-Катункского кратера, сложены продукта-
ми эрозии разновозрастных вещественных ком-
плексов Уральского герцинского орогена.

Возраст пестроцветных брекчий 
пучежской толщи

Нижняя возрастная граница формирования
пестроцветных брекчий пучежской толщи опре-
делена наличием в них обломков аргиллитов и
глин индского яруса нижнего триаса (251–247.7 млн
лет), верхняя возрастная граница определена на-
леганием на эти эксплозивные образования озер-
ных отложений среднеюрского байосс–батского
возраста (узольская и ковернинская свиты).

Таблица 1. Результаты сопоставления наборов U‒Pb возрастов детритового циркона из эксплозивных брекчий
кольцевой террасы Пучеж-Катункского кратера и разреза Жуков овраг (по [31]) с использованием теста Колмо-
горова‒Смирнова (по [40, 67]).

Примечание. Выделены (жирный шрифт) значения P > 0.05.

Проба

Взаимные P-коэффициенты, 
рассчитанные с учетом ошибок измерений

ПК-19 ПК-19а ПК-19б
Жуков овраг

P3 T1

ПК-19 0.414 0.000 0.000 0.002

ПК-19а 0.414 0.000 0.000 0.000

ПК-19б 0.000 0.000 0.636 0.001

Жуков овраг
P3 0.000 0.000 0.636 0.000

T1 0.002 0.000 0.001 0.000
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Ранее было сделано допущение [5], что за вре-
мя от раннего триаса до средней юры образова-
ния цокольного комплекса Пучеж-Катункской
структуры испытали денудацию. В результате
этого были размыты породы оленекского яруса,
а в южной части Пучеж-Катункского кратера –
и индские породы нижнего триаса. Из этого сле-
довало, что формирование Пучеж-Катункской
астроблемы произошло значительно позже триа-
са – после завершения денудационных процес-
сов. Однако в этом допущении не учтена возмож-
ность проявления син-позднегерцинских (ран-
ний триас) складчатых деформаций в пределах
Владимир-Вятской зоны сдвига и связанных с
ними быстрых тектоно-эрозионных процессов,
предшествовавших импактному событию [10].

Наиболее молодые U‒Pb датировки детрито-
вого циркона из всех изученных проб (ПК-19,
ПК-19а и ПК-19б) – 253 ± 3, 256 ± 3 и 264 ± 3 млн
лет. Средневзвешенное значение этих датировок
составляет 258 ± 7 млн лет, что соответствует
поздней перми. Эта оценка возраста может быть
принята, как нижняя возрастная граница пучеж-
ских брекчий.

K‒Ar датировки тагамитов и импактного стек-
ла коптогенного комплекса Пучеж-Катункской
структуры соответствуют интервалу времени 183–
200 млн лет [5].

Современные результаты 40Ar/39Ar анализа по-
казали более узкий вероятный интервал времени
формирования Пучеж-Катункской структуры в
диапазоне 192–196 млн лет (синемюрский век
ранней юры) [43].

На основании предположения о вероятном за-
сорении импактных расплавов материалом архей-
ских пород, а кроме того на основании сведений
о широком распространении байосских споро-
пыльцевых комплексов в щебенчато-глыбовых
брекчиях, брекчированных породах венда и девона,
а также в отложениях, перекрывающих коптоген-
ные образования и слагающих остаточную озер-
ную котловину, был принят байосский возраст
Пучеж-Катункской структуры. Однако отсут-
ствие надрегиональных катастрофических слоев
и массовых вымираний флоры и фауны, соответ-
ствующих байосскому времени, ставит под со-
мнение эту датировку [54].

В результате изучения аллогенных брекчий
пучежской толщи мы выявили, что среди них
распространены линзовидные включения оли-
гомиктовых песков и слабо сцементированных
песчаников (флюидизатов), которые были сфор-
мированы в результате активной деятельности
флюидов и грунтовых вод, проникавших в толщу
коптокластитов вдоль полостей дезинтеграции.
Эти процессы происходили после эксплозивного
события.

Мы полагаем, что попадание байосских спо-
ро-пыльцевых комплексов в аллогенные брекчии
и подстилающие брекчированные толщи девона
и венда произошло в результате циркуляции
грунтовых вод в процессе проседания кратера и
уплотнения дезинтегрированных коптокласти-
тов. Активная циркуляция вод, сообщавшихся с
байосским озером, в подстилающих коптогенных
породах привела к прониканию миоспор и широ-
кому распространению соответствующего споро-
пыльцевого комплекса в цокольные образования
Пучеж-Катункского кратера.

Палинологические материалы для нижних го-
ризонтов озерных отложений постимпактного
кратерного озера (узольская и ковернинская
свиты), ранее были датированы байосом‒батом.
Анализ новых образцов и результаты пересмотра
ранее выявленных споро-пыльцевых комплексов
позволил рассматривать время формирования
узольской и ковернинской свит в интервале от
позднесинемюрского до раннеплинсбахского ве-
ков ранней юры [43].

При этом были обнаружены не только пресно-
водные, но и морские полиноформы (Mendicodin-
ium spp., морские акритархи Micrhystridium stella-
tum, Micrhystridium intromittum and Leiosphaeridia sp.).
Определения возраста этого палинокомплекса со-
ответствуют результатам 40Ar/39Ar анализов, пока-
зывающих возраст импактных расплавов как 192–
196 млн лет (синемюрский век ранней юры) [43].

Формирование Пучеж-Катункской структуры

На основании материалов бурения Воротилов-
ской скважины, пробуренной до глубины 5374 м, и
других картировочных скважин [5, 30] были уста-
новлены следующие признаки импактного гене-
зиса Пучеж-Катункской структуры:

‒ морфологическое сходство Пучеж-Катунк-
ского кратера с типичными метеоритными удар-
ными воронками на поверхности Луны и Земли;

‒ многочисленные проявления импактного
метаморфизма (стекла плавления, гипербариче-
ские модификации кремнезема и углерода (алма-
зы), конусы разрушения, планарные деформации
и диаплектовые изменения минералов, жилы та-
гамитов, зоны псевдотахилитов), возникающие
при импульсных нагрузках свыше 80–100 кБар;

‒ развитие специфичных по текстурно-струк-
турным особенностям и химическому составу по-
род (зювитов и тагамитов);

‒ формирование комплексов пород, не имею-
щих стратиграфических аналогов в пределах всей
Восточно-Европейской платформы;

‒ затухание с глубиной процессов преобразо-
вания пород;
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‒ отсутствие ксенолитов глубинных пород,
что свидетельствует о приповерхностном харак-
тере взрыва.

Размер Пучеж-Катункского метеорита дости-
гал 3 км в диаметре.

Максимальные оценки ударного воздействия
45–50 ГПа отмечаются в верхней части ствола Во-
ротиловской скважины и постепенно снижаются
к забою скважины (5374 м) до 15–20 ГПа [5].

Результаты нашего изучения U‒Th‒Pb систе-
мы зерен детритового циркона пестроцветных
брекчий Пучеж-Катункской структуры позволяют
предполагать, что импактное событие, обусло-
вившее формирование этой структуры, сопровож-
далось незначительным по объему и дистанции
разбросом эксплозивного материала. Ударно-тер-
мальные преобразования в области Пучеж-Ка-
тункского кратера также не распространялись
дальше его кольцевой воронки. Пока не выявлен
тип этого эксплозивного события, оставившего
крупный кратер, но не вызвавшего, ни значи-
тельного объемного выброса вещества, ни надре-
гионального распространения катастрофических
слоев и связанных с ними массовых вымираний
организмов.

Для Пучеж-Катункской астроблемы предпо-
лагается угол соударения с поверхностью Земли
45° [5]. Именно такие средние углы падения ме-
теоритов (метеорит Чиксулуб – 60°) являются
наиболее экологически опасными из-за больших
объемов твердых выбросов в атмосферу. Менее
катастрофические, близкие к касательной углы
падения космических тел оставляют после себя
удлиненные асимметричные воронки. Пучеж-
Катункский кратер почти идеально симметричен.

Субвертикально падающие тела, обладающие
сверхкосмической скоростью, способны вызы-
вать глубоко проникающий в земную кору эффект
кумулятивного взрыва без значимых выбросов
вещества в атмосферу. Но в случае Пучеж-Катунк-
ской структуры взрыв был приповерхностным и
на глубине 5.3 км его энергетические параметры
снижаются почти в три раза, следов металличе-
ского вещества в области Пучеж-Катункского
кратера не обнаружено.

Известно, что импактные образования Пучеж-
Катункского кратера рассматривали и как воз-
можные эксплозивные алмазоносные базальтои-
ды субвулканического комплекса, среди которых
присутствуют покровная (переотложенные брек-
чии), трубчатая (брекчиево-жерловая) и жильная
фации. Эти эндогенно-эксплозивные и вулкано-
тектонические модели формирования Пучеж-Ка-
тункской структуры, сопоставляемой с трубкой
взрыва, получили развитие в работах [3, 14, 15, 18].

В соответствие с этими моделями включения
стекла в зювитах и брекчиях, а также жилы тага-
митов были интерпретированы как результат плав-

ления гранито-гнейсовых пород под воздействи-
ем флюидно-газового взрыва. Предполагается,
что выброшенные взрывом породы были отбро-
шены обратно в кратер и сформировали переот-
ложенные (аллогенные) брекчии с повышенным
содержанием стекла, которые залегают в преде-
лах кольцевого желоба в непосредственной бли-
зости к трубчатым диатремам [15].

В работе [29] Пучеж-Катункская структура
описана как многофазное образование, форми-
рование которого произошло в интервале от
поздней перми до средней юры. Серьезными до-
водами в пользу этих представлений являются
приуроченность Пучеж-Катункской структуры к
протяженной зоне тектонических нарушений и
длительный период ее развития [1, 2, 7, 8, 10, 15].
Некоторые исследователи рассматривают воз-
можность приповерхностного флюидно-газового
(плазменного) взрыва, связанного с дегазацией
подкорового вещества в результате верхнекоро-
вых деструктивных процессов [7, 15].

Мощность такого взрыва могла быть велика, а
его связь с напряженным сегментом тектониче-
ской зоны, в пределах которого локализовались
флюидо-газовые скопления (углеводороды (?))
на границе фундамента и экранирующего чехла,
закономерна.

Условия транспрессии и быстрой разрядки
сжимающих напряжений в зоне сдвига могли со-
провождаться адиабатическим сжатием флюид-
но-газовой смеси, переходу ее в состояние адиа-
батического горения и детонации.

Подземный характер такой эндогенной, но
приповерхностной эксплозии, в случае Пучеж-
Катункской структуры, мог привести к локализо-
ванному поглощению энергии взрыва верхними
слоями земной коры и, как следствие, – отсут-
ствию значительных выбросов вещества в атмо-
сферу, способствующих глобальным катастрофи-
ческим событиям.

ВЫВОДЫ
Полученные нами результаты изучения U‒

Th‒Pb изотопных систем зерен детритового цир-
кона из эксплозивных пестроцветных брекчий
Пучеж-Катункской импактной структуры позво-
ляют сделать следующие выводы.

1. Средневзвешенное значение трех наиболее
молодых U‒Pb изотопных датировок детритово-
го циркона из связующего матрикса пучежских
брекчий составляет 258 ± 7 млн лет, что соответ-
ствует поздней перми; мы приняли эту оценку
возраста за нижнюю возрастную границу пучеж-
ских эксплозивных брекчий.

2. С учетом широкого распространения в пре-
делах Пучеж-Катункской структуры признаков
активной циркуляции флюидов (флюидизаты)
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и грунтовых вод, мы предполагаем, что споро-
пыльцевой комплекс байосского возраста (168–
171 млн лет), имеющий широкое распростране-
ние почти по всему разрезу Пучеж-Катункского
кратера, является аллогенным и не может быть
использован для датирования рассматриваемой
астроблемы. По имеющимся геологическим и
геохронологическим данным, время формирова-
ния Пучеж-Катункского кратера ‒ это интервал
от позднего триаса до ранней юры включительно.

3. Разновозрастные и испытавшие неравно-
мерную потерю радиогенного свинца, т.е. в раз-
ной степени дискордантные, кристаллы циркона,
выявленные в породах Воротиловского выступа
и зювитах кольцевой депрессии, среди зерен
детритового циркона из пестроцветных брекчий
кольцевой террасы Пучеж-Катункского кратера
не зафиксированы. Эксплозивный выброс из Пу-
чеж-Катункского кратера, в центре которого экс-
понирован Воротиловский выступ кристалличе-
ского фундамента, имел локальный характер.

4. Отсутствие признаков массовой нарушен-
ности U‒Th‒Pb изотопной системы в зернах дет-
ритового циркона из пестроцветных брекчий,
также указывает на локальный характер ударно-
термального воздействия эксплозии, практиче-
ски не повлиявшей на детритовый циркон в по-
родах краевой части кольцевой террасы Пучеж-
Катункского кратера.

5. Для зерен детритового циркона из всех про-
анализированных проб заметных валовых разли-
чий по содержаниям U и Th и величинам Th/U в
анализах не установлено. В 51% анализов зафик-
сированы величины Th/U от 0.5 до 1.0, которые
статистически присущи магматогенному цирко-
ну из кремнекислых и средних пород. Одновре-
менно присутствует существенное количество зе-
рен циркона (40%) с более высокими отношения-
ми Th/U > 1, а 8% превышают 1.5. Полученные
нами данные по содержанию U и Th в изученных
зернах циркона подтверждают, что среди первич-
ных источников их родительских пород широкое
распространение имели меланократовые (мафи-
ческие) породы, а также метаморфические поро-
ды, сформировавшиеся под воздействием высо-
ких температур, низких и средних давлений.

6. Сопоставление наборов возрастов зерен дет-
ритового циркона из песчаников опорного разре-
за Жуков овраг (Московская синеклиза) и изу-
ченных нами проб (ПК-19, ПК-19а и ПК-19б)
из пестроцветных брекчий пучежской толщи по-
казали, что основная масса пучежских брекчий
сформирована за счет переработки пород верхней
перми и нижнего триаса, подстилающих экспло-
зивные образования, без значительного переме-
шивания с другими комплексами пород.

7. Палеоороген Уралид мы рассматриваем в
качестве главного источника сноса для отложе-

ний центральных областей Восточно-Европей-
ской платформы в стратиграфическом интервале
близком к рубежу перми и триаса. Отложения фор-
мировались в результате высокой степени смеше-
ния и усреднения обломочного материала седи-
ментационных потоков, содержащих уральский и
ашинский провенанс-сигналы.
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The Nature of the Puchezh-Katunki Impact Structure 
(the Central Part of the East European Platform):

Results of the U‒Th‒Pb Isotope System Study 
of Detrital Zircons from Explosive Breccias

S. Yu. Kolodyazhnya, N. B. Kuznetsova, T. V. Romanyukb, *, A. V. Strashkoa, E. A. Shalaevaa, 
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bSchmidt Institute of Physics of the Earth, Russian Academy of Science, bld. 10, str. B., Gruzinskaya, 123242 Moscow, Russia
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The Puchezh-Katunki crater is located in the central part of the East European Platform in the area of the
Gorky Reservoir, has a diameter of ~80 km and is morphologically expressed by the central uplift of the base-
ment (Vorotilov knoll) and the ring depression surrounding it, on the periphery of which there is a ring ter-
race. The crater is filled with various coptogenic (explosive (?)) formations – breccias of various types, bodies
of suvites and tagamites. The results of studying the U‒Th‒Pb isotopic system of detrital zircon grains from
variegated explosive Puchezh breccias in the northwestern part of the ring terrace (three samples) are present-
ed. The weighted average of the three youngest U‒Pb datings of detrital zircon from all studied samples is
258 ± 7 Ma, which corresponds to the Late Permian. We took this dating as the lower age limit of the Puchezh
breccias. A comparison of the age sets of detrital zircon grains from the samples studied by us and from
(i) crystalline rocks of the Vorotilov knoll and ring depression suvites and (ii) Upper Permian–Lower Triassic
sandstones of the Zhukov ravine reference section (Moscow syneclise) was carried out. The absence among
the detrital zircon from the Puchezh breccia grains, whose U‒Th‒Pb isotopic system is comparable with the
parameters of zircon from the rocks of the Vorotilov knoll and suvites, indicates the local nature of the Pu-
chezh-Katunki explosion, in which the impact-thermal impact did not affect the detrital zircons in rocks of
the marginal part of the annular terrace of the crater. The high similarity of the sets of ages of detrital zircon
grains from the lens of redeposited sandstones of the Puchezh breccias and Upper Permian rocks of the Zhu-
kov ravine section indicates that the Puchezh breccias were formed mainly due to the recycling of the Upper
Permian–Lower Triassic sequences underlying the explosive formations. We consider the Uralides paleooro-
gen as the main source for the deposits of the central regions of the East European Platform in the stratigraph-
ic interval close to the Permian–Triassic boundary. The deposits were formed as a result of a high degree of
mixing and averaging of clastic material of sedimentary f lows containing the Uralian and Asha provenance
signals.

Keywords: Puchezh-Katunki crater, explosive Puchezh breccias, detrital zircons, U‒Th‒Pb age, Permian,
Triassic, clastic sources, Epi-Paleozoic Uralian orogene, Vladimir-Vyatka zone
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В статье представлены новые данные о геологической позиции, U‒Pb SIMS возрасте цирконов,
петро-геохимическом, Sr‒Nd изотопном составе и геодинамической обстановке формирования
гранитоидов и вулканитов Северного вулкано-плутонического пояса Верхояно-Колымского склад-
чатой области. Магматические образования данного пояса включают гранитоиды Эликчанского,
Куранахского, Бакынского массивов, сложенные эликчанским гранит-гранодиоритовым комплек-
сом, и вулканиты тумусской толщи преимущественно среднего–кислого состава с субвулканиче-
скими телами того же состава. Они образуют единую вулкано-плутоническую ассоциацию ранне-
мелового (127–121 млн лет) возраста. Массивы гранитоидов ориентированы в субширотном–севе-
ро-западном направлении и дискордантны к основным складчатым и надвиговым структурам.
Гранитоиды прорывают и метаморфизуют юрские терригенные и раннемеловые вулканогенные об-
разования тумусской толщи и прорваны более молодыми позднемеловыми субвулканическими об-
разованиями. Гранитоиды Бакынского, Эликчанского и Куранахского массивов сочетают в себе
петро-геохимические характеристики гранитов I-, S- и A-типов. Такое разнообразие петро-геохи-
мических типов гранитоидов, а также соотношения петрогенных ( –TiO2–MgO) и редких
элементов (Ba/La–Nb × 5–Yb × 10) в гранитоидах и одновозрастных вулканитах тумусской толщи
позволяют относить их к магматитам трансформной окраины или границ скольжения плит. Колли-
зия Чукотского микроконтинента и Сибирского континента с ранее аккретированным Колымо-
Омолонским микроконтинентом в барреме‒апте сменилась постколлизионным растяжением и
формированием вулкано-плутонической ассоциации Северного вулкано-плутонического пояса.
Постколлизионное растяжение происходило в режиме трансформной окраины или границ сколь-
жения плит. Sr‒Nd изотопные характеристики гранитоидов всех массивов указывают на то, что в
этом процессе взаимодействовали мантийные и коровые источники магм.

Ключевые слова: Северный вулкано-плутонический пояс, Верхояно-Колымская складчатая область,
гранитоиды, циркон, вулканиты, геодинамическая обстановка, режим трансформной окраины
DOI: 10.31857/S0016853X23050053, EDN: VPWCCO

ВВЕДЕНИЕ

Структура Верхояно-Колымской складчатой
области была сформирована в результате колли-
зии Сибирского (Северо-Азиатского) кратона и
Колымо-Омолонского микроконтинента (супер-
террейна) на рубеже поздней юры–раннего мела
[11, 12, 13, 18]. Характерным элементом этой
структуры являются пояса гранитных батолитов,

среди которых выделяются два крупных батоли-
товых пояса субмеридионального и субширотно-
го простирания ‒ Главный и Северный батолито-
вые пояса, ‒ и несколько более мелких линейных
поясов гранитоидных плутонов, радиально рас-
ходящихся от Главного пояса, объединенных под
названием поперечные пояса [16, 18] (рис. 1).

Северный пояс раннемеловых гранитоидных
батолитов широтно (70° с.ш.) простирается на
~600 км вдоль северной окраины Колымо-Омо-
лонского супертеррейна (см. рис. 1). Он образует
две ветви ‒ северную и южную, расходящиеся в

tot
2 3Fe O

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S0016853X23050053 для авторизованных поль-
зователей.

УДК 550:24
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западном направлении. Гранитоиды и простран-
ственно ассоциирующие с ними одновозрастные
раннемеловые вулканиты и субвулканические об-
разования северной ветви были объединены в
Северо-Полоусненский вулкано-плутонический
пояс [21].

Позднее вулканогенные образования были от-
несены к тумусской толще раннемелового (бар-
ремского) возраста и вместе с одноименным ком-
плексом субвулканических образований и грани-
тоидами эликчанского комплекса Бакынского,
Куранахского и Эликчанского массивов север-
ной ветви нами рассматриваются как Северный
вулкано-плутонический пояс. Вулканиты тумус-
ской толщи ранее относили к образованиям ан-
дийской континентальной окраины [1].

Гранитоиды массивов эликчанского комплек-
са интрудируют смятые в складки юрские терри-
генные толщи, раннемеловые вулканогенные об-
разования и перекрываются верхними горизонта-
ми апт‒позднемеловых эффузивов (рис. 2, рис. 3).

Первые данные абсолютного возраста, полу-
ченные К‒Ar методом для Северного пояса, име-
ли широкий диапазон – от 190 до 90 млн лет,
с максимумом 145–110 млн лет [2, 10, 18]. Ar‒Ar
методом гранитоиды пояса датируются в 130‒
123 млн лет [3, 32], а U‒Pb SIMS методом – в 140–
129 млн лет [25].

Полученные методом Rb‒Sr по минеральным
изохронам датировки гранитоидов составляют:

‒ 132–130 млн лет для Бакынского массива Се-
верного вулкано-плутонического пояса [21];

Рис. 1. Схема тектонического районирования Северо-Востока России (по данным [13], с изменениями и дополнениями). 
Обозначено: В – Верхоянский складчато-надвиговый пояс; Ч – Чукотский пояс; ЮА – Южно-Анюйский пояс; К – Ко-
рякский пояс; ПА – Пенжинско-Анадырский пояс; ОК – Олюторско-Камчатский. Кратон: САК – Северо-Азиатский.
Кратонные террейны: Ох – Охотский; ОМ – Омолонский. Супертеррейн: КО – Колымо-Омолонский. Складчатая об-
ласть: ВК – Верхояно-Колымская. Вулканические пояса: УЯВП – Уяндино-Ясачненский, ОЧВП – Охотско-Чукотский;
ГП – Главный батолитовый; СП – Северный батолитовый; СВП – Северный вулкано-плутонический.
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‒ от 140 ± 2 до 115 для Куранахского массива [37];
‒ от 134 ± 2 до 116 ± 2 для Эликчанского мас-

сива [37].
Гранитоиды Северного батолитового пояса име-

ют широко варьирующий состав от кварцевых дио-
ритов и монцодиоритов до биотитовых гранитов.

Ранее было установлено, что они обладают по-
вышенной щелочностью по сравнению с грани-
тоидами Главного батолитового пояса, принадле-
жат к магнетит-ильменитовой феррофации и
относятся к магматическим образованиям лати-
тового ряда [15, 20, 21].

В.В. Акинин с соавт. [25] относят их к I-типу
гранитов по [28, 29].

Первоначально геодинамическая обстановка
формирования гранитоидов Северного батолито-
вого пояса трактовалась как коллизионная, также
как и для гранитоидов Главного батолитового
пояса, в связи с коллизией северного края Колы-
мо-Омолонского супертеррейна и Северо-Ази-
атского кратона. Однако более молодой возраст
гранитоидов Северного пояса и их геохимическая

специфика позволили предполагать их связь с са-
мостоятельным тектоническим событием и над-
субдукционную природу пояса [18, 25, 32].

Магматические образования северной ветви
пояса также рассматривались как окраинно-кон-
тинентальная ассоциация с формированием гра-
нитоидных плутонов в условиях растяжения и
поступления тепла, летучих компонентов от под-
нимающихся глубинных мантийных магм [21].
Было выделено несколько стадий гранитоидного
магматизма и вулканизма кислого и основного
состава в обстановке корового растяжения и риф-
тинга и правосдвиговой зоны или трансформного
разлома [25, 36].

Целью статьи является анализ новых данных
U‒Pb SIMS датирования, петро-геохимического
и Sr‒Nd изотопного состава гранитоидов и вул-
канитов Северного вулкано-плутонического поя-
са для установления их геохимической типиза-
ции, принадлежности к единому этапу формиро-
вания и геодинамической природы Северного
вулкано-плутонического пояса.

Рис. 2. Геологическая карта Северного батолитового пояса, Верхояно-Колымская складчатая область, (по данным [4, 8],
с изменениями и дополнениями). 
Массивы: Б – Бакынский, К – Куранахский, Э – Эликчанский. 
1 – четвертичные отложения; 2 – карбонатно-терригенные отложения ордовика; 3 – терригенно-карбонатные отложе-
ния силура; 4 – известняки, алевролиты, конглобрекчии нижнего девона; 5 – известняки, известковистые алевролиты и
песчаники среднего–верхнего девона; 6 – известняки, кремнистые алевролиты нижнего карбона; 7 – известняки, гли-
нисто-кремнистые сланцы, гравелиты, конгломераты, песчаники, базальты, их туфы верхнего карбона; 8 – кремнистые
аргиллиты, фтаниты, пепловые туффиты, известняки перми; 9 – песчаники, алевролиты, аргиллиты верхнего триаса;
10 – туфотерригенные отложения нижней юры и терригенные отложения средней–верхней юры; 11 – андезиты, даци-
ты, их туфы, риолиты, туфопесчаники, туфоалевролиты нижнего мела (тумусская толща); 12 – вулканогенные отло-
жения среднего–кислого состава нижнего мела; 13 – андезиты, трахиандезиты, трахиандезибазальты, андезибазаль-
ты, трахибазальты, их туфы и лавобрекчии верхнего мела; 14–15 – арга‒эмнекенский комплекс (раннемеловые ин-
трузии): 14 – кварцевые диориты, 15 – гранодиориты, тоналиты; 16‒17 – омчикандинский комплекс (раннемеловые
интрузии): 16 – граниты, гранит-порфиры, 17 – лейкограниты, аляскиты; 18 – эликчанский комплекс (раннемеловые
интрузии) ‒ гранодиориты, граниты; 19 – альбские лейкограниты; 20 – раннемеловые умеренно-щелочные граниты;
21 – позднеюрский гипабиссальный комплекс ‒ штоки и силлы габбро, габбро-диоритов; 22‒23 – раннемеловые суб-
вулканические породы: 22 – дациты, гранодиорит-порфиры тумусского комплекса, 23 – дацит-порфиры; 24 – позд-
немеловые субвулканические породы: базальты, долериты, трахибазальты, трахидолериты, андезибазальты
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Северный вулкано-плутонический пояс обра-
зует северо-западную ветвь Северного батолито-
вого пояса (см. рис. 1, см. рис. 2).

Магматические образования Северного вулка-
но-плутонического пояса представлены эликчан-
ским гранит-гранодиоритовым плутоническим
комплексом, тумусским дацит-андезитовым суб-
вулканическим комплексом и вулканитами тумус-
ской толщи. Вместе они образуют единую ранне-
меловую вулкано-плутоническую ассоциацию.

Породы эликчанского комплекса полностью
слагают петротипический Эликчанский гранито-
идный массив, восточную часть Куранахского

(Нюльку) и западную часть Бакынского масси-
вов. Массивы ориентированы в субширотном–
северо-западном направлении, дискордантно к
основным складчатым и надвиговым структурам,
и маркируют зону крупного разрывного наруше-
ния в осевой части Северного вулкано-плутони-
ческого пояса (см. рис. 2).

Гранитоиды массивов прорывают и метамор-
физуют юрские терригенные и раннемеловые вул-
каногенные образования (тумусская толща) и
прорваны более молодыми позднемеловыми суб-
вулканическими образованиями. В магнитном по-
ле интрузивы выражены положительными ано-
малиями интенсивностью до 900–1000 нТл, что
позволяет отличать их от немагнитных гранитои-

Рис. 3. Геологическая карта Эликчанского и Куранахского массивов (по данным [1], с изменениями и дополнениями). 
Массивы: Э – Эликчанский; К – Куранахский.
1 – четвертичные отложения; 2 – известняки, доломиты, известковиcтые аргиллиты, гравелиты, конгломераты сред-
него девона; 3 – базальты, их туфы и лавобрекчии, туфоконгломераты, туфогравелиты, туфопесчаники, туфоалевро-
литы, кремнистые аргиллиты, фтаниты, известняки верхнего карбона; 4 – кремнистые аргиллиты, фтаниты, извест-
няки, алевролиты, известняки перми; 5 – песчаники, алевролиты, аргиллиты, известняки верхнего триаса–нижней
юры; 6‒7 – туфогенно-терригенные отложения: 6 ‒ нижней–средней юры, 7 – средней–верхней юры; 8 – терриген-
ные отложения с углефицированным растительным детритом верхней юры; 9 – андезиты, дациты, их туфы, риолиты,
туфопесчаники, туфоалевролиты нижнего мела (тумусская толща); 10 – риолиты, риодациты, трахириолиты, трахи-
риодациты, их туфы и кластолавы нижнего мела; 11 – позднекаменноугольное габбро; 12–15 – раннемеловые интру-
зивные комплексы: 12 – арга-эмнекенский (кварцевые диориты, гранодиориты, тоналиты), 13 – омчикандинский
(граниты), 14 – эликчанский: а – гранодиориты 1-ой фазы, б – аплитовидные и пегматоидные граниты 2-ой фазы;
15 – раннемеловые субвулканические образования: а – андезиты, дациты, б – вулканические брекчии кислого соста-
ва, в – риолиты, риодациты; 16 – раннемеловые дайки: а – гранит-порфиров, б – базальтов, в – кварцевых монцони-
тов, г – кварцевых диоритов; 17 – разломы; 18 – шарьяжи; 19 – надвиги
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дов раннемелового (готерив‒баррем) омчикан-
динского комплекса [4, 8] (рис. 4).

Гранитоиды массивов с положительными ано-
малиями имеют содержания магнетита до 3–7 кг/т.

Эликчанский массив имеет площадь ~ 280 км2

и представляет собой вытянутое в северо-запад-
ном направлении плитообразное тело, возможно,
лакколитообразное, протяженностью ~40 км и
шириной от 2–3 до 7–9 км (см. рис. 2, см. рис. 3).

Контакты массива из-за его слабой эродиро-
ванности имеют сложную, изрезанную форму и
погружаются под вмещающие породы под углами
от 10°–30° до 40°–60°. По геофизическим дан-
ным, северный и западный контакты относитель-
но крутопадающие, юго-западный – более поло-
гий [4].

Апикальная поверхность массива неровная, с
многочисленными провесами и выступами. В во-
сточной части интрузива, где фиксируется ее
пологое погружение, наблюдаются многочислен-
ные останцы кровли, сложенные вулканитами
тумусской толщи. Южный контакт массива на
значительном протяжении сорван разрывным на-
рушением северо-западного простирания, по ко-
торому гранитоиды контактируют с эффузивами
тумусской толщи (см. рис. 3). Глубина эрозион-
ного среза не превышает 200–300 м. Ширина оре-
ола контактово-метаморфизованных пород в се-
верном и западном контакте составляет 700–900 м,
в южном и юго-западном – до 2–2.5 км, в восточ-
ной части интрузива – до 5–6 км.

Эликчанский массив сложен преимуществен-
но гранодиоритами, граниты распространены
только в западной части интрузива и вдоль его
южного контакта. На отдельных, небольших по
площади участках среди гранодиоритов распро-
странены граносиениты и кварцевые монцодио-

z z

риты. Все перечисленные разности относятся к
породам первой фазы. В восточном, северо-во-
сточном и северо-западном экзоконтактах Элик-
чанского массива наблюдаются небольшие (до 2–
2.5 км2) тела, являющиеся его сателлитами и
сложенные теми же гранодиоритами и граносие-
нитами.

Куранахский массив, площадью 300 км2, рас-
положен северо-западнее Эликчанского, восточ-
ная часть имеет близкую к изометричной форму в
плане, западная вытянута в субширотном направ-
лении (см. рис. 2, см. рис. 3).

В северо-западной части массив резко сужает-
ся и приобретает плитообразную форму, с общим
наклоном в южном направлении. Контактовые
поверхности интрузива погружаются под вмеща-
ющие породы под углами от 20°–45° до 60°–
80°, юго-западный контакт более пологий, чем
северный и восточный. Глубина эрозионного
среза меняется от 300–500 до 700 м, достигая мак-
симальных значений в центральной части интру-
зива. Апикальная поверхность массива неровная,
сохранились останцы кровли, представленные
ороговикованными терригенными породами юр-
ского возраста, а в западной части – андезитами
тумусской толщи. Ширина ореола контактово-
метаморфизованных пород в северном и северо-
восточном контакте достигает 500–700 м, в во-
сточном, южном и юго-западном – 1–1.5 км.

Восточная большая часть массива сложена гра-
нодиоритами и гранитами первой фазы эликчан-
ского комплекса, распространенными примерно
в равном количестве и связанными постепенны-
ми переходами. Как и в Эликчанском массиве,
среди гранодиоритов на небольших по площади
участках наблюдаются гибридные граносиениты
и кварцевые монцодиориты. В западной части

z z

Рис. 4. Карта аномального магнитного поля (ΔТа).
Контуры (линии черным) массивов: Б – Бакынский; К – Куранахский; Э – Эликчанский.
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массива распространены лейкограниты и грани-
ты омчикандинского комплекса, которые по дан-
ным [4] относятся к гранитоидам Главного бато-
литового пояса.

Породы Эликчанского и Куранахского масси-
вов рассечены жилами аплитов и дайками гра-
нодиорит-порфиров, относящимися к породам
второй фазы. Аплиты распространены в незначи-
тельном количестве в апикальных частях массивов,
имеют мощность до 0.2 м и протяженность от
первых метров до первых десятков метров. Дайки
гранодиорит-порфиров имеют субширотную ори-
ентировку, мощность первые метры и протяжен-
ность до 50–100 м. В гранитах юго-западной и
юго-восточной части Куранахского массива пег-
матиты кварц-полевошпатового состава образу-
ют единичные небольшие (первые метры) жиль-
ные и гнездовидные тела.

Бакынский массив, площадью ~ 630 км2, имеет
протяженность в северо-восточном направлении
~ 65 км при ширине от 5–7 до 15–20 км (см. рис. 2,
рис. 5).

Бакынский массив представляет собой слож-
ной неправильно-вытянутой или округло-изо-
метрнчной формы тело с пологими ( 15°–30°)
контактами, погружающимися в сторону вмеща-

z

ющих пород [9]. Породы эликчанского комплек-
са распространены в его большей западной части
и представлены биотитовыми, амфибол-биоти-
товыми гранитами и гранодиоритами, переходя-
щими в эндоконтактах в кварцевые диориты. Во-
сточная оконечность массива сложена лейкогра-
нитами омчикандинского комплекса.

В.А. Трунилина с соавт. [21] определили, что в
этой части массива преобладают двуслюдяные
метасоматические граниты.

Возраст гранитоидов всех массивов раннеме-
ловой, как на основании геологических соотно-
шений, так и по геохронологическим данным.
Более ранние определения К‒Аr методом по ва-
ловому составу пород составляли 142–110 млн лет
с максимумом в интервале 130–127 млн лет [4].
Полученные нами оценки возраста по циркону
U‒Pb SIMS методом находятся в интервале 121–
125 млн лет.

Субвулканические образования тумусского ком-
плекса представлены телами андезитов и дацитов.
Они тесно ассоциируют с покровными вулкани-
тами тумусской толщи и образуют неправильно-
изометричные куполовидные тела площадью до
2 км2 с крутопадающими контактами в сторону
вмещающих пород. В их центральных частях на-
блюдаются породы с резко выраженной порфи-

Рис. 5. Геологическая карта Бакынского массива. 
1 – песчаники, реже алевролиты, аргиллиты средней юры; 2‒4 – алевролиты, аргиллиты, песчаники: 2 ‒ средней-
верхней юры, 3 – верхней юры, 4 – верхней юры–нижнего мела; 5 – андезиты, дациты, их туфы, риолиты, туфопес-
чаники, туфоалевролиты нижнего мела (тумусская толща); 6‒7 – раннемеловые интрузивные комплексы: 6 – элик-
чанский (гранодиориты), 7 – омчикандинский (граниты, лейкограниты); 8 – субвулканические трахириолит-порфи-
ры; 9‒10 – раннемеловые дайки: 9 – гранодиорит- и гранит-порфиров, 10 – диорит-порфиритов; 11 – надвиги
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ровой структурой, на периферии – стекловатые
их разности и мелкообломочные лавобрекчии с
ксенолитами вмещающих пород. Кроме того,
встречаются дайки андезитов субширотного или
северо-западного простирания и небольшие изо-
метричные субвулканические тела (0.025 км2)
кварцевых диоритов в поле выходов тумусской
толщи. Мощность даек составляет первые метры,
протяженность не превышает 300–500 м, залега-
ние, по-видимому, субвертикальное.

Тумусская вулканогенная толща распростра-
нена на небольших по площади участках в запад-
ном, южном и восточном обрамлении Эликчан-
ского массива и на юго-востоке Бакынского мас-
сива (см. рис. 3). Толща сложена андезитами,
дацитами, андезидацитами, их туфами и лаво-
брекчиями, в подчиненном количестве в ее соста-
ве на разных уровнях присутствуют маломощные
покровы риолитов, риодацитов и андезибазаль-
тов. Она горизонтально или пологонаклонно
(под углами от 15° до 20°) перекрывает дислоци-
рованные отложения позднекаменноугольного и
юрского возраста. В базальных частях толщи за-
легают конгломераты с галькой (до 10–12 см)
нижне-среднеюрских песчаников, алевролитов,
аргиллитов и пепловых туфов. Образования тол-
щи контактово-метаморфизованы гранитоидами
Эликчанского массива.

Тумусская толща характеризуется значитель-
ной фациальной изменчивостью. В западном об-
рамлении Эликчанского массива в ее составе
преобладают эффузивные лавовые фации, в во-
сточном – до 50% ее объема составляют пирокла-
стические образования, а в южном она сложена
преимущественно терригенными породами –
конгломератами, гравелитами, песчаниками, алев-
ролитами, аргиллитами.

Относительный возраст толщи определяется
ее несогласным залеганием на дислоцированных
юрских отложениях, контактово-метаморфиче-
скими ее преобразованиями, связанными с внед-
рением гранитоидов эликчанского комплекса,
имеющих баррем-аптский возраст, а также несо-
гласным залеганием на ее образованиях более мо-
лодой толщи альбского возраста. Более ранние
геохронологические определения K-Ar методом
по валовому составу пород по фондовым данным
разных авторов составляют 126–106 ± 5 и 66 ±
± 5 млн лет [4]. Определение возраста U‒Pb ме-
тодом по циркону составляет 127 ± 1 млн лет, что
отвечает барремскому веку раннемеловой эпохи.

Раннемеловой (барремский) возраст субвулка-
нических тел тумусского комплекса условно опре-
делен нами по аналогии с покровными вулкани-
тами тумусской толщи.

z

МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Выделение монофраций акцессорных цирко-

нов проводилось с использованием стандартных
методик плотностной и магнитной сепарации.
U–Th–Pb датирование цирконов выполнено на
ионном микрозонде SHRIMP-II (Australian Sci-
ence Innovations, Canberra, Australia) в Центре изо-
топных исследований ФГБУ ВСЕГЕИ (г. Санкт-
Петербург, Россия) по стандартной методике (ана-
литик А.Н. Ларионов) [33].

Анализ породообразующих элементов и эле-
ментов-примесей осуществлялся в аккредитован-
ной Центральной лаборатории ФГБУ ВСЕГЕИ.

Породообразующие элементы определялись ме-
тодом рентгено-спектрального флуоресцентно-
го анализа с использованием рентгеновского
спектрометра ARL 9800 (Thermo Fisher Scientific
SARL, Écublens, Switzerland), по методике “Опре-
деление содержаний основных петрогенных эле-
ментов и некоторых микроэлементов в горных
породах, почвах, донных и рыхлых отложениях
из прессованных таблеток тонкоизмельченного
исходного материала проб рентгеноспектраль-
ным флуоресцентным методом”, МП ВСЕГЕИ
(г. Санкт-Петербург, Россия) № 14/2010, III кате-
гория точности.

Анализ элементов-примесей проводился ме-
тодом масс-спектрометрии с индуктивно-связан-
ной плазмой на квадрупольном масс-спектромет-
ре ELAN-DRC-е (Perkin Elmer, USA).

Изотопный состав Sr и Nd был определен
в Центре изотопных исследований ВСЕГЕИ
(г. Санкт-Петербург, Россия) (аналитик Б.В. Бе-
ляцкий) на термоионизационном масс-спектро-
метре TRITON (Thermo Fisher Scientific, Waltham,
Massachusetts, USA). Средняя точность анализов
составляла 0.002% (2σ) для изотопного отноше-
ния 87Sr/86Sr и 0.005% (2σ) для отношения
143Nd/144Nd. Расчет концентраций методом изо-
топного разбавления и отношений 87Rb/86Sr и
147Sm/144Nd производился в программе Excel2003
[41]. Ошибка измерения концентраций составля-
ет 1%.

Состав биотитов определен на электронном
микроскопе Tescan Vega-3 (Tescan, Brno, Czech
Republic) с микрозондовой приставкой Aztec при
ускоряющем напряжении 20 Kv и силе тока 30 nА
в Геологическом Институте РАН (г. Москва, Рос-
сия) (аналитик Н.В. Горькова).

В качестве эталонов использовались стандарт-
ные образцы минералов, предоставленные фир-
мой Tescan (Brno, Czech Republic). Точность ана-
лизов составляла ±2.5 отн. % при содержании
компонента 10–100 мас. %, ±7 отн. % при содер-
жании компонента 2–10 мас. %, ±12 отн. % при
содержании компонента 1–2 мас. %, ±22 отн. %
при содержании компонента менее 1 мас. %.
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ПЕТРОГРАФИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА
Гранитоиды

Гранодиориты первой фазы Эликчанского и
Куранахского массивов имеют порфировидную ги-
пидиоморфнозернистую структуру, состоящую из:

‒ идиоморфного таблитчатого плагиоклаза
(30–50%);

‒ призматического амфибола (5–10%);
‒ пластинок биотита (10–15%);
‒ призматических зерен моноклинного пи-

роксена (5%) промежутки между которыми вы-
полнены ксеноморфными калиевым полевым шпа-
том (10–25%) и кварцем (15–25%).

Вкрапленники представлены плагиоклазом или
калиевым полевым шпатом. Плагиоклаз зональ-
ный, соответствует олигоклазу-андезину № 27‒37.
Калиевый полевой шпат нерешетчатый, с ните-
видными пертитами замещения. Амфибол пред-
ставлен зеленой или буровато-зеленой роговой
обманкой, содержит реликты моноклинного пи-
роксена и замещается актинолитом, хлоритом
или биотитом. Биотит пластинчатый, темно-ко-
ричневый, с плеохроизмом до светло-коричнева-
то-желтого. Вдоль границ калиевого полевого
шпата и плагиоклаза в плагиоклазе наблюдаются
мирмекиты. Акцессорные минералы представле-
ны апатитом, цирконом, сфеном, магнетитом.

Граниты также имеют порфировидную гипи-
диоморфнозернистую структуру, реже пегмато-
идную, отличаются большим количеством кварца
и калиевого полевого шпата, меньшим количе-
ством амфибола и биотита, с преобладанием по-
следнего и отсутствием пироксена.

Гранодиорит-порфиры второй фазы Эликчан-
ского и Куранахского массивов имеют порфиро-
вую структуру с вкрапленниками (30–50%) пла-
гиоклаза, биотита, амфибола, пертитового калие-
вого полевого шпата и моноклинного пироксена.
Структура основной массы аллотриоморфнозер-
нистая или мелко-микрозернистая, сложенная
кварцем, плагиоклазом, мелкими пластинками
биотита. Акцессорные минералы представлены
апатитом, цирконом, ильменитом.

Аплитовидные граниты второй фазы обладают
мелкозернистой аллотриоморфнозернистой струк-
турой и состоят из кварца, плагиоклаза и калие-
вого полевого шпата примерно в равных количе-
ствах, игольчатый биотит хлоритизированный со-
ставляет 1–2%.

Граниты Бакынского массива представлены
биотитовыми и биотит-амфиболовыми разностя-
ми. Они обладают гипидиоморфнозернистой, ре-
же порфировидной структурой и сложены:

‒ кварцем (25–35%);
‒ плагиоклазом (20–35%);
‒ калиевым полевым шпатом (30–45%);
‒ биотитом, амфиболом (5–7%).

Акцесорные минералы представлены цирконом,
ортитом, сфеном, апатитом, арсенопиритом, иль-
менитом и марганцевым ильменитом.

Тумусская толща
Андезиты и андезидациты – различающиеся

преимущественно по химическому составу пор-
фировые породы с пилотакситовой и гиалопили-
товой структурой основной массы. Вкрапленники
(от 10–15 до 25–30%) представлены андезином,
обыкновенной роговой обманкой и биотитом.
Темноцветные минералы как правило опацити-
зированы.

Дациты – порфировые породы с вкрапленни-
ками (до 30–35%) плагиоклаза, реже ‒ амфибола,
биотита и кварца, иногда калиевого полевого шпата
и пироксена. Основная масса гиалопилитовая,
иногда пилотакситовая, нередко стекловатая, ча-
стично раскристаллизованная в кварц-полево-
шпатовый фельзитовый и микрофельзитовый аг-
регат. Иногда наблюдаются их плагиофировые
разности, в которых фенокристаллы представле-
ны плагиоклазом и единичными пластинками
биотита.

В риолитах и риодацитах вкрапленники (25%)
представлены плагиоклазом, кварцем, редко –
калиевым полевым шпатом. Основная масса
кварц-полевошпатовая с фельзитовой и микро-
фельзитовой, реже микроаллотриоморфнозерни-
стой структурой, неравномерно раскристаллизо-
ванная.

Субвулканические тела тумусского комплекса
Кварцевые диориты – микрозернистые поро-

ды с призматическизернистой, участками субо-
фитовой структурой, состоят из плагиоклаза (50‒
55%), ромбического пироксена (гиперстена), по
которому развиваются бурые биотит и амфибол
(ортопироксен + амфибол + биотит 25–30%).
Интерстиции выполнены кварцем (10%) и агрега-
том хлорита и биотита (10%).

Дациты имеют порфировую структуру с вкрап-
ленниками (25–30%) плагиоклаза, кварца, био-
тита, амфибола, иногда пироксена. Кварц фено-
кристаллов часто оплавленный. Основная масса
микроаллотриоморфнозернистая или фельзито-
вая, неравномерно раскристаллизованная, состо-
ит из изометричных зерен плагиоклаза, калиево-
го полевого шпата, кварца и редких пластинок
биотита. Акцессорные минералы представлены
ильменитом и апатитом.

РЕЗУЛЬТАТЫ U‒Th–Pb 
ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКИЕ ИССЛЕДОВАНИЯ

Цирконы выделены из 2 образцов биотитовых
гранитов Бакынского массива, двух образцов гра-
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нодиоритов и гранодиорит-порфиров первой
фазы Эликчанского массива, 2 образцов грано-
диорита первой фазы и гранита второй фазы Ку-
ранахского массива и 1 образца дацита из вулка-
нического покрова тумусской толщи. Результаты
анализов приведены в Supplement 1: табл. S1.

На микрофотографиях кристаллов циркона из
гранитоидов всех массивов, выполненных в ре-
жиме катодолюминесценции, видно, что они об-
ладают коротко- и длиннопризматическим габи-
тусом, размеры кристаллов составляют 150–400 мкм
(Кудл = 1.8–5.7), в них отсутствуют унаследован-
ные ядра. Последнее в отдельных случаях под-
тверждается одинаковыми оценками возраста в
ядрах и на периферии кристаллов. Цирконы ха-
рактеризуются хорошо выраженной осциллятор-
ной зональностью, а величина Th/U отношения
изменяется от 0.30 до 1.86 (см. табл. 1), что свой-
ственно цирконам магматического генезиса (рис. 6,
см. Suppl. 1: Tabl. S1).

Конкордатные возрасты цирконов составляют
(см. рис. 6, а–д, см. табл. 1):

‒ 121 ± 1 млн лет из биотитовых гранитов
(обр. №№ 1, 14) Бакынского массива;

‒ 124 ± 1 млн лет из гранодиоритов
(обр. № 5125/1)1-ой фазы Эликчанского массива;

‒ 125 ± 1 млн лет из гранодиорит-порфиров
(обр. № 5132) 1-ой фазы Эликчанского массива;

‒ 124 ± 2 млн лет из гранитов (обр. № 5232-3)
2-ой фазы Куранахского массива.

Верхнее пересечение дискордии для цирконов
из гранодиорита первой фазы (обр. №ДН-1017)
Куранахского массива дает 125 ± 1 млн лет (см.
рис. 6, е; см. Suppl. 1: Tabl. S1).

Кристаллы циркона из дацитов тумусской тол-
щи имеют коротко- и длиннопризматический га-
битус, размеры кристаллов составляют 200–400 мкм
(Кудл = 2.3–4.0). Они характеризуются хорошо
выраженной осциляторной зональностью и от-
сутствием унаследованных ядер (рис. 7, а).

Величина Th/U отношения варьирует от 0.36
до 1.22, указывая на магматический генезис цир-
конов (см. Suppl. 1: Tabl. S1).

Конкордатный возраст циркона из образца
№ ДН-6006-13, рассчитанный по 10 точкам, со-
ставляет 127 ± 1 млн лет (рис. 7, б; см. Suppl. 1:
Tabl. S1).

Полученные оценки возраста для гранитоидов
всех массивов и дацитов тумусской толщи рас-
сматриваются как возрасты кристаллизации цир-
кона и отражают возраст пород:

‒ рубеж баррема–апта и апт для гранитоидов;
‒ баррем для дацитов тумусской толщи.

ПЕТРОГЕОХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ 
ГРАНИТОИДОВ, СУБВУЛКАНИЧЕСКИХ 

ОБРАЗОВАНИЙ И ВУЛКАНИТОВ 
ТУМУССКОЙ ТОЛЩИ

Данные по главным и редким элементам в гра-
нитоидах, субвулканических образованиях и вул-
канитах Северного вулкано-плутонического поя-
са представлены в Suppl. 1: Tabs. S2, S3.

Гранитоиды Эликчанского, Куранахского
и Бакынского массивов

Данные гранитоды характеризуются содержа-
ниями SiO2 58.90–76.10, 63.59–75.20, 66.00–79.00
и суммы щелочей Na2O + K2O 6.21–8.92, 5.65–
8.19, 7.35–8.84 мас. % соответственно. На диа-
грамме TAS гранитоиды Эликчанского массива
относятся к породам как нормальной, так и уме-
ренной щелочности – гранодиоритам, гранитам,
граносиенитам, умеренно-щелочным гранитам,
умеренно-щелочным лейкогранитам; в небольшом
количестве присутствуют монцониты (рис. 8, а).

Гранитоиды Куранахского массива преиму-
щественно соответствуют породам нормальной
щелочности – гранодиоритам, гранитам, лейко-
гранитам, в меньшей степени – граносиенитам,
умеренно-щелочным гранитам; гранитоиды Ба-
кынского массива – умеренно-щелочным грани-
там и лейкогранитам (см. рис. 8, а).

По соотношению K2O и SiO2 гранитоиды всех
массивов относятся к высоко-калиевой известко-
во-щелочной серии. Отношение Na2O/K2O в гра-
нитоидах Эликчанского, Куранахского, Бакын-
ского массивов находится в интервале 0.45–0.88,
0.66–0.90 и 0.45–0.65 соответственно. В отдель-
ных образцах гранитоидов Эликчанского массива
Na2O преобладает над K2O.

Согласно классификации Б.Р. Фроста с соавт.
[29] гранитоиды Эликчанского и Куранахского
массивов относятся преимущественно к магнези-
альным (Fe* = 0.55–0.80), известковым и извест-
ково-щелочным образованиям, характеризуются
как пониженной, так и повышенной глиноземи-
стостью (ASI = 0.92–1.20) (рис. 9, а–в).

Граниты Бакынского массива отличаются бо-
лее высокой железистостью (Fe* = 0.80–0.94), от-
носятся к известково-щелочным и щелочно-из-
вестковым образованиям, для них характерна
умеренная глиноземистость (ASI = 1.06–1.18)
(см. рис. 9, а–в).

Редкоэлементный состав гранитоидов Элик-
чанского и Куранахского массивов характеризу-
ется (см. Suppl. 1: Tabl. 2):

‒ умеренными–высокими содержаниями Zr
(110–419 г/т);

‒ повышенными Nb (12.3–26.1 г/т), Rb (89.8–
224 г/т);

‒ высокими Sr (250–810 г/т) и Ba (387–1270 г/т);
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Рис. 6. Диаграммы с конкордией (U–Pb SIMS) и микрофотографии цирконов в режиме катодолюминисценции. 
(а)‒(б) ‒ для биотитовых гранитов (обр. № 1, № 14) Бакынского массива; (в)‒(г) ‒ для гранодиорит-порфира и гра-
нодиорита 1-ой фазы (обр. № 5125-1, № 5132) Эликчанского массива; (д)‒(е) ‒ для гранодиорита 1-ой фазы, пегмато-
идного гранита 2-ой фазы (№ DH-1017, обр. № 5132-3), Куранахского массива.
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‒ повышенными Cr (17.2–79.1 г/т) и V (22.6–
127 г/т);

‒ умеренными Y (12.7–30.9 г/т);
‒ высокими суммарными содержаниями ред-

коземельных элементов (РЗЭ) (143–375 г/т).

Граниты Бакынского массива отличаются:
‒ более высокими содержаниями Rb (203–

309 г/т);
‒ более низкими Sr (61.1–228 г/т), Ba (147–

731 г/т), Cr (1.28–9.24 г/т) и V (3.62–35.8 г/т).

Рис. 7. (а) Диаграмма с конкордией (U–Pb SIMS) и (б) микрофотографии цирконов в режиме катодолюминисценции
для дацитов из покровов тумусского комплекса (обр. № ДН-6006-13).
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Граниты Бакынского массива, так же как и
гранитоиды Эликчанского и Куранахского мас-
сивов, имеют:

‒ умеренные содержания Nb (7.59–25.3 г/т),
Y (14.3–46.1 г/т);

‒ высокие суммарные содержания РЗЭ (132–
417 г/т).

Гранитоиды первой фазы Эликчанского и Ку-
ранахского массивов имеют сходные фракциони-
рованные распределения РЗЭ с обогащением
ЛРЗЭ, деплетированием ТРЗЭ, (LaN/YbN = 4.82–
19.65; LaN/YbN = 6.44–25.19) и отрицательной Eu-
аномалией (Eu/Eu* = 0.24–0.81; Eu/Eu* = 0.52–
0.81) (рис. 10, а, б).

Граниты и лейкограниты Бакынского массива
также характеризуются фракционированным рас-
пределением РЗЭ (LaN/YbN = 4.30–20) с более
глубокой отрицательной Eu-аномалией (Eu/Eu* =
= 0.03–0.56) (см. рис. 10, в).

Спайдерграммы редких элементов, нормиро-
ванных на состав примитивной мантии для гра-
нитоидов Эликчанского и Куранахского масси-
вов, характеризуются обогащением крупноион-
ными литофильными элементами относительно
высокозарядных и минимумами Ba, Nb, Тa, Sr, Ti
(см. рис. 10, г, д).

Спайдерграммы для гранитов и лейкогранитов
Бакынского массива имеют тот же тип распреде-

ления, но отличаются более глубокими миниму-
мами Ba, Sr и Ti (см. рис. 10, е).

На диаграммах, разделяющих граниты разных
петро-геохимических типов, точки составов гра-
нитоидов Эликчанского и Куранахского масси-
вов располагаются в полях в различной степени
дифференцированных гранитов I- и S-типов
(рис. 11, а‒г).

Наиболее дифференцированные гранитоиды
второй фазы Эликчанского и Куранахского мас-
сивов и граниты Бакынского массива соответ-
ствуют гранитам А-типа (А2-типа) (см. рис. 11, а, г)
или гранитам S-типа (см. рис. 11, в).

Использование диаграмм, разделяющих гра-
нитоиды в связи с геодинамической обстановкой
формирования указывает на разнообразие обста-
новок, в которых мог быть проявлен гранитоид-
ный магматизм.

На диаграмме Rb–(Y + Nb) [36] точки составов
гранитоидов Эликчанского и Куранахского мас-
сивов располагаются в основном в поле гранитов
вулканических дуг и, в небольшой степени, внут-
риплитных гранитов, одновременно включены в
поле постколлизионных гранитов (рис. 12, а).

Точки составов гранитов Бакынского массива
расположены на стыке полей гранитов вулкани-
ческих дуг, синколлизионных и внутриплитных
(см. рис. 12, а).

Рис. 8. (а) Диаграммы TAS [23] для гранитоидов Эликчанского, Куранахского и Бакынского массивов и (б) вулканитов
и даек тумусского комплекса Северного вулкано-плутонического пояса. 
Поля составов на диаграммах: 
(а) ‒ 1 – низкощелочные габбро, 2 – низкощелочные габбро-диориты, 3 – кварцевые диориты, 4 – гранодиориты,
5 – граниты, 6 – лейкограниты, 7 – монцодиориты, 8 – монцониты, 9 – граносиениты, 10 – умеренно-щелочные
граниты, 11 – умеренно-щелочные лейкограниты; (б) ‒ 1 – низкощелочные дациты, 2 – низкощелочные риодаци-
ты, 3 – низкощелочные риолиты, 4 – андезиты, 5 – дациты, 6 – риодациты, 7 – риолиты, 8 – трахиандезибазальты,
9 – трахиандезиты, 10 – трахидациты, 11 – трахириодациты, 12 – трахириолиты. 
1‒2 – гранитоиды Эликчанского массива: 1 – 1-ой фазы, 2 – даек 2-ой фазы; 3, 4 – гранитоиды Куранахского массива:
3 – 1-ой фазы, 4 – даек 2–ой фазы; 5 – граниты, лейкограниты Бакынского массива; 6‒9 – поля гранитоидов масси-
вов: 6 ‒ Эликчанскогоа, по [21, 37]; 7 – Куранахского, по [21, 37]; 8 –Бакынского, по [21]; 9 – Улахан-Тас Северного
пояса, по [2]; 10 – вулканиты тумусской толщи; 11 – субвулканические тела тумусского комплекса

10

8

6

4

2

0
55 65 75 55 65 75 78

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

1
1

2 2

3
3

4

4

5
5

6
6

7
78

8
9

9
10

10
11 1211

(a) (б)
Щелочные

Умеренно-
щелочные

Нормально-
щелочные

Низко-
щелочные



108

ГЕОТЕКТОНИКА  № 5  2023

ЛУЧИЦКАЯ и др.

На диаграммах –TiO2–MgO и Ba/La–
Nb × 5–Yb × 10 [31], разделяющих магматические
породы трансформной и конвергентной окраин
Тихоокеанского типа, точки составов гранитои-
дов Северного вулкано-плутонического пояса
преимущественно занимают поле магматических
пород трансформных окраин (см. рис. 12, б, в).
Отметим, что для пород с содержанием SiO2 >
> 63 мас. % данные диаграммы характеризуются
большим перекрытием составов магматитов транс-
формной и конвергентной окраин [31].

По соотношению Th/Yb и Nb/Yb, Sc/Ni и
La/Yb гранитоиды всех массивов соответствуют
магматическим породам окраинно-континен-
тальных дуг [40] (см. рис. 12, г, д). Точки их соста-
вов также следуют тренду гранитоидов активных
континентальных окраин [6] (см. рис. 11, в).

Гранитоиды всех массивов, характеризующие-
ся сидеро-лито-халькофильной и лито-халько-си-

tot
2 3Fe O дерофильной геохимической специализацией и

повышенными концентрациями Cr, Ag, Mo, Ti,
W, As, B и Au, являются рудогенерирующими и
рудовмещающими для свинцово-цинковой жиль-
ной, золоторудной полиметаллической, серебро-
полиметаллической золоторудной, золото-ред-
кометальной, золоторудной кварцевой, медно-
кварц-сульфидной формаций и редкоземельной
минерализации [4].

С гранитоидами связаны радиоактивные ано-
малии, источником которых являются повышен-
ные содержания акцессориев и калиевого поле-
вого шпата. Типоморфными элементами для зо-
лото-редкометального оруденения являются
вольфрам, кобальт, висмут, а для полиметалличе-
ских объектов – сурьма. Ведущими формациями
являются золото-редкометальная, золоторудная
и серебро-полиметаллическая [4].

Рис. 9. (а) Диаграммы Fetot/(Fetot + MgO)–SiO2, (б) Na2O + K2O–CaO–SiO2, (в) ASI–SiO2 [29] для гранитоидов Элик-
чанского, Куранахского и Бакынского массивов Северного вулкано-плутонического пояса
1‒2 – гранитоиды Эликчанского массива: 1 – 1-ой фазы, 2 – даек 2-ой фазы; 3‒4 – гранитоиды Куранахского масси-
ва: 3 – 1-ой фазы, 4 – даек 2-ой фазы; 5 – граниты, лейкограниты Бакынского массива; 6‒9 – поля гранитоидов мас-
сивов: 6 ‒ Эликчанского, по [21, 37], 7 – Куранахского, по [21, 37]; 8 – Бакынского, по [21]; 9 – Улахан-Тас Северного
пояса, по [2]
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Вулканиты тумусской толщи и субвулканические 
породы тумусского комплекса

Данные породы характеризуются содержания-
ми SiO2 51.80–71.00; 58.7, 60.90 и суммы щелочей
Na2O + K2O 4.52–7.46; 5.60, 6.3 мас. % соответ-
ственно и на диаграмме TAS относятся преиму-
щественно к породам нормальной щелочности –
андезитам, дацитам, риодацитам, реже умерен-
ной щелочности – трахидацитам (см. рис. 8, б).
По соотношению K2O и SiO2 субвулканические
породы и вулканиты тумусского комплекса отно-

сятся преимущественно к высококалиевой из-
вестково-щелочной серии. Отношение Na2O/K2O в
вулканитах изменяется от 0.65 до 1.75 и составля-
ет 0.59, 0.61 в субвулканических образованиях.

По параметру железистости (Fe* = FeO*/
(FeO* + MgO)) [29] вулканиты тумусской толщи
отличаются от гранитоидов массивов несколько
большим количеством железистых разностей в
интервале кремнекислотности 60–65% и более
высоким индексом глиноземистости ASI до
1.4 [29].

Рис. 10. Хондрит-нормализованные распределения РЗЭ (а–в) и спайдерграммы редких элементов, нормированных на
состав примитивной мантии (г–е) гранитоидов Эликчанского, Куранахского и Бакынского массивов Северного вул-
кано-плутонического пояса. 
1‒2 – гранитоиды массивов Эликчанского массива: 1 –1-ой фазы, 2 – даек 2-ой фазы; 3‒4 – гранитоиды Куранах-
ского массива: 3 – 1-ой фазы, 4 – даек 2-ой фазы; 5 – граниты, лейкограниты Бакынского массива; 6‒7 – поля гра-
нитоидов массивов: 6 ‒ Эликчанского массива, по [21, 37], 7 – Куранахского, по [21, 37]
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Вулканиты тумусской толщи и субвулканиче-
ские образования тумусского комплекса имеют
сходные фракционированные распределения
РЗЭ с гранитоидами всех массивов. Они характе-
ризуются обогащением ЛРЗЭ и деплетированием
ТРЗЭ (LaN/YbN = 7.94–29.01). Для дацитов, ри-
одацитов и риолитов наблюдается менее выра-
женная, чем в гранитоидах отрицательная Eu-
аномалия (Eu/Eu* = 0.58–92), а для андезитов,
андезидацитов – слабо положительная (Eu/Eu* =
= 1.04–1.27) (рис. 13, а).

Спайдерграммы вулканитов и субвулканиче-
ских образований также сходны с таковыми для
гранитоидов Эликчанского и Куранахского мас-

сивов, характеризуются обогащением крупно-
ионными литофильными элементами относи-
тельно высокозарядных и минимумами Ba, Nb,
Тa, P и Ti (см. рис. 13, б).

Точки составов вулканитов и субвулканиче-
ских тел, как и большая часть гранитоидов Элик-
чанского и Куранахского массивов ассоциируют
с полем гранитов вулканических дуг на диаграм-
ме Rb–Y + Nb и занимают поле магматических
пород трансформных окраин на диаграммах

–TiO2–MgO и Ba/La–Nb × 5–Yb × 10
(рис. 14, а‒в).

По соотношению петрогенных оксидов, Th/Yb и
Nb/Yb, вулканиты и субвулканические тела,

tot
2 3Fe O

Рис. 11. Диаграммы (а)  × 5–Na2O + K2O–(CaO + MgO) × 5 (SiO2 > 67%, мол. кол-ва) [5], (б) NK/A–A/CNK [34],
(в) Sr–Rb/Sr [6] и (г) Zr–10*Ga/Al [39] для гранитоидов Эликчанского, Куранахского и Бакынского массивов Север-
ного вулкано-плутонического пояса. 
Обозначено на: (в) ‒ I–III – тренды: I – островодужных толеитов, II – островодужных известково-щелочных вулка-
нитов, III – известково-щелочных вулканитов континентальной окраины; IV – поле континентальных рифтовых зон;
(г) ‒ 1 – дифференцированные граниты I-типа. 
1‒2 – гранитоиды Эликчанского массива: 1 –1-ой фазы, 2 – даек 2-ой фазы; 3‒4 – гранитоиды Куранахского массива:
3 –1-ой фазы, 4 – даек 2-ой фазы; 5 – граниты, лейкограниты Бакынского массива; 6‒9 – поля гранитоидов массивов:
6 ‒ Эликчанского, по [21, 37], 7 – Куранахского, по [21, 37], 8 – Бакынского, по [21], 9 – Улахан-Тас Северного по-
яса, по [2]
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также как и гранитоиды, соответствуют магмати-
ческим породам окраинно-континентальных дуг,
в том числе вулканитам Охотско-Чукотского вул-
канического пояса (см. рис. 14, г, д).

Вулканиты тумусского комплекса, контакто-
во-метаморфизованные и метасоматически из-
мененные гранитоидами эликчанского комплек-
са, являются рудовмещающими для объектов зо-
лоторудной кварцевой и кварц-антимонитовой
формаций [4].

ИЗОТОПНЫЙ СОСТАВ Sr–Nd

Sr‒Nd изотопные исследования были выпол-
нены для биотитовых гранитов Бакынского, гра-
нодиоритов Куранахского, гранодиоритов, гра-
нитов Эликчанского массивов и представлены в
Supplement 1: Tabl. S4.

Величины εNd(Т) и Sri пересчитаны согласно
U‒Pb датировкам, описанным в данной работе.

Граниты характеризуются близкими небольши-
ми отрицательными величинами εNd(Т) до не-
больших положительных и умеренными первич-
ными отношениями 87Sr/86Sr: от –4.81 до +0.97;
0.70497; 0.70550 (см. Suppl. 1: Tabl. S4).

Для гранитов Бакынского и Эликчанского
массивов характерны высокие величины Rb/Sr и
87Rb/86Sr отношений, поэтому величины первич-
ных отношений 87Sr/86Sr могут сильно варьиро-
вать, и мы не используем их в рассмотрении.
Оценки модельных значений возраста для грани-
тоидов по одно- и двухстадийной моделям нахо-
дятся в интервале 737–1410 млн лет и отвечают
неопротерозою–мезопротерозою (см. Suppl 1:
Tabl. S4).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

Полученные близкие U‒Pb оценки возраста
по цирконам из гранитоидов Эликчанского,

Рис. 12. Диаграммы (а) Rb–(Y + Nb) [35], (б) –TiO2 × 10–MgO, (в) Ba/La–Nb × 5–Yb × 10 [31], (г) Th/Yb–Nb/Yb [35]
для гранитоидов Эликчанского, Куранахского и Бакынского массивов Северного вулкано-плутонического пояса.
Обозначено на (б)‒(в) ‒ поля магматических пород: I – островные дуги и континентальные окраины (конвергентные
окраины); II – границ скольжения (трансформные окраины континентов и островных дуг). 
1‒2 – гранитоиды Эликчанского массива: 1 – 1-ой фазы, 2 – даек 2-ой фазы; 3‒4 – гранитоиды Куранахского масси-
ва: 3 – 1-ой фазы, 4 – даек 2-ой фазы; 5 – граниты, лейкограниты Бакынского массива; 6‒9 – поля гранитоидов мас-
сивов: 6 ‒ Эликчанского, по [21, 37], 7 – Куранахского, по [21, 37], 8 – Бакынского, по [21], 9 – Улахан-Тас Северного
пояса, по [2]
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Куранахского и Бакынского массивов в интерва-
ле 121–125 млн лет и вулканитов кислого состава
тумусской толщи – 127 млн лет подтверждают,
что гранитоиды, вулканиты и субвулканические
образования относятся к единому баррем-апт-
скому вулкано-плутоническому комплексу.
Близкий 40Ar/39Ar возраст 120 ± 1 млн лет ранее
был установлен для биотитовых гранитов Бакын-
ского массива [32].

В работах [20, 21] содержатся как близкие к на-
шим оценки возраста, полученные K‒Ar и Rb‒Sr
методами для гранитодов Эликчанского, Кура-

нахского массивов и ассоциирующих с ними вул-
канитов различного состава в интервале 122–
118 млн лет, так и более древние – 144–134 млн лет.

Обобщение U-Pb геохронологических данных
для гранитоидов различных массивов Северного
батолитового пояса, включая Эликчанский [25],
показало, что оценки возраста лежат в интервале
140–129 млн лет. Данные 40Ar‒39Ar датирования
[32] дают более молодой интервал возраста 130–
123 млн лет и по мнению [25] отражают время
остывания гранитоидных плутонов. Раннемело-
вое (баррем-аптское) время является переломным

Рис. 13. Хондрит-нормализованные распределения РЗЭ (а) и спайдерграммы редких элементов, нормированных на
состав примитивной мантии (б) для вулканитов тумусской толщи и субвулканических тел тумусского комплекса. 
1 – вулканиты тумусской толщи; 2 – субвулканические тела тумусского комплекса; 3‒4 – вулканиты впадин: Тытель-
веемской [19], 4 – Тытельвеемской [25]
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моментом в тектонической истории рассматрива-
емого региона, когда происходит закрытие Оймя-
конского океана при коллизии Сибирского кра-
тона с Колымо-Омолонским супертеррейном [13].

Сопоставление изученных гранитоидов с пет-
ро-геохимическими типами гранитов [28] пока-
зывает, что гранитоиды первой фазы Эликчан-
ского и Куранахского массивов имеют сходство с
гранитами I-типа, а граниты второй фазы – с гра-
нитами S-типа. Граниты и лейкограниты Бакын-
ского массива имеют характеристики промежу-
точные между гранитами S- и А-типов. С первы-
ми их сближают высокие содержания рубидия,
низкие – стронция, бария; со вторыми – высокие
суммарные содержания РЗЭ, повышенные содер-
жания ниобия и циркония. С учетом аналитиче-
ских данных из работы [21, 37] (см. рис. 11) можно
предполагать, что доля гранитов с геохимически-
ми характеристиками гранитов А-типа в Бакын-
ском массиве может быть больше.

Биотиты из гранитов Бакынского массива
близки по составу к анниту, обладают повышен-

ной железистостью (68–84), попадают в область
биотитов щелочных гранитов по соотношению
петрогенных элементов (рис. 15, Suppl. 1: Tabl. S5),
что также подтверждает близость гранитов Ба-
кынского массива к гранитам А-типа.

Сходство по минеральному и химическому со-
ставу гранодиоритов Эликчанского и Куранах-
ского массивов с гранитами I-типа, а гранитов тех
же массивов – с гранитами S-типа также отмече-
но в [37], а к гранитам А-типа ими отнесены пег-
матоидные лейкограниты и пегматиты Куранах-
ского массива и более поздние (102–104 млн лет)
гранит- и риолит-порфиры малых интрузий.

Для качественного определения возможного
протолита гранитоидной магмы рассмотрены
диаграммы с использованием петрогенных эле-
ментов для гранодиоритов как наименее диффе-
ренцированных пород первых фаз Куранахского
и Эликчанского массивов [26, 30]. Породы источ-
ника могли быть представлены амфиболитами,
метадацитами-тоналитами (рис. 16).

Рис. 14. Диаграммы (а) Rb–(Y + Nb) [36], (б) –TiO2 × 10–MgO, (в) Ba/La–Nb × 5–Yb × 10 [31], (г) Th/Yb–Nb/Yb [35]
и (д) 3*TiO2 + K2O–SiO2 + 3*CaO [14] для вулканитов тумусской толщи и субвулканических тел тумусского комплекса. 
1 – вулканиты тумусской толщи; 2 – субвулканические тела тумусского комплекса; 3‒4 – вулканиты впадин: 3 ‒ Ты-
тельвеемской [19], 4 – Тытельвеемской [25]
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Условия магмагенерации, рассчитанные раз-
ными методами, для гранодиоритов Куранахско-
го, Эликчанского массивов составляют: Т = 1020–
1087°С, Р = 1 до 1.4 ГПа; для гранитов – Т = 880–
920 или 908–972, Р = 0.7–0.8 или 0.7–0.9 ГПа;
для пегматоидных лейкогранитов и пегматитов
А-типа Куранахского массива близки к таковым
для гранитов – Т = 919–935, Р = 0.7–0.8 ГПа [37].

Гранитоиды Эликчанского и Куранахского мас-
сивов имеют близкие температуры начальных
стадий кристаллизации гранитоидных расплавов,
подсчитанные с использованием цирконового тер-
мометра [38]:

‒ для гранодиоритов, гранитов 1-ой фазы они
составляют 773–827°С и 772–802°С соответственно;

‒ для гранитов 2-ой фазы – 734, 768°С.

Граниты Бакынского массива имеют несколь-
ко более высокие температуры 839–919°С.

Данные Sr‒Nd изотопного состава гранитои-
дов всех массивов (см. Suppl. 1: Tabl. S4) – не-
большие отрицательные величины εNd(Т) до не-
больших положительных, умеренные первичные
отношения 87Sr/86Sr, пограничные между харак-
терными для гранитов I- и S-типов, а также уме-
ренные величины отношения 87Sr/86Sr в грано-
диоритах первой фазы Куранахского и Эликчан-
ского массивов (0.7079 и 0.7067) [37] указывают
на взаимодействие мантийных расплавов и ко-
рового субстрата, возможно, нео-мезопротеро-
зойского возраста (TNd(DM) и TNd(DM-2st) от
737 до 1410 млн лет).

Составы клинопироксенов и биотитов из гра-
нодиоритов Куранахского и Эликчанского мас-
сивов также отражают смешение мантийных на-
сыщенных флюидами мафических расплавов и
корового субстрата [37]. Однако данные о высо-
ких величинах отношения 87Sr/86Sr (0.7110–0.7112)

Рис. 15. Диаграммы (а) FeO*–MgO–Al2O3, (б) Al2O3–MgO, (в) MgO–FeO* и (г) Al2O3– FeO* [24] для биотитов из гра-
нитоидов Бакынского массива. 
Поля биотитов из: А – анорогенных щелочных гранитоидов, Р – пералюминиевых гранитоидов, включая S-тип, С – из-
вестково-щелочных гранитоидов. 
Биотиты из образцов (см. Suppl. 1: Tabl. S5) гранитоидов Бакынского массива: 
1 – 12/1; 2 – 10; 3 – 4; 4 – 5/2; 5 – 5/1; 6 – 12/20
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в гранитах второй фазы этих же массивов свиде-
тельствуют об их коровом происхождении [37].

Гранитоиды всех массивов, вулканиты тумус-
ской толщи и субвулканические образования ту-
мусского комплекса имеют ряд сходных петро-
геохимических характеристик, подтверждаю-
щих их принадлежность к единому комплексу,
сформировавшемуся в одной геодинамической
обстановке. К ним относятся присутствие пород

умеренной щелочности наряду с породами нор-
мальной щелочности; высококалиевый известко-
во-щелочной характер магматитов; единый тип
распределения редкоземельных элементов и
спайдерграм; сходство с магматитами транс-
формных окраин или границ скольжения плит,
как по соотношению петрогенных ( –
TiO2–MgO и 3 × TiO2 + K2O–SiO2 + 3 × CaO), так
и редких элементов (Ba/La–Nb × 5–Yb × 10 и

tot
2 3Fe O

Рис. 16. Диаграммы (а) Al2O3/(MgO + FeO)–CaO/(MgO + FeO) мол. кол-ва [30] и (б) (Na2O + K2O)/CaO–CaO + Na2O +
+ K2O [26] мас. % для гранитоидов Эликчанского, Куранахского и Бакынского массивов Северного вулкано-плуто-
нического пояса.
1 – гранодиориты 1-ой фазы: 1 ‒ Эликчанского, 2 – Куранахского
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Th/Yb–Nb/Yb) [31] (см. рис. 8, см. рис. 10, см.
рис. 12).

Особенности состава гранитоидов, вулкани-
тов и субвулканических образований Северного
вулкано-плутонического пояса позволяют пред-
полагать, что геодинамическая обстановка их
формирования могла быть связана с континен-
тальной окраиной андийского типа в раннемело-
вое (баррем‒апт). Однако, подобный режим не
характерен для Сибирского континента в это вре-
мя. Кроме того, в предшествующее позднеюр-
ское–раннемеловое время произошли два круп-
ных тектонических события в рассматриваемом
регионе: сначала коллизия Сибирского кратона
(континента) с Колымо-Омолонским микро-
континентом (супертеррейном) в связи с закры-
тием Оймяконского океана, а затем их вместе с
микроконтинентом Чукотка–Арктическая Аляс-
ка при закрытии Южно-Анюйского океаниче-
ского бассейна, завершившаяся формированием
в готериве–барреме покровно-складчатой струк-
туры [17].

В.А. Трунилина и А.В. Прокопьев [37] связы-
вают формирование вулканогенной островодуж-
ной базальт-андезит-риолитовой серии и грано-
диоритов первой фазы Эликчанского и Куранах-
ского массивов c финальной стадией закрытия
Оймяконского океана в беррисе–барреме, а об-
разование гранитов, лейкогранитов второй фазы
массивов и риолитов – с этапом рифтогенного
растяжения в апте‒раннем альбе [37] (рис. 17).

Последний этап ассоциирует по времени с за-
ложением Индигирского рифта в центральной
части Верхояно-Колымского складчатого пояса
[13, 37] или Алазейско-Индигирской рифтовой

системы, объединяющей поля ранне-позднеме-
ловых рифтогенных вулканитов, наложенной на
северную часть Колымо-Омолонского микро-
континента и Яно-Индигирской складчато-на-
двиговой системы [4].

Обобщение данных по структурной позиции,
геохронологии и геохимии гранитоидов Северно-
го пояса показывает, что гранитоиды внедряются
после меридионального ороклинального изгиба
северной части Верхоянского складчатого пояса
и, по-видимому, в зоне правостороннего сдвига
(трансформного разлома) и растяжения вдоль
субдуцирующей океанической коры [25].

Таким образом, формирование гранитоидов
Эликчанского, Куранахского и Бакынского мас-
сивов, вулканитов тумусской толщи и субвулка-
нических образований тумусского комплекса,
скорее всего, было связано с постколлизионным
растяжением. Условия растяжения могли воз-
никнуть либо в северо-западной части орокли-
нального изгиба Колымской петли после колли-
зии Колымо-Омолонского микроконтинента и
Сибирского континента, либо в сочетании со
сдвиговыми движениями вдоль трансформной
окраины после закрытия Оймяконского океана и
прекращения субдукции.

В пользу этого свидетельствует дискордантное
положение гранитоидов Северного пояса по от-
ношению к коллизионным структурам среднеюр-
ско‒нижнемеловых отложений. Разнообразие
петрогеохимических типов гранитоидов харак-
терно для геодинамической обстановки транс-
формной окраины или границ скольжения плит и
может быть обусловлено участием различных ис-
точников: астеносферного при формировании

Рис. 17. Тектонические события и этапы гранитоидного магматизма в северной части Верхояно-Колымской складча-
той области (с использованием данных [37]).
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мантийного окна и надсубдукционного мантий-
ного клина над предшествующей зоной субдук-
ции (в данном случае ‒ под Колымо-Омолонский
континент), а также различной проницаемостью
континентальной коры [22].

Гранитоидные тела приурочены к крупным
разломам северо-западного простирания, имею-
щим по данным [4] корово-мантийное заложение,
что может обеспечить поступление мантийных
магм к низам коры и последующее выплавление
гранитоидных расплавов (рис. 18).

На взаимодействие мантийных расплавов и
корового субстрата указывают и Sr‒Nd изотоп-
ные данные.

Геохимические характеристики вулканитов ту-
мусской толщи и субвулканических тел тумусско-
го комплекса также сходны с таковыми вулкани-
тов аптского возраста Тытельвеемской впадины в
тылу Центрально-Чукотского сегмента Охотско-
Чукотского вулканического пояса, которая тради-
ционно рассматривается как рифтогенная структу-
ра [7, 19], что является дополнительным аргумен-
том в пользу постколлизионного происхождения
магматитов Северного вулкано-плутонического
пояса.

ВЫВОДЫ
1. Время формирования вулкано-плутониче-

ской ассоциации Северного вулкано-плутониче-
ского пояса, а именно внедрения гранитоидов
Бакынского, Эликчанского и Куранахского мас-
сивов и излияния вулканитов тумусской толщи,
составляет 121–127 млн лет (баррем–апт).

2. Гранитоиды Эликчанского и Куранахского
массивов имеют петро-геохимические характе-
ристики гранитов I- и S-типов, а гранитоиды Ба-
кынского массива имеют ряд геохимических осо-
бенностей, в том числе составы биотитов, сбли-
жающих их с гранитами A-типа. Гранитоиды и
одновозрастные вулканиты тумусской толщи по
сочетанию ряда петрогенных и редких элементов
также соответствуют магматитам трансформной
окраины или границ скольжения плит.

3. Sr‒Nd изотопные характеристики гранито-
идов Бакынского, Эликчанского и Куранахского
массивов указывают на взаимодействие мантий-
ного и корового компонентов в источнике грани-
тоидных расплавов. По сравнению с гранитами
Главного батолитового пояса древний коровый
компонент, возможно нео-мезопротерозойского
возраста, участвовал в петрогенезисе гранитои-
дов Северного вулкано-плутонического пояса в
меньшем объеме.

Рис. 18. Генерализованная схема формирования гранитоидов и вулканитов Северного вулкано-плутонического пояса. 
1‒3 – чехол: 1 ‒ Колымо-Омолонского микроконтинента, 2 – Сибирского континента, 3 – Чукотского микроконти-
нента; 4‒5 – фундамент: 4 ‒ Сибирского континента, 5 – Чукотского микроконтинента; 6 – литосфера Южно-Анюй-
ского океана; 7 – подток астеносферной мантии и область подслаивания мантийных магм 8 – область частичного
плавления 9 – гранитоидные плутоны Северного вулкано-плутонического пояса; 10 – вулканиты тумусской толщи

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Северный
вулкано-плутонический пояс

Колымо-Омолонский микроконтинент
Чукотский

микроконтинент

127–121 млн лет
(баррем-апт)
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4. Формирование вулкано-плутонической ас-
социации Северного вулкано-плутонического поя-
са происходило в обстановке постколлизионного
растяжения после завершения коллизии Чукот-
ского микроконтинента и Сибирского континента
с ранее аккретированным Колымо-Омолонским
микроконтинентом. Постколлизионное растяже-
ние происходило в режиме трансформной окраи-
ны или границ скольжения плит.
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Geodynamics and Early Cretaceous Magmatism of the Northern Volcanic-Plutonic Belt 
of Verkhoyan-Kolyma Fold Area (Northeastern Russia)
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New data on the geological position, U‒Pb SIMS zircon ages, petro-geochemical features, Sr‒Nd isotopic
composition and geodynamic setting of the granitoids and volcanites of the Northern volcanic-plutonic belt,
Verkhoyan-Kolyma fold area, are presented. Magmatites of the belt include granitoids of Elikchan, Kurana-
kh, Bakyn plutons, composed of elikchansky granite-granodiorite complex, and volcanites of predominantly
intermediate-felsic Tumusskaya sequence with subvolcanic bodies of the same composition. They form sin-
gle Early Cretaceous (127–121 Ma) volcanic-plutonic assemblage. Granitoid plutons are elongated in sub-
latitudinal-northwestern direction and are discordant to main fold and thrust structures. Granitoids intrude
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and metamorphose Jurassic terrigenous and Early Cretaceous volcanites of Tumusskaya sequence and are cut
by younger Late Cretaceous subvolcanic bodies. Granitoids of Bakyn, Elikchan and Kuranakh plutons com-
bine petro-geochemical features of I-, S- and A-type granites. Such diversity of petro-geochemical granitoid
types as well as interrelations of major ( –TiO2–MgO) and rare (Ba/La–Nb × 5–Yb × 10) elements
in granitoids and the same age volcanites of Tumusskaya sequence allow to refer them to magmatites of trans-
form margin or plates translation boundaries. Collision between Chukotka microcontinent and Siberian con-
tinent with earlier accreted Kolyma-Omolon microcontinent in Barremian-Aptian time changed to post-col-
lisional extension and formation of volcanic-plutonic assemblage of the Northern volcanic-plutonic belt.
Post-collisional extension took place in the regime of plates translation boundaries. Sr–Nd isotopic charac-
teristics of granitoids of all plutons indicate the interrelation of mantle and crustal sources of granitoid melts
in this process.

Keywords: Severny volcanic-plutonic belt, Verkhoyan-Kolyma fold area, granitoids, zircon, volcanites, geo-
dynamic setting, regime of transform margin
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