


МИНИСТЕРСТВО ГЕОЛОГИИ СССР

// ВСЕСОЮЗНЫЙ ОРДЕНА ЛЕНИНА
// Л НАУЧНО-ИССЛЕДОВАТЕЛЬСКИЙ 
// ГЕОЛОГИЧЕСКИЙ ИНСТИТУТ

Магматические
формации
СССР
В ДВУХ ТОМАХ
ТОМ 2

ЛЕНИНГРАД
„НЕДРА11
ЛЕНИНГРАДСКОЕ ОТДЕЛЕНИЕ
1979



УДК 551.263.037/.038(47+57)

Магматические формации СССР. Т. 2/В. Л. Масайтис, 
В. Н. Москалева, Н. Л. Румянцева и др.
Л., Недра, 1979. 279 с. 
(М-во геологии СССР. 
Всесоюз. науч.-исслед. геол. ин-т).

В книге охарактеризованы магматические формации 
мафическо-салического семейства. Приведены 
петрографическая и петрохимическая характеристики 
пород этих формаций, геохимические характеристики, 
данные о форме залегания и размерах входящих 
в их состав тел, о соотношении их с тектоническими 
структурами, освещены некоторые особенности петрогенеза 
и металлогении. Рассмотрены типовые временные 
и латеральные ряды магматических комплексов, 
развитых на территории СССР и проявляющихся 
в условиях различных тектонических режимов 
(геосинклинального, орогенного, кратонного).
Работа представляет интерес для широкого круга 
геологов.
Табл. 26, ил. 36, список лит. 695 иазв.

Авторы: В. Л. Масайтис, В. Н. Москалева, 
Н. Л. Румянцева, С. В. Александрова, Г. М. Беляев, 
Б. Л. Блюман, Е. В. Быковская, В. Н. Верхало-Узский, 
Е. Н. Горецкая, Т. Я- Демидова, М. А. Кангур, 
С. А. Лесков, В. Н. Мошкин, И. П. Никольская, 
М. П. Орлова, А. С. Остроумова, В. В. Павлова, 
Т. Н. Павлова, С. А. Решетова, В. К. Ротман, 
Е. К. Станкевич, Е. В. Толмачева, В. А. Трофимов, 
И. Я. Центер, Л. Н. Шарпенок, Г. К. Шнай.

Редколлегия: В. Л. Масайтис (главный редактор), 
В. Н. Москалева (зам. главного редактора), 
Н. А. Румянцева (зам. главного редактора), 
Е. Н. Горецкая, М. П. Орлова, А. С. Остроумова, 
Е. К. Станкевич. В. А. Трофимов (ученый секретарь).

© Издательство «Недра», 1979



Семейство 
мафическо-салических 
формаций

В это семейство объединены дифференцированные 
магматические формации с ведущей ролью пород 
среднего и умеренно кислого состава. Из числа вул
канических в это семейство включены формации, в ко
торых представлены дифференцированные серии по
род— от базальтов до липаритов — с отчетливым 
преобладанием (50% и более) андезитов, андезито-ба- 
зальтов, андезито-дацитов. Из интрузивных обра
зований в семействе преобладают гранодиориты, 
кварцевые диориты, плагиограниты и биотит-рогово- 
обманковые граниты при умеренной роли диоритов и 
габбро-диоритов.

По характеру щелочности больше распространены 
породы нормальнощелочные, меньше — субщелочные: 
в вулканических формациях развиты трахиандезиты, 
трахидациты, трахибазальты, трахиты, в интрузив
ных — монцониты, сиениты, граносиениты, сиенито- 
диориты.

По преобладанию в составе комплексов тех или 
иных пород и по условиям образования в семействе 
выделяются шесть формационных видов, в том числе 
три вулканические формации — базальт-андезитовая, 
андезитовая, трахиандезитовая. Тела андезитовой фор
мации сложены нормальными по щелочности калиево- 
натриевыми породами с максимумом распространения 
андезитов.

Базальт-андезитовая формация отличается от нее 
более низким отношением калия к сумме щелочей 
в породах и большим (до 30%) объемом базальтоид- 
ных (мафических) членов. Трахиандезитовая форма
ция характеризуется преобладанием пород повышен
ной щелочности. По характеру распределения пород 
разной степени мафичности эта формация ближе 
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к базальт-андезитовой, чем к андезитовой, а по типу щелочности 
тяготеет к калиевому ряду.

Интрузивные образования мафическо-салического семейства 
представлены тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой, диорит- 
гранодиоритовой и монцонит-сиенитовой формациями.

Для первой характерно преобладание гранодиоритов, тона
литов, диоритов — пород средних и умеренно кислых с невы
соким отношением калия к сумме щелочей.

Породы диорит-гранодиоритовой формации, среди которых 
преобладают гранодиориты, диориты, биотит-роговообманковые 
граниты, принадлежат к калиево-патриевым известково-ще
лочным.

В составе тел монцонит-сиенитовой формации главную роль 
играют калиевые умеренно щелочные породы: монцониты, сие
ниты, граносиениты.

Рассматриваемое семейство было выделено в начале 20 в. 
Г. В. Тиррелем [546], который в числе родственных групп первой 
назвал гранодиорит-андезитовую. Большое значение для сис
тематики вулканических ассоциаций имели петрохимические ис
следования [187] современного вулканизма, в результате которых 
были созданы нс устаревшие до наших дней эталоны вулкани
ческих серий, в частности тихоокеанский, к которому относятся 
вулканические формации данного семейства.

В работе Ю. А. Билибина [47] магматические тела, по основ
ным параметрам отвечающие тоналит-плагиогранит-гранодио- 
ритовой формации, относятся к габбро-плагиограннтовому ком
плексу, приуроченному к концу ранней стадии развития склад
чатых областей.

Диорит-гранодиорнтовая формация, по Ю. А. Билибину, со
ответствует комплексу послебатолитовых интрузий диоритов, 
гранодиоритов, гранит-порфиров позднего этапа развития склад
чатых областей,

В фундаментальном труде Ю. А. Кузнецова [276] выделена 
базальт-андезит-липаритовая группа формаций, которая вклю
чает три формационных типа: андезитовую (с базальт-аидези- 
товой и андезит-дацитовой субформациями), трахиандезитовую, 
липаритовую (порфировую) формации. В нашем понимании ба- 
зальт-аидезитовая субформацня отвечает рангу одноименного 
формационного вида наряду с андезитовой и трахиандезитовой, 
липаритовая формация отнесена к другому семейству. Каждому 
из перечисленных типов вулканических формаций соответствует 
интрузивная формация: габбро-диорит-гранодиоритовая, габбро- 
монцонит-сиеннтовая. субвулканических гранитов. Габбро-дио' 
рит-гранодиоритовая формация, в понимании Ю. А. Кузнецова, 
отвечает диорит-гранодиоритовой, образования которой комаг- 
матичны вулканитам андезитовой формации. В составе габбро- 
монцонит-сиенитовой формации, которая в известных пределах 
соответствует выделяемой нами монцонит-сиенитовой, Ю. А. Куз
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ненов различает четыре подтипа, подчеркивая тем самым, что 
данный формационный тип отличается большой изменчивостью 
состава.

На Карте магматических формаций СССР [233] среди вулка
нических формаций мафическо-салического состава выделены 
андезитовая и трахиандезитовая (консолидационная стадия), 
андезит-базальтовых порфиритов, андезит-дацитовых и липарн- 
товых порфиров (инверсионные).

В нашем понимании первые две сохраняют объем и данное 
ранее название, третья и четвертая включены в состав базальт- 
андезитовой формации.

Среди интрузивных формаций, выделенных на Карте, тона- 
лит-плагиогранит-гранодиоритовой, в нашем понимании, соот
ветствуют габбро-диорит-гранодиоритовая, диорит-плагиограни- 
товая и, отчасти, габбро-граносиенит-гранитовая, принадлежа
щие к инверсионной стадии. Как показал анализ, все три 
формации отвечают одному виду, представляя его региональные и 
возрастные вариации.

Объем диорит-гранодиоритового формационного вида, при
нятый в настоящей работе и на Карте магматических формаций 
СССР, в целом сходен. Интрузивные образования монцонит- 
сиенитовой формации на этой карте были включены в гранит- 
граносиенитовую.

Г. Б. Ферштатер и Н. С. Бородина [566] выделяют пять фор
мационных видов, из которых часть соответствует данному се
мейству, на основании выделения пяти типов магм, различных 
по генезису, составу и водонасыщенности. Систематика габбро- 
гранитных серий Э. П. Изоха построена па основе петрохими
ческого и минерального состава пород и с учетом полноты про
явления отдельных членов этой серии. Тоналит-плагиогранит- 
гранодиоритовому формационному виду в этой систематике, 
например, отвечает неполно развитая гранит-гранодноритовая 
часть натриевой серии.

В связи с тем что формации мафическо-салического семей
ства отличаются большим разнообразием пород и значительными 
колебаниями их сочетаний, возникают известные трудности при 
их диагностике. В частности, не всегда базальт-андезитовую 
формацию можно отделить от андезит-базальтовой или базальт- 
андезит-липаритовой.

Большие трудности встречает иногда выявление трахианде- 
зитового вида. Некоторые тела тоналит-плагиогранит-гранодио- 
ритовой формации обнаруживают сходство по составу с телами 
диорит-гранодиоритовой, а последние — с монцонит-сиенитовой 
формацией. Однако последовательный структурно-вещественный 
подход с учетом геологических условий образования позволяет 
с достаточной уверенностью выделять перечисленные формаци
онные виды.



ГРУППА АНДЕЗИТОВЫХ 
И ГРАНОДИОРИТОВЫХ ФОРМАЦИЙ

Базальт-андезитовая формация

К базальт-андезитовой формации отнесены вулканические 
ассоциации нормальной калиево-натриевой (с отклонением к су
щественно натриевой) щелочности, в состав которых входит ряд 
пород от базальтов до липаритов (плагиолипарнтов) с отчет
ливым преобладанием андезито-базальтов и андезитов, представ
ленных преимущественно обломочными фациями: пирокластиче
ской, лахаровой, эпикластической. Излившиеся и субвулканиче
ские фации присутствуют в подчиненном количестве, последние 
более свойственны кислым разновидностям пород. Для форма
ции характерно чередование в разрезе собственно вулканических 
и вулканогенно-осадочных образований; в нижних частях разре
зов в значительных количествах могут присутствовать терриген
ные морские осадки, в верхних частях количество осадочных 
пород уменьшается, они сменяются вулканогенно-осадочными и 
собственно вулканогенными. Непременные члены разреза — гру
бые вулканомиктовые породы (вулканомиктовые конгломераты, 
гравелиты), чередующиеся с тонкообломочными. Вулканиче
ские аппараты реконструируются с большим трудом, для ниж
них вулканогенно-осадочных толщ они, как правило, не диагно
стируются. Для верхних собственно вулканогенных частей толщ, 
формировавшихся отчасти (или полностью) уже в наземных 
условиях, характерны вулканы центрального типа, образующие 
протяженные цепи и вулканические пояса. В составе продуктов 
отмечается зональность (поперечная и продольная), выраженная 
как в различной степени дифференцированности серий по SiO2, 
так и по щелочности, не выходящей, однако, за пределы, харак
терные для известково-щелочной ассоциации пород.

В качестве голотипа базальт-андезитовой формации нами 
рассматривается дифференцированная вулканическая серия Ку
рило-Камчатской системы островных дуг, относящаяся к так 
называемой «известково-щелочной серии островных дуг» [668]. 
Выделение аналогов этой формации в древних подвижных об
ластях встречает определенные трудности: вследствие значи
тельного сходства некоторых черт ее структуры и вещественного 
состава с другими формационными видами (например, андезит- 
базальтовым, андезитовым), а также в связи с недостаточной 
изученностью древних вулканогенных толщ. По структурно-ве
щественным признакам с некоторой долей условности к базальт- 
андезитовой формации могут быть отнесены в каледонидах Ал- 
тае-Саянской области кизирская свита (С2), Кузнецкого Ала
тау беркульская (С2) и китатская (£3) свиты, Северного 
Казахстана торткудукская (€3—Oi), сарыбидаикская (О]_2), ер- 
кибидаикская (О2), жорсорская (О3) и шопсорская (S) свиты; 
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в каледонидах Чингиз-Тарбагатайской складчатой системы к ос
тровной базальт-андезитовой формации относятся бабанская 
(O2-3), торткудукская (£3—Oi), сарышокинская (Сз—Oi), най- 
манская (Ёз—Ог), каракунгейская (O1-2), ордатасская 
(€2—Oi), абаевская (Ог), биикская (03) и другие свиты; 
в герцинидах Казахстана к базальт-андезитовой формации мо
гут быть отнесены вулканические комплексы (D3—Ci) в Джун
гаро-Балхашской складчатой области, вулканиты (С11—п) в При- 
балхашско-Илийской зоне, в Восточном Зауралье — валерианов- 
ская свита (С1-2), в Среднем Тянь-Шане — уямиибулакская 
свита (Ci-2) и др.

Тектоническая позиция базальт-андезитовой формации до
статочно многообразна. Она проявляется в условиях режима 
современных островных дуг, четко отделяясь от периода пред
шествующего собственно геосинклинального базальтового вул
канизма перерывом вулканической активности и перестройкой 
тектонического плана региона.

В древних подвижных областях базальт-андезитовая фор
мация проявляется в условиях дифференцированной (или част
ной) инверсии, трактуемой многими авторами как режим остров
ных дуг. Она локализована либо в позднегеосинклинальных про
гибах, закладывавшихся после частной инверсии, либо в зонах 
предшествующего геосинклинального развития, следуя во вре
мени за флишевой или конгломерато-песчаниковой (граувакко- 
вой) формациями, реже непосредственно перекрывая вулкани
ческие комплексы собственно геосинклинальной стадии развития.

Формация является последней во временном ряду геосинкли- 
нальных вулканических формаций и сменяется либо андезито
вой (трахиандезитовой), либо, после некоторого амагматичного 
интервала, липарит-лейкобазальтовой.

Приводимая ниже характеристика базальт-андезитовой фор
мации Курило-Камчатского региона основана на результатах 
работ ряда исследователей (С. Е. Апрелков, А. А. Важеевская, 
О. Н. Волынец, В. А. Ермаков, Ю. В. Жегалов, Н. Т. Демидов, 
Ф. Ш. Кутыев, Б. А. Марковский, Ю. П. Масуренков, А. А. Ме- 
няйлов, Ю. А. Новоселов, Б. И. Пийп, А. А. Розенкранц, 
В. В. Ковалева, А. Н. Сирин, Ю. М. Слепов, К- М. Тимербаева, 
В. С. Шеймович и другие, Ю. С. Желубовский, Е. К- Мархинин, 
Г. С. Горшков, Т. П. Королева, В. Ф. Остапенко, И. Т. Смирнов 
и другие). Наиболее подробные сведения по Камчатским вулка
нитам содержатся в работах С. Е. Апрелкова [12], М. А. Фа
ворской и др. [322] и В. К- Ротмана [483], данные о вулкани
ческих породах Курильских островов почерпнуты из работ 
В. Е. Бевза [29], Б. Н. Пискунова [446] и др. Начало образования 
базальт-андезитовой формации относится к концу палеогена. От 
предшествующего существенно базальтового вулканизма гео
синклинальной стадии (Кг— ₽) базальт-андезитовую форма
цию отделяет пауза вулканической активности и коренная
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Рис. 1. Сводные разрезы вулканиче
ских комплексов базальт-андезитовой 
формации Курило-Камчатской си
стемы островных дуг: а—Куриль
ские острова, б — Южная Камчатка, 
в — Восточная Камчатка, г — Цен
тральная Камчатка.
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тектоническая перестройка Курило-Камчатского региона 
[482, 485], в ряде районов — складчатость, зарождение и рост 
поднятий островных дуг. На Курильских островах основание, на 
котором залегают андезитовые вулканиты, не.обнажено. На Кам
чатке таким фундаментом служат породы различного возраста.

Образование базальт-андезитовой формации происходило 
(и продолжается до настоящего времени) в результате трех 
фаз вулканической активности. С первой фазой (олигоцен-мио- 
ценовой) связано образование на Камчатке крапивнинского, 
вилючинского, паратунского и березовского комплексов, анало
гами которых на Курильских островах являются урупский и 
шумновский комплексы. В результате второй фазы вулканизма 
(миоцен-плиоценовой) на Камчатке сформировались алнейский 
и тумрокский, а на Курильских островах — алехинский, округ- 
ловский и парусный вулканические комплексы (рис. 1). Чет
вертичная вулканическая фаза представлена Курило-Камчат
ским вулканическим поясом, в котором располагаются более 
150 крупных вулканов (из них 68 действующих), более 
1000 шлаковых конусов и мелких одноактных лавовых вулка
нов и множество экструзивных куполов. Образование базальт- 
андезитовой формации происходило вначале преимущественно 
в морской (островной) обстановке, а затем по мере развития

Эффузивные породы: 1 — базальты, 2 — 
андезито-базальты, 3 — андезиты, 4 — ан- 
дезито-дацнты, 5 — дациты, 6 — липарито- 
дацнты, 7 — липариты, 8 — трахилипарнты, 
9 — натриевые липариты (кварцевые аль
битофиры), 10 — вулканические стекла кис
лого состава.
Субвулканические породы: 11 — гранодио- 
рит-порфнры.
Вулканогенно-обломочные породы *,  лаво- 
кластические: 12 — игнимбриты и игниспу- 
миты, 13 — порфирокластические игним
бриты. 14 — гиалоигнимбриты, 15 — кри- 
сталлокластические игнимбриты (граноиг- 
нимбрнты), 16— лавовые брекчии и 
ксенокластолавы; пирокластические: 17 — 
тонкообломочные (пепловые) туфы, 18— 
мелко- и среднеобломочные туфы (2 мм).

• Знак накладывается на знак состава пород.

19 — крупнообломочные туфы (2—10 мм),
20 — вулканические брекчии.

Вулканогенно-осадочные породы •: 21 —
мелко- и среднеобломочные туффиты 
(2 мм), 22 — крупнообломочные туффиты 
(2—10 мм), 23 — туффитобрекчии и туффи- 
токонгломераты (10 мм).
Вулканомиктовые породы *:  24 — мелко- и 
среднеобломочные (2 мм), 25— крупнооб
ломочные (2—10 мм); нерасчлененные по 
составу вулканомиктовые породы: 26 — 
мелко- и среднеобломочные (2 мм), 27 — 
крупнообломочпые (2—10 мм), 28 — вулка
номиктовые брекчии и конгломераты 
(10 мм).
Осадочные породы: 29 — конгломераты; 
30а — песчаники средне- и мелкозернистые, 
306 — известковистые песчаники, 31а — 
алевролиты. 316 — известковистые алевро
литы. 32 — аргиллиты, 33 — известняки, 
34 — кремнистые породы.
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поднятий — в континентальной. Вследствие таких сложных и 
изменчивых соотношений вулканических продуктов со средой 
становления структура формации и ее облик приобретают осо
бенное разнообразие, если учесть еще разнообразие состава вхо
дящих в нее пород.

Каждый из упомянутых выше комплексов, как правило, сло
жен широким диапазоном пород, но с преобладанием какого- 
либо одного типа. При этом наблюдается направленное гомо- 
дромное изменение состава преобладающих пород от более древ
них комплексов к молодым в пределах каждой вулканической 
фазы. Так, например, в составе крапивнипского комплекса пре
обладают андезито-базальты, вилючинского —андезиты; в пара- 
тунском комплексе наряду с андезито-базальтами и андезитами 
появляются потоки и экструзивные тела плагиолипаритов; в бе- 
резовском комплексе, завершающем первую фазу на Камчатке, 
кислые породы играют существенную роль, характеризуются 
большим фациальным разнообразием, среди них отмечаются 
кроме потоков, туфов, экструзий игнимбриты, туфолавы и их 
своеобразные подводные эквиваленты. Особенно большую роль 
в составе формации играют вулканогенно-осадочные породы. 
При этом, как правило, прослеживаются постепенные переходы 
от обломочных вулканических пород (вулканических брекчий, 
туфов и др.) к вулканогенно-осадочным (туфоконгломератам, 
туффитам и др.). Средне- и мелкообломочные вулканогенно-оса
дочные и вулканомиктовые породы иногда ритмично чередуются 
в разрезе, напоминая флиш (вилючинский комплекс). Количе
ство прослоев таких пород больше в составе комплексов, сло
женных средними и кислыми вулканитами.

На Курильских островах роль вулканогенно-осадочных обра
зований в составе ранних комплексов (урупский, шумновский) 
базальт-андезитовой формации особенно велика. Общая мощ
ность этих отложений (I фаза вулканизма) 1—3,5 км. Для них 
характерно интенсивное изменение пород — хлоритизация, эпи
дотизация, иногда альбитизация, опализация, вследствие чего 
вулканогенные и вулканогенно-осадочные толщи приобретают 
зеленую («зеленые туфы»), иногда белесоватую окраску.

Неогеновые комплексы базальт-андезитовой формации 
(II фаза вулканизма) составляют по набору пород второй круп
ный ритм от базальтов до липаритов. При большом сходстве 
петрографического состава они отличаются от предшествующих 
комплексов преобладанием вулканических пород над вулкано- 
генно-осадочными. Основной фонд пород составляют лахаровые 
и другие типы вулканических брекчий, переслаивающихся с по
токами базальтов, андезитов, дацитов (алнейский, тумрокский 
комплексы Камчатки). В разрезах отмечаются линзы бурых 
углей (алнейский комплекс). Весьма характерен бурый цвет 
пород, подчеркивающий субаэральные условия образования этих 
комплексов. В отличие от Камчатки на Курильских островах 

ю



в неогене в составе базальт-андезитовой формации продолжали 
накапливаться вулканогенно-осадочные образования — туффиты, 
туфоконгломераты, чередующиеся с туфами кислого состава 
(алехинский, округловский комплексы); у подножий вулкани
ческих сооружений — более грубый обломочный материал (па
русный комплекс), в котором иногда отмечаются «чужеродные» 
обломки гранитов.

Для четвертичных и современных комплексов базальт-анде
зитовой формации характерны наземные извержения. Фундамен
том вулканических построек, как правило, являются неогеновые 
толщи, причем иногда можно говорить об унаследованном от 
неогена развитии четвертичных вулканических зон, в пределах 
которых развиваются весьма разнообразные формы вулканиче
ских аппаратов. Это и моногенные шлаково-лавовые постройки 
ареального вулканизма, и классические стратовулканы, вулканы 
типа Сомма—Везувий, кальдерные вулканы, вулканические 
хребты, экструзивные купола. Не менее разнообразны и типы 
извержений: смешанные, лавовые потоки, раскаленные лавины, 
агломератовые потоки, образование лавовых озер, взрывные 
извержения катмайского и плинианского типов и т. п. Известны 
и подводные извержения в районе Центральных Курил. С разно
образием типов извержений связано и разнообразие фаций: ла
вовые, пирокластические, экструзивные, лахаровые и пр. По на
бору пород четвертичные и современные комплексы базальт- 
андезитовой формации представляют собой следующий крупный 
ритм от базальтов до липаритов. Степень распространенности 
отдельных типов пород в разных районах различна: на Куриль
ской гряде резко преобладают андезито-базальты и андезиты 
(более 60% объема), кислых вулканических продуктов очень 
мало; на Камчатке преобладают базальты и андезито-базальты, 
характерно присутствие значительного объема дацитовых и ли
паритовых пемз и игнимбритов. Количественное соотношение 
эффузивных пород и пирокластики для базальтов 10:1, для ан
дезитов 1:1, для кислых от 1 :50 до 1 : 100.

Таким образом, длительно формировавшаяся базальт-анде- 
зитовая формация Курило-Камчатского региона представляет 
собой сложное по составу и структуре геологическое образова
ние. В ней выделяются по крайней мере три крупных ритма, 
в пределах которых наблюдается направленное изменение со
става пород — от основных к кислым и от ритма к ритму про
исходит постоянное изменение фациальных условий становле
ния— от морских (островных) к наземным. С эффузивными 
толщами первого ритма, отвечающего олигоцен-миоценовой фазе 
вулканизма, ассоциируют многочисленные мелкие интрузивные 
тела диорит-гранодиоритовой формации, состав пород которых 
варьирует от габбро-диоритов до гранитов при постоянном пре
обладании диоритов и гранодиоритов; среди вулканических обра
зований второго ритма (плиоценовая фаза вулканизма) интрузии 
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не известны, но широко развиты субвулканические купола ам
фиболовых андезито-дацитов [483]; в третьем ритме господст
вуют собственно вулканические фации.

Опираясь на характеристику голотипа базальт-андезитовой 
формации, мы можем видеть повторение главных ее черт как 
в близких по возрасту вулканических комплексах соседних тер
риторий, например на Сахалине, так и в других подвижных об
ластях, удаленных от современной Курило-Камчатской системы 
островных дуг и территориально и в геологическом времени.

На Сахалине к базальт-андезитовой формации отнесены ран
не-среднемиоценовые вулканогенно-осадочные образования ара- 
кайской, невельской и чеховской свит, а также продукты плио
ценового вулканизма маруямской и лиманской свит. Строение 
разрезов, сложенных преимущественно толщами вулканогенно
осадочных пород с подчиненным количеством лавово-пирокла
стического материала, весьма близко курильским комплексам, 
не отличаясь от них и по петрографическому составу вулкани
ческих продуктов.

В пределах Джунгаро-Балхашской складчатой области Цен
трального Казахстана аналогичными чертами состава и строе
ния обладает фамен-ранневизейский комплекс, развитый преи
мущественно в краевых частях Успенской, Жаман-Сарысуйской, 
Токрау-Котанэмельской зон. Наиболее распространенными вул
каническими породами комплекса являются авгитовые, реже 
роговообманковые андезиты и плагиолипариты. В подчиненных 
количествах отмечаются диабазы, базальты, андезито-базальты 
(часто миндалекаменные), андезито-дациты и дациты. Фациаль
ный состав вулканитов также разнообразен: лавы, лавобрекчии, 
туфолавы, туфы, туффиты. С покровными фациями ассоции
руют субвулканические тела, сложенные габбро, габбро-диори
тами, габбро-монцонитами, диабазами, андезитами. В разрезах 
комплекса широко распространены туфогенно-осадочные и оса
дочные породы. Среди последних отмечаются как чисто терри
генные (обломочные), так и чисто карбонатные.

В Восточном Зауралье к базальт-андезитовой формации от
несена валериановская серия (С1-2), образование которой, по 
данным Ю. Г. Фалькова, происходило в условиях вулканизма 
островных дуг на позднегеосинклинальной (или предорогенной) 
стадии развития Валериановской структурно-формационной 
зоны.

В составе формации резко преобладают андезиты и ан
дезито-базальты преимущественно в пирокластической фации. 
Мощность толщи вулканогенно-осадочных и вулканических по
род 2,5 км (северная часть Валериановского прогиба).

Характерной чертой петрографического состава базальт-ан
дезитовой формации является большое разнообразие пород, сла
гающих конкретный вулканический комплекс, толщу, свиту. 
Нередко в пределах одной вулканогенной толщи, представляю-
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Рис. 2. Распределение SiO2 в породах вулканических формаций мафическо- 
салического семейства.
1—2 — базальт-андезитовая формация: 1 — 
парусный комплекс Курильских островов, 
2 — алнейский комплекс Камчатки; 3—7 — 
андезитовая формация: 3 — самаргинский 
комплекс Восточного Сихотэ-Алиня, 4 — 
средне-позднеюрский комплекс Оноп-Ун- 
динской зоны Восточного Забайкалья, 5 —

калмакэмельский комплекс Центрального 
Казахстана, 6 — мукачевский комплекс 
Украинских Карпат, 7 — неогеновый зан- 
гезурско-айоцдзорский комплекс Малого 
Кавказа; 8 — трахиандезитовая формация, 
ишханасарский комплекс Малого Кавказа.

щей в данном регионе базальт-андезитовую формацию, присут
ствуют и базальты, и андезиты, и липариты со всеми промежу
точными разновидностями. Текстура пород массивная, пористая, 
миндалекаменная, для кислых — флюидальная. Структура пор
фировая, количество вкрапленников колеблется от 1 (редко) 
до 70%. Структура основной массы в зависимости от разной 
основности лав: интерсертальная, реже микродолеритовая — 
в базальтах, микролитовая, пилотакситовая, гиалопилитовая, 
гиалиновая — в андезитах, микропойкилитовая, микрофельзито- 
вая —в кислых породах. Основная масса в базальтах и андези
тах состоит из плагиоклаза, вулканического стекла, авгита 
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и титаномагнетита в разных количественных соотношениях, 
в липаритах — из стекла, плагиоклаза, кварца и щелочного по
левого шпата, слабо индивидуализированных в фельзитовом 
агрегате. Для основной массы лав среднего состава щелочной 
полевой шпат не характерен. Он отмечается лишь в наиболее 
раскристаллизованных породах субвулканической фации.

Во вкрапленниках основных и средних пород присутствуют 
оливин (faO-5o), ортопироксен (fSjo-52), иногда пижонит, авгит, 
титаномагнетит. Оливин-пироксеновые парагенезисы вкрапленни
ков более характерны для базальтов, среди андезитов преобла
дают двупироксеновые и пироксеновые разновидности, прояв
ление в них амфибола (состав его обычно промежуточный — 
между обыкновенной роговой обманкой и гастингситом) наблю
дается при повышении щелочности породы.

Плагиоклаз является «сквозным» минералом вкрапленников 
всех разновидностей пород, содержание анортитовой составляю
щей в нем меняется от 10 до 90% в зависимости от основности 
пород и степени зональности минерала, количество его связано 
прямой зависимостью с глиноземистостью породы. В дацитах и 
липаритах (обычно плагиолипаритах) пироксен-амфиболовые 
парагенезисы вкрапленников сменяются амфибол-биотитовыми, 
а к кислому плагиоклазу в них иногда добавляется кварц, реже 
щелочной полевой шпат. Изменение состава амфиболов корре
лируется с изменением состава пород: возрастание щелочности 
и глиноземистости этого минерала отражает рост тех же пара
метров в породе. Первичный (неокисленный) титаномагнетит 
обычно содержит 18—20% TiO2 (Ок 200—300°С) [9], но известны 
и малотитанистые титаномагнетиты (0к 350—375°С) [120].

Состав пирокластических пород базальт-андезитовой форма
ции, как правило, однороден и отвечает какой-либо из разно
видностей излившихся пород. Например, широко распространены 
туфы двупироксеновых, пироксеновых или пироксен-роговооб- 
манковых андезитов, плагиолипаритов, однако отмечаются и 
туфы смешанного состава с примесью либо более кислого, либо 
более основного материала. Цементом, если сохраняется его 
первичный состав, служит либо более мелкообломочная масса, 
состоящая из обломков тех же эффузивов, их вкрапленников 
и вулканического стекла, либо пеплово-глинистая масса, часто 
окремненная. Как правило, цемент подвержен вторичным изме
нениям, среди которых более всего проявлены процессы хлори
тизации и эпидотизации. Цемент наземных пирокластических 
фаций, представленных туфами разной крупности, лито-витро- 
кристаллокластический. Характерными образованиями являются 
так называемые «зеленые туфы» [481], представляющие собой 
переотложенные в морской обстановке вулканиты различного 
петрографического состава, подвергшиеся процессам вторичных 
изменений с образованием цеолитов и эпидот-хлоритовой группы 
минералов.
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---------- --------------------5 ---------6--------------7 ------ в
Рис. 3. Диаграмма составов пород вулканических формации мафическо-саличе
ского семейства.
1 — базальт-андезитовая формация: 1а — 
комплексы Камчатки, 16 — Курильских 
островов; 2 — андезитовая формация: 2а — 
комплексы Восточного Сихотэ-Алиня (боль- 
бинский, самаргинский, кизинский), Во
сточного Забайкалья [вулканиты (J2_3) 
Онон-Ундинской и Урулюнгуйской зон], 
Центрального Казахстана (калмакэмель- 
ский, каркаралинский). Большого Кавказа 
(казбекский, эльбрусский). 26— комплексы 
Малого Кавказа (N—Q). 2в — комплексы

Украинских Карпат (береговский, мука- 
чевский, гутинский); 3 — трахиандезнтовая 
формация: вулканический комплекс Алга- 
чинской подзоны Восточного Забайкалья 
(J2_3), ишханасарский комплекс Малого 
Кавказа (Na); 4—8 — тренд-поверхности
содержаний в эффузивных породах норма
тивных минералов и их комбинаций [492]; 
4— q. 5 —ne + lc: 6 — цветной индекс; 7 — 
ап(ап+аЫ-ог), 8 — ас.

Петрохимическая характеристика формации определяется 
рядом главных моментов, прежде всего распределением пород 
по кремнезему. При содержании SiC>2 в породах 45—75% для 
формации наиболее обычны нормальные слабо асимметричные 
кривые распределения SiOs со смещением максимума в область 
андезито-базальтов—андезитов (рис. 2). Суммарное содержание 
щелочей обнаруживает отчетливую тенденцию возрастания от 
основных пород к кислым (рис. 3).

Наименее щелочными являются комплексы Курильской 
островной дуги, характеризующиеся минимальной среди изучен
ных серий скоростью накопления щелочей. Комплексы Камчатки 
при такой же низкой щелочности начальных базальтовых чле
нов заметно отличаются существенно большей скоростью нако
пления щелочей на протяжении образования всей серии, за 
исключением березовского комплекса, в кислых породах кото
рого намечается снижение содержания щелочей. Породы саха
линских комплексов ложатся в область фигуративных полей 
курильских комплексов, в то время как состав фамен-ранневи-
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Рис. 4. Диаграмма типа щелочности 
пород вулканических формаций ма
фическо-салического семейства.
1—3 — формации: 1 — базальт-андезитовая, 
2 — андезитовая, 3 — трахиандезитовая;
4 — осевая линия поля калиево-натриевых 
составов пород.

зейского комплекса Центрального Казахстана выходит за их 
границы, отличаясь более высокой общей щелочностью.

На рис. 4 породы базальт-андезитовой формации образуют 
рой, локализованный в области калиево-натриевых составов 
с заметным отклонением к существенно натриевым составам. 
Центральноказахстанский и сахалинский комплексы близки по 
этому признаку камчатским и курильским сериям.

Для всех пород базальт-андезитовой формации характерен 
кварц-гиперстен-нормативный состав. По содержанию глино
зема они относятся преимущественно к высокоглиноземистым 
ассоциациям (17—19% А120з в базальт-андезитовом интервале 
при тенденции уменьшения в кислых породах, табл. 1), хотя 
отмечаются в резко подчиненном количестве и аналогичные 
серии низкоглиноземистых пород, приуроченные к отдельным 
эруптивным центрам. Содержание TiO2, как правило, не превы
шает 1%, MgO — около 4—5% (в базальт-андезитовых интер
валах серий), SFe=9-v-10%.

Содержание некоторых малых некогерентных элементов в по
родах базальт-андезитовой формации приведено в табл. 2. Ко
личество калия и рубидия в комплексах базальт-андезитовой 
формации возрастает от основных пород к кислым, при этом 
значение K/Rb падает.

Отмечается ряд закономерных изменений трендов микроэле
ментов относительно кристаллизационного индекса (С/) на гра
нице средних и кислых, а также основных и средних пород. 
Так, например, для березовского комплекса при С7 = 20-т-24 
наблюдается разветвление тренда рубидия: в одних разновидно
стях кислых пород фиксируется накопление этого элемента, 
в других содержание его остается неизменным. В породах
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гм
ND

le Средний химический состав пород 
базальт-андезитовой формации, вес.%

Заказ 
№ 

365

Окисли
1 2 3 4 5 6 7

X G X G X a X X a X a X

SiO2 51,77 1,91 57,67 1,64 65,12 1,59 71,76 51,22 2,16 56,92 1,87 64,20

Т1О2 0,87 0.20 0,72 0.22 0,51 0,30 0,34 0,78 0,26 0,92 1,16 0,51

А12О3 18,04 1,39 17,25 1,86 16,48 1,27 14,34 16,41 1,64 16,23 1,68 14,98

Fe2O3 4.97 1,69 3,86 1,56 2,94 1,08 1,43 4,45 1,98 4,65 2,72 3,38

FeO 4,17 2,25 1,46 1,67 1,56 0,62 0,76 5,25 2,20 3,61 2,32 1,77

MnO 0,19 0,06 0,11 0.07 0,09 0,04 0,05 0,14 0,05 0,14 0,08 0,13

MgO 4,88 1,50 3,28 1,07 1,27 0,61 0,56 4,25 1,43 3,01 1,20 1,97

CaO 8,73 1,65 6,65 1,19 3,75 0,70 2,43 10,02 1,40 7,83 0,77 3,54

Na2O 2,84 0,75 3,26 0,69 3,93 0,67 3,86 2,96 0.76 2,91 0,73 3,48

K2O 0,57 0,47 1,58 0,65 2,73 0,62 3,39 1,07 0,61 1,40 1,21 3,56
< и It fl 

Количество 
анализов 3-1 46 30 8 13 12 2

мана); 5—7—парусный комплекс, Ns — юж
ные Курильские острова (данные В. Е. Бев-

1—4 — алнейский 
ральная

за). Содержание SiOs, %: 1, 5 — 45—55; 2, 
6-56-61; 3, 7 - 62-67 ; 4 - 68-75.

комплекс, 
Камчатка (данные

N,_2 — Цент-
H. К. Рот-



2, Содержание некоторых некогерентных элементов в породах 
базальт-андезитовой, андезитовой и трахиандезитовой 
формаций, г/т

Группы 
пород К Rb K/Rb Sr

Базальт-андезитовая

Базальты 5478—14 293 10-27 493-654 330—820
Андезиты 10237—21 248 17—55 321—602 327—584
Дациты 9794-28 552 43-78 109—496 187—515

Андезитовая

Базальты 18 500-20 140 35—46 200—288 845—1429
Андезиты 14 193—23 492 44—63 187—308 667—1206
Дациты 15 355—27250 65—151 163—249 345—786

Трахиандезитовая

Трахиандезиты 33117 78 425 1511

Группы 
пород Rb/Sr Т1 Zr Ti/Zr

Базальт-андезитовая

Базальты 0,01-0,04 4980—5940 84—154 36-60
Андезиты 0,05—0,12 3540—5040 61—185 26—58

Дациты 0,08—0,29 3000—3960 83—260 13-37

Андезитовая

Базальты 0.02—0,05 4200—6650 131-223 30-32

Андезиты 0,05—0,09 4020—5898 168-211 20-29

Дациты 0.09-0,44 3240—5940 166—381 16—24

Трахиандезитовая

Трахиандезиты 0,05 4575 344 13
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тумрокского комплекса отмечено резкое увеличение угла наклона 
кривой рубидия при CI = 44. Содержание стронция обычно па
дает к кислым породам, однако для пород алнейского комплекса 
минимум содержания этого элемента отмечается при С/= 26. 
Значение Rb/Sr возрастает в кислых породах. Содержание ти
тана обычно падает в более кислых разновидностях пород. По
ведение циркония различно: в большинстве изученных комплек
сов количество его в кислых породах возрастает. Однако для 
березовского комплекса отмечается сложное изменение концен
траций с максимумом между С/=24н-44, а также большой раз
брос значений в породах среднего состава алнейского комплекса 
и лишь для тумрокского — плавное возрастание. Значение Ti/Zr 
во всех случаях уменьшается. Установлено [299] региональное 
обеднение базальт-андезитовой формации Курило-Камчатской 
провинции ураном и особенно торием (низкие Th/U), отсутствие 
влияния типа коры на содержание радиоактивных элементов 
(субокеанический тип коры — Средние Курилы, континенталь
ный— Камчатка).

Рудоносность базальт-андезитовой формации современных 
островных дуг определяется присутствием медных и свинцово-цин
ковых месторождений типа «куроко», локализованных, как пра
вило, в наиболее кислых разновидностях «зеленых туфов», обо
собляющихся в виде самостоятельных достаточно мощных па
чек. Промышленные месторождения типа «куроко» известны 
в Японии. По характеру разреза и присутствию большого ко
личества кислых разновидностей пород комплексы базальт-ан
дезитовой формации Курило-Южно-Камчатской дуги представ
ляют определенный интерес с точки зрения перспектив рудонос- 
ности в отличие от Центральнокамчатской дуги, обладающей 
в целом более основным составом пород и не несущей медно
полиметаллического оруденения.

Кроме месторождений типа «куроко» в породах базальт-ан
дезитовой формации локализованы жильные месторождения 
меди, свинца, цинка, золота и серебра. В Курило-Камчатском 
регионе жильные рудопроявления этих металлов встречаются 
среди нижне- и среднемиоценовых вулканитов, причем на Кам
чатке наиболее молодые из них ассоциируются с березовской 
свитой, характеризующейся широким развитием вулканитов кис
лого состава. Их образование связано, как и в Японии, с общим 
воздыманием региона и с заключительной фазой вулканизма, 
который протекал уже отчасти в субаэральных условиях. Наме
чается отчетливая специализация Курило-Южно-Камчатской 
дуги на медно-свинцово-цинковую минерализацию, а Алнейской 
зоны Центральнокамчатской дуги — на золото-серебряную. При 
этом золото-серебряные рудопроявления (кварц-карбонатные 
жилы с серебристым золотом с теллуридами) ассоциируют, по 
данным Ю. Н. Харченко [585], с вулканическими куполами 
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дацитов и липаритов, тогда как полиметаллические с золотом 
рудопроявления — с телами неогеновых гранитоидов.

В древних комплексах базальт-андезитовой формации также 
известны месторождения и рудопроявления меди, свинца, цинка, 
реже золота и серебра. Так, с каледонскими комплексами этой 
формации в Чингиз-Тарбагатайской складчатой системе связаны 
колчеданные медно-цинковые (с золотом) месторождения Акба- 
стау, Мизек, Кусмурун в Акбастауской зоне [226] и рудопроявле
ния и точки минерализации меди, свинца, цинка, реже золота 
в Центральночингизской и Восточночингизской зонах.

Наряду с преобладающим медно-полиметаллическим оруде
нением в некоторых комплексах базальт-андезитовой формации 
отмечаются месторождения железных руд и среди них извест
ная Соколовско-Сарбайская группа месторождений в Тургай- 
ском прогибе, ассоциирующая с валериановской свитой. При 
большом многообразии точек зрения на генезис этих месторож
дений (вулканогенно-осадочно-метаморфический, контактово-ме
тасоматический, вулкано-метасоматический и др.) безусловна их 
пространственно-временная связь с проявлениями базальт-анде
зитовой формации; в то же время роль ассоциирующих с ней 
интрузий тоналит-плагиогранитовой формации в образовании 
некоторых генетических типов этих месторождений, по-види
мому, достаточно велика.

Андезитовая формация

К андезитовой формации отнесены дифференцированные вул
канические комплексы, в состав которых входит обширный не
прерывный ряд пород от базальтов до липаритов с отчетливым 
преобладанием андезитов (более 50%). Формация представлена 
порфировыми лавами нормальной или слабо повышенной ще
лочности калиево-натриевого типа с отклонением в некоторых 
разновидностях к существенно калиевой.

Андезитовая формация проявляется преимущественно на 
орогенной стадии развития внутриконтинентальных подвижных 
областей, а также в условиях вулканизма активных континен
тальных окраин, образуя вместе с группой липаритовых форма
ций протяженные планетарные вулканические пояса (Охотско- 
Чукотский, Восточно-Сихотэ-Алинский и др.). В некоторых под
вижных областях, развившихся на мощной континентальной 
коре, андезитовая формация проявляется уже на так называе
мой предорогенной стадии, завершающей инверсию (Джунгаро- 
Балхашская складчатая система, каркаралинский комплекс), и 
как бы занимает место базальт-андезитовой формации. В дру
гих случаях андезитовая формация развивается в условиях эпи- 
кратонных орогенных поясов (южный отрезок Охотско-Чукот
ского пояса в пределах Алданского щита).
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Андезитовая формация представлена, как правило, страти
фицированными наземными вулканическими толщами мощ
ностью от первых сотен до первых тысяч метров, в составе ко
торых чередуются излившиеся и пирокластические породы в пе
ременных соотношениях; к вулканическим центрам приурочены 
рои даек, экструзивные и субвулканические тела. В строении 
толщ с большей или меньшей достоверностью удается реконст
руировать вулканические постройки центрального типа и вул
кано-тектонические структуры разного типа и порядка. В строе
нии последних нередко принимают участие и формации других 
семейств — лейкобазальтовая, липаритовая, диорит-гранодиори- 
товая, лейкогранитовая и др.

Комплексы андезитовой формации либо совсем лишены оса
дочных компонентов, либо включают переменное количество вул
каногенно-осадочных пород, отлагавшихся в условиях мелковод
ных эпиконтинентальных морей (редко), в озерных или лагун
но-озерных водоемах; иногда отмечаются линзы диатомитов, 
бурых углей. В некоторых случаях для наиболее ранних прояв
лений андезитовой формации в пределах конкретного региона 
характерно значительное количество вулканогенно-осадочного ма
териала, в том числе грубообломочных прибрежных фаций, свиде
тельствующих о развитии андезитового вулканизма в палеогео
графической обстановке вулканических островов. Однако присут
ствия этих фаций еще недостаточно для прямого сопоставления 
такой «островной» формации с базальт-андезитовой форма
цией современных островных дуг, обладающей целым рядом спе
цифических структурно-вещественных свойств. Для андезитовой 
формации весьма характерны поствулканические изменения по
род, представленные различными фациями вторичных кварцитов.

Комплексы этой формации известны уже в каледонидах Цен
трального Казахстана и широко развиты в герцинидах этого 
региона [кайдаульская (DJ, каркаралинская (Ci), калмак- 
эмельская (С2) и другие свиты], а также в Зайсанской складча
той области (С2), на Среднем Тянь-Шане (С2_3, Pi—Ti) и др. 
В мезозоидах Тихоокеанского подвижного пояса андезитовая 
формация проявлена чрезвычайно широко в средней—поздней 
юре Монголо-Охотского пояса (вулканиты шадоронской серии 
Восточного Забайкалья), позднем мелу Охотско-Чукотского и 
позднем мелу — палеогене Восточно-Сихотэ-Алинского [боль- 
бинский (Кг)> самаргинский (₽i_2), кизинский (NJ комплексы] 
вулканических поясов. Альпийский тектоно-магматический цикл 
также характеризуется широким развитием комплексов этой 
формации в Карпатах [береговский (N? — N2), мукачевский и 
гутинский (N2) комплексы], на Малом Кавказе [вулканиты 
(N—Q) Армянского вулканического нагорья], Большом Кавказе 
[эльбрусский и казбекский комплексы (N2—Q)] и др.

Следует подчеркнуть, что комплексы андезитовой формации 
обладают рядом главных черт строения и состава, не зависящих 

21



от возраста и положения ареалов андезитового вулканизма внутри 
или на окраине континента. Вместе с тем устойчивость главных 
структурно-вещественных свойств андезитовой формации соче
тается с большим разнообразием ее региональных проявлений, 
отражающихся в петрохимической, геохимической и металло- 
генической характеристиках.

Андезитовый вулканизм активных окраин континентов рас
смотрим на примере разновозрастных комплексов андезитовой 
формации Восточно-Сихотэ-Алинского вулканогена, являю
щегося фрагментом планетарного окраинно-континентального 
Восточно-Азиатского вулканического пояса, формировавшегося 
в течение длительного геологического времени (от раннего мела 
до четвертичного периода) на разнородном фундаменте консо
лидированных мезозойских и более древних (докембрийских) 
геосинклиналей, срединных массивов в зоне перехода от Тихого 
океана к континенту [103]. Для северного отрезка вулканогена 
на протяжении всей истории формирования (Кг—Q) наиболее 
характерно проявление вулканизма среднего (андезитовая фор
мация) и основного (лейкобазальтовая формация) состава с от
носительно кратковременными вспышками в позднем мелу кис
лого вулканизма, давшего обширные игнимбритовые поля 
липаритовой формации (рис. 5) [77]. В южном отрезке вулкано
гена облик вулканизма, особенно в позднемеловое время, опре
деляется развитием преимущественно кислых продуктов, сме
нившихся в конце позднего мела и в палеогене небольшими объ
емами среднеосновных вулканитов андезитовой формации, 
а в неогене — контрастной вулканической серией липарит-лейко- 
базальтовой формации.

Отмечается значительное изменение палеогеографических 
условий проявления андезитовой формации*  во времени. Так, 
наиболее ранний (больбинский) комплекс (сеноман—турон) и 
его аналоги (черемшанский и туньшинский комплексы) обра
зовались в прибрежно-морских условиях, на основании чего 
одними исследователями они относятся к раннеорогенной или ост
ровной стадии развития мезозойской геосинклинали Сихотэ- 
Алиня, другими — к ранней стадии развития наложенного вул
канического пояса (т. е. собственно Восточно-Сихотэ-Алинского 
вулканогена).

* Характеристика формации приводится по данным Е. В. Быковской, 
И. Н. Голынко и с учетом работ М. А. Фаворской, В. А. Баскиной и других 
исследователей.

Более поздние комплексы — палеогеновый самаргинский и 
неогеновый кизинский — образовались уже в лагунно-континен
тальной и континентальной обстановке. Для сеномантуронских 
комплексов характерны обломочные вулканические породы 
в парагенезе с морскими терригенными осадками. Во времени 
наблюдается постепенное снижение индекса эксплозивности (от 
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50—60 до 10—20), уменьшение роли осадочных (и вулканоген
но-осадочных) фаций.

Состав комплексов по степени дифференцированности по SiO? 
постоянен: присутствует ряд пород от андезито-базальтов до да
цитов с отчетливым преобладанием андезитов (пироксеновых, 
двупироксеновых, пироксен-роговообманковых). Лишь в наибо
лее молодом (кизинском) комплексе наблюдается смещение 
максимума в область основных пород и редукция кислых чле
нов. Характерны извержения центрального типа с образованием 
стратовулканов 1—20 км в поперечнике. Они входят в состав 
более крупных вулкано-тектонических структур диаметром 30— 
40 км, в которых, как правило, проявлены вулканиты разных 
комплексов и даже разных формаций — липаритовой, дацит- 
липаритовой, лейкобазальтовой. С вулканическими породами 

а

Рис. 5. Типовые разрезы комплексов 
андезитовой формации: а — Восточ
ный Сихотэ-Алинь (северная часть), 
б—Восточное Забайкалье (Широ- 
кьнский прогиб), в — Украинские 
Карпаты.
Условные обозначения см. на рис. 1.
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самаргинского комплекса ассоциируют интрузии монцонит-дио- 
рит-гранодиоритового состава (диорит-гранодиоритовая фор
мация), которые, по данным И. Н. Голынко и других, являются 
комагматичными образованиями андезитовой формации.

Наиболее близки к сихотэ-алинским по структурно-вещест
венным признакам герцинские комплексы андезитовой формации 
Джунгаро-Балхашской складчатой области Центрального Казах
стана. На протяжении раннего палеозоя в Джунгаро-Балхаш
ской геосинклинали господствовал эвгеосинклинальный режим 
со слабо проявленным вулканизмом [45], сменившийся с силу
рийского периода миогеосинклинальным, который просущество
вал до живетского, а на большей части территории — до визей- 
ского века. Последовавшие затем складкообразовательные дви
жения сменились далее процессами воздымания территории, 
сопровождавшимися мощными вулканическими извержениями. 
С раннеорогенной*  стадией развития Джунгаро-Балхашской гео- 
синклинально-складчатой системы связан каркаралинский (Ci) 
комплекс андезитовой формации. Его образование шло в усло
виях одновременного существования геоантиклинальных подня
тий и унаследованных шовных прогибов. При этом шовные про
гибы заполнялись как продуктами разрушения пород участков 
воздымания, так и продуктами вулканизма. Все это и обусло
вило пестрый состав комплекса и сосуществование лав, пирокла- 
столитов и вулканогенно-осадочных пород.

* По мнению ряда авторов каркаралинский комплекс завершает инвер
сионную стадию развития.

При общей тенденции к смене снизу вверх андезито-базаль- 
тов и андезитов дацитами и липаритами в нижних частях раз
резов каркаралинского комплекса преобладают вулканиты 
(лавы, лавобрекчии, туфы) андезитового, реже дацитового и 
изредка линаритового состава, с которыми постоянно переслаи
ваются вулканомиктовые и осадочные породы — конгломераты, 
песчаники, алевролиты, известняки. Для верхов разрезов харак
терно преимущественное развитие туфов и спекшихся туфов 
кислого состава; присутствие вулканогенно-осадочных пород не
значительно. Более молодой калмакэмельский комплекс (С2) 
андезитовой формации образовался на орогенной стадии разви
тия Джунгаро-Балхашской складчатой системы и приурочен 
к позднепалеозойским впадинам, где вместе с более молодыми 
комплексами липаритовой формации выполняет вулканические 
мульды, являющиеся элементами кольцевых структур. Состав 
пород близок составу предыдущего комплекса, вулканогенно
осадочные пачки (туфогенные песчаники, алевролиты) присут
ствуют в переменных количествах, так что условно можно вы
делить два крайних типа разрезов: чисто вулканогенный и вул
каногенно-осадочный.
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Таким образом, для комплексов андезитовой формации 
в Джунгаро-Балхашской складчатой области характерно раз
витие вулканогенно-осадочных толщ мощностью от первых со
тен метров до 3—4 км, как правило, залегающих в основании 
крупных вулкано-тектонических депрессий и являющихся началь
ным членом формационного ряда, в который входят группа ли
паритовых формаций и контрастная липарит-лейкобазальтовая 
формация. К этим же структурам нередко приурочены интру
зивные массивы тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой и дио- 
рит-гранодиоритовой формаций.

От охарактеризованных выше заметно отличаются по усло
виям проявления и некоторым структурно-вещественным свой
ствам юрские комплексы андезитовой формации Восточного 
Забайкалья, являющегося сектором Монголо-Охотской гетеро
генной палеозойско-мезозойской складчатой области. Эти ком
плексы приурочены к мезозойским структурам, развившимся на 
консолидированном фундаменте и отличающимся исключитель
ным своеобразием, что позволило рассматривать их или как 
геосипклинальные (М. М. Тетяев, Ю. А. Билибин, Г. Л. Па
далка, В. Н. Козеренко, Н. В. Шталь, Л. И. Красный и другие) 
или в качестве орогенных и глыбовых зон, областей ревивации, 
эпигоналей, геоантиклинально-аспоидных систем и т. п. (В. А. Об
ручев, Г. Ф. Мирчинк, Г. И. Князев, М. С. Нагибина, В. Л. Ма- 
сайтис и Ю. Г. Старицкий, Ю. В. Комаров, П. М. Хренов, 
В. А. Амантов и другие). Начало формационным исследованиям 
юрских вулканитов было положено Н. В. Шталь, И. Н. Тихоми
ровым, А. Д. Щегловым и др. [350]. Характеристика андезито
вой формации приводится по материалам авторов с учетом дан
ных предыдущих исследователей юрского вулканизма региона — 
Н. В. Шталь, М. С. Нагибиной, И. В. Лучицкого и других.

Наибольшего масштаба проявления андезитового вулка
низма достигали в Газимурской зоне, а также на Урулюнгуй- 
ском срединном массиве. В западном направлении, начиная 
с Даурской зоны, юрские вулканиты андезитовой формации сме
няются синхронными комплексами дацит-липаритовой и лина
ритовой формации. В жестком обрамлении складчатой области 
андезитовый вулканизм проявлен слабо в южной части Шил- 
ка-Нерчинской зоны (могочинский комплекс), тяготея к зоне 
Монголо-Охотского глубинного разлома. В пределах Газимур
ской зоны фиксируется латеральная зональность: в северной 
(Онон-Ундинской) подзоне Газимурской зоны позднеюрские вул
каниты принадлежат андезитовой формации (Ундино-Посель- 
ская, Шадоронская, Широкинская, Козулинская, Хадабулакская 
вулканические депрессии), в южной (Алгачинской) — трахианде- 
зитовой.

Проявления андезитовой формации Онон-Ундинской подзоны 
(рис. 5, б) представлены мощной (2—2,5 км) вулканогенно-оса
дочной толщей, в нижней части которой (средняя — верхняя 
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юра) отмечаются прослои кислого вулканического материала 
среди молассовых отложений, перекрывающие их пачки базаль
тов, андезито-базальтов, реже андезитов (I фаза вулканизма, 
по В. В. Павловой). В средней части толщи (верхняя юра, ниж
няя часть) развиты преимущественно андезиты, их пирокласто- 
литы, вулканогенно-осадочные породы (II фаза вулканизма, по 
В. В. Павловой). С вулканитами II фазы ассоциируют проры
вающие их субвулканические интрузии нерчинско-заводского 
комплекса (j)L имеющие диорит-гранодиоритовый состав (од
ноименная формация) и образующие с ними единые гомодром- 
ные серии. В верхней части толщи (верхняя юра, верхняя часть) 
преобладают туфогенно-осадочные образования, но в некоторых 
депрессиях основной объем составляют андезиты, андезито-да- 
циты, дациты, их туфы, при подчиненном количестве андезито- 
базальтов и базальтов (III фаза вулканизма, по В. В. Павло
вой). Верхняя часть толщи залегает со значительным размывом 
на андезитовых покровах предыдущей фазы. Отмечается нале
гание и на субвулканические породы ранних фаз нерчинско-за
водского комплекса, в то время как штоки и дайки поздних его 
фаз интрудируют эффузивы верхней толщи (Хадабулакская 
депрессия).

Юрские вулканогенные отложения Урулюнгуйской зоны 
(Шаманская, Абагайтуевская, Дуроевская депрессии, Куйтун- 
ская, Тулукуевская кальдеры), также относящиеся к андезито
вой формации, характеризуются меньшей долей осадочной 
составляющей в разрезах, отсутствием стратиграфических под
разделений, аналогичных средне-верхнеюрским толщам Газимур- 
ской зоны, более интенсивным проявлением поздних вулканитов. 
Две возрастные группы юрских вулканитов Урулюнгуйской зоны 
параллелизуются с образованиями II и III фаз вулканизма Га- 
зимурской зоны. Становление комплексов андезитовой форма
ции на территории Шилка-Нерчинской зоны происходило одно
временно с интенсивным осадконакоплением, следствием чего 
явилось образование тесной парагенетической ассоциации этих 
вулканогенных комплексов с континентальной терригенной фор
мацией; такая парагенетическая ассоциация слагает мощную 
(до 1,5 км) вулканогенно-осадочную могочинскую свиту. Среди 
собственно вулканических пород преобладают лавы и туфы ан
дезито-базальтового состава, несколько менее развиты андези
товые разновидности, еще меньше — андезито-дациты.

Таким образом, андезитовая формация Восточного Забай
калья образует мощные стратифицированные вулканогенно-оса
дочные толщи сложного состава, выполняющие вулкано-тектони
ческие депрессии, и является также начальным членом времен
ного формационного ряда, в который входят представители 
липаритовой (развиты слабо) и контрастной липарит-лейкоба- 
зальтовой формаций. Однако в отличие от сихотэ-алинских и 
центральноказахстанских комплексов в строении разрезов наб
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людаются устойчивое присутствие осадочных фаций на всех 
уровнях, более слабое развитие кислых разновидностей пород 
в составе формации, равно как и липаритовой формации в со
ставе формационного ряда, намечаются некоторые черты анти- 
дромности (присутствие значительных количеств андезито-ба- 
зальтов и базальтов в верхах разрезов).

В Альпийской складчатой области Средиземноморского под
вижного пояса проявления андезитовой формации также об
наруживают большое разнообразие. Неогеновые комплексы ан
дезитовой формации Украинских Карпат (рис. 5, в) приурочены 
к Закарпатскому внутреннему прогибу, образовавшемуся в нео
гене на месте остаточного палеогенового флишевого прогиба 
после инверсии Пеннинской юрско-меловой геосинклинали. Ха
рактеристика комплексов приводится по данным В. С. Соболева 
и др. [438], Е. Ф. Малеева [333], Л. Г. Данилович [141], а также 
с учетом исследований Е. К- Лазаренко, Е. Е. Милаповского, 
Н. В. Короновского, Ю. А. Лейе и других.

Наиболее ранний береговский комплекс (миоцен — ранний 
плиоцен) этой формации, локализованный в бортовых частях 
Закарпатского внутреннего прогиба, образовался в условиях 
мелководного морского бассейна. Более поздние комплексы — 
мукачевский (плиоцен, преимущественно левантин) и гутинский 
(поздний левантин) —формировались уже в наземных условиях, 
в них хорошо сохранились вулканические аппараты централь
ного типа. Каждый комплекс представляет собой полный ряд 
пород от базальтов до липаритов; обычно преобладают анде
зиты, андезито-дациты, базальты редки; количество кислых по
род возрастает от комплекса к комплексу, особенно в гутинском. 
Фациальный состав комплексов пестрый: лавы, туфы, брекчии, 
вулканомиктовые породы, экструзии и субвулканические купола 
(сложены обычно дацитами и липаритами). К последним при
урочены поля гидротермально измененных пород.

Карпатские комплексы андезитовой формации отличаются 
от аналогичных образований других регионов широким разви
тием кислых пород, редукцией базальтовых составляющих и 
весьма низкой щелочностью. Латеральный формационный ряд 
представлен андезитовой и липаритовой формациями, интру
зивные образования развиты слабо — это, как правило, субвул
канические или мелкие штоко- и дайкообразные интрузивные 
тела диоритов, гранодиорит-порфиров и др. Наиболее поздний 
член формационного ряда — лейкобазальтовая формация не
сколько повышенной щелочности (бужорская свита).

Близкие по возрасту к карпатским неоген-четвертичные ком
плексы андезитовой формации Малого Кавказа весьма значи
тельно отличаются от них по структурно-вещественным приз
накам и тектонической позиции. Комплексы андезитовой фор
мации Малого Кавказа несогласно перекрывают более древние 
структурные этажи (геосинклинального и инверсионного этапов. 
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развития подвижной зоны), а иногда и блоки докембрийского 
фундамента, не обнаруживая строгой приуроченности к опре
деленным структурно-формационным зонам. Проявления ее 
в том или ином масштабе локализованы в пределах всех зон, 
прошедших в разное время альпийского цикла стадию геосин- 
клипального развития.

Исследователи новейшего вулканизма Малого Кавказа не
однократно отмечали [359, 235, 621] размещение комплексов ан
дезитовой формации в виде двух протяженных ветвей. Одна из 
них имеет субширотное простирание, включает Зангезур-Айоцд- 
зорский, Гсгамский, Варденисский, Джавахетский ареалы и 
уходит на юго-запад в Малую Азию. Вторая ветвь имеет суб
меридиональное простирание и приурочена к молодому транс
кавказскому поднятию, трассированному рядом крупнейших мо
лодых вулканических сооружений — Эльбрус на Большом Кав
казе, вулканы Абул-Самсарского хребта, Арагац, Арарат, 
Нимруд в пределах Армянского вулканического нагорья.

По нашим наблюдениям, комплексы андезитовой формации 
обнаруживают отчетливую двухфазную историю формирования 
[424]. В первой (миоцен-плиоценовой) фазе преобладают обло
мочные пирокластические фации (вохчабертская и годердзская 
толщи). Состав продуктов, при общем преобладании андезитов 
и андезито-дацитов, весьма пестрый: потоки андезито-базальтов 
и даже базальтов залегают среди дацитовых пеплов, господст
вующими породами являются туфобрекчии и туфы пироксеновых 
андезитов. Вторая фаза (плиоцен-четвертичная) характери
зуется преобладанием излившейся, экструзивной и субвулкани
ческой фаций, большим однообразием состава лав, при господст
вующей роли роговообманковых и пироксен-роговообманко- 
вых андезитов и дацитов, дающих отклонения к трахиандезитам. 
В заключение второй фазы в позднем плиоцене появляются ро- 
говообманково-биотитовые дациты преимущественно в субвулка
нической фации. После некоторого затишья вулканизма, ознаме
новавшегося образованием многочисленных мелких разобщенных 
куполовидных вулканов липаритовой формации [231], в чет
вертичный период в субширотной зоне начались мощные ареаль
ные излияния самого позднего в регионе комплекса андезитовой 
формации — андезитовых и андезит-базальтовых лав, выделяе
мых рядом исследователей в самостоятельную формацию [420].

Комплексы андезитовой формации, локализованные в субме
ридиональной зоне транскавказского поднятия, характеризуются 
преобладанием более кислых и менее щелочных пород (джава
хетский комплекс), а также локальным развитием игнимбрито- 
вых фаций (арагацкий комплекс). В узлах пересечения суб
широтной и субмеридиональной ветвей локализованы наиболее 
крупные, длительно развивавшиеся и сложные вулканострук- 
туры, такие как Арагац, Абул-Самсарский вулканический 
хребет.
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Комплексы неоген-четвертичной андезитовой формации Ма
лого Кавказа образовались в субаэральной обстановке в ре
зультате деятельности крупных вулканов центрального типа, для 
них характерно резкое преобладание андезитов и андезито-да- 
цитов, отсутствие базальтов и липаритов, а также вулканоген
но-осадочных и осадочных фаций, что отличает их от карпат
ских комплексов. В состав латерального формационного ряда 
кроме господствующей андезитовой формации входят развитые 
в резко подчиненных масштабах проявления трахиандезитовой, 
липаритовой и лейкобазальтовой (долеритовой) формаций. Ин
трузивные образования, синхронные неоген-четвертичному ан
дезитовому вулканизму, достоверно не известны. В некоторых 
крупных вулканоструктурах предполагается присутствие пе 
вскрытых эрозией центральных плутонов (Арагац).

В истории альпийского вулканизма складчатой области Боль
шого Кавказа андезитовая формация проявлена относительно 
слабо. К ней могут быть отнесены плиоцен-четвертичные ком
плексы Казбека, Кельского нагорья и с большой долей услов
ности вулканические образования Эльбруса. Их исследованием 
в разные годы занимались А. П. Герасимов, В. В. Дубянский, 
К. Н. Паффенгольц, Е. Е. Милановский, Н. В. Короновский, 
Ю. П. Масуренков, Е. К. Станкевич и многие другие. Ком
плексы андезитовой формации на Большом Кавказе образованы 
после значительного перерыва вулканической активности в этом 
регионе, в условиях интенсивного воздымания консолидирован
ной складчатой области с мощным гранитно-метаморфическим 
фундаментом. Проявления вулканизма приурочены к границам 
блоков с контрастными глубинами залегания кристаллического 
субстрата.

Оба комплекса, казбекский и эльбрусский, отличаются от 
малокавказских представителей андезитовой формации преоб
ладанием лавовых фаций, полной редукцией начальных базаль
товых и андезито-базальтовых членов дифференцированной се
рии, отсутствием близких или синхронных вулканических или 
интрузивных проявлений других формационных видов. Эльбрус
ский комплекс отличается еще более кислым (дацитовым) со
ставом и представляет для нас особый интерес как разновид
ность формации, являющаяся переходом к липаритовой форма
ции типа чегемской.

По петрографическому составу все упомянутые выше ком
плексы андезитовой формации довольно близки базальт-анде
зитовой. Для них также характерен большой диапазон пород от 
базальтов до липаритов со всеми промежуточными разновид
ностями; отличия заключаются преимущественно в количествен
ных их соотношениях и в некоторых более тонких особенностях 
состава породообразующих минералов. Независимо от региональ
ной принадлежности того или иного комплекса формации преоб
ладающим типом пород в нем остаются андезиты, иногда 
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андезито-дациты и лишь в редких случаях — дациты (эльбрусский 
комплекс). Структура лав всегда порфировая. При том же, что 
и в породах базальт-андезитовой формации, общем перечне ми
нералов-вкрапленников: оливин (fa15_55), ортопироксен (fsi7_56), 
авгит, амфибол, биотит, магнетит, плагиоклаз, щелочной поле
вой шпат, кварц—в породах андезитовой формации наблю
дается большое разнообразие ассоциаций-вкрапленников.

Ассоциация: плагиоклаз, магнетит, авгит (иногда вместе 
с ромбическим пироксеном), амфибол, биотит — может присут
ствовать практически в лавах любого состава от андезито-ба
зальтов до дацитов, изменяются лишь количество темноцветных 
минералов и их соотношение в пользу амфибола и биотита для 
кислых разновидностей. Однако чаще породы различных ком
плексов или вулканоструктур разделяются на существенно ам- 
фиболовые и существенно пироксеновые. Преобладание амфи
боловых разновидностей прямо связано с возрастанием содержа
ния щелочей в породах (Малый Кавказ, Восточное Забайкалье), 
преобладание ортопироксена в ассоциации вкрапленников — 
с уменьшением содержания щелочей (Восточные Карпаты). 
Кроме того, господство ортопироксена в составе вкрап
ленников умеренно кислых пород нормальной щелочности (джа- 
вахетский комплекс Малого Кавказа) может указывать на кри
сталлизацию вкрапленников в высокотемпературной сухой 
магме. Встречаются комплексы, вообще обедненные темноцвет
ными минералами (Центральный Казахстан), когда авгит и ро
говая обманка даже в основных породах присутствуют в резко 
подчиненном количестве, а преобладающим минералом вкрап
ленников является плагиоклаз.

Количество плагиоклаза во вкрапленниках зависит от содер
жания глинозема в породах. Так, в низкоглиноземистых сериях 
Восточного Забайкалья этот минерал практически отсутствует. 
В составе плагиоклаза устанавливаются переменные количества 
(1,5—7%) ортоклазового компонента. Самостоятельных фено
кристаллов щелочной полевой шпат обычно не образует, исклю
чение составляют лишь лавы Большого Кавказа, где он появ
ляется в наиболее кислых разновидностях. Авгиты в относи
тельно более щелочных породах формации содержат больше 
кальция и алюминия. Тенденция изменения состава амфибола 
в зависимости от содержания в породе щелочей, кремнезема и 
глинозема та же, что в базальт-андезитовой формации. Степень 
железистости биотита возрастает от основных пород к кислым. 
Содержание TiO2 в первичных (неокисленных) титаномагнети- 
тах 3—12, редко 20%. Известны факты, показывающие прямую 
связь содержания TiO2 в магнетите с основностью и титани- 
стостью пород.

Пирокластические породы андезитовой формации обычно 
имеют однородный состав, соответствующий той или иной раз
новидности лав, например туфы или вулканические брекчии пи
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роксеновых андезитов или туфы пироксен-амфиболовых анде
зитов и т. д. И. Я- Центер замечено, что в толщах переслаи
вающихся лав и туфов состав каждого прослоя туфа отвечает 
составу перекрывающего его лавового потока. Лишь в редких 
случаях в разрезах отмечается сочетание туфов более кислого 
состава с потоками лав более основного. Цемент туфов обычно 
пепловый, иногда пеплово-глинистый, пеплово-карбонатный 
(в туфах, отлагавшихся в водной среде). Наблюдаются переходы 
туфов в вулканомиктовые породы. Вторичные изменения в от
личие от базальт-андезитовой формации не характерны, за ис
ключением зон гидротермальной переработки.

Гистограммы распределения по SiO2, построенные на основе 
анализов пород большого числа (около 50) комплексов андези
товой формации, показывают, что наиболее общим случаем рас
пределения является нормальная симметричная кривая в диа
пазоне 45—75% SiO2 с отчетливым максимумом в области сред
них составов (рис. 2). Наиболее часто встречающиеся значения 
моды для симметричных кривых — либо 56—60, либо 60—64% 
SiO2. Отражение этих двух максимумов иногда заметно в слабо 
намечающейся бимодальности обобщенных кривых распределе
ния (Малый Кавказ, Казбек, Кельское нагорье, Украинские Кар
паты) .

В качестве разновидности, переходной к липаритовой форма
ции. следует рассматривать комплексы, подобные эльбрусскому 
на Большом Кавказе, характеризующиеся весьма узким интер
валом дифференциации и модой, смещенной в область умеренно 
кислых составов. На вариационных диаграммах в координатах 
(Na2O + 0,7K2O)—SiO2 отчетливо выступают несколько разно
видностей андезитовой формации, различающихся общим со
держанием, а также «скоростью» накопления щелочей с ростом 
содержания SiO2.

Первая, наиболее широко распространенная, разновидность 
(назовем ее условно сихотэ-алинской) представлена полями 
фигуративных точек с относительно постоянным углом наклона 
и лишь незначительным перегибом в области кислых составов 
(рис. 3). К ней кроме комплексов Восточного Сихотэ-Алиня от
носятся все изученные комплексы андезитовой формации Цен
трального Казахстана, Большого Кавказа, Урулюнгуйской и Мо- 
гочинской зон Восточного Забайкалья. Ориентировка их полей 
близка таковой комплексов базальт-андезитовой формации Кам
чатки.

Вторая разновидность комплексов.(карпатская) отличается 
низким содержанием щелочей и сравнима по этому параметру 
с комплексами базальт-андезитовой формации Курильской дуги. 
К этой разновидности может быть отнесен еще плиоценовый 
комплекс Джавахетского хребта (Мокрые горы) на Малом 
Кавказе.
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Третья разновидность комплексов (малокавказская) отли
чается от двух предыдущих более сложной и неравномерной 
тенденцией распределения щелочей (Арагацкое и Гегамское на
горья Малого Кавказа): быстрое их накопление в базальт-ан- 
дезитовом интервале резко замедляется в области дацитовых 
составов, как правило, завершающих серию. В тех случаях, 
когда имеются проявления более кислых вулканитов, щелоч
ность снижается. К малокавказской разновидности по характеру 
щелочного тренда близок юрский забайкальский комплекс Онон- 
Ундинской подзоны, но отличается от нее по существенно калие
вой щелочности и образует самостоятельную разновидность, 
переходную к трахиандезитовой формации.

Позиция кислых липарит-дацитовых членов в андезитовых 
сериях различна. Могут быть выделены два случая: наиболее 
часто встречающийся, когда относительно быстрое накопление 
щелочей в базальт-андезитовой части серии сменяется тенден
цией снижения в интервале 64—66% SiO2, и редко встречаю
щийся, когда в серии с низким содержанием и низкой скоростью 
накопления щелочей в том же интервале кислотности, как и для 
первого (64—66% SiO2), наблюдается тенденция возрастания 
скорости накопления щелочей (Карпаты). Обе тенденции как бы 
«выводят» кислые породы различных серий в область обычных 
составов липаритовой формации.

Все разновидности андезитовой формации характеризуются 
преобладанием калиево-натриевых пород (рис. 4); в область 
существенно калиевых пород несколько отклоняется лишь за
байкальская разновидность. Для андезитовой формации наибо
лее характерны (рассматриваются базальт-андезитовые интер
валы дифференцированных серий) высокоглиноземистые (17— 
19% А120з), калиево-натриевые породы со средним содержанием 
щелочей 5—6% (табл. 3). Средне-низкоглиноземистые породы 
отмечены лишь для забайкальской существенно калиевой раз
новидности. Все породы комплексов андезитовой формации от
носятся к низкотитанистым (содержание TiO2 в базальтах 0,6— 
1,5%, закономерно снижается к кислым породам), низкомагнс- 
зиальным (4—5% MgO в базальтах, 0,5 —в липаритах) 
и маложелезистым (8—9% SFe в базальтах, 0,1—0,5 —в липа
ритах) .

Железо-магниевое отношение SFe/(SFe+Mg), как правило, 
оказывается достаточно устойчивым региональным параметром, 
мало изменяясь внутри региона от комплекса к комплексу. 
В рамках отдельных серий от базальтов к липаритам оно ме
няется неравномерно: от базальтов к андезитам обычно изме
нение невелико или даже отсутствует, в умеренно кислых поро
дах возрастает и далее в кислых породах либо сохраняется на 
прежнем уровне, либо слабо возрастает.

Сведения о поведении микроэлементов в комплексах андези
товой формации могут быть приведены лишь для лав Большого
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3, Средний химический состав пород андезитовой 
и трахиандезитовой формаций, вес.%

Окислы
1 2 3 4

X a X a X a X a

SiO2 52,17 2,31 58.35 1,79 63.33 1.60 69.25 2.07
ТЮ2 1,00 0,38 0,94 0,39 0.71 0.37 0.22 0.03
А1,О3 18,05 1,89 16,65 1.42 16,68 1.53 16.50 1.20
Fe2O3 4,39 3,05 3,60 1,85 3,38 1.74 1,79 1.45
FeO 4,72 2,24 3,90 1,65 2,09 1.36 0.47 0.19
MnO 0,16 0,11 0,18 0,23 0,15 0.42 0.04 0,00
MgO 3,73 1.36 2,64 1.06 1,36 0.72 0.45 0,24
CaO 8.58 1.62 6,63 1.07 4,85 0.80 2,36 0,86
Na2O 2,01 0,47 1,92 0,66 2,55 0,73 2,82 0,35
K2O 1,39 0,43 1,79 0,48 2,10 0.58 3,60 1,12
P2O6 0,16 0,05 0,15 0.02 0,14 0.00 0,10 0,00

Количество
анализов 19 21 23 21

Окислы
5 6 7 8 9

X G X G X a X X G

S1O2 53.53 1,58 58,50 1.50 63,98 1.53 70,79 53,26 1,78

TiO2 1.08 0.20 0.80 .0,19 0,68 0,20 0,32 0.89 0,17

AI2O3 18,05 1.26 16,60 0,85 15,92 0,89 14.91 18.47 0,42

Fe2O3 3,52 1,45 2.92 1,43 2,43 1,18 1.41 5,10 2,69

FeO 5,23 1,31 3.92 1,58 2,51 1,53 1,34 3,44 1,62

MnO 0,16 0,06 0,13 0.14 0,10 0,02 0,06 0,17 0,08

MgO 3,48 0,75 2,81 0.67 1,43 0.48 0,47 3.90 0,99

CaO 6,90 0,70 5,52 1,05 3,59 1.11 1.26 7.44 1.40

Na2O 3,14 0,54 3,28 0,65 3,87 0,66 4,08 3,07 0.86

K2O 1.83 0.64 2,40 0,73 3,24 0,71 4.70 1,95 0.71
p2o6 He — He ■ He — He He __

Опр. onp. onp. onp. onp.
Количество

анализов 19 31 23 8 6
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Продолжение табл. 3

Окислы
10 11 12 13 14 15

X a X a X a "x X X

S1O2 59,68 1,35 63,81 1,69 70.66 2,35 54,36 60.10 66.66
Т1О2 0,69 0,15 0,56 0,09 0.35 0,12 0,67 0.71 0,47
А12О3 16.85 1,04 15,69 1,08 14,64 1,04 13,72 14,37 14,36
Fe2O3 3.72 1,00 3,28 1,12 1,72 0,71 3,12 2,40 1,89
FeO 3.07 1.15 2,46 0.65 1,87 0,63 5,13 3.21 1.31
MnO 0.23 0,03 0,10 0,04 0,05 0,02 0,11 0,09 0.06
MgO 2.58 0,78 1,49 0,90 0,67 0,34 7,61 4,59 2.50
CaO 4,57 1,20 3,59 1,08 1,25 0.92 6,12 4,59 2.30
Na,0 3,65 0,50 3,73 0,59 3,51 0,52 2,95 3,29 3,88
K2O 2,56 1,00 3,38 0,77 4,43 0,64 2,57 2,95 4.17
p2o5 He — He —. He —— 0,17 0,25 0.13

Количество
onp. onp. onp.

анализов 23 23 13 8 27 5

Андезитовая формация: I—4 — мукачевский 
комплекс (N22) Украинских Карпат (дан
ные В. С. Соболева. В П Костюка 
и др.. Е. Ф. Малеева. Л. Г. Данилович): 
5—8 — самаргинский комплекс (Кг —₽)
Восточного Сихотэ.-Алиня (данные Е. В. Бы 
ковской и других): 9—12 — калмакэмель- 
ский комплекс (Са) Центрального Казах
стана (данные Л. Н. Шарпенок); 13—15 — 
вулканический комплекс Онон-Ундинской 
подзоны (J2_3) Восточного Забайкалья 
(данные В. В. Павловой): 16, 17 — вулкани

Окислы
16 17 18 19 20 21

X a X a X a X a X X

S1O2 59,81 1.29 62,32 0,67 52,29 2,42 57,43 2,76 50,98 58,02
TiO2 0,67 0.13 0.67 0,15 1,23 0.21 0.89 0.16 1.14 0,79
ai2o3 16,80 0,61 16,21 0,41 16.42 1.21 16.62 1,38 15,61 16,64
FeO 3,87 0.61 3,69 0,67 6,03 1,09 5,27 1,44 3,41 3,10
FeO 1,90 0.83 1,32 0,42 2,62 1,33 1,35 0,79 3,80 3,13
MnO 0.08 0.05 0,07 0,03 0,16 0,07 0,13 0,07 0,11 0,09
MgO 2,36 0.71 1.76 0.38 4,13 1,18 2.93 1,03 5,59 2,51
CaO 5.34 0,81 4.42 0,35 7.53 1,02 5.09 1.08 7,02 4,03
Na2O 4.07 0.30 4.11 0.28 4,43 0,33 4.83 0,69 3,47 4,92
K,0 2.88 0.24 3,27 0,22 2,93 0.69 3.66 0,66 3,53 3.70
p2o5 He —. He —. He — He — 0.60 0.48

onp. onp. onp. onp.
Количество 

анализов 20 13 42 23 45 17

ческий комплекс Зангезурского н Восточ- 
но Айоцдзорского хребтов (N) Малого Кав
каза (данные И. Я. Цептер). Трахнанде- 
зйтовая формация: 18. 19 — ишханасарский 
комплекс (N2) Малого Кавказа (данные 
В. М. Амаряна): 20. 21 — вулканический 
комплекс Алгачинской подзоны (J2_3) Во
сточного Забайкалья (данные В В Пав
ловой). Содержание SiOj, %: I, 5, 9, 13. 
18. 20 — 45—55: 2. 6. 10. 14. 16. 19 . 21-
56-61: 3. 7. II. 15. 17- 62-67; 4. 8. 12- 
68—75.
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и Малого Кавказа главным образом по данным авторов и 
Е. К. Станкевича. В общем поведение калия, рубидия и строн
ция и отношения K/Rb, Rb/Sr в ряду пород от основных к кис
лым аналогично отмеченному для базальт-андезитовой форма
ции при больших содержаниях всех названных элементов. 
Содержание циркония падает в породах кислого состава для боль
шинства изученных комплексов. Однако известно и возрастание 
в последних этого элемента (зангезурский и арагацкий ком
плексы Малого Кавказа). Отношение Ti/Zr всегда падает в кис
лых породах.

Работами В. Н. Котляра, М. А. Фаворской, В. И. Смирнова,
B. А. Кузнецова, Г. С. Дзоценидзе, М. М. Василевского,
C. И. Набоко и ряда других исследователей установлен чрезвы
чайно широкий спектр оруденения, связанного с андезитовым 
вулканизмом и комагматичными интрузивными комплексами, 
включающий медь, свинец, цинк, молибден, золото, серебро, 
ртуть, сурьму, мышьяк, олово, железо, марганец, серу, алунит и 
некоторые другие; состав оруденения коррелируется не только 
с составом пород формации, но и с характером формационных 
рядов (вертикальных и латеральных), членом которых является 
данный комплекс. Так, для северной части Восточно-Сихотэ- 
Алинского вулканогена (с его преобладающим развитием раз
новозрастных комплексов андезитовой формации) ведущими 
полезными ископаемыми являются алунит, на втором месте сви
нец, цинк, иногда медь и молибден. В южном отрезке Восточ- 
но-Сихотэ-Алинского вулканогена ведущее металлогеническое 
значение имеет оловянное, полиметаллическое, отчасти золото
серебряное оруденение.

Одним из наиболее характерных примеров рудоносностн ан
дезитовой формации этого региона является Дальнегорский руд
ных район, металлогеническое «лицо» которого определяется 
полиметаллическим оруденением [402], ассоциирующим с самар- 
гинским (дат-палеоцен) комплексом андезитовой формации и ко
магматичными интрузиями диорит-граподиоритовой формации 
(андезит-диорит-гранодиоритовый «пестрый» комплекс, по 
Р. В. Королю и др.). К северу от Дальнегорского рудного рай
она, в области Тернейского вулканического хребта, сложенного 
туньшинским комплексом андезитовой формации (сеноман—ту- 
рон), известен ряд олово-полиметаллических месторождений и 
рудопроявлений (Лысогорское, Туманное, Глухоманское).

Определить металлогеническую роль герцинскпх комплексов 
андезитовой формации Центрального Казахстана средн боль
шого многообразия рудных формаций, связанных с магматиче
скими проявлениями орогенного (или сводово-глыбового) этапа 
развития, достаточно затруднительно, хотя имеются представ
ления о том, что с андезитовым (андезит-дацитовым) вул
канизмом связаны свинцово-цинковое, молибденово-медное, 
золотое оруденение [74, 634, 635], а также концентрации 
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высокоглиноземистого сырья, приуроченные к полям вторичных 
кварцитов [539]. Многими исследователями неоднократно под
черкивается приуроченность месторождений меди, свинца, цинка 
и других металлов к кольцевым вулканоструктурам [198], сло
женным образованиями андезитовой, липаритовой и гранитовой 
формаций.

С юрскими комплексами андезитовой формации Восточного 
Забайкалья связана свинцово-цинковая (с золотом) рудная суб
формация [263, 356], представленная гидротермальным генети
ческим типом месторождений, которые образуют единый слож
ный ряд от более высокотемпературных галенит-сфалеритовых 
с арсенопиритом, пиритом и пирротином до более низкотемпе
ратурных карбонатно-сфалеритовых и буланжеритовых место
рождений. К ареалам развития представителей андезитовой фор
мации в пределах Онон-Ундинской подзоны приурочены извест
ные рудные поля золото-свинцово-цинковых месторождений 
(Новоширокинское, Шадоронское, Култуминское, Газимурозавод- 
ское). С комплексами андезитовой формации Украинских Кар
пат исследователи связывают ртутные, мышьяково-сурьмяно- 
ртутные и ртутно-полиметаллические месторождения Вышков- 
ского района [293].

В различных районах развития миоцен-плиоценовых ком
плексов андезитовой формации на Малом Кавказе известны ру- 
допроявления свинца и цинка, молибдена, золота, ртути, 
мышьяка, сурьмы, марганца, железа, а также алунита [18, 147, 
320, 355]. Практически все известные рудопроявления и место
рождения размещаются в пределах субширотного ареала раз
вития андезитовой формации, локализуясь в гидротермально 
измененных породах различных фаций вторичных кварцитов 
крупных вулканоструктур. Комплексы субмеридионального аре
ала андезитовой формации практически безрудны, так же как 
безрудны плиоцен-четвертичные комплексы этой формации и на 
Большом Кавказе.

Трахиандезитовая формация

К трахиандезитовой формации отнесены дифференцирован
ные вулканические комплексы, сложенные, аналогично андезито
вой формации, обширным рядом пород от основных до кис
лых, но отличающихся субщелочным составом; тип щелочности 
калиево-натриевый с отклонением к существенно калиевому. Пре
обладающей разновидностью пород формации являются трахи- 
андезиты, трахиандезито-базальты. латиты. Значительную роль 
играют трахибазальты. Трахилипариты — редки. Трахиандезито
вая формация проявляется в складчатых областях на стадии 
орогенного или сводово-глыбового их развития, а также в эпи- 
кратонных орогенных поясах, характеризуя активизацию консо
лидированных структур.
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Комплексы трахиандезитовой формации появляются лишь 
в областях мощного развития андезитовой формации. Излияния 
трахиандезитов и других лав происходят относительно локально 
и кратковременно и приурочены к определенным структурно
формационным зонам или даже отдельным вулкано-тектониче
ским структурам внутри широких ареалов андезитового вулка
низма. При этом по своим геологическим характеристикам тра- 
хиандезитовые комплексы оказываются весьма близкими 
к синхронным образованиям андезитовой формации. Прояв
ляясь в наземных условиях во внутриконтинентальных складча
тых областях, они могут входить в состав латеральных форма
ционных рядов, представленных только наземными вулканиче
скими формациями (Малый Кавказ) или вулканическими и 
вулканогенно-осадочными — пресноводными (Восточное Забай
калье) .

Наиболее мощные проявления трахиандезитовой формации, 
которые можно рассматривать в качестве голотипа, отмечаются 
в Восточном Забайкалье, где она вместе с андезитовой форма
цией образует синхронный латеральный ряд, слагая единый 
позднеюрский структурный этаж Газимурской зоны. Трахианде- 
зитовая формация развита в пределах ее Алгачинской подзоны 
и наиболее полно представлена в Александровозаводском, Му- 
линском, Верхнеборзинском вулканических полях (шадоронская 
серия). В тех же полях локализованы синхронные субвулкани
ческие и гипабиссальные монцонит-сиенитовые интрузии ака- 
туевского комплекса (J2-3) и экструзивные дайковые образова
ния нерчинско-заводского комплекса*  (J3), представляющие 
собой, по-видимому, интрузивные комагматы трахиандезитовой 
формации.

* В составе нерчинско-заводского комплекса, развитого преимущественно 
в Онон-Ундинской подзоне, преобладают диорит-гранодиоритовые тела (дио- 
рит-гранодиоритовая формация), а в Алгачинской подзоне, судя по петрохи
мическим материалам,- сиенитовые.

Формирование вулканического и субвулканического ком
плексов, начавшееся в конце средней юры и продолжавшееся 
всю позднюю юру, происходило в континентальных условиях на 
фоне сводовых поднятий и разрывных нарушений. Площади вул
канических полей измеряются первыми сотнями квадратных ки
лометров. По отношению к более древним структурам распре
деление их носит наложенный характер и контролируется разло
мами северо-восточного, северо-западного, субмеридионального 
простирания.

Образование комплексов трахиандезитовой формации про
исходило в три фазы. Первая фаза (J2_3) характеризуется раз
личной степенью эксплозивности: в разных вулканических 
полях преобладают то горизонты агломератовых туфов, то 
покровы лав и лавобрекчий. Соответственно изменяется и индекс 
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эксплозивности — 20—70%. Излившиеся породы представлены 
пироксеновыми и плагиоклаз-пироксеновыми трахибазальтами, 
трахиандезито-базальтами, пироксен-амфиболовыми латитами. 
Субвулканические тела первой фазы — это маломощные дайки 
меланократовых пироксен-амфиболовых диорит-порфиритов и 
андезито-базальтов. Синхронно с вулканитами первой фазы 
происходило внедрение субвулкаиических интрузий акатуевского 
комплекса (монцонит-сиенитовая формация), локализованных, 
как правило, в центральных частях вулканических построек — 
палеокальдер. Интрузии обычно имеют штокообразную, реже 
дайкообразную форму, облик слагающих их пород интрузивный, 
полнокристаллический; порфировидная структура характерна 
лишь для сиенит-порфировых даек.

Субвулканическая серия дифференцирована шире, чем вул
каническая (от габбро-сиенитов до граносиенитов), и как бы 
продолжает, «наращивает» в петрохимическом отношении вул
каническую серию.

Вулканиты второй фазы (Л) распространены наиболее ши
роко, среди них преобладают лавобрекчии. Состав пород — ам- 
фибол-плагиоклазовые трахиандезиты и андезиты, биотит-пла- 
гиоклазовые трахиандезито-даииты и андезито-дациты, реже от
мечаются трахиандезито-базальты. Субвулканические тела 
нерчинско-заводского комплекса представлены некками, сил
лами, дайками диорит-порфиритов, сиенит-диорит-порфиров, 
граносиенит-порфиров, приуроченными к палеовулканическим 
постройкам. Вулканиты второй фазы продолжают вулканическую 
серию первой фазы, представляя ее средние и умеренно кислые 
члены. В последних уже намечается тенденция к снижению об
щей щелочности.

Вулканогенно-осадочные породы присутствуют в составе вул
каногенной толщи в резко подчиненном количестве. Они пред
ставлены окремненными туфоалевролитами, алевритовыми туф- 
фитами и вулканомиктовыми песчаниками, реже вулканическим 
пеплом в глинисто-алевритовом окремненном цементе. Эти по
роды образовались, видимо, в результате частичного разруше
ния и переотложения вулканитов в бассейнах озерного типа.

Вулканиты третьей фазы (jf-3), распространенные неши
роко, образуют новую серию от андезито-базальтов до липари
тов, отличающуюся от предыдущей заметным снижением щелоч
ности и, по существу, уже относящуюся к андезитовой форма
ции, включающей отдельные покровы трахибазальтов, силлы 
лейкократовых трахидолеритов, перекрывающих и прорываю
щих кислые вулканиты третьей фазы. Синхронно третьей фазе 
внедрялись субвулканические тела нерчинско-заводского ком
плекса, представленные граносиенит-порфирами, гранит-пор- 
фирами.

В пределах вулканических полей реконструируются палео- 
вулканические структуры, среди которых отмечаются купольные 
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палеовулканические структуры или палеовулканы (площадью 
1—3 км2), образующие положительные формы рельефа, и коль
цевые структуры типа палеокальдер (2—15 км2), образующие 
отрицательные формы рельефа.

На Малом Кавказе трахиандезитовая формация развита ло
кально и представлена породами вулканического массива Иш- 
ханасар (ишханасарский комплекс) в Сюникском вулканическом 
нагорье. Формационных его аналогов среди неоген-четвертичных 
лав Малого Кавказа не известно, по-видимому, их следует ис
кать среди неоген-четвертичных щелочных вулканических про
явлений Малой Азии *.  В отличие от Восточного Забайкалья на 
Малом Кавказе образование ишханасарского комплекса пред
ставляет собой относительно кратковременный и локальный эпи
зод на фоне длительно и мощно проявленной андезитовой фор
мации, по времени приуроченный к концу первой фазы андези
тового вулканизма (миоцен) и завершившийся до начала 
ареальных излияний четвертичных андезитов и андезито-ба
зальтов.

* Детально исследованные в 1975 г. К. Г. Шириняном четвертичные ще
лочные лавы Кафанского района относятся к иному формационному типу 
щелочных базальтоидов, отличаясь от трахиандезитовой формации еще и 
натровой спецификой.

По мнению В. М. Амаряпа, вулканическая активность Иш- 
хаиасара продолжалась на протяжении всего позднего плио
цена. По данным К. Г. Шириняна (622], главную часть собст
венно ишханасарской толщи составляет центральный массив 
сложного полигенного вулкана, приуроченный к стыку регио
нального разрывного нарушения северо-восточного — юго-запад
ного простирания с глубинным разломом северо-западного про
стирания. Среди вулканических продуктов преобладают рого- 
вообманковые и пироксеновые трахиандезито-базальты и 
трахиандезиты, реже отмечаются оливиновые трахиандезито-ба
зальты и трахибазальты, а также умеренно кислые разновид
ности пород —до трахидацитов.

Породы трахиандезитовой формации при значительном сход
стве с породами андезитовой формации обладают и рядом спе
цифических черт. Прежде всего в них заметно изменяется набор 
минералов-вкрапленников: господствующим становится амфи
бол, который присутствует в породах любой основности начи
ная с трахибазальтов. В некоторых случаях к нему присоеди
няется клинопироксен или оливин в трахибазальтах. Ортопироксен 
для формации не характерен. В трахидацитах и трахилипаритах 
присутствует биотит. Наиболее часто встречающейся разновид
ностью пород являются амфиболовые трахиандезиты. Состав 
плагиоклаза, присутствующего, как правило, в подчиненном ко
личестве, изменяется в зависимости от основности пород от ап30 
до аПбо, в нем отмечается примесь ортоклазового компонента 
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до 15—18% в виде твердого раствора или субмикроскопических 
антипертитов (Восточное Забайкалье).

Из двух рассмотренных выше комплексов трахнандезитовой 
формации лишь в восточнозабайкальском имеются кислые раз
новидности— трахилипариты с вкрапленниками калиевого поле
вого шпата, представленного анортоклазом, близким к низкому 
санидину (or32 ab6e— ог40 ab6o). В субвулканических телах, сло
женных трахилипаритовыми порфирами, отмечены высокий ор
токлаз и высокий или промежуточный санидин (огео ab4o). Ос
новная масса лав сложена полевошпатовым микрокристалличе
ским агрегатом (плагиоклаз и калиево-натриевый полевой шпат), 
иголочками амфибола, рудными частицами, в трахилипаритах — 
кварц-полевошпатовым агрегатом. Пирокластические породы 
трахнандезитовой формации представлены преимущественно ли- 
токластическими и лито-кристаллокластическими туфами и туфо- 
брекчиями амфиболовых трахиандезитов, латитов, реже трахи- 
липаритов. Цемент туфов пепловый, иногда пеплово-пели
товый.

Трахиандезитовая формация по характеру распределения 
SiO2 в породах близка к андезитовой (нормальная кривая рас
пределения с максимумом на породах средней основности), от
личаясь от. нее лишь заметной редукцией кислых членов. В ко
ординатах сумма щелочей — SiO2 (рис. 3) отмечается отчетли
вое смещение поля фигуративных точек далее в область более 
щелочных составов по сравнению с андезитовой формацией. 
При этом накопление щелочей идет неравномерно: в основных 
членах, нередко попадающих в поле базанитов, скорость накоп
ления щелочей максимальная, затем в области трахиандезито- 
базальтов, андезито-трахитов и трахитов она несколько сни
жается, оставаясь все же весьма высокой. При содержании 60— 
62% SiO2 серия либо заканчивается (Ишханасар), либо обнару
живает резкое падение щелочности (изгиб, даже излом в про
стирании поля), что «возвращает» умеренно кислые и кислые 
породы серии в область составов андезитовой формации*  (Вос
точное Забайкалье). Соответственно изменяется и нормативный 
состав пород: трахибазальты и трахиандезито-базальты отно
сятся к иефелин-нормативным (до 10% пе); в трахиандезитах 
содержание нормативного нефелина падает до 0, далее по мере 
роста содержания SiO2 в нормативном составе появляются ги
перстен и кварц.

* Продолжение щелочного тренда намечается по единичным анализам 
трахилнпаритов, однако по принятым условиям на сводном графике отраже
ния не находит.

По характеру щелочности породы трахнандезитовой форма
ции принадлежат калиево-натриевому типу с отклонением к су
щественно калиевым разновидностям с небольшим преоблада
нием калия над натрием (рис. 4).
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Анализ среднего состава пород базальт-андезитового интер
вала трахиандезитовой формации (табл. 3) показывает, что она 
представлена низкоглиноземистыми (14—16% А12О3), высоко
щелочными (сумма щелочей 7—8%), низкотитанистыми поро
дами с содержанием 5—6% SFe, 4—5% MgO. Породы трахиан
дезитовой формации характеризует тенденция накопления 
некогерентных микроэлементов по сравнению с породами анде
зитовой формации.

В области развития трахиандезитовой формации Восточного 
Забайкалья (Алгачинская подзона) локализованы существенно 
свинцово-цинковые месторождения (Акатуйский и Александрово- 
заводский рудные районы, Алгачинское и Кличкинское рудные 
поля) меньшего масштаба и более простого состава, чем в Онон- 
Ундинской подзоне с ее андезитовой формацией. Малокавказский 
(ишханасарский) трахиандезитовый комплекс оруденения не 
несет.

Тоналит-плагиогранит-гранодиоритовая 
формация

К формации принадлежат крупные, часто сложной формы 
зональные гранитоидные массивы. Они сложены разнообразными 
породами, среди которых наиболее характерны кварцевые дио
риты, тоналиты, плагиограниты, гранодиориты, обычны биотит- 
роговообманковые граниты, сиенито-диориты, сиениты, грано- 
сиениты, диориты и габбро-диориты. Соотношение этих пород 
варьирует в широких пределах. Для пород формации харак
терны высокое содержание (соотнесенное к кремнезему) каль
ция, железа, натрия, преобладание натрия над калием, высокое 
содержание титана, никеля, кобальта, хрома, ванадия и срав
нительно низкое — литофильных элементов.

Массивы тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации 
играют значительную роль в строении ряда складчатых обла
стей. Все исследователи, каких бы тектонических концепций они 
ни придерживались, обращали внимание на то, что становление 
массивов приурочено к переломному этапу в истории развития 
этих областей или отдельных зон, отвечающему окончанию гео
синклинального режима и переходу к орогенному. Комплексы, 
принадлежащие к этой формации, сопряжены со структурно
формационными зонами эвгеосинклинального типа и обнаружи
вают тесную пространственную и временную связь с производ
ными базальтоидной магмы как в эффузивной, так и в интру
зивной форме. Оба эти обстоятельства служили посылками 
различного рода геотектонических гипотез — гипотез магмо- и 
гранитообразования.

Комплексы тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации 
играют наибольшую роль в каледонских складчатых сооруже
ниях, масштабы их проявления снижаются в герцинских струк
турах и сравнительно невелики в альпийских.
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При описании тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой фор
мации были использованы работы многочисленных исследова
телей, из которых важнейшими являются: по Казахстану — ра
боты Ю. А. Билибина [48], Г. Л. Добрецова [155], Д. Г. Ажгирея 
и др. [569], М. Г. Хисамутдинова и др. [323], по Тянь-Шаню — 
Т. Н. Далимова [139], И. X. Хамрабаева [582], по Уралу — 
Б. К. Львова [316], Д. С. Штейнберга [626], Г. Б. Ферштатера 
[566], по Алтае-Саянской области — Т. Н. Ивановой [212], 
М. П. Кортусова [265], Ю. А. Кузнецова [476], Г. В. Полякова 
[454], по Забайкалью —А. Н. Дистановой [149, 150], Л. А. Козу*  
бовой [247, 248], по Дальнему Востоку — Л. И. Красного и др. 
[103], П. Т. Матвеенко, Е. Т. Шаталова [348].

В раннекаледонских сооружениях Алтае-Саянской области 
к тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации принадле
жат ольховский, мартайгинский, лебедский, садринский, тан- 
нуольский комплексы, в позднекаледонских сооружениях этой 
же области — ольгинский и тельбесский комплексы, а в каледо- 
нидах Казахстана — крыккудукский и его аналоги.

В герцинских складчатых областях тоналит-плагиогранит-гра- 
нодиоритовую формацию представляют: в Уральской области — 
пластовский, сарбай-соколовский, милютинско-михайловский, 
степнинский комплексы, в Джунгаро-Балхашской — бал
хашский, мамантасский, музбельский, алтынэмельский, в Средне- 
тяньшанской — карамазарский, в Зайсанской — змеиногорский, 
саурский. В альпидах Камчатско-Корякской складчатой об
ласти к рассматриваемой формации отнесены кони-тайгоносский, 
мургальский, ворожейский, а на Кавказе —абхазский ком
плексы.

Магматические тела тоналит-плагиогранит-граиодиоритовой 
формации локализуются в эвгеосинклинальных зонах, где они 
завершают геосинклинальную стадию развития этих зон, зако
номерно венчая присущий им ряд вулканогенных и интрузивных 
образований. Эвгеосинклинальные зоны, как известно, отли
чаются широким развитием магматических образований, в пер
вую очередь вулканитов, принадлежащих к формациям мафи
ческого семейства: натриевых базальтов, натриевых базальтов— 
липаритов, базальт-андезит-липаритовой, андезит-базальтовой. 
Внедрению массивов данной формации обычно предшествуют 
эффузивы базальт-андезитовой формации, состав которых хо
рошо коррелируется с составом соответствующих региональных 
комплексов описываемой формации. Вулканиты в эвгеосинкли
нальных зонах перемежаются с осадочными толщами пестрого 
состава, из которых наиболее характерны кремнистые, кремни- 
сто-карбонатные, полимиктовые терригенные псаммитовые и пе
литовые. Для образований инверсионной стадии характерны 
терригенные и терригенно-карбонатные толщи флишоидного и 
молассоидного строения, как правило, с эффузивами базальт- 
андезитовой формации. Интрузивные образования этих зон пред
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ставлены телами габбро-диорит-диабазовой, перидотит-пироксе- 
нит-норитовой, габбро-сиенитовой, габбро-плагиогранитовой 
формаций. Таким образом, интрузии тоналит-плагиогранит-гра- 
нодиоритового формационного вида завершают возрастной ряд 
магматических тел, производных базальтоидной магмы.

Время формирования массивов рассматриваемого формаци
онного вида совпадает с инверсией эвгеосинклинальных зон, 
после чего в них завершается геосинклинальный и наступает 
орогенный режим развития. Наиболее четко это устанавливается 
в Джунгаро-Балхашской, Камчатско-Корякской, Среднетянь- 
шаньской, Кокчетав-Улутауской, Чипгиз-Тарбагатайской и Зай- 
санской (в Саурской зоне) складчатых областях. В то же время 
в Алтае-Саянской, Уральской и ряде других областей данные 
о возрастном и соответственно тектоническом положениях ин
трузий этой формации не столь определены.

Продолжительность становления массивов (внедрение, консо
лидация, полное застывание) вплоть до начала эрозии укла
дывается в промежуток времени, отвечающей части века, как 
об этом можно судить по геологическим данным, касающимся 
балхашского, саурского, карамазарского, кони-тайгоносского и 
ряда других комплексов.

Интрузии размещаются в пределах геосинклинальных про
гибов и интрагеосинклинальных поднятий, часто на границе 
между ними. Они обычно приурочены к антиклинальным склад
кам второго порядка, хотя нередко встречаются и среди син
клинальных структур. Контролируются крупнейшими, нередко 
глубинными разломами, ориентированными согласно с преобла
дающим простиранием вмещающих толщ, в связи с чем мас
сивы, как правило, конкордантны.

Площадь массивов измеряется в пределах от сотен до пер
вых тысяч квадратных километров, они слагают обычно около 
10—20% площади соответствующих эвгеосинклинальных зон. 
В структурах сложного блокового строения (например, Восточ
но-Тувинская, Селенгино-Яблоновая) развиты уникальные по 
площади массивы (15—30 тыс. км2) сложной формы, в пределах 
которых осадочно-вулканогенные толщи представляют собой 
крупные ксенолитоподобные блоки.

Среди массивов преобладают удлиненные тела, сравнительно 
редки изометричные, широко распространены интрузии слож
ной формы с извилистыми контактами. Крупные массивы со
провождаются сателлитами. Апикальные их части отличаются 
сложным строением с многочисленными куполовидными взду
тиями, чередующимися с провесами кровли, боковые контакты 
извилисты, осложнены многочисленными апофизами, обычно 
круто (70—90°) падают в сторону вмещающих толщ. Прямые 
геологические наблюдения даже в районах с глубокими (до 2— 
4 км) эрозионными врезами нигде достоверно не фиксируют 
подошвы массивов. В ряде регионов она устанавливается по 
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геофизическим данным, в соответствии с которыми размеры тел 
по вертикали определяются для крыккудукского комплекса 1— 
6, мамантасского — 2—3, милютинско-михайловского — 2—4 км 
и т. д. В связи с этим форма плутонов трактуется по-разному: 
одни исследователи считают их батолитами, другие рассматри
вают их как гарполиты, линзовидные или пластинообразные 
тела.

Массивы имеют сложное зональное строение: краевые зоны 
сложены габбро-диоритами, диоритами с четко ориентирован
ными текстурами и многочисленными ксенолитами, ориентиро
ванными согласно с направлением директивных текстур 
(рис. 6). Одни авторы указывают, что директивные текстуры 
в общем плане подчиняются конфигурации контактов. Другие 
подчеркивают, что и полосчатость и ориентировка ксенолитов 
совпадают с ориентировкой залегания вмещающих толщ, и это, 
по их мнению, является одним из аргументов, свидетельствую
щих о формировании массивов in situ. Центральные части мас
сивов обычно слагаются породами наиболее кислого состава, 
нередко в одном массиве отмечается несколько таких «ядерных» 
зон. В ряде тел зональность усложняется полосчатостью, ориен
тированной согласно с их удлинением. Некоторые тела опи
сываемой формации входят в состав полихронных плутонов, 
представляющих собой агломерат разновозрастных и разнофор
мационных тел, в целом ряде районов еще не разделенных или 
разделенных недостаточно, что в значительной мере затрудняет 
выявление закономерностей их строения и состава.

Петрографический состав массивов тоналит-плагиогранит- 
гранодиоритовой формации отличается большим разнообразием 
и изменчивостью. Преобладающими породами являются грано
диориты, плагиограниты, тоналиты, кварцевые диориты и дио
риты. В эндоконтактах диориты нередко переходят в габбро- 
диориты. К числу обычных пород принадлежат биотит-роговооб- 
манковые, реже биотитовые граниты. Обычными являются также 
сиенито-диориты, в меньшей мере сиениты, граносиениты и 
кварцевые монцониты, хотя в ряде массивов и комплексов они 
могут и отсутствовать. Наконец, в составе некоторых комплек
сов указываются лейкограниты и аляскиты, значение которых 
невелико и которые, вероятно, принадлежат к образованиям 
других формационных типов.

Между породами, слагающими отдельные тела, установлены 
как секущие взаимоотношения, так и постепенные переходы. 
Как правило, породы, близкие по составу, связаны постепен
ными переходами, а заметно различающиеся — секущими взаи
моотношениями. В ряде массивов не удается выделить четких 
фаз внедрения, а в некоторых их насчитывается от двух до 
пяти в гомодромной последовательности.

Массивы тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации 
обнаруживают тесную временную и пространственную связь
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Рис. 6. Схема геологического строения Милютинского массива (по Е. Н. Да
выдову) ,

77

1 — нижний карбон (а — известняки, б — 
песчаники, глинистые сланцы); 2 — верхний 
девон (известняки, конгломераты, песча
ники, алевролиты, аргиллиты, порфириты, 
туфы); 3—4 — средний девон (3 — диабазо
вые порфириты, диабазы, туфы среднего 
и основного состава, 4 — песчаники); 5— 
верхний протерозой — нижний палеозой 
(графнтистые и другие кристаллические 
сланцы, кварциты, кварцнто-песчаники); 
6—11 — милютинский комплекс (Ct); 6 — 
дайковые образования (диоритовые порфи
риты, плагногранит-порфиры, спессартиты, 
альбитофиры), 7 — вторая фаза (а — пла- 

гиограниты. б — микроклин-п.тагноклазо- 
вые граниты), «—// — первая (главная) 
фаза (8 — граниты, 9 — плагиограниты, 
/« — тоналиты, // — кварцевые диориты, 
диориты, сиенито-днориты, кварцевые сие- 
иито-диориты); 12 — тогузакский комплекс 
(Ci), габбро, габбро-нориты, габбро-дио
риты, анортозиты, перидотиты, пироксе- 
ниты; 13 — притобольско-аккаргннскнй 
комплекс (S—D), аподунитовые и апопери- 
дотнтовые серпентиниты: 14 — кварцевые 
жилы (а), грейзены (б); /5—скарны; 16 — 
геологические границы (а — резкие, б — по
степенные переходы); 17 — разломы.



с телами габброидов, которые до недавнего времени рассмат
ривались в качестве их первой фазы. Однако исследования 
С. И. Калабашкина [101], Г. В. Полякова [454], В. Н. Довгаля 
[160], В. И. Богнибова [57], А. Н. Дистановой [150], Г. С. Федо
сеева [564], Г. Л. Добрецова, Т. Г. Добрецовой [156], С. Л. Хал
фина [581], И. Н. Волохова, В. М. Иванова и др. [88], Л. А. Ко- 
зубовой [248] и других показали, что габброиды относятся 
к самостоятельным интрузивным предгранитным комплексам 
и соответственно могут быть объединены в отдельную фор
мацию.

Установлено, что габброиды, предшествовавшие гранитои- 
дам, образуют дифференцированные, а нередко и расслоенные 
тела. В ряде случаев (Рудный Алтай) габброиды многофазны 
и часто сопровождаются собственной дайковой серией габбро- 
диабазов, габбро-порфиритов, микрогаббро, габбро-пегматитов, 
диоритов (Рудный Алтай, Джунгарский Алатау). В Сауре 
габброиды секутся дайкой субвулканического комплекса анде- 
зит-диоритового состава, которая в свою очередь прорвана ран
ними фазами гранитоидов. В Джунгарском Алатау габброиды 
прорваны крупными телами гранитоидов, которые интрудиро- 
ваны телами алтынэмельского комплекса.

В составе комплексов, приуроченных к высокомобильным 
эвгеосинклинальным зонам с интенсивным базальтоидным и 
андезит-базальтовым вулканизмом как на ранней, так и на 
инверсионной стадиях, преобладающими породами являются 
тоналиты, плагиограниты, кварцевые диориты (ольховский, 
мартайгинский, крыккудукский, конитайгоиосский). Преобла
дание гранодиоритов, кварцевых диоритов, диоритов в составе 
массивов характерно для тех из них, которые размещаются 
в эвгеосинклинальных зонах со слабым проявлением вулка
низма инверсионной стадии (тельбесский, ольгинский, джидин- 
ский комплексы). Комплексы, приуроченные к интрагеосинкли- 
нальным поднятиям, в больших масштабах (наряду с типоморф
ными породами) содержат биотнт-роговообманковые граниты, 
сиениты и сиенито-диориты (степнинский, милютинско-михай- 
ловский). В относительно менее мобильных эвгеосинклиналь
ных прогибах вторичных геосинклинальных областей с интен
сивным ранне-среднестадийным вулканизмом андезитового и 
андезит-дацитового состава в строении комплексов ведущую 
роль играют биотит-роговообмапковые граниты и гранодиориты 
и практически отсутствуют породы сиенитового ряда (балхаш
ский, змеиногорский).

Таким образом, в наиболее мобильных эвгеосинклинальных 
прогибах в составе тел преобладают тоналиты, плагиограниты, 
гранодиориты, кварцевые диориты. В структурах более жестких 
в составе этих тел заметную роль играют граниты, а доля пород 
умеренно кислого и среднего состава заметно убывает. В интру
зиях, приуроченных к блокам со спокойным тектоническим раз

46



витием, выполненных карбонатными толщами, заметно возрас
тает доля граносиенитов, сиенитов, сиенито-диоритов.

Наиболее характерны полнокристаллические средне- и круп
нозернистые породы, сравнительно редки порфировидные, ко
торые в большинстве своем являются порфиробластическими. 
Преобладают породы с гипидиоморфнозернистой структурой 
(в краевых зонах обычны бластическне); текстуры пород полос
чатые, директивные, последние обусловлены плаи-параллельной 
ориентировкой темноцветных минералов и полевых шпатов. 
Широко развиты токситовые породы, отличающиеся неравновес
ным составом с изобильными шлирообразными скоплениями 
темноцветных минералов.

Состав главнейших пород определяется различными соче
таниями кварца, плагиоклаза, калиево-натриевого полевого 
шпата, роговой обманки и биотита (табл. 4).

Количественно-минералогический состав 
главнейших пород, вес.%

Порода Кварц Плагиоклаз
К— Na-no- 

левой 
шпат

Темноцвет
ные мине

ралы

Гранодиориты 15—25 30—50 15—30 5-20
Тоналиты 15—25 50—60 3—15 5—15
Плагиограниты 25—35 60-80 0-20 5—15
Кварцевые диориты 5—15 50—80 0-5 15—25
Граниты 25-35 25—45 25—45 5—10
Г раносиениты 15-25 15-30 30—50 5-15

Плагиоклаз образует таблитчатые зерна с четкой, часто 
ритмичной зональностью. Количество зон в плагиоклазе и раз
личия в их составе, как правило, увеличиваются в более основ
ных породах. В гранодиоритах, тоналитах и кварцевых диори
тах ядерная часть зерен апЗО-бо, периферическая ап5-зо; в пла- 
гиогранитах соответственно ап30-4о и апю-15- В краевой части 
по плагиоклазу развивается альбит, на границе с микрокли
ном — мирмекит. Нередко в центральной части зерен сохра
няются реликты битовнита. Наряду с зональным плагиоклазом, 
особенно в гибридных породах, развит и незональный — более 
кислого состава. Кварц представлен ксеноморфными зернами 
нескольких генераций.

Калиево-натриевый полевой шпат представлен обычно мик- 
роклин-пертитом, однако нередко присутствует и слабо упоря
доченный полевой шпат, близкий к ортоклазу. Почти всегда 
отмечается несколько генераций этого минерала. Роговая об
манка, обычно железистая (40—50%), присутствует во всех 
породах и обладает наибольшим идиоморфизмом. В централь
ной части нередко отмечаются реликтовые зерна моноклинного 
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пироксена. Железистость биотита, развивающегося по роговой 
обманке, 50%. Типоморфными акцессорными минералами яв
ляются апатит, сфен, циркон, магнетит, титаномагнетит, ильме
нит, обычны ортит, анатаз, рутил.

Жильные образования развиты незначительно и представ
лены жилами и дайками гранит-порфиров, микрогранитов, 
аплитов, диабазовых порфиритов и пегматитов. Обычны дайки 
лампрофиров, диоритовых порфиритов, плагиогранит-порфи- 
ров, граносиенит- и сиенит-порфиров. Размещаются они в пре
делах массивов и их контактовых ореолов редкой сетью или 
формируют пояса протяженностью от единиц до нескольких 
сотен метров (редко до первых километров).

Породы, слагающие массивы, практически всегда и в зна
чительной степени затронуты процессами постмагматического 
изменения, выражающегося в плагиофельдшпатизации, хлори
тизации, эпидотизации, альбитизации, серицитизации. Наиболее 
высокотемпературной стадией является плагиофельдшпати- 
зация, в результате которой развивается вторичный незональ
ный плагиоклаз (обычно более кислого состава, чем магмати
ческий) в первую очередь по первичному плагиоклазу и 
частично по другим минералам. Широко развит процесс оквар- 
цевания, который захватывает все минералы и является, веро
ятно, наиболее низкотемпературным.

Интенсивные постмагматические изменения проявляются 
в гранитоидах, связанных с формированием наиболее мобиль
ных зон. В отдельных массивах степень изменения возрастает 
в пределах зон дробления и катаклаза. К ним же приурочена 
постмагматическая сульфидизация пород.

Заметную роль в постмагматическом преобразовании пород 
играет и кремнекалиевый метасоматоз. Наиболее интенсивно 
он проявлен в интрузиях, размещающихся в наиболее жестких 
структурах, а в структурах мобильных проявлен слабо. Процесс 
начинается с развития микроклина, формирующегося главным 
образом по плагиоклазу, который при этом деанортитизируется, 
а завершается мусковитизацией и окварцеванием. Надо пола
гать, что по крайней мере часть гранитов и гранодиоритов 
формации образована в результате этого процесса. Кремнека
лиевый метасоматоз предшествует, по-видимому, «зеленокамен
ному изменению» (за исключением плагиофельдшпатизации). 
Контролируется он ослабленными зонами в массивах и в кон
тактовых ореолах.

Большое разнообразие пород обусловливает и широкие 
вариации содержаний в них петрогенных элементов (табл. 5, 
рис. 7, 10, 11): SiO2 54—76, щелочей — 3—10%, a Na2O/(Na2O + 
4-0,7 К2О) —от 0,15 до 1. Столь же значительны колебания со
держаний других элементов. Практически петрохимический 
состав пород формации отвечает всем породам, известным 
среди других гранитондных формационных видов, за исключе-
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5. Средний химический состав пород тоналит-плагиогранит- 
гранодиоритовой формации, вес.%________________

Окислы 1 2 3 4 5 6

SiO2 60,59 65,46 59,84 67.30 61,26 66.37

TiO2 0,81 0,52 0,93 0,40 0,56 0,45

А12О3 15,98 16,08 18,05 16,87 18,04 16,63

Fe2O3 2,20 1,51 2,70 1,76 2,51 1,60

FeO 6,38 4,51 3,85 2,74 3,55 2,70

MnO 0,19 0,14 0,08 0,08 0.10 0,07

MgO 3,02 1,87 2,79 0,93 2,81 1,57

CaO 6,06 4.71 55,03 3,59 5,39 3,46

Na2O 3,41 3,68 4,39 4.31 4,11 4,39

K2O 1,36 1,52 2,34 2,13 1.67 2,76

Количество 
анализов 8 17 7 13 8 15

Окислы 7 8 9 10 11 12

SiOj 60,62 65,13 63,35 65,15 59,63 66,51

TiO2 0,87 0,48 0,50 0,36 0,66 0,48

ai2o3 17,58 17,10 15,85 15,59 18,23 16,64

Fe2O3 1,90 1,49 2,21 2,44 2,71 1.90

FeO 4,63 2,93 4,20 2,77 3,22 2,09

MnO 0,11 0,08 0,07 0,09 0,05 0,04

MgO 3,05 1,54 2,99 2,45 2,30 1,24

CaO 6,08 4,25 5,18 4.65 4,79 2,74

Na2O 3,74 5,34 3,24 3,37 5,18 5,07

K2O 1,42 1,66 2,51 3,17 3,23 3,25

Количество 
анализов 8 5 8 3 6 5

Комплексы: Ольховский (I. 2), мартайгинский (3, 4), саурский (5. 6). коиитайгоносский 
(7, S). балхашский (9, 10), уленьтуимскнй (!!, 12), 1, 3, о, 7, 9. 11—тоналиты. 
2, 4, 6, 8, 10, 12 — гранодиориты.
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Рис. 7. Диаграммы составов пород 
формации по интрузивным комплексам.
Комплексы: 1 — ольховский. 2 — саракок- 
шинский, 3 — мартайгинский, 4 — крыкку- 
дукский, 5 — конитайгоносский, 6 — тель- 
бесский, 7 — ольгинский, 8 — сарбай-соко- 
ловский, 9 — таннуольский, 10 — змеиногор-

тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой

ский, 11 — балхашский, 12 — музбельский, 
13 — мамантасский, 14 — карамазарский, 
15 — алтынэмельский, 16 — милютинско-ми- 
хайловский, 17 — пластовский, 18 — улень- 
туимский, 19 — саурский.
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нием лишь калиевых гранитов, аляскитов и щелочных гра
нитов.

Диориты характеризуются высоким содержанием натрия. 
Отношение Na2O/(Na2O + 0,7 К2О) в среднем по комплексу 
0,75—0,85. Содержание щелочей 3,5—6 вес.%, что в целом 
превышает средние содержания для диоритов. Характерно 
также высокое содержание железа (7,5—9,5 вес.%), титана и 
глинозема.

В тоналитах значительно преобладает натрий (65—80% от 
суммы щелочей). Содержание щелочей довольно высокое 
(4,5—8%) вплоть до количеств, характерных для кварцевых 
сиенитов. Отмечается известное обогащение глиноземом. Выше 
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нормы количество магния и особенно кальция. К наиболее ка
лиевым принадлежат тоналиты карамазарского и балхашского 
комплексов.

В гранодиоритах выше (по сравнению со средним составом) 
содержание глинозема и суммарного железа. Обычно, за неко
торым исключением, выше нормы также количество магния, 
кальция, натрия. Наиболее богаты калием гранодиориты бал
хашского и музбельского комплексов.

Плагиограниты характеризуются повышенным содержанием 
титана, высоким содержанием суммарного железа. Наиболее 
натриевыми являются плагиограниты крыккудукского и сара- 
кокшинского комплексов, наиболее калиевыми — тельбесского.

В целом породы тоналит-гранодиорит-плагиогранитовой 
формации отличаются сравнительно высоким содержанием 
кальция, суммарного железа и натрия. В большинстве из них 
натрий заметно преобладает над калием. Отношение 
Na2O/(Na2O+0,7 К2О) (рис. 7) во всех породах различных 
комплексов отвечает средней линии между 0,7—0,8; наиболее 
близки соотношения в диоритах, наибольший разброс — в гра
нитах. Наиболее высокое содержание калия отмечается в по
родах карамазарского, балхашского, музбельского комплексов. 
Общая щелочность наиболее распространенных пород форма
ции, отнесенная к SiO2 (рис. 7), в среднем при наличии значи
тельного разброса — 4,5—7%. Наименее щелочными являются 
породы милютинского комплекса. Содержание кальция (рис. 7) 
обнаруживает достаточно четкую отрицательную корреляцию 
с кремнеземом. К числу наиболее бедных кальцием относятся 
породы пластовского, а наиболее богатых — породы крыккудук
ского, таннуольского, саракокшинского комплексов. Устойчи
вую отрицательную корреляционную связь образуют железо 
и кремнезем (рис. 7). Наиболее обеднены железом породы 
пластовского комплекса.

Обращают на себя внимание высокое (иногда на порядок 
выше кларка) содержание в породах формации таких элемен
тов, как титан, никель, кобальт, хром, ванадий, медь, типичных 
для базальтоидов и несвойственных кислым породам. Наоборот, 
содержание литофильных элементов (иттрий, иттербий, руби
дий, цезий, лантан, тантал, ниобий, цирконий, олово), харак
терных для гранитоидов, в породах заметно ниже кларковых. 
Низкие содержания (иногда повышающиеся до кларковых) 
отмечаются для кадмия, селена, германия, стронция, галлия, 
скандия. Вольфрам и молибден либо не устанавливаются, либо 
присутствуют в небольших количествах. Содержание свинца и 
цинка варьирует выше и ниже кларковых.

Массивы тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации, 
как правило, окружены широкими ореолами контактово-изме
ненных пород, преобразованных весьма интенсивно под влия
нием разнородных процессов. Зоны эндоконтакта, ширина 
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которых обычно составляет от ’/ю до 1/б поперечных размеров 
массивов, как правило, слагаются меланократовыми породами, 
содержащими многочисленные ксенолиты. Размеры ксенолитов 
от нескольких сантиметров до нескольких десятков метров 
в поперечнике. Форма их угловатая, удлиненная, изометриче
ская, изогнутая, ограничения как четкие, так и неясные (вплоть 
до шлироподобных). Совместно размещаются ксенолиты раз
личной степени переработки, которая не зависит от их размеров. 
Они представлены роговиками, отвечающими по составу вме
щающим, а также диорито- и гранитоидноподобным породам, 
в различной степени фельдшпатизированными и окварцован- 
ными. В ряде случаев эндоконтакт представляет собой агмати
товую или полосчатого строения зону, где породы магматиче
ского облика чередуются с метасоматически измененными 
вмещающими породами, разделенные резкими контактами, или 
связанные постепенными переходами. Ширина таких зон ко
леблется от нескольких метров до нескольких сотен метров, 
иногда километров. В ядерной части массивов содержание 
ксенолитов падает, и представлены они там диоритоподобными 
породами.

В процессе термального воздействия происходит перекрис
таллизация вмещающих пород, сопровождаемая метаморфиче
ской дифференциацией. По известнякам развиваются мраморы, 
по известковисто-глинистым породам — мраморы с гранатом, 
диопсидом, волластонитом. Эффузивы кислого состава испы
тывают сравнительно слабые изменения и относительно редко 
перекристаллизованы в кварц-амфибол-плагиоклазовые, пиро- 
ксен-амфибол-плагиоклазовые, кварц-актинолит-хлоритовые ро
говики. Контакты гранитоидов с термально измененными поро
дами независимо от состава последних всегда четкие и резкие. 
Ширина контактового ореола варьирует от первых десятков 
метров до нескольких километров и в целом коррелируется 
с размерами массивов и наклоном контактов. Уровень мета
морфизма во внутренней зоне отвечает роговообманково-рого- 
виковой (крайне редко пироксен-роговиковой) фации, а во 
внешней — эпидот-альбит-роговиковой. При благоприятных ус
ловиях термально измененные породы экзоконтакта преобра
зуются под влиянием метасоматоза, создающего широкую 
гамму пород.

В итоге гранитизации, диоритизации, сиенитизации вмещаю
щие породы приобретают облик магматогенных, в результате 
чего массивы полностью или частично теряют четкие ограни
чения. Процесс начинается с амфиболизации и плагиофельд
шпатизации, которые сменяются биотитизацией и микроклини- 
зацией, а затем альбитизацией и окварцеванием. В зависимости 
от интенсивности процесса формируются кристаллические 
сланцы и гнейсы или породы, по структуре и составу сходные 
с породами, слагающими массивы. Состав их варьирует в 
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зависимости от интенсивности той или иной стадии процесса. 
В итоге более интенсивной плагиофельдшпатизации форми
руются диоритоподобные породы. Усиление роли микроклини- 
зации приводит к формированию сиенитоподобных пород. 
Интенсивная микроклинизация и окварцевание создают гранито
подобные породы. Отмечается и известная избирательность 
метасоматоза в зависимости от состава преобразуемых пород. 
Диоритизация и сиенитизация более характерны при преобра
зовании вулканитов (основного и среднего состава), полимик
товых песчаников и известково-глинистых пород, гранитизация 
более типична для песчаников и кислых вулканитов.

Вместе с тем даже в пределах контактового ореола единого 
массива (вдоль его контакта) значительно гранитизированные 
породы сменяются породами (роговиками), в которых метасо
матоз проявился слабо или не проявился совсем.

Интрузии тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации 
практически всегда сопровождаются скарнами, образование 
которых происходит по известнякам, доломитам, известковис
тым сланцам и вулканитам основного состава. Преобладающее 
большинство скарновых тел размещается в непосредственном 
контакте с гранитоидами. Различаются гранатовые, пироксен
гранатовые, пироксеновые, пироксен-гранат-эпидотовые, акти
нолит (и тремолит)-пироксеновые, альбит-пироксеновые и дру
гие разновидности скарнов.

Из других метасоматических процессов следует отметить 
скаполитизацию, амфиболизацию, альбитизацию. С зонами ска- 
политизации нередко связаны значительные скопления магне
тита.

Состав массивов тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой 
формации коррелируется с составом пород эвгеосинклинальных 
зон, к которым они приурочены. Одни исследователи [48, 212, 
444] объясняют это явление процессами контаминации, другие 
[265, 276] видят в этом одно из доказательств гипотезы магма
тического замещения. По-видимому, этот вопрос еще ждет 
своего решения. Статистическая обработка химических анали
зов гранитоидов и вмещающих пород и оценка достоверности 
при помощи /-критерия Стьюдента, проведенная на Алтае 
А. Н. Дистановой и др. [572], показали, что «значимые измене
ния содержаний компонентов вмещающих пород от района 
к району не сопровождаются значимыми изменениями содер
жаний компонентов гранитоидов». В то же время имеются 
факты прямого влияния вмещающих пород на состав массивов, 
а именно — развитие более основных пород в контакте с базаль- 
тоидами и более щелочных — в контакте с известняками. 
Однако эти закономерности выдерживаются не повсеместно.

С комплексами, относимыми к тоналит-плагиогранит-грано- 
диоритовой формации, связана разнообразная промышленная 
минерализация: в первую очередь золото- и железорудная, 
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а также вольфрамовая (шеелит), молибденовая, меднорудная, 
полиметаллическая, висмут-серебряная. Золоторудная минера
лизация наиболее типична для массивов, где ведущую роль 
играют тоналиты, плагиограниты, гранодиориты, железоруд
ная— для комплексов диорит-гранодиоритового состава.

Интрузивные комплексы, завершающие развитие типичных 
(достаточно мобильных) эвгеосинклинальных зон (мартайгин- 
ский, ольховский, крыккудукский, саурский и др.), сопрово
ждаются месторождениями, в которых главную ценность пред
ставляет золото. Месторождения железа, ассоциирующие 
с ними, сравнительно невелики по масштабам. Иные ме
таллы, как правило, концентрируются в ограниченных коли
чествах.

Промышленная железорудная минерализация связана 
с комплексами, приуроченными к эвгеосинклинальным проги
бам, где на инверсионной стадии формировались преимущест
венно карбонатно-терригенные (с участием эффузивов) толщи 
(ольгинский, тельбесский комплексы). Железоносными яв
ляются также интрузии, связанные с инверсией некоторых 
эвгеосинклинальных прогибов, заложившихся на краевых под
нятиях (сарбай-соколовский, карамазарский комплексы). Золо
торудная минерализация проявлена слабо, иногда ей сопутст
вуют полиметаллическая и молибденовая.

Интрузии, связанные с внутригеосинклинальными подня
тиями, несут наиболее разнообразную минерализацию, хотя 
масштабы ее проявления менее значительны. С ними ассоции
руют проявления и месторождения золота, железа, молибдена, 
меди, вольфрама, цинка, серебра (степнинский, милютинско- 
михайловский, пластовский и другие комплексы).

Золоторудные месторождения, связанные с интрузиями дан
ной формации, принадлежат к контактово-метасоматическому 
и гидротермальному генетическим типам. Среди последних про
дуктивны кварцевожильные месторождения, зоны окварцева- 
ния, сульфидизации и альбитизации. В контактово-метасо
матических месторождениях золоторудная минерализация на
кладывается на скарны совместно с сульфидами (халь
копирит, ковеллин, борнит, пирит, пирротин, молибден, га
ленит) .

Промышленные скопления железа принадлежат к контак
тово-метасоматическому генетическому типу. Магнетитовая ми
нерализация накладывается на скарны, вслед за магнетитовой 
нередко следует сульфидная (часто с золотом) минерализация. 
Значительная концентрация железа иногда связана с зонами 
скаполитизации или эпидотизации.

Вольфрам в форме шеелита концентрируется в скарнах и 
кварц-шеелитовых жилах. Медная минерализация, обычно не
значительная по масштабам, приурочена к скарнам, кварц-суль- 
фидным жилам и зонам сульфидизации. Такую же природу 
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имеют проявления свинца, цинка, висмута, серебра. Молиб
денит установлен в скарнах, в кварц-сульфидных, кварц-поле- 
вошпатовых и кварц-шеелитовых жилах и зонах окварце- 
вания.

Характеристика тоналит-плагиогранит-гранодноритовой фор
мации была бы неполной без рассмотрения ассоциаций тона- 
лит-гранодиорит-граносиенитового состава, которая по класси
фикации Ю. А. Билибина [48] относилась к габбро-сиенитовому 
комплексу, а на Карте магматических формаций СССР [233] — 
к габбро-граносиенит-гранитовой формации. Наиболее изучен
ным ее образованием является улень-туимский комплекс в Ал
тае-Саянской складчатой области. Несмотря на сравнительно 
хорошую изученность, объем этого комплекса и его тектони
ческое положение не достаточно ясны.

Тоналит-гранодиорит-граносиенитовая ассоциация обнару
живает большое сходство с вышерассмотренными интрузиями 
тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации. Как и по
следние, она представлена массивами батолитических размеров. 
Внедрению рассматриваемой ассоциации предшествует интру
зия габброидов. Принадлежащие к ней массивы размещаются 
в пределах крупных блоков расколотого и относительно погру
женного срединного массива или в краевых поднятиях вблизи 
границ структур эвгеосинклинального типа. Вмещающие толщи 
преимущественно карбонатные, вулканиты (среднего, реже 
основного состава) развиты слабо. Время формирования мас
сивов нигде не установлено с необходимой степенью точности. 
Согласно одной из распространенных точек зрения, оно отвечает 
проявлению интрузий тоналит-плагиогранит-грандиоритовой 
формации в соседних эвгеосинклинальных зонах [233].

Массивы тоналит-гранодиорит-граносиенитовой ассоциации 
часто входят в состав сложных полихронных массивов, которые 
слагаются разнообразными породами — габброидами, сиени- 
тоидами, гранитоидами. Недостаток геологического материала 
по возрастному расчленению этих массивов затрудняет выде
ление комплексов, принадлежащих к данной ассоциации. Одни 
исследователи [476] все разнообразие пород, за исключением 
габброидов, объединяют в один формационный тип, другие 
[385, 526] разделяют их на ряд комплексов, объем которых 
понимается несколько по-разному. Более обоснованной факти
ческим материалом представляется вторая точка зрения. И, по- 
видимому, лишь наиболее ранний интрузивный комплекс гра- 
нитоидов отвечает рассматриваемой нами ассоциации. Слагается 
он диоритами, кварцевыми диоритами, сиенито-диоритами, сие
нитами, кварцевыми сиенитами, граносиенитами, гранодиори
тами, плагиогранитами и тоналитами. Таким образом, по на
бору пород эта ассоциация обнаруживает сходство с составом 
массивов тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации 
с той разницей, что ведущую роль в ней играют породы не
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сколько повышенной щелочности. Они характеризуются полно
кристаллическими структурами (средне- и крупнозернистыми) 
и директивными текстурами.

Главные породообразующие минералы пород, принадлежа
щих к рассматриваемой ассоциации: плагиоклаз, микроклин, 
кварц, обыкновенная или слабощелочная роговая обманка и 
биотит. Плагиоклаз (олигоклаз, олигоклаз-андезин, андезин) 
резко зонален в диоритах и слабо зонален в сиенитах и грано
диоритах; микроклин отчетливо корродирует плагиоклаз, в пор
фировидных разностях он образует порфиробласты с включе
ниями кварца, плагиоклаза, роговой обманки. Типоморфные 
акцессорные минералы: сфен, апатит, магнетит. Переходы 
между близкими по составу породами постепенные, между за
метно различными — секущие. Постмагматические изменения 
пород те же, что и в массивах тоналит-плагиогранит-гранодио- 
ритовой формации, но явления кремне-калиевого метасоматоза 
более интенсивны.

По своим петрохимическим свойствам породы рассматри
ваемой ассоциации сходны с породами тоналит-плагиогранит- 
гранодиоритовой формации. Для них характерно повышенное 
содержание железа и титана, высокое содержание кальция 
(см. табл. 5, рис. 7). В то же время в них выше содер
жание щелочей (сумма Na2O + 0,7 К2О — 5,5—10,0, иногда до 
16%), а соотношение натрия и калия приближается. к еди
нице.

Характер контактового воздействия интрузий данной ассо
циации совершенно аналогичен контактовому воздействию ин
трузий тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации, разли
чие заключается лишь в более интенсивной микроклинизации 
вмещающих толщ.

С массивами рассматриваемой ассоциации сопряжена золо
торудная, меднорудная, железорудная, вольфрамовая и молиб
деновая минерализация, хотя генетическое родство установлено 
недостаточно достоверно. Золоторудная минерализация прояв
лена в кварц-сульфидных и кварцевых жилах, а также в скар
нах. Молибденовое оруденение приурочено к скарнам, кварце
вым и кварц-сульфидным жилам, к зонам дробления и окварце- 
вания. Вальфрам в форме шеелита концентрируется в скарнах 
и кварц-шеелитовых жилах. Медная минерализация связана со 
скарнами, кварц-сульфидными жилами и зонами окварцевания. 
По сравнению с типичными представителями тоналит-плагио- 
гранит-гранодиорптовой формации в связи с интрузиями дан
ной ассоциации, по-видимому, более богато проявлена медно- 
молибденовая и вольфрамовая минерализация.

Учитывая сходство многих формационных признаков, веро
ятно, правильно будет рассматривать тоналит-гранодиорит-гра- 
носиенитовую ассоциацию как щелочную ветвь тоналит-плагио- 
гранит-гранодиоритовой формации.
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Диорит-гранодиоритовая формация

Формация объединяет интрузивные комплексы, сложенные 
породами разнообразного состава—от габбро до гранитов, 
среди которых преобладают гранодиориты, диориты, биотит- 
роговообманковые граниты. Количественные соотношения пород 
заметно варьируют как в отдельных комплексах, так и в 
отдельных телах. Типоморфными в них являются калиево- 
натриевые породы щелочно-известкового ряда. Массивы разно
образны по размерам (от мелких до крупных), обладают 
зональным строением, принадлежат к гипабиссальным образо
ваниям, внедрение их происходило в условиях орогенного 
режима.

Представителями диорнт-гранодиоритовой формации [233] 
являются: первый девонский (по В. С. Коптеву-Дворникову) и 
кызылжартасский (по Г. Н. Щербе) комплексы каледонид 
Казахстана, яломанский комплекс каледонид Горного Алтая, 
топарский комплекс герцииид Джунгаро-Балхашской складча
той области, шахтаминский, амуджикано-сретенский, аманаи- 
ский комплексы Забайкалья, удско-зейский комплекс Становой 
области, нижнеамурский комплекс в Сихотэ-Алине, дуганджин- 
ский комплекс приохотской части Монголо-Охотской зоны, 
бутакано-чуркинский и хингано-олойский комплексы Малого 
Хингана, охотский комплекс и комплекс малых интрузий (ян
ский) на Северо-Востоке СССР.

При описании диорит-гранодиоритовой формации использо
ван ряд детальных, в основном монографических работ по от
дельным регионам: по Казахстану—В. С. Коптева-Дворникова 
[431], Г. Н. Щербы [108], по Горному Алтаю — А. Н. Кононова 
[257], по Забайкалью — Ю. В. Казицына и др. [351], по Даль
нему Востоку — Э. П. Изоха и др. [214], М. Г. Руб [487], 
Д. А. Кирикова и др., по Северо-Востоку — И. Я- Некрасова 
[391], И. А. Загрузиной [191, 193, 194], В. Т. Матвеенко, Е. Т. Ша
талова [347, 348], М. Г. Руб [487]. Характеристика этой форма
ции дана на примере образований каледонских, герцинских и 
мезозойских складчатых областей.

Интрузивные комплексы диорит-гранодиоритовой формации 
приурочены к орогенной стадии развития складчатых областей, 
следуют за вулканогенными образованиями андезитовой фор
мации, находясь в тесной ассоциации с ними. Нередко, напри
мер в мезозоидах Северо-Востока, эти образования совместно 
выделяются в качестве вулкано-интрузивных ассоциаций (ан- 
дезит-диоритовых комплексов) [487], комагматичиость которых 
наряду со сходством петрохимических и минерало-петрографи
ческих особенностей выявляется исходя из тесной возрастной 
сопряженности интрузивных, субвулканических и эффузивных 
образований и приуроченности их к одним и тем же наруше
ниям. Менее четко эти критерии комагматичностн выражены 
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в более древних герцинских и каледонских складчатых об
ластях.

В ряде регионов, в частности в мезозоидах Северо-Востока 
СССР, становление массивов рассматриваемой формации, веро
ятно, связано с процессами активизации. Орогенные интрузии 
диоритов и гранодиоритов янского комплекса [172], локализую
щиеся вдоль протяженных разломов в пределах мезозоид Яно- 
Колымской складчатой системы, на удалении от Охотско-Чу
котского вулканогенного пояса, синхронны и по составу анало
гичны (диорит-гранодиоритовая часть комплекса) Охотскому.

Аналогичное положение занимают и трещинные малые тела 
шахтаминского комплекса Забайкалья [351].

Интрузивные массивы диорит-гранодиоритовой формации 
локализуются во внутренних частях вулканогенных впадин, где 
они сопряжены с вулканитами андезитовой формации, или 
в краевых частях поднятий, ограничивающих эти впадины. Тела 
рассматриваемой формации, не обнаруживающие прямой связи 
с вулканогенными впадинами, наиболее от них удаленные, 
контролируются крупными разрывными нарушениями, разде
ляющими структурно-формационные зоны, или концентрируются 
в зонах сопряжения разновозрастных складчатых областей.

В большинстве регионов интрузивные массивы диорит-гра
нодиоритовой формации занимают закономерное положение 
в ряду орогенных вулканических и интрузивных формаций. 
Каледонские интрузивные комплексы (Di_2) Казахстана (пер
вый девонский [431], кызылжартасский) прорывают вулкано
генные отложения андезитовой формации (Dj и D]_2), прорваны 
гранитами лейкогранитовой формации (второй девонский, 
жельтауский, жамантауский комплексы) и перекрыты эффузи- 
вами липаритовой формации (D2). Топарский интрузивный 
комплекс в герцинидах Джунгаро-Балхашской складчатой си
стемы прорывает вулканогенные образования калмакэмельской 
свиты (С2— дацит-липаритовая формация) и перекрыт отло
жениями керегетасской свиты (С2_3 — липаритовая, трахилипа- 
ритовая формации). Гранодиориты топарского комплекса про
рваны субвулканическими телами керегетасской свиты [108] и 
гранитами калдырминского комплекса (лейкогранитовая фор
мация). В мезозоидах Северо-Востока СССР породы охотского 
интрузивного комплекса прорывают вулканогенные образования 
андезитовой формации и прорваны гранитами омсукчанского 
комплекса (лейкогранитовая формация); галька пород охот
ского комплекса обнаружена в позднемеловых вулканитах 
кислого состава (липаритовая формация).

Таким образом, интрузии диорит-гранодиоритовой форма
ции завершают формирование вулканитов андезитовой, реже 
дацит-липаритовой формации, несогласно залегающих на об
разованиях геосииклинальиой (инверсионной) стадии развития 
геосииклинально-складчатых областей. За ними, как правило, 
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следуют вулканиты липаритовой и интрузии лейкогранитовой 
формации.

Интрузивные массивы диорит-гранодиоритовой формации 
имеют форму трещинных интрузий и пологозалегающих меж
формационных плито- и пластообразных тел незначительной 
вертикальной протяженности (до 2—3 км — топарский ком
плекс Казахстана). Массивы вытянуты в направлении разло
мов, контролирующих их размещение, имеют пологую кровлю. 
Породы фации эндоконтакта содержат большое количество 
ксенолитов и крупные останцы кровли. Размеры интрузивных 
тел варьируют от единиц квадратных километров до 100 км2 
для трещинных штокообразных массивов, массивы размером 
300—500 км2 представляют собой в основном межформацион
ные тела. Во внутренней части вулканогенных впадин наиболее 
характерной формой интрузивных тел являются дайки, штоки, 
лакколиты, пластовые интрузивные тела, нередко окруженные 
системой кольцевых силлов или радиальных даек.

Характерная особенность внутреннего строения массивов — 
зональность, подчеркиваемая появлением в эндоконтакте мас
сивов полосы пород, отличающихся от пород внутренней части 
массива более основным составом, обилием различных ксено
литов и структурно-текстурными особенностями. Общие черты 
строения массивов — неоднородность, «пятнистость» состава и 
изменчивость структурно-текстурных особенностей пород, нали
чие в них порфировых структур и миаролитовых текстур. Неод
нородность состава, обусловливаемая чередованием диоритов, 
габбро- и гранодиоритов, в одних случаях интерпретируется 
как следствие многофазного строения массивов, в других — 
как результат гибридизма и ассимиляции в процессе становле
ния их. Часто наряду с интрузивными взаимоотношениями 
пород различного состава фиксируются взаимопереходы между 
ними. Последовательность интрузивных фаз обычно такова: 
1) габбро, габбро-диориты, кварцевые диориты, 2) гранодио
риты (главная фаза), 3) биотит-роговообманковые гра
ниты.

Противоречивы представления и о глубине проявления про
цессов гибридизма и ассимиляции, значительная роль которых 
в формировании массивов подчеркивается многими исследова
телями. В одних случаях (топарский комплекс Казахстана, 
нижнеамурская серия, по Э. П. Изоху и др. [214]) отрицается 
роль процессов «поверхностного» гибридизма и ассимиляции 
в процессе становления массивов, указывается на широкое 
развитие ксенолитов глубинного происхождения, на присутствие 
более основных разновидностей пород независимо от располо
жения их во внешней или внутренней частях массивов; в дру
гих случаях (каледонские комплексы Алтая [257] и Казахстана 
[431], мезозойский охотский комплекс [487]) отмечается большое 
значение процессов «неглубинного» гибридизма и зависимость 
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состава пород эндоконтактовой части массивов от состава вме
щающих пород.

Особенности внутреннего строения, аналогичные описанным, 
характерны и для поясов малых тел, локализующихся вдоль 
протяженных зон разрывных нарушений (янский комплекс 
Северо-Востока СССР). Здесь более четко выражены эндокон- 
тактовые фации «закаливания», четко проявлены «пятнистость» 
состава, наличие такситовых текстур, насыщенность ксеноли
тами и изменчивость структур и текстур. В апикальных частях 
тел отмечаются породы повышенной основности. Во многих 
случаях в периферической и прикровлевой частях массивов 
фиксируются директивные текстуры, обусловленные ориентиро
ванным распределением темноцветных минералов и ксенолитов. 
Важной особенностью является наличие в массивах многочис
ленных зон дробления и катаклаза, нередко вмещающих интру
зивные тела более молодого возраста и в известной мере яв
ляющихся магмо- и рудоконтролирующими структурами.

При характеристике петрографического состава комплексов 
описываемой формации отмечается ее «преобладающе грано
диоритовый» состав. Наряду с гранодиоритами присутствуют 
также биотит-роговообманковые граниты, кварцевые диориты, 
диориты, габбро-диориты и габбро. В некоторых комплексах 
(топарский комплекс Казахстана) габбро отсутствуют. В мезо- 
зоидах Северо-Востока СССР габбро и габбро-нориты в раз
личном количестве постоянно отмечаются в составе охотского 
комплекса. Соотношение главных пород диоритов и гранодио
ритов меняется в довольно широких пределах, в яломанском 
[257] комплексе Горного Алтая диориты составляют 15, грано
диориты — 85%, в амананском [351] диориты и гранодиориты 
присутствуют поровну, в охотском комплексе (Балыгычано-Су- 
гойский район) диориты составляют 30, гранодиориты — 70% 
[487]. В составе большинства комплексов отмечается наличие 
пород типа монцонитов, кварцевых монцонитов, сиенито-дио- 
ритов.

Средний состав главных разновидностей пород формации, 
рассчитанный по большому числу данных, %: кварцевые дио
рит — кварц 12, калиевый полевой шпат 7, плагиоклаз 54, тем
ноцветные минералы 26, акцессорные 1; гранодиорит — кварц 20, 
калиевый полевой шпат 19, плагиоклаз 48, темноцветные мине
ралы 12, акцессорные 1; биотит—роговообманковый гранит— 
кварц 24, калиевый полевой шпат 29, плагиоклаз 38, темноцвет
ные минералы 8, акцессорные 1. Отличительные особенности 
массивов — изменчивость, пестрота состава, которые выра
жаются неравномерным чередованием, особенно в эндоконтакте 
различных пород, «кучным» распределением ксенолитов, нерав
номерным распределением темноцветных минералов (биотит, 
роговая обманка). Породы обладают, как правило, порфиро
выми структурами и миаролитовыми текстурами. Размер 
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слагающих их минеральных зерен заметно варьирует, обычно 
в массивах устанавливается чередование мелко- и среднезер
нистых пород. Они характеризуются постоянным присутствием 
достаточно основного всегда четко зонального плагиоклаза, 
сосуществующего с кварцем и калиевым полевым шпатом. 
В породах некоторых комплексов (например, в охотском) при
сутствует пироксен, нередко ассоциирующий с калиевым поле
вым шпатом и кварцем. Плагиоклаз представлен олигоклазом, 
андезином, лабрадором; калиевый полевой шпат, преимущест
венно моноклинный (ортоклаз), часто образует микрографи
ческие срастания с кварцем. Породы формации содержат повы
шенное количество акцессорных минералов (до 3—4%). Типо
морфными из них являются магнетит, ильменит, сфен, апатит, 
циркон, ортит, флюорит, гранат, турмалин наряду с такими 
рудными минералами, как молибденит, шеелит, касситерит.

Особенности внутреннего строения массивов и петрографии 
слагающих их пород подтверждают геологические данные 
о гипабиссальных условиях (1,5—2,5 км) становления массивов. 
К ним относятся: 1) наличие в массивах эндоконтактовой «фа
ции закаливания», 2) широкое развитие порфировых структур 
и миаролитовых текстур, 3) изменчивость структурно-текстур
ных особенностей пород и невыдержанность их состава, 4) на
личие микрографических срастаний кварца и калиевого поле
вого шпата, 5) четко выраженная зональность плагиоклаза, 
6) калиевый полевой шпат, представленный неупорядоченной 
разновидностью — ортоклазом. Жильные породы в массивах 
представлены ограниченным набором разновидностей — диори
товыми порфиритами, гранодиорит-порфирами. Количество 
жильных образований в массивах крайне незначительно. В не
которых случаях выявляется зависимость их состава от состава 
вмещающих интрузивных пород.

Постмагматические изменения обычно проявлены слабо и не
равномерно. Они выражаются в соссюритизации, серицитизации 
плагиоклаза, пелитизации калиевого полевого шпата, хлори
тизации биотита, замещении амфиболов и пироксенов актино
литом, уралитом, реже биотитом. Ярче выражена микроклини- 
зация, приуроченная, как правило, к центральным частям мас
сивов.

Петрохимическая характеристика (табл. 6) диорит-грано
диоритовой формации затруднена в связи с пестротой петро
графического состава слагающих ее пород, невыдержанностью 
их количественно-минерального состава. Рассматривая петро
химические особенности топарского комплекса Джунгаро-Бал
хашской складчатой системы, некоторые исследователи отме
чают скачкообразный характер, изменения содержаний SiOo, 
К2О, NasO, CaO, MgO, AI2O3, РегОз, FeO. По данным различных 
исследователей, в целом петрохимическая характеристика охот
ского комплекса неоднозначна, что обусловлено, по-видимому. 
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латеральной изменчивостью состава интрузий этого комплекса. 
По данным Н. В. Ичетовкина [223], И. А. Загрузиной [191, 193, 
194], для пород охотского комплекса характерны: пересыщен- 
ность кремнеземом, низкая щелочность (при преобладании 
натрия над калием), повышенная известковистость. По данным 
М. Г. Руб [487], породы этого же комплекса в Балыгычано-Су- 
гойском районе отличаются пониженным содержанием кремне
зема, магния и железа, повышенной глиноземистостью.

В породах, слагающих тела диорит-гранодиоритовой форма
ции, от основных к кислым увеличивается содержание щелочей 
(от 3,3 до 7,4%), возрастает отношение K2O/Na2O (от 0,3 до 
1,08), суммы щелочей к кремнезему и глинозему (соответст
венно от 0,07 до 0,1 и от 0,16 до 0,51), уменьшается содержа
ние глинозема, железа, кальция, магния, титана. Значение отно
шения А12Оз/(А12Оз + 8Ю2) устойчиво уменьшается в ряду пород 
диорит—гранодиорит—гранит в каждом из приведенных ком
плексов, а в породах охотского комплекса — увеличивается. 
Аналогично в каждом из комплексов уменьшается значение 
отношения MgO/(MgO + CaO +А120з), изменяясь от 0,12—0,16 
(габбро) до 0,06 (гранодиорит и гранит).

Породы некоторых комплексов, например яломанского и 
янского, отличаются низкими значениями коэффициентов, 
выражающих отношение окислов калия и натрия, их суммы 
к кремнезему и глинозему. Для них характерны также низкие 
значения отношений А12О3/(А12Оз + 8Ю2), MgO/(MgO + CaO + 
+ А120з), TiO2/(FeO + Fe2O3). С другой стороны, породы ряда 
комплексов (кызылжартасский, топарский, нижнеамурский, 
амананский) отличаются повышенными значениями этих же 
коэффициентов. Значение их заметно варьирует в породах охот
ского комплекса, принадлежащих к массивам, расположенным 
в разных частях Охотско-Чукотского вулканогенного пояса. 
Отношение А12Оз/(А12Оз4-5Ю2) в породах каледонских ком
плексов Горного Алтая и Казахстана ниже среднего, а в топар- 
ском комплексе герцинид Казахстана — выше среднего значе
ния, так же как и в мезозойских комплексах различных регио
нов. Наоборот, по суммарному содержанию железа в целом по 
формации различается каледонский комплекс Горного Алтая 
(выше среднего) и Казахстана (ниже среднего). По значению 
отношения TiO2/(Fe2O34-FeO) выявляются обратные (по отно
шению к суммарному содержанию железа) соотношения: в ка
ледонском яломанском комплексе Горного Алтая значения этого 
коэффициента ниже, а в кызылжартасском Казахстана — выше 
средних значений. Здесь выступают вновь провинциальные осо
бенности одновозрастных комплексов.

По данным различных исследователей, как один из харак
терных признаков диорит-гранодиоритовой формации отме
чается ее комагматичность с вулканогенными образованиями 
андезитовой. При сопоставлении средних химических составов
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Средний химический состав пород диорит-гранодиоритовой 
формации, вес.%

Окислы 1 2 3 4 5 6

SiO2 60.60 63,02 60,57 56,6 62,9 65,19

Т1Оа 0.74 0.53 0.52 1,3 1.1 0,87

Л12О3 15,66 14,52 13,61 13,4 16,1 15,68

Fe2O3 2,23 2,08 0,80 6,2 1,5 1,78

FeO 4,98 4,04 3,28 0,1 3.4 2,51

MnO 0,13 0,10 0,09 0,2 0,1 0,06

MgO 2,79 2,98 0,92 1,6 2,3 2,06

CaO 5,17 4,92 1,37 6,6 3.3 2,92

K2O 3,18 3.68 5,35 3,8 3,6 3,28

Na2O 1,56 1.76 2,51 1.1 4,0 4.17

Количество
анализов 24 26 47 10 7 11

Окислы 7 8 9 10 11 12

SiO2 55,39 66.01 68,18 47,62 59,35 65.71

TiO2 0,90 0,57 0,48 0.84 0,88 0,50
A12O3 18,14 14,86 15,04 19,98 17,18 16,02

Fe2Oa 3,21 3,33 1,79 3,82 2,57 2,05

FeO- 5,21 2,23 .1,82 5,80 4,71 2,99

MnO 0,15 0,08 0,12 0.12 0,11 0.09

MgO 3,82 2,04 1,57 5,73 2,77 1,78

CaO 6,25 2,77 2,67 11,24 5,69 3,71

K2O 2,06 3,17 3,29 1,98 3,32 3,51

Na2O 1,51 3,66 3,85 0,83 2,24 2,70

Количество 
анализов 6 17 8 9 15 37

Комплексы: яломанский [257] (1-3). кы- риты; 3. 9 - адамеллиты: 7 - диориты,
зылжартасский [108] (4. 5). первый девон- 10— габбро и габбро-диориты: 11—дио-
ский Казахстана [431] (6). топарский [108] риты и кварцевые диориты. Анализы со-
(7—9), охотский (данные Д. А. Кирикова. считаны без учета содержаний потерн при
В. В. Русса, 1973 г.) (10—12). 1, 4 — квар- прокаливании и конституционной воды,
цевые диориты; 2, 5, 6, 8. 12 — гранодио-
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интрузивных пород диорит-гранодиоритовой формации и эффу- 
зивов андезитовой формации каледонид Казахстана, герцинид 
Джунгаро-Балхашской складчатой системы [108], мезозоид Се
веро-Востока [487] отчетливо выявляется близость химических 
составов и петрохимических коэффициентов интрузивных и эф
фузивных пород. Провинциальные петрохимические особен
ности, выявившиеся для интрузивных пород, сохраняются и для 
их вулканических аналогов. При этом эффузивы, комагматич- 
ные телам диорит-гранодиоритовой формации, отличаются более 
высокими отношениями А120з/ (А12О3 + SiO2), MgO/ (MgO + 
+ СаО + А12О3), более высоким содержанием железа и несколько 
меньшим — щелочей. В позднемеловых эффузивах Северо- 
Востока СССР по сравнению с комагматнчными им интру
зиями данной формации выше содержание щелочей, отношение 
окиси калия и окиси натрия и ниже содержание железа и 
магния.

В интрузивных породах, так же как и в комагматичных им 
эффузивах, в большинстве регионов фиксируется повышенное 
содержание свинца, молибдена и олова, устойчиво превышаю
щее кларки этих элементов, причем более высокие содержания 
олова отмечены в андезитах и диоритах мезозоид Северо-Вос
тока СССР [391, 487]. Так, содержание олова в диоритах Балы- 
гычано-Сугойского района [487] 3—30, в андезитах в среднем 
12,2 г/т, превышая в 4 раза кларковые содержания олова для 
кислых пород. Наряду с этим интрузивные породы диорит- 
гранодиоритовой и андезитовой формаций Казахстана содержат 
олово в количествах ниже кларка или равных ему. Другая гео
химическая особенность диорит-гранодиоритовой формации — 
присутствие в породах бария, стронция, ванадия в количествах, 
устойчиво меньших их кларков.

Кроме того, в породах этой формации содержание фема- 
фильных элементов (Ti, V, Сг, Ni, Со) ниже кларков. На эту 
особенность указывает М. Г. Руб [487] для андезит-диоритового 
позднемелового комплекса Балыгычано-Сугойского района. 
Интрузивные и эффузивные породы этого комплекса содержат 
ряд элементов-примесей (Rb, V, Се, La, Fe, В, Sn, Nb, Mo, W, 
Ga, Pb, Zn), общих для диорит-аидезитовой и последующей ли- 
парит-гранитовой позднемеловых серий.

Различными исследователями по-разному оценивается как 
металлогеническая специализация, так и металлогеническая 
значимость диорит-гранодиоритовой формации. Характерна 
в этом отношении различная металлогеническая оценка кале
донских интрузивных комплексов Казахстана и как «пустых» 
в отношении рудной минерализации [431], и как интрузивных 
комплексов, с которыми связана «рудоносность практического 
значения». Наиболее четко с топарским комплексом герцинид 
Казахстана связаны вольфрам-шеелит-молибденовое, полиме
таллическое и медно-молибденовое оруденение. По данным
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Ю. П. Рождественского, с этим комплексом связаны медно-мо- 
либденовые месторождения двух морфологических типов: 1) ли
нейные минерализованные зоны брекчирования и повышенной 
трещиноватости в гранитоидах, 2) штокверки, приуроченные 
к малым телам порфировых интрузий, располагающихся в апи
кальных и купольных частях крупных массивов гетерогенных 
гранитов. С интрузивными массивами охотского комплекса ас
социируют проявления полиметаллов, молибдена, вольфрама и, 
возможно, золота. Сходного состава оруденение связано с мас
сивами нижнеамурского комплекса Дальнего Востока, аманан- 
ского и амуджикано-шахтаминского комплексов Забайкалья. 
Связь оловянной и сульфидной минерализации с позднемело
вым андезит-диоритовым комплексом отмечается М. Г. Руб для 
Балыгычано-Сугойского района Северо-Востока СССР. Анало
гичного состава оруденение ассоциирует с диорит-гранодиори- 
товыми малыми интрузиями, входящими в состав янского ком
плекса Северо-Востока СССР.

Монцонит-сиенитовая формация

Интрузивные комплексы монцонит-сиенитовой формации ха
рактеризуются пестрым составом слагающих их пород: от мон
цонитов и биотитовых габбро до граносиенитов и гранитов 
и отличаются большой изменчивостью состава отдельных тел. 
Типоморфными для формации являются умеренно щелочные 
породы с преобладанием калия над натрием. Массивы имеют 
небольшие размеры (единицы и десятки, редко сотни квадрат
ных километров), всегда отчетливо зональны и принадлежат 
к гипабиссальным и приповерхностным образованиям. Станов
ление их происходило в условиях орогенного режима [302].

Представителями формации являются кокмайнокский ком
плекс (С3) Северного Тянь-Шаня, кокдамбакский и южноджун
гарский комплексы (Р2) Джунгаро-Балхашский складчатой 
области, бабайобский комплекс (С2_3) Среднего Тянь-Шаня, 
сержихинский комплекс (Р) Рудного Алтая, тлеумбетский и 
найзатасский комплексы (Р2) Чингиз-Тарбагатайской складча
той системы, интрузии щелочноземельных сиенитов (J3—Ki) 
Алданского щита.

Формирование комплексов монцонит-сиенитовой формации 
связано с процессами, характерными для орогенного режима 
развития складчатых областей и активизации щитов и облас
тей завершенной складчатости. Монцонит-сиенитовая формация, 
как правило, проявляется вслед за трахиандезитовой форма
цией и сменяется во времени гранит-лейкогранитовой или аляс
китовой. В Северном Тянь-Шане такой временной ряд форма
ций проявляется дважды: в девоне и позднем палеозое [127].

Размещение интрузий контролируется системами высокоам
плитудных разрывов глубокого заложения, вдоль которых тела
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I — дайки; 2 — граносиенит-аплиты; 3 — 
граносиениты; 4 — кварцевые сиениты; 5 — 
сиениты; 6 — пегматоидные породы; 7 — 
монцониты, кварцевые монцониты; 8 —

монцо-габбро, биотитовые габбро, 9 — гра- 
нитоиды (Оз); Ю — гнейсы (PR): 11— раз
рывы.

неравномерно распределяются по площади, располагаясь це
почками или образуя скопления в местах пересечения разрыв
ных структур. Форма массивов штоко-, лакколито- и дайкооб- 
разная. Их очертания в плоскости эрозионного среза обычно 
овальные, полигональные, резко вытянутые, линейные, изомет
рические. Площадь большинства массивов — от долей квадрат
ного километра до 80—100, реже до 250—300 км2. Обычно это 
гипабиссальные тела, иногда субвулканические: некки и экстру
зивные купола (ушамбинский комплекс Казахстана).

Строение массивов сложное и выражается в концентрически 
зональном расположении пород, кислотность которых возрас
тает от контактов к центру (рис. 8). Каждая зона сложена 
определенным типом пород. Обычно массивы состоят из двух- 
трех зон. Породы внутренних зон одних массивов по составу 
часто соответствуют породам внешних зон других, тем самым 
намечая ряд пород от биотитовых габбро, через монцо-габбро, 
монцониты, кварцевые монцониты, сиениты, кварцевые сиениты, 
граносиениты, вплоть до гранитов. Массивы, включающие весь 
или почти весь этот ряд пород, т. е. насчитывающие 6—7 зон, 
крайне редки. Между зонами устанавливаются постепенные пе
реходы, реже резкие контакты. В крупных массивах породы 
внутренней зоны почти всегда прорывают породы внешней зоны. 
Внешние зоны некоторых крупных массивов резко угнетены и
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7в Средний химический состав пород монцонит-сиенитовой
формации, вес.%

Окислы 1 2 3 4 5 6

S1O2 51,49 54,48 59,09 63,48 67,56 73,30
Т1О2 1,07 0,94 0,68 0,58 0,36 0,29
А12О3 15,04 17,20 17,30 16,47 15,62 13,37
Fe2O3 2,22 3,49 2,64 2,10 1.41 0,88
FeO 6,85 4,82 3,40 2,25 1,43 1,19
MnO 0,16 0,15 0,08 0,80 0,50 0,04
MgO 7,92 4,46 2,65 1,70 1,52 0.36
CaO 9,15 7,04 4,67 3,13 2,05 1.05
Na2O 2,25 2,76 3,67 3,18 3,04 3,40
K2O 3,84 4-, 66 5,82 6,31 6,21 6,12

Количество
анализов 6 13 16 14 7 4

Кок май поиски й комплекс: 1 — бнотнтовое габбро, 2 — монцо-габбро, 3 —монцонит, 
•I — кварцевый сиенит. 5 — граносиеннт, 6—гранит.

обычно развиты не по всему периметру тела на дневной поверх
ности. Строение массивов осложнено мелкими изометричными 
телами аплитовидных граносиенитов или аплитов, приурочен
ных к апикальным частям массивов, и большим количеством 
жил того же состава, которые концентрируются преимущест
венно в ядрах массивов.

Петрографический состав пород характеризуется разнооб
разием породообразующих минералов и значительными вариа
циями их состава. Это вызвано тем, что в каждой зоне зональ
ных массивов от периферии к центру происходит постепенное 
изменение структуры и минерального состава пород, размера, 
формы выделения и характера взаимоотношений минералов. 
Поэтому от биотитовых габбро к граносиенитам, гранитам су
ществуют все возможные переходы. Наиболее основной член 
этого ряда — биотитовое габбро — обладает офитовой, участ
ками пойкилитовой структурой. Сложено оливином (6—12%), 
клинопироксеном (5—16%), биотитом (4—10%), плагиоклазом— 
лабрадором (60—70%), калиевым полевым шпатом (2—5%), 
кварцем (1—2%). Наиболее кислой породой в этом ряду яв
ляются граносиениты, граниты, характеризующиеся гипидио
морфнозернистой структурой. Они состоят из калиевого поле
вого шпата (30—50%), плагиоклаза—олигоклаза (20—30%), 
кварца (15—25%), биотита (5—8%), редко роговой обманки 
(1—2%). Преобладающими в составе комплексов являются 
монцониты, кварцевые сиениты и граносиениты.

Всем породам свойственны порфировидные структуры, ко
торые в небольших массивах близки к порфировым, а в круп
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ных — к равномернокрупнозернистым структурам. Не менее 
типичными являются широко развитые реакционные взаимоот
ношения темноцветных минералов, что свидетельствует о нерав
новесных условиях кристаллизации. В биотитовых габбро 
реакционные взаимоотношения идут по схеме: оливин—магне
тит—биотит, в кварцевых монцонитах и монцонитах — по схеме: 
оливин—пироксен—роговая обманка и в сиенитах и кварцевых 
сиенитах по схеме: пироксен—роговая обманка—биотит.

Для пород формации характерны широкие вариации хими
ческого состава (табл. 7). Габброидные породы характери
зуются высоким содержанием окиси калия при обычных для 
габбро концентрациях других породообразующих окислов. Весь 
последующий ряд пород сохраняет высокую калиевость при 
общей повышенной щелочности. На диаграмме А. Н. Завариц- 
кого химические составы пород располагаются в виде линии, 
которая занимает промежуточное положение между вариацион
ными линиями известково-щелочных и щелочных пород, тяго
тея к средним типам эссекситового габбро, монцонита, щелоч
ноземельного сиенита. Эволюция химического состава пород 
идет по пути накопления кремнезема в остаточных расплавах. 
Этому способствуют выделение оливина при неравновесных 
условиях кристаллизации и его фиксация в быстро затверде
вающих краевых фациях, а также раннее выделенйё обильного 
магнетита [301] и биотита.

Значение индекса затвердевания в ряду пород формации от 
биотитовых габбро к гранитам изменяется от 46 до 5. От пери
ферии к центру зональных массивов в породах происходит плавг 
ное падение содержаний MgO, СаО, суммы железа, TiOs, Р2О5, 
МлО, хрома, никеля, кобальта, ванадия, меди, селена и увели
чение SiO2. К2О, Na2O, свинца, галлия, молибдена, иттрия, 
иттербия. Та же тенденция распределения, но с меньшей ампли-

Рис. 9. Диаграмма типа щелочности 
пород монцонит-сиенитовой (1—3) 
(/ — кокмайнокский, 2 — кокдамбай- 
ский, южноджупгарскнй, 3 — мегрин- 
ский комплексы) и диорит-гранодио
ритовой (4, 5) (4 — сонкульский, 5 — 
шахтаминский, маманантский комплек
сы) формаций; 6 — осевая линия поля 
калиево-натриевых пород. 



тудой колебания концентраций устанавливается в относительно 
однородных массивах. Геохимический облик пород формации 
характеризуется повышенными относительно кларков содержа
ниями элементов фемафильной (Ni, Со, Сг, V, Си) и одновре
менно фельсифильной (Mo, Pb, Y, Yb) групп.

Разные комплексы монцонит-сиенитовой формации отли
чаются друг от друга главным образом разными объемами 
однотипных пород и вариациями их количественно-минераль
ного состава, что обычно не отражается в названиях самих 
пород. Отличия химического состава пород отдельных комплек
сов заключаются преимущественно в колебаниях значения 
общей щелочности и доли калия в сумме щелочей (рис. 9).

С магматическими комплексами формации связаны место
рождения и рудопроявления молибдена, меди, полиметаллов, 
шеелита, магнетита. Весьма вероятна связь с формацией золота. 
Преимущественно развиты скарновые, реже гидротермально
жильные типы месторождений.

СОПОСТАВЛЕНИЕ МАФИЧЕСКО-САЛИЧЕСКИХ 
ФОРМАЦИЙ И НЕКОТОРЫЕ ВОПРОСЫ 
ИХ ПРОИСХОЖДЕНИЯ

В планетарном масштабе семейство мафическо-салических 
формаций приурочено лишь к подвижным поясам земной коры, 
отсутствуя в областях океанических и континентальных плат
форм. В пределах подвижных поясов оно формируется в до
статочно продолжительные геологические отрезки времени, со
ответствующие смене режима устойчивых погружений той или 
иной части подвижной области дифференцированными восхо
дящими движениями и далее общим сводовым воздыманием.

Мафическо-салические формации образуются в разновозра
стных подвижных областях на протяжении всего фанерозоя без 
существенных изменений главных черт формационных видов, 
хотя в масштабах их проявления во времени наблюдается 
известная тенденция увеличения массы эффузивных и уменьше
ния интрузивных образований. Общим для семейства является 
развитие дифференцированных магматических комплексов, 
представленных либо базальт-андезит-дацит-липаритовыми вул
каническими толщами (с преобладанием пород среднего со
става), либо массивами, в строении которых участвуют породы 
от габбро до гранита (с преобладанием средних и умеренно 
кислых).’

Простейшей формой проявления вулканических формаций 
этого семейства является стратовулкан с переменным соотноше
нием лавовых и пирокластических продуктов. Однако более 
характерно . образование длительно развивающихся сложных 
вулкано-тектонических структур, в строении которых принимают 
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участие и эффузивные и интрузивные комплексы семейства, 
а также представители формаций других семейств (липарито
вая, лейкобазальтовая, лейкогранитовая и другие формации). 
Вулканические комплексы характеризуются преимущественно 
центральным типом извержений, порфировым типом лав, сред
ним индексом эксплозивности, чрезвычайным разнообразием 
фаций (лавы, экструзии, дайки, субвулканические интрузии, 
туфы, игнимбриты, лахары, туффиты), интенсивным проявле
нием поствулканических гидротермальных процессов.

Каждый из видов вулканических формаций характеризуется 
набором признаков, отражающих более конкретные палеотек- 
тонические и палеогеографические условия образования. Так, 
для базальт-андезитовой формации характерны относительно 
более широкое развитие основных базальт-андезито-базальто- 
вых членов, преобладание водоотложенных вулканокластиче- 
ских образований, в том числе специфических «зеленых туфов», 
фациальные переходы к морским терригенным осадкам, плохая 
сохранность вулканических аппаратов. Андезитовая формация 
отличается от базальт-андезитовой относительной редукцией 
базальтовых членов и образованием толщ, либо вообще лишен
ных осадочных составляющих, либо содержащих переменное 
количество вулканогенно-осадочных прослоев, отложившихся 
в пресноводных или опресненных бассейнах. Для нее харак
терны сложные вулкано-тектонические структуры — вулканиче
ские хребты и нагорья, обширные кальдеры обрушения с обра
зованием посткальдерных вулкано-плутонических ассоциаций. 
Трахиандезитовая формация развивается параллельно с анде
зитовой в пределах внутриконтинентальных складчатых облас
тей и обладает сходными чертами геологического строения, 
отличаясь лишь меньшими масштабами проявления и относи
тельной кратковременностью.

Интрузивные тела, принадлежащие формациям данного се
мейства, обладают зональным строением, наиболее четко про
явленным в массивах монцонит-сиенитовой формации. Их 
ядерные зоны слагаются более кислыми, а краевые—более 
основными породами; последние часто имеют неравновесный 
состав, обладают директивными текстурами, полосчатостью и 
содержат многочисленные ксенолиты. В строении всех трех 
интрузивных формационных видов мафическо-салического се
мейства принимают участие практически одни и те же породы; 
отличается же каждый из видов лишь соотношением этих пород. 
Другой их особенностью является большая изменчивость состава 
не только отдельных региональных комплексов, но и отдельных 
массивов, крайние представители которых заметно различаются. 
Благодаря этой изменчивости массивы одного формационного 
вида могут быть сходны по составу с телами другого; такое 
сходство часто обнаруживают представители тоналит-плагиогра- 
нит-гранодиоритовой и диорит-гранодиоритовой формации, 
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с одной стороны, и диорит-гранодиоритовой и монцонит-сиени
товой — с другой.

В массивах, принадлежащих к тоналит-плагиогранит-гра- 
нодиоритовой формации, преобладающими (типоморфными) 
породами являются гранодиориты, тоналиты, плагиограниты, 
кварцевые диориты. Тела этого формационного вида принад
лежат к наиболее глубинным (мезоабиссальным) и наиболее 
крупным в данном семействе. Их становление сопровождалось 
наиболее интенсивным постмагматическим метасоматозом, в том 
числе и кремне-щелочным, который охватывает и вмещающие 
породы. Наряду с четкими ограничениями в этих массивах 
установлены постепенные переходы к вмещающим породам че
рез метаморфогенно-метасоматические. Тела диорит-гранодио
ритовой и монцонит-сиенитовой формации принадлежат к гип
абиссальным образованиям, они имеют четкие интрузивные 
контакты, хорошо выраженные зоны закаливания. Слагающие 
их породы обладают порфировыми структурами, постмагмати
ческий метасоматоз в них проявлен слабо. Наименьшие по раз
мерам тела характерны для монцонит-сиенитовой формации. 
В последней типоморфными породами являются биотитовое 
габбро, монцониты, сиениты, граносиениты. В составе массивов 
диорит-гранодиоритовой формации преобладают гранодиориты, 
диориты, биотит-роговообманковые граниты.

Тектоническая позиция базальт-андезитовой формации до
статочно многообразна. В древних складчатых областях при
надлежащие к ней вулканические комплексы связаны с инвер
сионной стадией развития эвгеосинклинальных зон, инверсия 
которых завершается внедрением массивов тоналит-плагиогра- 
нит-гранодиоритовой формации. Таким образом, обе эти фор
мации закономерно сопряжены с одними и теми же структу
рами, где они венчают ряд магматических формаций, принад
лежащих к мафическому и ультрамафическому семействам. 
В областях современных островных дуг образования этой фор
мации обнаруживают известную независимость от истории 
предшествующего развития той или иной части подвижного 
пояса. Так, например, Курило-Камчатская система островных 
дуг пересекает Периокеанический пояс с его мощным мел-па- 
леогеновым геосинклинальным вулканизмом и Ниппонскую мио- 
геосинклинальную складчатую область, но несмотря на это 
принадлежащие к ней островодужные вулканические комплексы 
базальт-андезитовой формации сохраняют главные черты об
лика и состава.

Магматические комплексы андезитовой, трахиандезитовой, 
диорит-гранодиоритовой и монцонит-сиенитовой формаций свя
заны с развитием наложенных впадин и орогенных поясов, 
в пределах которых они, как правило, начинают ряды форма
ций, принадлежащих к эпигеосинклинальному и эпикратонному 
орогенным режимам. Проявления интрузивных формаций в этих 
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структурах следуют непосредственно за вулканическими, обра
зуя сопряженные в пространстве и во времени пары: андезито
вая — диорит-гранодиоритовая и трахиандезитовая — монцонит- 
сиенитовая, которые в свою очередь образуют латеральные 
ряды. Магматические комплексы рассматриваемого семейства 
обнаруживают определенную независимость состава и строения 
от истории предшествующего развития структур. Например, 
указанные магматические комплексы, принадлежащие к Мало- 
кавказско-Малоазиатскому, Восточно-Сихотэ-Алинскому поя
сам, то следуют без заметного изменения структурного плана 
за геосинклинальными образованиями, то дискордантно пере
крывают, иногда с большими перерывами во времени, обра
зования разновозрастных геосинклинальных прогибов и средин
ных массивов, обнаруживая черты активизационных процессов. 
Вместе с тем устойчивость признаков состава и строения этих 
формаций сочетается с чрезвычайным разнообразием конкрет
ных региональных их проявлений, свидетельствующим о том, 
что отмеченная закономерность носит лишь статистический ха
рактер.

Петрохимический облик формаций мафическо-салического 
семейства определяется вариациями сочетаний кремнезема, ще
лочей и глинозема, менее существенна роль фемических компо
нентов и титана, изменяющихся от одного формационного вида 
к другому незначительно. Семейство представлено петрохими
ческими сериями, дифференцированными по SiO2 от 45—48 до 
70—75%, различающимися прежде всего по содержанию и темпу 
накопления щелочей. При этом каждая «пара» формаций (вул
каническая и интрузивная) обладает более или менее близкими 
чертами (рис. 10), что отражено в различной степени перекрытия

Рис. 10. Диаграмма составов пород:
/-базальт-андезитовой, 2 — андезитовой, налит-плагиогранит-гранодиорнтовой фор- 
3 — трахнандезитовой, 4 — монцонит-сиени- маций.
товой. 5 — диорит-гранодиоритовой, 6— то-
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Рис. 11. Диаграмма типа щелочности 
пород:

1 — базальт-андезитовой. 2 — андезитовой, 
3 — трахиандезитовой, 4 — монцонит-сиени
товой, 5 — диорит-гранодиоритовой, 6 — то- 
налит-плагиограиит-гранодиоритовой фор
маций; 7 — границы полей калиевых (/), 
калиево-натриевых (//) и натриевых (///> 
пород.

контуров полей фигуративных 
точек на соответствующих 
диаграммах. Наибольшее 
сходство состава обнаружи
вает трахиандезитовая и мон- 
цонит-сиенитовая формации» 
наименьшее — базальт-андези- 
товая и тоналит-плагиогранит- 
гранодиоритовая.

Как правило, для каждой 
интрузивной формации по 
сравнению с соответсвующей 
вулканической наблюдается 
смещение роя фигуративных 
точек в область более кислых 
и более щелочных составов, 
причем относительное возра
стание содержания щелочей 

особенно заметно в кислых разновидностях пород. Таким обра
зом, если начальные базитовые члены в каждой паре формаций 
достаточно близки по составу, то конечные обнаруживают мак
симальные различия, обусловленные, по-видимому, различиями 
условий становления формаций.

По соотношению калия и натрия в сумме щелочей (рис. 11) 
семейство мафическо-салических формаций относится к калиево- 
натриевому типу, при этом породы базальт-андезитовой и 
тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации дают откло
нения к натриевым разновидностям (более существенные в ин
трузивных породах), а трахиандезитовой и монцонит-сиенито
вой — к калиевым (также более существенные в интрузивных 
породах). Таким образом, интрузивные формации по сравне
нию с вулканическими обнаруживают не только большее содер
жание щелочей, но и ббльшую дисперсию по типу щелочности.

Петрохимические черты формаций вполне удовлетворительно 
коррелируются с петрографо-минералогической и геохимической 
их характеристиками. Для вулканических формаций ведущими 
породообразующими минералами-вкрапленниками в породах 
всего семейства являются плагиоклаз, клино- и ортопироксены, 
амфибол. Количество плагиоклаза в фенокристаллах прямо 
связано с глиноземистостью серий. Отмечается обратная связь 
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присутствия в лавах ортопироксена и амфибола. Ортопироксен 
характерен для низкощелочных андезитовых серий. Роль ам
фибола возрастает с увеличением щелочности, и в трахиандези
товой формации амфиболовые лавы преобладают, причем 
амфибол появляется уже в базальтах. Щелочной полевой шпат 
и кварц в качестве вкрапленников для пород семейства не ха
рактерны. Они появляются вместе или отдельно в основной 
массе наиболее раскристаллизованных (обычно субвулканиче- 
скнх пород); во вкрапленниках кварц отмечается в наиболее 
кислых разновидностях пород семейства, щелочной полевой 
шпат — в трахилипаритах трахиандезитовой формации.

Изменяется со щелочностью формаций и состав ведущих 
минералов-вкрапленников. Авгиты более щелочных серий бо
гаче магнием и кальцием и беднее железом. С увеличением 
щелочности пород возрастает и щелочность амфиболов. Содер
жание алюминия в амфиболе падает с увеличением кислот
ности пород и возрастает с ростом их глиноземистости. Содер
жание калиево-полевошпатовой составляющей наиболее высокое 
в плагиоклазах пород трахиандезитовой и забайкальской раз
новидности андезитовой формаций. Состав первичного титано- 
магнетита колеблется от высокотитанистых разновидностей 
(18—20% TiO2) в большинстве лав базальт-андезитовой фор
мации до низкотитанистых (3—5% ТЮ2), наиболее характер
ных для лав андезитовой формации, со всеми постепенными 
переходами. Однако строго эта закономерность не выдержи
вается: в базальтах некоторых комплексов андезитовой форма
ции известны высокотитанистые магнетиты, а в андезитах 
базальт-андезитовой формации — низкотитанистые.

Состав пород интрузивных формаций мафическо-салического 
семейства определяется различными количественными соотно
шениями главных породообразующих минералов — плагио
клаза, калиевого полевого шпата, кварца и темноцветных ми
нералов (преимущественно амфибола и биотита). Плагиоклаз 
в породах всех трех видов интрузивных формаций характери
зуется зональным строением. Состав его колеблется от апз до 
ЭП50-60, редко до ап8о в зависимости от кислотности пород, хотя 
отмечаются и неравновесные парагенезы основного плагиоклаза 
с кварцем. Калиевый полевой шпат представлен либо ортокла
зом (в диорит-гранодиоритовой и монцонит-сиенитовой форма
циях), либо микроклином нескольких генераций (в тоналит- 
плагиогранит-гранодиоритовой формации). Для гипабиссальных 
пород диорит-гранодиоритовой и монцонит-сиенитовой форма
ций характерны микропегматитовые срастания. Набор темно
цветных минералов в различных формационных видах также 
несколько различен; так, если для диорит-гранодиоритовой и 
тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формаций «сквозными» 
являются обыкновенная роговая обманка и биотит, то для 
монцонит-сиенитовой амфибол не характерен — авгитовые 
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парагенезы субщелочных габброидов в ней сменяются биотито- 
выми в породах средней и высокой кислотности; при этом биотит 
присутствует и в габброидах. Таким образом, по набору поро
дообразующих минералов полнокристаллические породы интру
зивных формаций как бы сдвинуты относительно набора фено
кристаллов пород вулканических формаций в область более 
щелочных и более «кислых» парагенезов.

При сравнении геохимических черт вулканических формаций 
мафическо-салического семейства наиболее выразительные от
личия формационные виды обнаруживают по содержанию 
группы так называемых некогерентных элементов. От базальт- 
андезитовой к трахнандезитовой формации идет возрастание 
содержаний некогерентных элементов. При этом для комплек
сов андезитовой формации характерны более низкие, чем для 
базальт-андезитовой, значения K/Rb и более высокие Th/U. 
Аналогичная закономерность отмечалась и ранее при сравнении 
андезитов континентов и островных дуг [668]. В большинстве 
серий от основных пород к кислым возрастает содержание руби
дия, урана, тория, падает — стронция, циркония. Однако из
вестны и накопление циркония в кислых днфференциатах, и 
максимум на андезитах для урана и тория. Во всех сериях от 
основных пород к кислым падает значение K/Rb, Ti/Zr, возрас
тает — Rb/Sr, Th/U. Содержание элементов группы железа 
меняется мало.

В породах тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой и монцо- 
нит-сиенитовой формации содержания фемафильных элементов 
(Ni, Со, Сг, V, Си) устойчиво выше кларковых; в то же время 
содержания иттрия, иттербия, урана, тория, тантала, ниобия, 
рубидия, цезия понижено против кларка в породах первого и 
повышено в породах второго формационных видов. Для пород 
диорит-гранодиоритовой формации характерно содержание ва
надия, хрома, никеля, кобальта, меди ниже кларкового.

Подходя к вопросу генезиса формаций мафическо-саличе
ского семейства с точки зрения их структурно-вещественных 
свойств и возможного соответствия той или иной генетической 
модели, следует подчеркнуть, что к общим трудностям такого 
анализа, касающимся вулканических образований, добавляются 
еще трудности неоднозначной трактовки магматического про
исхождения пород некоторых интрузивных формаций этого се
мейства. Так, если интрузивная природа массивов диорит-гра
нодиоритовой и монцонит-сиенитовой формаций благодаря 
четким интрузивным контактам, гипабиссальным, а иногда 
и близповерхностным условиям формирования, хорошо выра
женным зонам закаливания, порфировому облику пород, ряду 
других признаков вряд ли вызывает сомнение [351, 431, 487], 
то о происхождении тел тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой 
формации существуют разноречивые представления. Наряду 
с большим многообразием гипотез магматической природы этих 

76



образований, трактуемых одними исследователями как произ
водные базальтовой [47, 444], другими — гранитовой [212] магмы, 
ассимилировавшей базальтовый материал, третьими [156] — 
как производные взаимодействия и массообмена гранитовой и 
базальтовой магм, существуют и представления [261, 276] 
о формировании массивов тоналит-плагиогранитовой формации 
(батолиты пестрого состава) в результате процессов магмати
ческого замещения толщ, в строении которых существенную 
роль играют базальтоиды. Источником первичной магмы этой 
формации, если рассматривать ее как член габбро-гранитной 
серии [214], является вещество коры, плавящейся на разных 
уровнях при вертикальной миграции магматического очага. 
Другие исследователи [266, 628] предполагают, что магма, 
давшая тела этого формационного типа, возникла в результате 
многоступенчатой дифференциации вещества мантии, а может 
быть, и прямых мантийных выплавок андезитового состава.

Комплекс имеющихся геологических фактов, па наш взгляд, 
лучше объясняется с позиций интрузивной природы массивов 
всех трех формационных видов. Следует еще раз подчеркнуть 
наличие закономерной пространственной и временной связи 
интрузивной группы данного семейства с соответствующими 
вулканитами. Это указывает на известную генетическую общ
ность интрузий и соответствующих эффузивов мафическо-сали
ческого семейства, более явную для одних и отдаленную для 
других.

В настоящее время создано несколько гипотетических моде
лей образования андезитовых расплавов. В их основу положены 
как детальные геолого-петрологические и геофизические иссле
дования в областях современного и молодого вулканизма [132, 
284, 668], так и экспериментальные исследования природных 
и искусственных андезитовых составов при различных р—Т-ус- 
ловиях, проводимые за рубежом [135, 417, 672], а в последние 
годы получившие развитие в Советском Союзе [85, 447, 469]. 
Обзор указанных гипотез приведен в работах А. Р. Мак-Берни, 
А. Л. Бетчера, а также в некоторых публикациях отечествен
ных исследователей, упомянутых выше, поэтому излагать их 
сколько-нибудь подробно нет необходимости.

Анализируя обширный региональный материал по мафи
ческо-салическим формациям, в большинстве случаев удается 
установить петрохимическое и геохимическое родство диффе
ренцированных андезитовых серий с базальтами, несомненно 
являющимися мантийными выплавками. С другой стороны, не
которые проявления андезитовой формации не ассоциируют 
с существенным количеством базальтов или не обнаруживают 
с ними петрохимического и геохимического родства. Это позво
ляет сделать вывод о справедливости петрологических моделей, 
допускающих как мантийное, так и коровое происхождение 
дифференцированных андезитовых серий.
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Для мантийных известково-щелочных серий наиболее рас
пространенным типом исходной магмы следует признать магму 
высокоглиноземистых базальтов. Такая модель наименее проти
воречиво объясняет формирование андезитовых серий в условиях 
коры переходного типа и реализуется в составе базальт-анде
зитовой формации, характеризуя процесс преимущественного 
наращивания общей мощности коры, ее континентализацию.

Состав магмы, давшей массивы тоналит-плагиогранит-грано- 
диоритовой формации, не может быть прямо сопоставлен с ис
ходной магмой базальт-андезитовой формации, так как в ней 
весьма значительно влияние вещества коры, сказывающееся 
в большой роли умеренно кислых разновидностей пород, высо
ком содержании щелочей, относительной низкотемпературности 
расплава, его большой насыщенности летучими (особенно Н2О) 
и др. Вместе с тем сходство главных петрохимических свойств 
пород базальт-андезитовой и тоналит-плагиогранит-гранодиори- 
товой формаций, отчетливый базитовый геохимический облик 
всех, даже умеренно кислых, пород последней вместе с ком
плексом геологических фактов позволяет предполагать непо
средственное участие в ее образовании базитовой мантийной 
магмы. Очаги такой высокотемпературной магмы не только 
служили источником тепловой энергии для возникновения вто
ричных коровых очагов плавления, но и при длительном сосу
ществовании с последними участвовали в процессе массооб- 
мена. В областях с повышенной мощностью коры (в менее 
мобильных прогибах) влияние ее на состав пород тоналит-пла- 
гиогранит-гранодиоритовой формации особенно заметно в повы
шении их щелочности.

Менее распространенным типом мантийных базальтовых 
магм для мафическо-салического семейства формаций является 
глубинная высокотемпературная низкоглиноземистая оливин- 
базальтовая магма повышенной щелочности, которая реали
зуется в образовании трахиандезитовой формации. Ее прояв
ление знаменует начало тенденции перестройки коры в направ
лении ее «базальтизации», свойственной процессу активизации 
консолидированных складчатых областей. По-видимому, та же 
магма является источником образования и массивов монцонит- 
сиенитовой формации, судя по сходству их петрохимического 
тренда, геохимического фона и ряда других признаков с поро
дами трахиандезитовой формации. Однако вследствие отличия 
условий становления комплексов монцонит-сиенитовой форма
ции в них заметно сказываются процессы ассимиляции коро
вого вещества.

Для второй модели — корового генеза андезитовых серий — 
характерны высокоглиноземистые низкомагнезиальные андезит- 
базальтовые -магмы, образующиеся в основании зрелой конти
нентальной коры складчатых областей и отражающие процесс 
ее перестройки и перераспределения вещества преимущественно 
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между ее «базальтовыми» и «гранитным» слоями. Большое 
многообразие разновидностей андезитовой формации, свойст
венное этому случаю, является следствием неоднородности со
става коры. Выплавление андезит-дацитовых магм в результате 
палингенеза вещества гранитно-метаморфического слоя может 
рассматриваться в качестве частного случая той же модели. 
Образование массивов диорит-гранодиоритовой формации, тесно 
связанных с вулканитами андезитовой формации характерными 
признаками вещественного состава, местом в истории геологи
ческого развития, локализацией в одних вулкано-тектонических 
структурах и др., также не противоречит коровой модели гене
зиса исходных расплавов.

Анализ контактовых фаций интрузивных массивов, текстур
ных и структурных особенностей пород, их минерального со
става показывает, что наиболее высокотемпературной была 
магма, давшая тела монцонит-сиенитовой формации, что вполне 
согласуется с предполагаемой моделью ее генезиса. Наиболее 
низкотемпературной, по температуре близкой к затвердеванию 
мафических компонентов, была магма, породившая плутоны 
тоналит-плагиогранит-гранодиоритовой формации. Последняя 
была и наиболее обогащена летучими и отличалась повышенной 
вязкостью, с чем связано и наиболее мощное проявление авто
метасоматоза в телах этой формации.

Как известно, локализация интрузий рассматриваемого се
мейства контролируется разломами, которые ориентированы 
в основном согласно со складчатыми структурами на инверси
онной стадии и несогласно с ними — при орогенном режиме. 
С этим связан конкордантный характер массивов тоналит-пла- 
гиогранит-гранодиоритовой формации и дискордантный — дио
рит-гранодиоритовой и монцонит-сиенитовой. Становление мас
сивов происходило в полостях отслоения складок и межфор
мационных разделов, а также в полостях, возникших за счет 
перемещения и погружения блоков.

Формирование зональности в массивах семейства обуслов
лено кристаллизационной дифференциацией в процессе затвер
девания магмы в направлении от периферии к центру тел. 
В небольших и приповерхностных телах монцонит-сиенитовой 
формации она проявлена наиболее четко. В массивах тоналит- 
плагиогранит-гранодиоритовой формации, образовавшихся на 
сравнительно больших глубинах за счет вязкой магмы, зональ
ность выражена хуже. Обязана она совокупному действию крис
таллизационной дифференциации и конвективных токов, воз
можных в крупных телах и при небольшом перепаде температур. 
Подобный механизм становления массивов объясняет постепен
ные переходы между породами близкого состава. Фазовые 
отношения и гомодромная направленность фаз обусловлены 
интрузией остаточных расплавов в уже раскристаллизованные 
породы при подвижках в процессе становления массивов, с чем 
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и связаны секущие соотношения между породами существенно 
различного состава и неодинаковое число фаз в различных мас
сивах.

Постмагматические автометасоматические процессы в телах 
диорит-гранодиоритовой и монцонит-сиенитовой формаций про
явлены слабо и, как правило, не затрагивают вмещающие по
роды. Становление плутонов тоналит-плагиогранит-гранодиори- 
товой формации сопровождалось мощным кальциево-кремне- 
щелочным метасоматозом, который наложился как на 
магматические, так и на контактово измененные вмещающие 
породы, что обусловило их диоритизацию, сиенитизацию, грани
тизацию, огнейсование, порфиробластез и т. д. С этим и связаны 
исчезновение в ряде контактов четких ограничений, образование 
постепенных переходов от пород массивов к вмещающим через 
гранито- и диоритоподобные, а также образование «просвечи
вающих структур вмещающих толщ» и различная степень пере
работки ксенолитов.



Семейство 
салических 
формаций

Семейство салических формаций объединяет как 
ассоциации существенно пересыщенных, так и резко 
недосыщенных кремнеземом пород. В семействе вы
деляется группа липаритовых и гранитовых форма
ций нормальной щелочности (сумма щелочей 6—9%), 
включающая также гранитоиды повышенной щелоч
ности и щелочные граниты. Самостоятельную группу 
в семействе (фонолитовую и нефелинсиенитовую) об
разуют формации существенно фондовых пород.

В группу липаритовых и гранитовых формаций 
объединены те интрузивные виды, состав которых 
определяется преобладающим развитием гранитов 
нормального ряда: гранитовая, лейкогранитовая и 
аляскитовая формации. Типичными и преобладаю
щими породами в составе этих формаций являются 
биотитовые и двуслюдяные граниты нормального 
ряда. Однако доля этих пород в объеме формаций 
уменьшается от гранитовой к аляскитовой, где они 
уступают главную роль лейкократовым и аляскито
вым гранитам. Самостоятельную формацию образуют 
граниты рапакиви, проявившиеся в среднем проте
розое.

В этой же группе рассматриваются мигматитовые 
гранитоиды: мигматит-плагиогранитовая и мигматит- 
гранитовая формации, комплексы которых широко 
развиты в древних складчатых областях и обна
жаются в пределах щитов и фундамента древних 
платформ. Эти формационные виды закономерно со
пряжены друг с другом во времени и пространстве 
(как по латерали, так и по вертикали).

В мезоабиссальных условиях происходит станов
ление гранитовой формации — ассоциации гранитов 
с подчиненными гранодиоритами, которые сопряжены 
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со складкообразовательными движениями и региональным ме
таморфизмом. В глубоких эрозионных срезах фанерозойских 
складчатых областей, в пределах регионально метаморфизован
ных толщ линейных зон смятия или в зональных метаморфиче
ских купольных структурах, отмечается развитие мигматит-гра- 
нитов, которые могут рассматриваться как автохтонные ком
плексы гранитовой формации.

К формациям щелочным и повышенной щелочности в группе 
липаритовых и гранитовых формаций салического семейства 
относятся щелочногранитовая и гранит-граносиенитовая. В со
ставе последней наряду с гранитами нормальной щелочности и 
щелочными присутствуют промежуточные разновидности по
род—граносиениты, кварцевые сиениты. Щелочногранитовая 
формация характеризуется преобладанием щелочных пород 
(с щелочными темноцветными минералами) и подчиненной 
ролью пород повышенной щелочности. Близость петрографиче
ского состава и петрохимических особенностей некоторых ком
плексов этих формаций, что, по данным ряда исследователей, 
определяется глубиной их становления и зависит от эрозион
ного среза [143], позволяет в ряде случаев высказать сомнение 
в отношении их самостоятельности и принадлежности к соот
ветствующим формационным видам.

Вулканические формации липаритовой и гранитовой группы 
семейства представлены натриелипаритовой, дацит-липарито- 
вой, липаритовой и трахилипаритовой формациями. Они состоят 
полностью или большей частью из кислых и умеренно кислых 
вулканитов (липаритов, щелочно-полевошпатовых липаритов, 
трахилипаритов, натриевых липаритов, дацито-липаритов, да
цитов, трахидацитов) и их субвулканических аналогов; в под
чиненном количестве развиты средние по составу вулканиты 
(андезито-дациты, андезиты, трахиандезиты).

По палеогеографическим условиям образования вулканиче
ские формации подразделяются на морские или прибрежно
морские (формация натриевых липаритов) и наземные (дацит- 
липаритовая, липаритовая, трахилипаритовая формации). 
К формации натриевых липаритов («кварц-кератофировой») 
относится ассоциация вулканогенных пород преимущественно 
кислого состава натриевого или калиево-натриевого типа, обра
зованная в морских условиях на ранней стадии геосинклиналь- 
ного развития. Наземные кислые вулканические формации раз
личаются по количественным соотношениям и сочетанию пород 
кислого, умеренно кислого и среднего состава. Каждый форма
ционный вид характеризуется некоторыми особенностями хими
ческого состава пород. Однако вследствие близости химизма 
кислых пород рассматриваемых формаций диапазоны содержа
ний в них главных породообразующих окислов перекрывают 
друг друга. Дацит-липаритовая, липаритовая и трахилипарито
вая формации различаются также по свойственным им типам 

82



вулкано-тектонических структур, по связи с разломами и опре
деленному положению в ряду орогенных вулканических и оса
дочных формаций.

В салическом семействе рассматривается и группа фоноли
товых и нефелинсиенитовых формаций, состоящих существенно 
из салических фондовых пород натриевого и калиевого ряда *.  
Формации натриевого и калиевого рядов выделены по количе
ственно-минеральному и петрохимическому составу главенст
вующих в строении массивов пород.

* В соответствии с положением о номенклатуре щелочных горных пород 
[89, 90, 239] под щелочными понимаются породы, содержащие в своем со
ставе фельдшпатиды (нефелин, лейцит, анальцим), и (или) щелочные пиро
ксены (эгирин, эгирин-диопсид), и (или) амфиболы (арфведсонит и др.). 
В эффузивах при пересчете их химического состава на нормативный должны 
присутствовать фельдшпатиды или эгирин.

Формация агпаитовых нефелиновых сиенитов слагается не
фелиновыми сиенитами, отличающимися изменчивыми количе
ственными соотношениями минералов и текстурно-структурными 
особенностями, а также резким преобладанием натрия над ка
лием. Калиевый характер в группе фонолитовых и нефелинсие
нитовых формаций имеет формация лейцитофиров, нефелино
вых, псевдолейцитовых и щелочных сиенитов.

ГРУППА ЛИПАРИТОВЫХ
И ГРАНИТОВЫХ ФОРМАЦИЙ

Формация натриевых липаритов

Эта формация, ранее называвшаяся «кварц-кератофировой», 
объединяет однородные комплексы существенно натриевых ли
паритов и дацитов нормальной щелочности, представленные 
преимущественно подводными фациями и ассоциирующими 
с ними морскими осадками. Такие комплексы формируются 
в условиях геосинклинального режима развития складчатых 
областей и обнаруживают устойчивую парагенетическую связь 
с осадочными хемогенными и терригенно-обломочными поро
дами.

Формация натриевых липаритов впервые была выделена и 
описана (как формация «кварц-кератофировая») на Юго-Запад
ном Алтае, где ее комплексы являются эталонными для рас
сматриваемого формационного вида. Кроме того, к этому виду 
относятся раннекарбоновые комплексы Юго-Западного Гиссара 
[126], печеркинская (золотоуховская) свита раннего кембрия 
Салаира [В. Д. Фомичев, Л. Э. Алексеева, 1961 г.], комплексы 
плагнолипаритов и дацитов Верхоянской складчатой системы, 
юрские и меловые комплексы Большого и Малого Кавказа [324].

Проявление формации натриевых липаритов свойственно 
прогибам, заложенным на консолидированном основании, 
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которое нередко представляет собой слабо погруженный средин
ный массив либо его периферическую часть. Образование фор
мации, по-видимому, обусловлено наличием в этих участках 
сиалической коры значительной мощности, преимущественно за 
счет гранито-метаморфического слоя. Так, на Рудном Алтае, 
где комплексы рассматриваемой формации представлены наи
более широко, мощность коры по геофизическим данным 46—49, 
а гранитного слоя — 28—29 км. Эти вторичные эвгеосинклинали 
являются обычно составными частями геосииклннальных систем 
и отличаются характерным временным рядом геологических 
формаций. В пределах таких прогибов проявления формации 
натриевых липаритов связаны с блоками относительно устой
чивых поднятий. Образование формации соответствует ранней 
стадии геосинклинального развития и отвечает режиму проги
бания, что отражено ее положением в латеральном формацион
ном ряду. Формирование пород происходит в подводных мор
ских условиях и сопровождается накоплением в сравнительно 
большом объеме осадочных пород (известковистых, глинисто
известковистых, кремнисто-известковистых песчаников, алев
ролитов и известняков).

Рассмотрим особенности строения и состава формации нат
риевых липаритов на примере комплексов Юго-Западного Алтая 
и Южного Гиссара. На Юго-Западном Алтае (Зайсанская 
складчатая система) формация распространена в двух струк
турно-формационных зонах, пограничных с каледонидами Гор
ного Алтая: Рудно-Алтайской и Южно-Алтайской. В первой 
площадь выходов пород формации составляет около 3,5, во 
второй:— около 4 тыс. км2. Положение в формационном времен
ном ряду, возраст, строение и состав образований формации 
в этих зонах несколько различные. В Южно-Алтайской зоне 
возраст пород формации ранне-среднедевонский (нижнекулта- 
барская, хайдунская, верхнекултабарская, успенская свиты), 
в Рудно-Алтайской зоне — среднедевонский — франский (бере- 
зовская, ревнюшинская, лениногорская, ильинская, крюковская, 
таловская, снегиревская и каменевская свиты). В пределах по
следней зоны эти образования с базальными конгломератами 
в основании залегают на метаморфических породах условно 
раннепалеозойского возраста, являющихся фундаментом отло
жений герцинского тектоно-магматического цикла, и перекры
ваются базальт-андезитовой и флишоидной формациями. 
В Южно-Алтайской зоне образованию формации натриевых 
липаритов предшествовало накопление терригенно-карбонатных 
пород (карбонатно-песчано-сланцевая формация). Формация 
натриевых липаритов во времени сменяется здесь аспидной 
формацией.

В Юго-Западном Гиссаре представители формации развиты 
в пределах Байсунской зоны. К ней отнесены вулканиты оса
дочно-вулканогенных толщ раннекаменноугольного возраста 
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(зойская и вахшиварская свиты), залегающих на размытой по
верхности. докембрийского фундамента. Во времени эти 
образования сменяются формацией натриевых базальтов, 
имеющей локальное развитие лишь вдоль глубинных разломов 
(Южно-Гиссарского и Южно-Сурхантауского). Выше послед
ней залегает флишоидная формация среднего — позднего кар
бона.

Породы рассматриваемой формации всегда встречаются 
в тесном парагенезе с осадочными образованиями, входя в со
став мощных вулканогенно-осадочных толщ. Доля вулканоген
ных пород в таких толщах варьирует, но в целом они состав
ляют более половины их объема. Вулканогенные породы дости
гают большого объема в относительно приподнятых блоках и 
участках их сочленения с зонами прогибаний, а меньших — 
в пределах последних. Так, на Алтае наибольшая активность 
вулканических процессов свойственна Рудно-Алтайской зоне, 
характеризовавшейся на протяжении всего геосинклинального 
этапа антиклинорным типом развития, наименьшая — Южно- 
Алтайской зоне, характеризовавшейся более значительным про
гибанием. Осадочные породы в пределах последней составляют 
до 60% общего объема, а в Рудно-Алтайской зоне — 
около 40 %.

Среди вулканитов определяющими являются разновидности 
липаритового и дацитового состава, составляющие 70—90% их 
объема. Подчиненное значение имеют вулканиты базальтового, 
андезитового и дацит-андезитового состава, несколько большее 
развитие получившие в пределах Южно-Алтайской зоны. Ассо
циирующие с ними осадочные породы представлены главным 
образом полимиктовыми и известняковистыми песчаниками и 
алевролитами, глинисто-кремнистыми алевролитами и аргилли
тами, меньше — конгломератами, гравелитами, углистыми слан
цами, а также линзами и прослоями известняков (рис. 12).

Мощность вулканогенно-осадочных толщ очень непостоянна 
и колеблется в диапазоне от первых сотен метров до 4—4,5 км. 
Строение разрезов также очень изменчиво как по латерали, так 
и по вертикали. Вулканическая деятельность протекала в под
водных морских и прибрежно-морских условиях, на что указы
вают зеленокаменное изменение вулканитов, а также состав 
ассоциирующих с ними осадочных образований, содержащих 
остатки морской фауны. Вместе с тем изредка встречающиеся 
в составе формации игнимбриты, туфы с горизонтами вулкани
ческих бомб и краснокаменные разновидности пород позволяют 
предполагать эпизодичность наземных извержений, по-види
мому, на вулканических сооружениях, выступающих над уров
нем сравнительно неглубокого моря.

Формирование вулканогенных образований происходило при 
ареальном центральном типе извержений. Центры вулканиче
ской деятельности в настоящее время фиксируются по наличию

85



а. 6

Рис. 12. Сводные геологические раз
резы вулканогенно-осадочных толщ 
Юго-Западного Алтая, включающих 
комплексы формации натриевых ли
паритов.
а — дацито-андезиты, б — кварцевые аль
битофиры. Остальные обозначения см. на 
рис. 1.
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грубообломочных пирокластитов и лавобрекчий, экструзивных 
куполов и некков, обилию субвулканических интрузий, а также 
по резкому увеличению суммарной мощности вулканитов. Ко
эффициент эксплозивности составляет обычно 40—60%, а при 
извержении пород среднего и основного состава—10—30%. 
Продукты эксплозивной деятельности представлены разнообло
мочными туфами (литокристаллокластическими и витролито- 
кластическими), туффитами, а также изредка игнимбритами. 
Последние более характерны для комплексов Юго-Западного 
Гиссара, на Алтае же они встречаются крайне редко. Широким 
распространением пользуются субвулканические интрузии кис
лого (плагиогранит-гранодиоритового) состава, среди которых 
одни имеют тесную пространственную и временную связь с по
верхностными фациями, а другие сформированы после завер
шения поверхностных извержений и нередко размещены в тол
щах, перекрывающих вулканиты. Массивы поздних субвулкани
ческих интрузий, как правило, сравнительно крупного размера 
(до первых десятков квадратных километров в плане), имеют 
сложную силло-лакколитовую форму.

Кислые эффузивы, являющиеся в составе формации опре
деляющими, представлены главным образом эпилипаритами, 
эпидацитами (кварцевыми альбитофирами, альбитофирами, 
фельзит-порфирами) и их лавобрекчиями. Реже встречаются 
сравнительно мало измененные липариты, плагиолипариты и да
циты. Породы имеют массивную, реже полосчато-флюидальную, 
брекчиевидную и перлитовую текстуру и порфировую структуру. 
Размер вкрапленников варьирует от десятых долей миллиметра 
до 8—10 мм. Более обычными являются вкрапленники 1—2,5 мм 
(5—20% по объему), представленные главным образом квар
цем и вторичным альбитом. Последний характеризуется высо
кой степенью упорядоченности — 0,8—1,00, и большими значе
ниями угла оптических осей (2V>80°). Лишь изредка вкрап
ленники представлены олигоклазом, олигоклаз-андезином 
и калиевым полевым шпатом, а также почти нацело разложен
ным темноцветным минералом — биотитом и роговой об
манкой. Основная масса эффузивов характеризуется микро- 
фельзитовой, микропойкилитовой, бластомикросферолитовой, 
микропойкилобластовой структурами, возникшими при девитри
фикации и последующей перекристаллизации стекловатого ба
зиса. Она состоит из тонко- и мелкоагрегатных выделений аль
бита, кварца, иногда калиевого полевого шпата, а также тонко
чешуйчатых серицита, хлорита, гидробиотита, гидроокислов 
железа и карбоната.

По данным В. И. Чернова [599], в кислых эффузивах Алтая 
общее содержание альбита составляет 25—60, кварца — 20—40, 
гидробиотита, хлорита и других второстепенных минералов — 
6—15%. Содержание калиевого полевого шпата в липаритовых 
порфирах достигает 30%. Акцессорные минералы — апатит, 
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циркон, реже сфен, рутил и лейкоксен, рудные — пирит, гема
тит и магнетит.

Эффузивы основного и среднего состава представлены зеле- 
нокаменно измененными базальтами, трахибазальтами и анде
зитами. Текстура пород — массивная и миндалекаменная, струк
тура — афировая и мелкопорфировая. В порфировых выделе
ниях, составляющих до 20—25% объема и имеющих размер 
не более 1,5—2,5 мм, присутствуют зерна альбитизированного 
плагиоклаза, пироксена (авгита и титанистого авгита), 
меньше — роговой обманки, изредка андезин-лабрадора, а также 
калиевого полевого шпата. Стекловатый базис пород замещен 
хлоритом, в переменных количествах в нем присутствуют 
микролиты альбита, зерна карбоната, эпидота, магнетита, гема
тита, актинолита, пренита, серицита, биотита, лейкоксена, гидро- 
окислов железа. В основной массе отмечаются реликты микро
литовой, гиалопилитовой, пилотакситовой и интерсертальной 
(девитрифицированных) структур. Акцессорные минералы — 
апатит, сфен, пирит, ильменит.

Для пород характерными поствулканическими изменениями 
являются альбитизации, окварцевание, аргиллизация, пропили- 
тизация, пиритизация. Наиболее интенсивное окварцевание, сери
цитизация, аргиллизация и пиритизация вулканитов проявлены 
вблизи центров вулканической активности и связаны с фума- 
рольно-сольфатарной деятельностью. Широко распространенный 
в рассматриваемых образованиях процесс альбитизации, выра
женный главным образом в псевдоморфном замещении альби
том плагиоклаза и калиевого полевого шпата, по-видимому, 
является результатом изменения пород при диагенезе и эпиге
незе, сопровождавшегося, по всей вероятности, частичным пере
распределением и выносом щелочей.

Формация натриевых липаритов характеризуется унимодаль
ным распределением пород по SiO2 со значением моды в интер
вале 70—78% (рис. 13). Около 75% всех пород попадает в этот 
интервал. В других интервалах это распределение пород неза

кономерно.
Кислые эффузивы принадлежат липаритам и дацитам нор

мальной щелочности, в меньшей степени щелочно-полевошпато
вым липаритам (рис. 14). Породы основного и среднего состава 
в Юго-Западном Алтае имеют повышенную щелочность и соот
ветствуют трахибазальтам и даже базанитам. Все породы Юго- 
Западного Гиссара (от андезитов до липаритов) относятся 
к ряду пород нормальной щелочности.

Соотношения окиси натрия и окиси калия в составе щело
чей колеблются в широких пределах (рис. 15). Породы Юго- 
Западного Гиссара в целом характеризуются более высоким со
держанием калия и в среднем являются калиево-натриевыми. 
В породах Юго-Западного Алтая колебания в соотноше
нии щелочей более значительные, среди них выделяются
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Рис. 13. Распределение SiO2 в поро
дах вулканических формаций саличе
ского семейства.
Формации: 1 — натриевых липаритов, 2 — 
дацит-липаритовая (с гомодромным строе
нием). <3 — дацит-липаритовая (с антидром
ным строением), 4 — липаритовая, 5 — тра- 
хилипаритовая.

Рис. 14. Диаграмма составов пород формации натриевых липаритов.
Концентрация точек, %: /— до 95, 2— до 70. Остальные обозначения см. на рис. 3.
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Рис. 15. Диаграмма типа щелочности пород фор
мации натриевых липаритов.
Концентрация точек, %: 1 — до 95, 2 — до 60; 3— границы 
полей калиевых (/), калиево-натрневых (II) и натриевых 
(III) пород.

разновидности как существенно натрие
вые, составляющие наибольший объем 
в составе формации, так и калиево-нат- 
риевого и калиевого ряда. Такие колеба
ния отчасти являются результатом силь
ного изменения вулканитов, сопровож
давшегося, по всей вероятности, перерас
пределением щелочей, а также локально 
проявленных наложенных процессов 
фельдшпатизации и альбитизации.

Составы кислых эффузивов с (SiO2 
67%) формации натриевых липаритов 
Алтая и Юго-Западного Гиссара, как 
видно из табл. 8, достаточно близки. Для 
них характерно относительно высокое 
содержание железа (главным образом 
закисного) и магния. Некоторое раз
личие заключается в содержании щело
чей: в породах Юго-Западного Гиссара 
К2О и Na2O присутствуют почти в рав
ных количествах, а в породах Алтая 
Na2O преобладает.

Одной из особенностей состава пород 
формации является постоянное, нередко 

превышающее кларковое, содержание таких малых элементов, 
как никель, кобальт, иногда ванадий, хром, титан. Причем 
в породах Алтая чаще выявляются повышенные концентрации 
никеля, хрома, ванадия, титана, тогда как в породах Юго- 
Западного Гиссара — кобальта. Содержание меди и свинца, 
как правило, не превышает кларковое, а часто и значительно 
ниже кларкового.

Большой объем в составе формации кислых вулканитов при 
подчиненном значении пород основного и среднего состава по
зволяет предполагать решающую роль процессов палингенного 
плавления при образовании их родоначальных расплавов. От
мечаемая на Юго-Западном Алтае контрастность состава вул
канитов формации, скорее всего, обусловлена одновременным 
существованием двух самостоятельных магм: кислой — палин- 
генной и базальтовой — мантийной. Несколько повышенные 
концентрации халькофильных элементов в рассматриваемых 
кислых породах, возможно, связаны с незначительным смеше
нием этих двух магм. По содержанию нормативного альбита,
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3, Средний химический состав пород формации 
натриевых липаритов, вес.%

Окислы
1 2 3 4 5 6

X a X a X a X a X X

SiO2 78,08 2.48 77,64 1,81 72,35 2,06 71,60 2,12 64,97 65,09
TiO2 0,16 0,10 0,16 0,06 0,30 0,15 0,24 0,09 0,26 0,46
А12О3 10,96 1,40 10,75 1,52 12,65 1,20 12,93 1,33 14,82 14,33
Fe2O3 0,97 0,54 0,49 0,34 1,64 0,87 0,97 0,53 1,82 1,66
FeO 1,39 0,64 1,58 0,39 2,30 0,86 2,22 0,64 2,84 3,06
MnO 0,03 0,03 0,04 0,03 0,06 0,04 0,29 1,31 0,09 0,07
MgO 0,84 0,50 0,94 0,35 1,40 0,96 1,18 0,58 2,08 1,81
CaO 0,70 0,55 0,74 0,44 1,32 0,90 1,43 0,99 2,46 2,31
Na2O 2,80 1,62 2,60 1,17 3,43 1,54 2,87 1,32 2,80 3,02
K2O 2,83 1,73 3,02 1,48 2,47 1,49 3,60 1,44 3,17 3,12

Количество 
анализов 7 1 1 2 51) 218 8 4

1, 3, 5 — Юго-Западный Алтай; 2, 4, 6-Юго-Западный Гнссар.

кварца и ортоклаза состав кислых эффузнвов формации натрие
вых липаритов значительно отличается от нормативных соста
вов гранитов. Кислые эффузивы сильно обогащены кварцем, 
что, видимо, является результатом изменения, а соотношение 
альбита и ортоклаза варьирует в очень широких пределах.

В целом более высокая калиевость кислых эффузивов Юго- 
Западного Гиссара в сравнении с Юго-Западным Алтаем, по 
всей вероятности, обусловлена как несколько иными усло
виями магмообразования, так и иным составом исходных при 
плавлении пород, характеризующихся повышенным отношением 
альбита к анортиту. В составе формации Юго-Западного Алтая 
породы с повышенным содержанием калия характерны в основ
ном для раннего этапа ее формирования. Как показали иссле
дования Г. Платена, первые порции расплавов обычно не
сколько обогащены ортоклазовым и кварцевым компонентом 
при относительно низком отношении альбита к анортиту. Повы
шенная роль натрия в более поздних вулканитах Алтая опреде
ляется, вероятно, также условиями генерации магм в области 
более высоких давлений и температур, что, возможно, связано 
с режимом устойчивого направленного прогибания этого ре
гиона в период формирования рассматриваемых образований.

С давних пор известна приуроченность промышленных кол
чеданных месторождений Алтая к вулканогенным девонским 
образованиям, рассматриваемым как «кварц-кератофировая» 
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формация. В течение последних двух десятилетий выявлено 
колчеданно-полиметаллическое оруденение и в Юго-Западном 
Гиссаре, также приуроченное к вулканитам кислого состава.

Колчеданно-полиметаллическое оруденение представлено 
двумя основными типами: осадочно-гидротермальным и гидро
термально-метасоматическим. Осадочно-гидротермальное (или 
эксгаляционно-осадочное) оруденение локализуется, как пра
вило, среди удаленных фаций в вулкано-тектонических депрес
сиях. Вмещающими его породами являются толщи, состоящие 
из переслоенных осадочных пород, туффитов и туфов. В лока
лизации гидротермально-метасоматического оруденения веду
щая роль принадлежит субвулканической и прижерловой 
фациям. Состав оруденения первого типа — существенно полиме
таллический и барит-полиметаллический, второго — колчедан
ный и колчеданно-полиметаллический.

Состав руд зависит и от характера щелочности вулканоген
ных пород формации [590]. С породами натриевого ряда ассоци
ируют, как правило, медноколчеданные и колчеданно-полиме
таллические месторождения, относительно богатые медью 
и цинком (месторождения Юго-Западного Алтая и Салаира). 
С вулканитами калиево-иатриевого ряда и с породами, харак
теризующимися повышенной ролью калия, ассоциируют обычно 
колчеданно-полиметаллические месторождения, более богатые 
свинцом, собственно полиметаллические и свинцово-цинковые 
месторождения (месторождения Юго-Западного Гиссара и Юго- 
Западного Алтая).

Дацит-липаритовая формация

Формация принадлежит к числу наиболее распространен
ных вулканогенных салических формаций (площадью десятки 
тысяч квадратных километров в пределах Охотско-Чукотского 
и тысячи квадратных километров в пределах Восточно-Сихотэ- 
Алинского, Центральноказахстанского и других вулканических 
поясов и вулкано-тектонических структур).

В составе поверхностных фаций дацит-липаритовой форма
ции главное значение имеют липариты и дацито-липариты, 
базокварцевые липариты и дацито-липариты (фельзиты), плагио- 
липариты, дациты, вулканические стекла, игнимбриты, игниспу- 
миты, экструзивные брекчии и туфы того же состава, в пере
менном, но всегда подчиненном вплоть до полного исчезновения, 
количестве содержатся андезито-дациты, андезиты и трахиан
дезиты и их туфы. Субвулканическая фация представлена гра
нит- и гранодиорито-порфирами, гранофирами, кварцевыми 
порфирами, субвулканическими гранитами и липаритами. Глу
бинным аналогом этой формации является лейкогранитовая 
формация.
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Положение в разрезе и количественное соотношение вулка
нитов кислого, умеренно кислого и среднего состава в различ
ных вулканогенных комплексах дацит-липаритовой формации 
неодинаковы (рис. 16). Выделяются два главных типа строения 
комплексов дацит-липаритовой формации: с гомодромяой и ан
тидромной направленностью распределения последовательно 
образующихся пород различного состава. Различные геологи
ческие условия образования, положение во временном ряду 
формаций и другие признаки тоже подтверждают обособление 
двух главных указанных разновидностей дацит-липаритовой 
формации.

Разновидность дацит-липаритовой формации с гомодромным 
строением была выделена из группы наземных кислых вулкано
генных формаций, в целом известных как липаритовая форма
ция [276, 583, 233], Е. Н. Горецкой и М. В. Ташининой [130, 131] 
при изучении вулканогенных образований Казахстана и Сред
ней Азии. Эта разновидность дацит-липаритовой формации при
надлежит к классу последовательно дифференцированных фор
маций. Она приурочена преимущественно к унаследованным 
вулкано-тектоническим впадинам орогенной стадии. Вместе 
с предшествующей ей андезитовой и иногда следующей за ней 
липаритовой формацией она образует гомодромный временной 
ряд орогенных вулканогенных формаций, продолжающий зако
номерную эволюцию магматизма геосинклинально-складчатых 
систем.

Наибольшее распространение представители дацит-липари
товой формации с гомодромным строением имеют в каледон
ских Северо-Тянь-Шаньско-Казахстанской и Алтае-Саянской 
складчатых областях, характеризующихся четко выраженным 
«классическим» стадийным развитием. Она представлена де
вонскими кайдаульской (верхняя часть), курманчитинской, 
баянаульской, иргайлинской, сафоновской, соболевской, кура- 
тинской, бельгебашской, аксайской, кортонской, кызылбулак- 
ской, тельбесской и другими свитами. Образование этой разно
видности дацит-липаритовой формации происходило в вулкано
тектонических впадинах, расположенных в виде пояса вдоль 
границ молодой складчатой области со смежными геосинкли
налями (девонские Центральноказахстанский и Среднетянь- 
шаньский вулканические пояса) и в межгорных прогибах и 
впадинах в пределах области завершенной каледонской склад
чатости (Северо-Тянь-Шаньская складчатая система, Алтае- 
Саянская складчатая область). Вулкано-тектонические впадины 
развивались унаследованно на месте последних геосинклиналь- 
ных прогибов, выполненных флишем или сероцветной морской 
молассой, в некоторых зонах — вулканогенно-молассовыми 
накоплениями с вулканитами среднего и умеренно кислого 
состава. Прогибание впадин компенсировалось накоплением вул- 
каногеннных продуктов. Характерен эффузивно-эксплозивный
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Рис. 16. Сводные разрезы комплексов липаритовой (/—III) и дацит-липари- 
товой (IV—VI) формаций Дальнего Востока.
/ — южная и I/ — северная части Восточно- 
Сихотэ-Алинского вулканогена; III — Ма- 
лохинганская вулканическая зона; IV — 
Восточно-Сихотэ-Алинский вулканоген; V — 

Баджальская вулканическая зона, V/ 
Охотско-Чукотский вулканоген.

Условные обозначения см. на рис. 1.
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и экструзивный тип извержений из центральных и трещинных, 
реже ареальных вулканов. Вулканогенные формации возникали 
в последовательности: андезитовая — дацит-липаритовая фор
мации или были представлены тесным парагенезом этих форма
ционных видов.

Более усложненные, но в главных чертах сходные условия 
образования устанавливаются для позднепалеозойских дацит- 
липаритовых комплексов Джунгаро-Балхашской и Юго-За- 
падно-Тяньшаньской герцинских складчатых систем (керегетас- 
ский, каработинский, лючобский и др.). Они также приурочены 
к унаследованным вулкано-тектоническим впадинам орогенного 
эпигеосинклинального режима, но местами вдоль глубинных 
разломов распространяются в консолидированную раму кале- 
донид, перекрывают поднятые блоки фундамента и т. д. Вре
менной ряд формаций андезитовая — дацит-липаритовая часто 
завершается здесь липаритовой формацией. В «жестких» струк
турах в составе формации появляются породы с субщелочным 
уклоном, образуя переходы к трахиандезит-липаритовым и тра- 
хилипаритовым комплексам. Местами комплексы дацит-липари- 
товой формации с гомодромным строением развиты в наложен
ных впадинах, связанных с герцинской активизацией каледон
ских структур.

В пределах вулкано-тектонических впадин дацит-липарито- 
вые комплексы участвуют в строении кальдер проседания, коль
цевых, кольцевых центральнокупольных и других локальных 
тектоно-магматических структур.

В ассоциации с рассматриваемой разновидностью дацит-ли- 
парнтовой формации находятся предшествующие ей или заме
щающие ее в латеральном ряду красноцветная молассовая, 
красноцветная и пестроцветная терригенные (песчанико-алев
ролитовая) и карбонатно-терригенная, иногда терригенная угле
носная формации.

Между орогенными андезитовой и дацит-липаритовой фор
мациями при общем гомодромном порядке следования обычно 
отсутствуют постепенные переходы. Границы между ними рез
кие вследствие относительной однородности формаций и бы
вают выражены перерывом, несогласиями, иногда крупными ин
трузиями гранитоидов. Реже андезиты и андезито-дациты вверх 
по разрезу постепенно сменяются дацитами, выше — дацито- 
липаритами и липаритами и принадлежат к последовательно 
дифференцированному парагенезу андезитовой и дацит-липари
товой формаций (кугалинская, кетменская и другие свиты).

В дацит-липаритовой формации с гомодромными строением 
породы поверхностных фаций преобладают над породами жер
ловых и субвулканических. Среди поверхностных фаций наи
большее развитие (до 70%) имеют различные типы игнимбри- 
тов и туфов. Суммарная мощность их покровов достигает 2 км. 
Среди них отмечаются покровы эффузивов мощностью от
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единиц до десятков метров. Наиболее распространенными поро
дами являются игнимбриты и туфы липаритов и дацито-липа- 
ритов и их базокварцевых разностей, плагиолипариты, дациты 
при наличии местами андезито-дацитов и андезитов. В субвул
канических фациях распространены липариты и дацито-липа- 
риты, гранит и гранодиорит-порфиры, гранофиры, приповерх
ностные интрузии и дайки которых завершают вулканический 
процесс.

Кроме постепенных переходов и увеличения роли кислых 
вулканитов в верхах разреза имеются и другие соотношения 
пород в комплексах дацит-липаритовой формации. Так, напри
мер, раннепермский лючобский дацит-липаритовый комплекс 
Юго-Западного Тянь-Шаня мощностью до 1500 м состоит из 
шестикратного чередования дацитовых лав и туфолав (в пер
вом и последнем ритмах с трахиандезитами) с исключительно 
однородными по составу покровами липаритовых и базокварце
вых липаритовых игнимбритов [27].

Участие различных пород в дацит-липаритовой формации 
с гомодромным строением иллюстрируется гистограммой рас
пределения по SiO2 (рис. 13). До 50% кислых пород содержит 
68—76% SiO2, умеренно кислые породы (более 10%)—62— 
64% SiO2.

Кислые вулканиты дацит-липаритовой формации с гомо
дромным строением, как и вулканиты других липаритовых фор
маций, однородны по составу. Они принадлежат известково
щелочной серии пород с равным количеством КгО и Na2O или 
с некоторым преобладанием в разных комплексах первого или 
второго. На диаграмме (рис. 17) они занимают поле липаритов 
(риолитов), причем более 50% точек находится в ореоле с 68— 
76% SiO2 с суммой щелочей 5—7% и средним типом липаритов 
(включая риолиты), по Р. Дэли, в центре ореола. В умеренно 
кислых и средних по составу вулканитах, несмотря на уменьше
ние кислотности, сохраняется примерно та же сумма щелочей, 
что и в кислых вулканитах, но с преобладанием Na2O 
(рис. 18).

Широко развиты процессы постмагматического изменения, 
особенно вблизи центров извержения, выраженных вулкани
тами прижерловых фаций, экструзиями и субвулканическими 
интрузиями. Характерны пропилитизация, цеолитизация, оквар- 
цевание, вторичные кварциты с сопутствующей свинцовой, цин
ковой, медной, молибденовой, золото-серебряной минерализа
цией и высокоглиноземистым сырьем.

Приведенные особенности разновидности дацит-липаритовой 
формации с гомодромным строением наиболее близко отвечают 
характеристике липаритовой формации по Ю. А. Кузнецову 
[279]. Он рассматривает липаритовую формацию в ранге оро
генных магматических формаций подвижных зон «в качестве 
особой разновидности андезитового типа, отличающегося пре-
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Рис. 17. Диаграмма типа щелочности пород формаций: а—дацит-липаритовой 
с гомодромным строением, б — дацит-липаритовой с антидромным строением, 
в — липаритовой, г — трахилипаритовой.
Концентрация точек в контурах, %: 1— 6 — границы полей калиевых (/), калиево- 
до 95, 2 — до 65, 3 — до 70, 4 — до 60, 5 — 55; натриевых (11) и натриевых (111) пород.

обладанием в его составе кислых пород при подчиненной роли 
пород средних и обычно полном отсутствии основных».

Основные особенности состава и последовательности обра
зования разновидности дацит-липаритовой (и андезит-дацит- 
липаритовой) формации с гомодромным строением хорошо объ
яснимы с помощью гипотезы восходящей миграции уровня 
магмообразования, т. е. постепенного перемещения его из «ба
зальтового» в «гранитный» слой земной коры [48, 279, 214], Такой 
процесс происходит при стадийно направленном развитии гео- 
синклииалыю-складчатых областей, причем магматизм ороген
ной стадии тесно связан с остаточными или регенерированными 
магматическими очагами геосинклинальных стадий. В одних слу
чаях серия пород от андезитов до липаритов, возможно, обу
словлена дифференциацией средней или умеренно кислой магмы 
в едином очаге, в других (ранпепермский лючобскнй комплекс 
Юго-Западного Тянь-Шаня) можно предполагать существова
ние двух питающих очагов: андезитового, поставившего про
дукты дифференциации андезитовой магмы, и гранитового с бо
лее или менее однородным составом магмы [27].
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Разновидность дацит-липаритовой формации с антидромным 
строением принадлежит к классу слабо дифференцированных 
или однородных. Она приурочена преимущественно к вулкано
тектоническим менее мобильным структурам и широко прояв
лена в мезозойских и кайнозойских складчатых областях Совет
ского Союза. Разновидность дацит-липаритовой формации 
с антидромным строением распространена в основном в мезо
зойско-кайнозойском наложенном Восточно-Азиатском вулкани
ческом поясе (Восточно-Сихотэ-Алинский и Охотско-Чукотский 
вулканогены) и в синхронных с ним крупных внутриматерико- 

Рис. 18. Диаграмма состава пород дацит-липаритовой (а), липаритовой и
трахилипаритовой (б) формаций.
1 — дацит-липаритовая формация с гомо- 
дромным строением (а — концентрации то
чек до 95 и б — до 65%); 2— дацнт-лнпа- 
ритовая формация с антидромным строе
нием (а — концентрация точек до 95 и б —

до 70%); 3 — липаритовая формация (а — 
концентрация точек до 95 и б—до 60%); 
4 — трахилипаритовая формация (а — кон
центрация точек до 95 и б — до 65%). 
Остальные обозначения см. на рис. 3.
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вых вулканических зонах (Баджальская и др.). В Альпийском 
складчатом поясе дацит-липаритовая формация приурочена 
к выступам домезозойского складчатого фундамента в краевых 
(Северо-Кавказский) и срединных (Паннонский) массивах 
и связанных с ними орогенных зонах (зоны Закарпатского 
прогиба).

Размещение разновидности дацит-липаритовой формации 
в пределах вулканических поясов и вулканических зон контро
лируется системами секущих или поперечных к простиранию 
складчатого основания глубинных разломов. Это серии глубин
ных разломов, проходящих под углом к простиранию мезозоид 
Сихотэ-Алиня или пересекающих вкрест простирания мезо- 
зоиды Чукотской и Верхоянской складчатых систем (Восточно- 
Азиатский вулканический пояс), глубокие тектонические швы, 
отделяющие альпийские складчатые сооружения Карпат от 
Паннонского срединного массива и рассекающие сам массив, 
субмеридиональный разлом антикавказского направления, огра
ничивающий Северо-Кавказский краевой массив, и т. д.

Дацит-липаритовая формация характеризуется здесь анти
дромным строением с появлением в верхней части обычно одно
родных по составу толщ вулканитов умеренно кислого, реже 
среднего состава. Во времени комплексы дацит-липаритовой 
формации закономерно сменяются комплексом андезитовой 
или контрастной липарит-базальтовой формаций, образуя вре
менной ряд вулканогенных формаций с антидромной последо
вательностью. В смежных зонах синхронно с дацит-липарито
вой развита андезитовая или андезит-дацит-липаритовая фор
мация.

Комплексы дацит-липаритовой формации с антидромным 
строением занимают огромные площади и характеризуются 
большими мощностями и объемами изверженного материала 
(табл. 9). По объему изверженного кислого и умеренно кис
лого материала Охотско-Чукотский вулканоген является одним 
из наибольших в мире. Продукты вулканизма выполняют нало
женные на гетерогенное основание сложные и простые вулкано
тектонические впадины, а также вулкано-грабены, разделенные 
горстами, где вулканогенные образования резко уменьшаются 
в мощности, или представлены субвулканическими фациями, 
или вовсе отсутствуют. Характерны сложные (диаметром 40— 
50 км) или простые (диаметром 20—30 км) очаговые кальдеры 
проседания и обрушения, кольцевые, кольцевые вулканокуполь
ные структуры, экструзивно-купольные поднятия и др. В по
кровных фациях обычно соотношение лав и пирокластолитов 
1:1. Разнообразны формы проявления игнимбритового вулка
низма: от единичных коротких потоков прижерловых фаций до 
более удаленных фаций сложно построенных толщ, образующих 
плато, и экструзивных куполов и пришовных «валов». Тип 
извержения трещинный, центральный и трещинно-ареальный,
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9. Геологические особенности вулканогенных комплексов дацит-липаритовой формации

Характери
стика комплек

сов

Вулканические области

Восточно-Сихотэ-Алинский 
вулканоген

Охотско- 
Чукотский 
вулкано

ген

Баджаль- 
ская вул

каническая 
зона

Паннонский 
срединный 
массив и 

его обрам
ление

Эльбрусская вулка
ническая область

Название, 
возраст

Площадь, км2 
Мощность, км 
Объем, км3
Тип изверже

ния

Тип и размер 
вулкано
ст руктур

Аввакумов- 
ский 
K2-₽i

1300 
0,6 
780

Трещинный

Очаговые 
кальдеры: 
простые 
(0 20— 
30 км), 
сложные 
(0 40— 
50 км), 
экструзив
нокуполь
ные 
(0 25 км)

Богопольский 
К2-₽!

2300 
0,6 

1380
и центральный

Сложные депрес
сии, ограничен
ные прямолиней
ными ступенча
тыми сбросами 
(40—50x18—22 км), 
простые и слож
ные очаговые 
кальдеры просе
дания и обруше
ния, вулканоку
польные струк
туры (5—10Х 
Х8—10 км), плато

Зааминский 
к2-₽,

875 
0,3 
263

Централь
ный

Кальдеры 
проседа
ния 
(0 10— 
15 км), 
экструзив
нокуполь
ные под
нятия

К2

78 000 
1.0

80 000
Централь

ный, тре
щинный, 
ареальный

Поля «иг- 
нимбритов 
больших 
объемов», 
потоки, 
купола

г

Баджаль- 
ский К2

5800
1.1 

6380
Централь

ный, тре
щинный

Потоки, ли
наритовые 
плато, 
экструзив
ные ку
пола

N,

40 000
O, 25

10 000
Ареальный

Внутренние 
вулкано- 
тектониче
ские впа
дины 
в средин
ном мас
сиве, вул- 
кано-гра- 
бены, вул- 
кано-гор- 
сты

Нижнече
гемский
N1

1000
До 0,3 

200
трещинный

Потоки, лип 
плато, экс 
купола

Верхнече
гемский
N1

200
До 2,5
До 400

Трещинный

аритовые 
трузивные



с которым в Охотско-Чукотском вулканогене связаны «поля 
игнимбритов больших объемов».

Подобные признаки проявления дацит-липаритовой форма
ции свидетельствуют о возникновении магматических очагов на 
различных уровнях «гранитного» (осадочно-метаморфического) 
слоя с максимальным приближением к поверхности в случае 
игнимбритообразования. Положение комплексов дацит-липа
ритовой формации в начале антидромного ряда вулканогенных 
формаций, вероятно, означает последовательное перемещение 
магматических очагов в более глубокие части коры или в верх
нюю мантию.

Тип вулканитов дацит-липаритовой формации с антидром
ным строением наиболее хорошо изучен на Дальнем Востоке. 
Здесь под названием дацит-липаритовой формации (по наибо
лее распространенной разновидности пород — дацито-липа- 
риты*)  она впервые была выделена Е. В. Быковской [72].

* В соответствии с классификацией кислых эффузивов, предложенной 
терминологической комиссией МПК в 1972 г., дацито-липариты принадлежат 
х группе кислых эффузивов с содержанием 70—73% SiO2 и сумммой щело
чей 5—7%. У ультракислых липаритов соответственно 73% SiO2 и 7—10% 
SFeO.

В пределах Восточно-Азиатского вулканического пояса 
и внутриматериковых вулканических зон дацит-липаритовая 
формация представлена следующими конкретными вулканоген
ными комплексами: в Восточно-Сихотэ-Алинском вулканогене 
богопольским, аввакумовским и зааминским позднемелового — 
раннепалеогенового возраста, в Охотско-ЧуКотском вулкано
гене — позднемеловым, в Баджальской вулканической зоне — 
баджальским позднемелового возраста. Комплексы дацит-липа
ритовой формаций следуют за позднемеловыми комплексами 
липаритовой формации или занимают их место, залегая непо
средственно на складчатых структурах мезозоид. В Восточно- 
Сихотэ-Алинском вулканогене комплексы дацит-липаритовой 
формации отделены крупной фазой внедрения батолитоподоб
ных гранитоидных массивов от липаритовой и отличаются иным 
характером. Эти отличия проявились в уменьшении энергии 
вулканических процессов, выразившихся в меньшей эксплозив
ное™ и в появлении наряду с пирокластолитами лавовых по
токов.

Строение рассматриваемой разновидности дацит-липарито
вой формации наиболее отчетливо проявлено в Баджальской 
вулканической зоне. Здесь антидромная направленность про
явилась в изменении состава пород от липаритов до дацитов 
и андезито-дацитов, появляющихся в верхней части разреза 
(рис. 16). В отдельных палеовулканах вслед за поверхностными 
фациями игнимбритов появлялись куполообразные тела и экст
рузивные массивы липаритовых кристаллоигнимбритов. Широко 
развиты субвулканические фации, представленные липаритами. 
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дацитами, гранит- и гранодиорит-порфирами [72, 58, 501]. Соот
ношение дацитов и липаритов в составе пород каждой фазы 
1 : 4. Появление небольших объемов умеренно кислых и средних 
вулканитов вызвано, по всей вероятности, кристаллизационной 
дифференциацией кислого расплава в неглубоких перифериче
ских очагах или в жерле палеовулкана [591].

Неоднократное чередование кислых и умеренно кислых вул
канитов и разнообразие фаций игнимбритового вулканизма ха
рактерны для разрезов Охотско-Чукотского и Восточно-Сихотэ- 
Алинского вулканогенов (рис. 16). Мощность отложений 1000— 
1200 м. Преобладающими в их составе являются вулканиты 
с SiO2>68%, в меньшей мере 63—68%, т. е. липариты и дацнто- 
липариты (70—72 БЮг) с подчиненным количеством дацитов 
(рис. 13).

Породы дацит-липаритового вулканизма выполняли вул
кано-тектонические депрессии, приуроченные к поперечным 
к простиранию вулканогенов разломам, и обладали платооб
разным залеганием. Одновременно с ними в отдельных впади
нах и в озерных бассейнах накапливались туфогенно-осадочные, 
нередко угленосные отложения. Для вулканитов характерны 
как трещинный, так и центральный типы извержений с отчет
ливо выраженными в Восточно-Сихотэ-Алинском вулканогене 
эруптивными аппаратами, связанными с более глубокими маг
матическими очагами. Ареальный тип извержения, отвечающий 
максимальному приближению магматических очагов к поверх
ности, имел место при формировании дацит-липаритовой фор
мации Охотско-Чукотского вулканогена. Возможно, вулканиты 
дацит-липаритовой формации отражают дифференциацию раз
личных глубинных уровней магматического очага. Этим, ви
димо, объясняются и разнофацнальные проявления игнимбри
тового вулканизма: игнимбриты плато (покровные игнимбриты 
удаленных фаций), игнимбриты потоков небольшой протяжен
ности (прижерловые поверхностные фации), игнимбриты «по
лей больших объемов», игнимбриты экструзивных куполов 
и некковых пробок.

Петрографические особенности пород дацит-липаритовой 
формации Восточно-Азиатского вулканического пояса и внутри- 
материковых вулканических зон заключаются в следующем: 
соотношение вкрапленников и основной массы составляет 1 : 4, 
содержание натриевого компонента в составе полевых шпатов 
20—30%, отмечается повышенная железистость биотита и ро
говой обманки, появляются фаялит и ферригиперстен. Харак
терно также наличие вулканических стекол не только среди 
экструзивных, но и среди поверхностных фаций и широкое раз
витие витрофировых и сферолитовых структур и флюидально- 
полосчатых текстур.

По химическому составу (табл. 10) вулканиты дацит-липа
ритовой формации Восточно-Азиатского вулканического пояса
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Ю. Средний химический состав пород
дацит-липаритовой формации с антидромным строением, вес.%

Окислы
1 2 3 4 5 6

X с X G X X X а X а

SiO2 70,55 2,71 72,98 2,42 71,47 72,11 71,42 3,73 71.22 3,34
тю2 0,26 0,18 0,23 0,15 0,25 0,24 0,24 0,12 0.28 0,15
А120з 13,37 1,06 13,34 1,13 13,61 13,43 13,88 1.71 14,05 1.41
Fe,O3 1,23 0,72 1,19 0,59 1.45 1,16 1.61 1,15 0,79 0.50
FeO 1,44 0,80 1.14 0,71 1.11 1,25 0,82 0,55 2,08 0.92
MnO 0.15 0,30 0,06 0.07 0,07 0,09 0,05 0,04 0,10 0.15
MgO 0,65 1,16 0,42 0,25 0.46 0,52 0,40 0,31 0,67 0,54
CaO 1,34 0,73 1,27 0,66 1.30 1.26 1.62 0.95 2,39 1,15
Na2O 3,31 0,88 3,17 0,85 3,37 3.22 3,44 0,74 3,36 0,66
K2O 3,91 1,00 3,05 0,92 3,82 4,08 3.82 0,70 3,48 0,78

Количество 
анализов 5£ 44 9 108 2•8 £16

Восточно-Сихо: 
плексы: 1 — а 
ский, 3 —заа; 
формации. Ох

гэ-Алинский ву 
ввакумовскнй, 
1ИНСКИЙ; 4 — с, 
отско-Чукотски

лканоген. Ком- 
2 — богополь- 

редний состав 
й вулканоген:

5 — 1 
вулк 
плен

юзднеме 
аиическ; 
:с.

:ловой комплекс 
1я зона: 6 — ба;

Баджальская 
[жальский ком-

относятся к известково-щелочной серии Тихоокеанской петро
химической провинции. При сравнении с известными мировыми 
вулканическими ассоциациями пород (по Бурри—Заварицкому) 
выявляется их промежуточное положение между крайним из
вестково-щелочным типом Мон-Пеле и нормально-известково
щелочным типом Лассен-Пик для эффузивных пород Восточно- 
Сихотэ-Алинского вулканогена и ассоциациями Мон-Пеле— 
йеллоустонского парка для вулканитов Охотско-Чукотского 
вулканогена [72, 98, 522].

По сравнению со средним составом вулканитов липаритовой 
формации того же региона породы описываемой формации 
в наиболее хорошо изученном звене Восточно-Азиатского 
пояса — в Восточно-Сихотэ-Алинском вулканогене — отличаются 
пониженным содержанием SiO2 (обычно 70—72%), суммарного 
железа (2,8%) и примерно равным соотношением калия и нат
рия (разница в их содержании редко превышает 0,6%). Для 
вулканитов Охотско-Чукотского вулканогена и особенно Бад
жальской вулканической зоны характерна повышенная извест- 
ковнстость (СаО>1,5).

Четкий известково-щелочной характер вулканитов дацит-ли
паритовой формации с антидромным строением проступает на 
диаграмме рис. 18. Ореолы фигуративных точек вулканитов 
попадают в поле известково-щелочных липаритов (риолитов) 

103



и обнаруживают близкий состав с составом вулканитов первой 
разновидности дацит-липаритовой формации. От средних типов 
(липаритов, риолитов), по Р. Дэли, они отличаются несколько 
меньшей щелочностью и более основным составом полевого 
шпата; по содержанию SiO2 и сумме щелочей они близки к изо
линии ап (ап 4-ab +or) =20%. Калиево-натриевый характер 
большинства вулканитов дацит-липаритовой формации с анти
дромным строением отчетливо проявлен на диаграмме рис. 17, 
причем по сравнению с вулканитами дацит-липаритовой форма
ции с гомодромным строением они отличаются большей натрие- 
востью, а также меньшим разбросом точек анализов, что ука
зывает на большую однородность составов вулканитов этой раз
новидности формации.

Физико-химические условия образования исходных магм 
дацит-липаритовой формации с антидромным строением выяс
няются при сопоставлении полученных данных с хорошо изу
ченной системой ab—or—q—Н2О [6521]. Вытянутый рой точек 
нормативных составов, параллельный линии изобарического ми
нимума, указывает на значительную роль равновесного плавле
ния (кристаллизации) при повышении давления паров воды. 
Причем смещение изобарического минимума в направлении поля 
кристаллизации альбита указывает на последовательное обога
щение расплава натрием и на более высокое содержание в нем 
Н2О по сравнению с исходными расплавами липаритовой фор
мации.

Рассмотрение полученных данных по системе гранит—вода 
позволяет отнести дацит-липаритовую формацию к типу «гипер
сольвус» с характерными для него высокими температурами 
образования. Последнее подтверждается парагенезисом темно
цветных компонентов, представленных ферригиперстеном, фаяли
том, высокожелезистым биотитом и более натриевым санидином.

Поскольку истинная температура кристаллизации не изуча
лась и степень перегретости расплава остается неизвестной, ми
нимальные температуры кристаллизации устанавливаются по 
«полевошпатовому геотермометру» Барта. Для полевых шпатов 
дацит-липаритовой формации с антидромным строением опре
деляется температура кристаллизации 780—850°С. Исходя из 
анализа системы ab—ог—q—Н2О глубина магмообразования 
9—12 км при начальной температуре 850°С, причем плавление 
заканчивается лишь после достижения более высокой темпера
туры. Устойчивость системы гранит—вода достигается также 
при давлении 5000—8000 кгс/см2.

Породы дацит-липаритовой формации обнаруживают сле
дующие геохимические черты: аномально высокое содержание 
фемафильных элементов (Sc, Ni, Си, Сг), не свойственное кис
лым породам, повышенное содержание летучих (F, В), положи
тельная корреляция кальция с оловом, высокий кларк молиб
дена, галлия, серебра, золота, ртути.
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С комплексом дацит-липаритовой формации Восточно-Си- 
хотэ-Алинского вулканогена связаны месторождения перлитов 
(Богопольское, Якутинское) и проявления флюоритовой мине
рализации. В Охотско-Чукотском вулканогене с позднемело
выми дацито-липаритами в ассоциации с гранитами парагене
тически связаны рудопроявления и месторождения олова, 
эпитермальные золото-серебряные и сурьмяно-ртутные место
рождения. В Баджальской вулканической зоне с дацит-липарит- 
гранитными ассоциациями связано олово-вольфрамо-молибде- 
новое оруденение. К дацит-липаритовой формации с антидром
ным строением могут быть отнесены кайнозойские вулканиты 
Закарпатского прогиба и Центрального Кавказа, обычно извест
ные под названием липаритовых формаций.

По данным Л. Г. Данилович [142], для миоценовых образо
ваний Закарпатского прогиба (новоселицкая, доробратовская, 
луковская, алмашская свиты) характерна ассоциация кислых 
вулканогенных пород с широким развитием различных типов 
игннмбритов и потоковых туфов липарит-дацитового состава, 
липаритов, плагиолипаритов, дацитов, плагиодацитов, перлитов, 
обсидианов, туфолав этих пород в сочетании покровных, экст
рузивных и субвулканических фаций. Мощность отдельных по
кровов меняется от десятков и первых сотен метров до 700— 
1000 м вблизи центров извержения, суммарно достигая 2000— 
2300 м.

В среднем содержание кремнекислоты в миоценовых вулка
нитах Закарпатского прогиба 68—71%, сумма щелочей 5—6% 
при равном содержании К2О и Na2O или несколько большем 
содержании последнего. Отмечается несколько повышенное со
держание калия в конечных продуктах вулканизма.

Вторичные изменения вулканитов носят площадной харак
тер и представлены цеолитизацией, алунитизацией, в удален
ных фациях — бентонитизацией. В потоковых туфах новоселиц- 
кой свиты имеется полиметаллическая минерализация, 
в игнимбритах — золото-полиметаллическая минерализация при 
значительных размерах измененных тел и низком содержании 
руды. Присутствует жильная рудная минерализация.

Кроме вещественного состава для дацит-липаритовой фор
мации Закарпатского прогиба характерно место в латеральном 
и вертикальном ряду вулканических формаций. По отношению 
к зоне кислого вулканизма в Карпатской дуге внешнее, более 
северное, положение занимает зона синхронного андезитового 
вулканизма; андезитовая формация плиоцена сменяет во вре
мени миоценовую дацит-липаритовую формацию, определяя 
антидромную направленность вулканизма.

Плиоценовые кислые вулканиты Центрального Кавказа (че
гемский комплекс) также обнаруживают признаки принадлеж
ности к дацит-липаритовой формации. По Е. К. Станкевичу (527], 
в районе Верхнечегемского нагорья они образуют толщу (более 
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2 км), сложенную в антидромном порядке липаритами, липа- 
рито-дацитами, дацитами и сравнительно ограниченно — анде- 
зито-дацитами. В составе экструзий указываются андезито-да- 
циты, а субвулканических интрузий (Джунгусу) — гранодио
рит- и гранит-порфиры. В отношении генезиса вулканитов 
между исследователями нет единого мнения: по Е. К. Станке
вичу, это — лавы с вулканическим стеклом, в липарито-дацитах 
игнимбритоподобные с перлитовой отдельностью; Ю. П. Масу- 
ренков и Е. Е. Милановский предполагают в липаритах игним
бриты или туфолавы.

Вулканиты обнаруживают калиево-натриевый характер ще
лочности и принадлежат к серии пород, промежуточной между 
известково-щелочными типами Мон-Пеле и Йеллоустонского 
парка.

Во временном формационном ряду плиоценовый комплекс 
дацит-липаритовой формации сменяется плейстоцен-голоцено- 
вым комплексом андезитовой формации. Дацито-липариты 
Верхнечегемского района накладываются на древний (N2) эро
зионный сильно расчлененный рельеф и образуют вулкано-тек
тоническую депрессию.

Липаритовая формация

Липаритовая формация, или формация щелочно-полево- 
шпатовых липаритов (табл. 1), выделена из состава липарито
вой формации в ее прежнем собирательном значении [233, 276, 
583]. Она принадлежит к классу однородных или слабо диффе
ренцированных формаций, в которой вулканогенные породы 
поверхностных, жерловых и субвулканических фаций имеют 
близкий минералогический и химический состав. Наиболее рас
пространенными породами липаритовой формации являются 
игнимбриты и туфы липаритов, от ультракислых до дацито- 
липаритов, их фельзитовые разности, эксплозивные и экстру
зивные брекчии того же состава, субвулканические липариты, 
гранит-порфиры, кварцевые порфиры, гранофиры и граниты. 
По вещественному составу липаритовая формация соответст
вует калиево-натриевой и калиевой липаритовым формациям 
повышенной щелочности по классификации магматических 
формаций Н. Л. и Г. Л. Добрецовых [159]. Интрузивным анало
гом липаритовой формации является аляскитовая формация, 
часто находящаяся с ней в комагматической ассоциации.

Для характеристики липаритовой формации в качестве ти
пичных примеров использовались наиболее хорошо изученные 
комплексы: позднемеловые (сенон-датские) монастырский, ван- 
чинский, дзолинский, чхильский Восточно-Сихотэ-Алинского 
вулканогена, ранне-позднемеловые яурин-каменушинский и оло- 
нойский Малохинганской системы вулканических зон, поздне
каменноугольный— раннепермский архарлинский Джунгаро
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Балхашской складчатой системы, девонские карасайский, тал- 
дысуйский и семизбугинский вулкано-тектонических депрессий 
Северо-Тянь-Шаньско-Казахстанской складчатой области, 
позднепротерозойский — раннепалеозойский пайпудынский При
полярного Урала.

Липаритовая формация характеризуется стабильностью 
признаков независимо от возраста и положения в различных 
регионах. Проявление ее связано как с эпигеосинклинальным 
орогенным режимом развития байкальских, каледонских и гер- 
цинских складчатых областей, так и с эпикратонным герцин- 
ским и мезозойско-кайнозойским орогенезом.

В каледонских и герцинских складчатых областях липари
товая формация следует за андезитовой или дацит-липаритовой 
формациями. Время ее проявления характеризуется полной 
консолидацией складчатой области и интенсивным дроблением 
орогенных поднятий, развитием грабен-синклиналей и вулкано
тектонических структур в пределах вулканических впадин [131]. 
В некоторых случаях липаритовая формация находится в ассо
циации с предшествовавшей ей наземной базальтовой форма
цией. Сравнительно широкое проявление в одну стадию с липа
ритовой формацией базальтового вулканизма и пестрых по со
ставу комагматичных интрузий габбро-монцонит-сиенитового 
состава указывает на заключительную стадию развития гео- 
синклинально-складчатых систем с конечным (финальным) 
магматизмом, по Ю. А. Билибину [47] и Г. Штнлле [631]. Обра
зование липаритовой формации нередко уверенно можно связы
вать с процессами герцинской тектоно-магматической активиза
ции каледонских и байкальских структур (Северный Тянь-Шань, 
Восточный Саян).

Широкое распространение липаритовая формация имеет 
в мезозойских (тихоокеанских) геосинклинально-складчатых 
областях. Она присутствует в структурах разного типа. Это 
наложенные впадины в зонах сочленения геосинклиналей и вы
ступов складчатого основания или краевые части срединных 
массивов [72, 484, 522, 559]. Размещение липаритовой формации 
отчетливо контролируется тектонически ослабленными зонами. 
Большая протяженность долгоживущих глубинных разломов 
обусловливает линейно-поясовое распространение липаритовой 
формации. Для наложенного типа позднемезозойско-кайнозой- 
ских структур Восточно-Сихотэ-Алинского вулканогена харак
терны антидромная направленность вулканизма с вертикальным 
рядом формаций: липаритовая (КД-^дацит-липаритовая или 
андезит-дацит-липаритовая (Кг—₽ 1)->липарит-лейкобазальто- 
вая [₽3—N (?)], преобладание липаритовой формации над всеми 
последующими. В пределах вулканических поясов и отдельных 
вулкано-тектонических депрессий образования липаритовой 
формации контролируются разрывными нарушениями или 
кольцевыми вулкано-тектоническими структурами. Основными 
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структурными формами для вулканитов линаритовой фор
мации являются кальдеры проседания и кальдеры обру
шения, с которыми ассоциируют купола и вулканические 
горсты.

Строение кальдер проседания, кольцевых, кольцевых цент
ральнокупольных и других вулкано-тектонических структур, 
связанных с липаритовой формацией, детально изучено в хо
рошо обнаженных и достаточно глубоко вскрытых структурах 
Центрального Казахстана и Средней Азии [105, 605]. По данным 
указанных исследователей, это — компенсационные структуры 
диаметром 20—40 в кольцевых и 10—16 км в кольцевых цент
ральнокупольных и кальдерных депрессиях. Кольцевые струк
туры сложены породами субвулканических, экструзивных и по
верхностных эксплозивных фаций. Мощность покровов игнпм- 
бритов при подчиненном распространении лав зависит от 
степени удаленности от центра извержения и изменяется от пер
вых сотен метров на периферии до 2 км в центральных частях. 
Центральные части заняты выжатыми куполами, субвулкани
ческими или гипабиссальными интрузиями. По периферии вдоль 
систем синвулканическнх кольцевых, полукольцевых и радиаль
ных разломов среди покровных фаций размещаются дайки, це
почки субвулканических интрузий и купола.

В образовании формации преобладал ареальный тип извер
жения (табл. 11) из неодновременно возникавших и неравно
мерно расположенных вулканических аппаратов. Очевидно, они 
были связаны с неглубоким периферическим очагом, за счет 
которого и образовались обширные вулкано-тектонические де
прессии из слившихся кальдер, выполненные липаритовыми иг- 
нимбритами «полей больших объемов». Неотъемлемой чертой 
липаритовой формации является также многочисленность и мно
гообразие экструзий того же состава, представленных сериями 
даек и куполов, лакколитоподобными и кольцевыми масси
вами.

Широкое развитие приповерхностных субвулканических 
интрузивов и многочисленные факты непосредственного пере
хода их в поверхностные фации вулканитов липаритовой фор
мации приближают ее к категории интрузивно-вулканогенных 
формаций. В случае большей глубины эрозионного среза липа
ритовая формация иногда представлена преимущественно 
экструзивными, субвулканическими и гипабиссальными фациями 
при подчиненном значении игнимбритовых покровов. Так, на
пример, в полифациальном девонском талдысуйском комплексе 
Северного Тянь-Шаня более широко развиты субвулканнческие 
интрузии и экструзии, залегающие как в синхронных им покро
вах палеоигнимбритов, так и в породах каледонского основа
ния [106, 126, 129]. Форма субвулканических интрузий и экст
рузий весьма разнообразна и зависит от контролирующих их 
разрывных нарушений и поверхностей несогласия и отслоения
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11. Геологические особенности липаритовой формации на примере вулканических комплексов Дальнею Востока

Характерис
тика

Восточно-Сихотэ-Алинский 
вулканоген

Малохинганская вулканическая 
зона

Комплексы Ванчинский Монастырский Дзолинский Чхильский Хингано-оло- 
нойский

Яурин-камену- 
шинский

Площадь, км2 2000 7250 1500 800 2000 —
Мощность, км 0,85 2,5 0,7 0,55 1,2 —
Объем, км3 1700 18 125 1050 440 — —
Тип изверже

ния
Ареальный Цент|>альный Сочетание цент

рального и 
ареального

Центральный

Тип и размеры 
вулкано- 
структур

о

Поля «игним- 
бритов боль
ших объе
мов», каль
деры просе
дания и об
рушения, ку
польные тела

Поля «нгнимбрп- 
тов больших 
объемов» (вул
канические де
прессии 10—20 X 
ХЗО—40 км), 
очаговые каль
деры проседания 
(0 20—40 км), 
вулканокуполь
ные структуры 
(0~25 км), 
вулканические 
горсты (0 10— 
20 км)

Кальдеры про
седания 
(0~2О км), 
вулканоку
польные 
структуры 
(0 2—20 км)

Кальдеры про
седания 
(0 25— 
40 км), вул
канические 
грабены, вул
канические 
горсты

Линейно-гнез
довая группа 
пол и генных 
вулканов

Многожерловые 
стратовулканы 
и вулканические 
поля (30— 
240 км2), экст
рузивные купола 
(4—8 км2), ли
нейные экстру
зии



во вмещающих толщах. Это грубо согласные дайки и дайкооб- 
разные тела, неправильные, нередко ветвящиеся тела в круто
падающих зонах разломов, иногда переходящие близ поверх
ности в лакколитоподобные согласные залежи, лакколиты, 
штоки, некки, купола, серии крутопадающих и протяженных 
даек.

Состав вулканитов липаритовой формации довольно выдер
жан и однороден во всех фациях с незначительными вариа
циями от дацито-липаритов и липаритов до ультракислых ли
паритов. В покровных фациях отмечаются явное преобладание 
пирокластолитов над эффузивами и широкое развитие среди 
них игнимбритов (60—70% от общей мощности вулканитов 
всей формации). Многообразие фаций игнимбритового вулка
низма отображено на представленных разрезах липаритовой 
формации Восточно-Сихотэ-Алинского вулканогена и Малохин- 
ганской вулканической зоны (рис. 16).

Исследование мономинеральных фракций из наиболее изу
ченных вулканитов липаритовой формации Восточно-Сихотэ- 
Алинского вулканогена и Малого Хингана выявили специфиче
ские особенности структуры и минералогического состава по
род. Они заключаются в высокой кристаллокластичности пород, 
т. е. содержание кристаллокластической фракции в преобла
дающих типах вулканитов — в игнимбритах, как правило, пре
вышает 20% (в среднем 30—40%). Это сказывается и в обра
зовании полифировых структур лав. Среди структур основной 
массы поверхностных фаций вулканитов преобладают микро- 
фельзитовые, микропойкилитовые и микрогранитовые. Типо
морфные минералы (порфирокласты) в меловых игнимбритах 
Восточно-Сихотэ-Алинского вулканогена представлены отчет
ливо неравновесной ассоциацией кварца, ультракалиевого са
нидина (ог77_эо), высокого альбита и олигоклаза промежуточ
ной упорядоченности, биотита средней железистости и малоти
танистого магнетита. Высокое содержание калия в ортоклазе 
характерно и для вулканитов липаритовой формации Малого 
Хингана. Здесь наиболее типичный парагенезис минералов сле
дующий: ог79—во» q, р1(аП1-з), bi (55% Fe). Обычно калиевый 
полевой шпат преобладает над плагиоклазом, в подчиненном 
количестве присутствуют анортоклазовые (апзаЬ49ОГ4з) разно
видности липаритов.

Из гистограмм распределения вулканитов липаритовой фор
мации наглядно видно преобладание в ней пород с содержа
нием 72—74% SiO2 (рис. 13). Более высокие содержания (74— 
76%), сопряженные с резкой калиевостью и низкой магнезиаль- 
ностью, характерны для вулканитов Малохинганской вулкани
ческой зоны. По химическому составу вулканиты липаритовой 
формации относятся к известково-щелочной серии пород, зани
мающей промежуточное положение между нормально извест
ково-щелочным типом Лассен-Пик и наиболее щелочным типом 
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из группы известково-щелочных вулканитов—ассоциацией по
род Йеллоустонского парка [71, 72, 128].

На диаграмме рис. 18 ореолы фигуративных точек пород 
попадают в поле щелочно-полевошпатовых риолитов и частично 
захватывают поле известково-щелочных риолитов. По соотно
шению SiC>2 и суммы щелочей большая часть пород формации 
отвечает риолитам и липаритам, по Р. Дэли, отличаясь не
сколько большей щелочностью и более кислым составом поле
вого шпата. По отношению K2O/(Na2O + 0,7K2O) вулканиты 
этой формации соответствуют калиевым и калиево-натриевым 
типам липаритов (рнс. 17).

При анализе среднего состава вулканогенных комплексов 
липаритовой формации Дальнего Востока, Средней Азии, Цент
рального Казахстана (табл. 12) для большинства из них выяв
ляется ультракислый состав (SiO2>73%), повышенное содер
жание щелочей (Ыа2О + КгО=7-^8%) и заметное преобладание 
калия над натрием, несколько повышенная железистость и ма
лая известковистость (СаО^ 1,5%). Общей особенностью яв
ляется повышенная глиноземистость вулканитов описываемой 
формации.

Физико-химические условия генерации расплавов липарито
вой формации могут быть в какой-то мере восстановлены при 
анализе среднего нормативного состава пород в хорошо изучен
ной системе ab—or—q—Н2О [652]. Большинство фигуративных 
точек пород липаритовой формации локализовано в поле трой
ного минимума и несколько смещено в сторону поля кристалли
зации щелочного полевого шпата, что соответствует последова
тельному обогащению расплава калием. Остальная часть 
расположена вблизи минимума на котектических линиях кремне
зем— полевой шпат либо в поле первичной кристаллизации 
кремнезема. Такое смещение при эвтектическом составе может 
объясняться смещением котектических линий и расширением 
полей кристаллизации полевого шпата в природной системе 
в связи с повышенным потенциалом щелочей, особенно калия 
[262].

Для расплавов липаритовой формации нами принята мо
дель однополевошпатовой кристаллизации Таттла и Боуэна, ко
торая основана на неравновесной ассоциации санидина и оли
гоклаза. По всей вероятности, в этих расплавах имели место 
две стадии кристаллизации полевых шпатов, разорванные во 
времени. Постоянство состава плагиоклаза и небольшие вариа
ции содержания анортитового компонента в них (ап^-гв) сви
детельствуют о коротком периоде его кристаллизации. Образо
вание расплавов липаритовой формации происходило в почти 
«сухих» условиях при температуре выше 715°С (температура 
вершины кривой сольвуса при давлении 500 кгс/см2).

Устойчивость альбитового пертита в изученных вулканитах, 
согласующаяся с быстрым охлаждением расплава и малым
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12. Средний химический состав пород 
липаритовой формации, вес.%

Окислы
1 2 3 4 5 6

X а X а X а X а X X а

SiO2 72.79 2,93 73,80 2,45 70,84 4,03 71.16 2,78 72.83 73,87 3,29
Т1О2 0,26 0,23 0,18 0,10 0,38 0,27 0.35 0,13 0.25 0,22 0.22
А12О3 13,64 1,33 12,74 1,67 14,20 1,28 14.31 1.11 13,60 12,67 1,23
Fe2O3 1,52 0,98 1.65 1,14 1,43 0,58 1,35 0,82 1,50 1.01 0.95
FeO 1,58 0,92 1,79 1,00 1,98 0,99 0,97 0,76 1.56 1.79 1.98
MnO 0,05 0,04 0.09 0,14 0,07 0,04 0,06 0,02 0,05 0,05 0.07
MgO 0,53 0,37 0.49 0,61 0,71 0,54 0,65 0,37 0.53 0,25 0.40
CaO 1,18 0,83 1,08 0,79 1.47 1,06 1,31 0,85 1.20 0,72 0.68
Na2O3 3,21 0,63 3,03 0,68 3,38 0,52 3.11 0,90 3,21 2,98 0.68
К2О 4,02 0,77 4,16 1,01 4.09 0.73 5,19 1,31 4.06 4.69 0,79

Коли
чество 

анализов 64L 15 2!9 1 1 119 8;3

Восточно-Сихотэ-Алинский вулканоген. Ком
плексы: 1 — монастырский, 2 — ванчинскнй, 
3 — дзолинский, 4 — чхильский: 5 — средний 
состав формации. Малохинганская вулка
ническая зона. Комплексы: 6 — яурнн-ка- 
менушпнский, 7 — олонойский. Централь
ный Казахстан, Токрауская зона. Комплек

Окислы
7 8 9 10 11

X a X a X a X a X a

SiO2 73.61 2,75 72,49 2,75 73,82 3,40 72.46 3,56 72,65 4,42
Т1О2 0,28 0,29 0,20 0,13 0,20 0,11 0,20 0.09 0,27 0,17
А12О3 13,37 1,31 14,04 1,32 13,87 2,14 14,15 1.87 12.72 1,46
Fe2O3 1,30 0,77 1,35 0,54 1.41 0.90 1,65 0.88 l.ll 0,79
FeO 1,52 1,80 1,22 0.96 1.01 0,54 0,88 0.57 1,81 1,08
MnO 0,04 0,03 0.06 0,05 0,10 0,11 0,03 0,03 0,04 0,03
MgO 0,25 0,19 0,51 0,38 0,44 0,75 0,39 0.33 0.53 0,47
CaO 0,51 0,46 0,89 0,52 1,08 1,49 1,20 0,88 1.41 1,19
Na2O 2,92 1,18 3,92 1,03 3.76 0,73 3,54 0,96 2,93 0,86
K2O 4,83 1,08 4,52 1,22 4.20 0,76 4,23 0,89 4,47 1,08

Количество 
анализов 341 3f 1 4 414 c16

сы: 8 — архарлннский, поверхностные фа
ции, 9 — то же, субвулканические фации. 
Южный Казахстан, Чу-Илийские горы: 
10 —карасайский комплекс. Северный Тянь- 
Шань, Киргизская зона: 11—талдысуйский 
комплекс.
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количеством водного пара в нем, позволяет считать темпера
туру окончания главной кристаллизации равной 900°С. Геохи
мическая специализация вулканических пород липаритовой 
формации сказывается в повышенном по сравнению с мировым 
кларком содержании олова, свинца, цинка, иногда молибдена, 
вольфрама, меди, золота, серебра, фтора. Для изученных вул
канитов липаритовой формации Восточно-Сихотэ-Алинского 
вулканогена установлена аномальная обогащенность фема- 
фильными элементами (Sc, Сг, Ni, Си). Характерными процес
сами постмагматического изменения пород липаритовой форма
ции являются березитизация, серицитизация, окварцевание 
(вторичные кварциты с высокоглиноземистым сырьем — место
рождение Семиз-Бугу).

Известные оловорудные месторождения (Кнсинское, Заявоч
ное и др.), связанные с липаритовой формацией (монастырский 
комплекс Восточно-Сихотэ-Алинского вулканогена), имеют не
большие масштабы и представлены зонами прожилково-вкрап- 
ленной минерализации и олово-свинцово-цинковыми жилами 
в апикальных частях липаритовых экструзий. Малохинганская 
вулканическая зона является наиболее продуктивной на олово. 
Здесь известны такие месторождения олова, как Хинганское, 
Березовское, Карадубское, Олонойское, Джаландинское и мно
гочисленные рудопроявления сульфидно-касситеритовой и пере
ходной формаций [220, 221]. Подавляющая часть их размещена 
в пределах Хинганской зоны разломов и локализована среди 
субаэральных вулканитов липаритовой формации. Рудные тела 
приурочены к апикальным частям интрузивных тел обманий- 
ского типа либо к кровле эффузивных пород. В пределах Каме- 
нушинского и Сагды-Бирского вулканогенных полей кроме 
месторождений олова известны небольшие рудопроявления 
свинца и цинка, представленные зонами брекчирования и гид
ротермально измененных пород меловых эффузивов линарито
вого состава либо локализующиеся вдоль контактов последних 
с более древними образованиями.

Трахилипаритовая формация

Формация представлена наземными вулканогенными комп
лексами, сложенными кислыми субщелочными вулканитами 
преимущественно с калиевым характером щелочности. Как са
мостоятельный тип трахилипаритовая формация была выделена 
на Карте магматических формаций СССР [233]. Ранее она рас
сматривалась Ю. А. Кузнецовым [276] в качестве разновидности 
липаритовой формации с уклоном в сторону обогащения ще
лочами, занимающей промежуточное положение между липа
ритовой и собственно щелочными формациями.

Различные сочетания и количественные соотношения кислых 
субщелочных вулканитов обусловливают разнообразие составов 
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вулканогенных комплексов, принадлежащих к трахилипарито- 
вой формации. Они представлены липарит-трахилипаритовыми, 
трахилипаритовыми, трахит-трахилипаритовыми комплексами 
широкого возрастного диапазона (среднепротерозойские акит- 
канская и подринская серии, девонский машанский, пермские 
кызылкиинский и кызылнуринский, позднемеловой уракский, 
позднемеловой — раннепалеогеновый тенфуровский, плиоцено
вый пятигорский и др.). В большинстве эти комплексы характе
ризуются однородностью или слабой дифференцированностью 
состава. Другие трахилипаритовые комплексы обладают боль
шим разнообразием состава, включая трахидациты и кварцевые 
латиты, трахиандезиты и трахибазальты (девонская моинтин- 
ская свита и др.), и образуют постепенные переходы к последо
вательно дифференцированным трахиандезит-трахилипарито- 
вым и контрастным трахилипарит-трахибазальтовым комп
лексам.

Трахилипаритовая формация распространена в пределах 
эпигеосинклинальных орогенных структур унаследованных 
и наложенных вулканических поясов и в локальных межгор
ных впадинах. В унаследованных вулканических поясах трахи
липаритовая формация обычно завершает гомодромный ряд 
наземных вулканогенных формаций, следуя за липаритовой 
формацией. В других случаях, чаще в наложенных вулкано
тектонических поясах или межгорных впадинах, особенно на 
жестких структурах срединных массивов или поднятых блоков 
фундамента (эпикратонные орогены), она замещает по лате- 
рали линаритовую или дацит-липаритовую формацию, причем 
обычно предшествующие или последующие вулканогенные фор
мации также обладают повышенной щелочностью (трахианде- 
зитовая, трахибазальтовая).

В пределах вулканических поясов вулканиты трахилипари- 
товой формации приурочены к крупным кольцевым вулкано
тектоническим структурам, слагая их полностью или образуя 
в них внутренние кальдеры и интрузивнокупольные структуры. 
Ими выполняются также приразломные вулканограбены. Они 
образованы при трещинном или центральном типе извержения 
экструзивно-эксплозивного характера, причем широкое разви
тие имеют пирокластолиты, породы жерловой и субвулканиче
ской фаций. По сравнению с другими наземными кислыми вул
каногенными формациями салического семейства трахилипари
товая формация обычно занимает меньшие площади 
и характеризуется переменными, чаще небольшими, объемами 
изверженного материала.

В составе трахилипаритовой формации участвуют игннм- 
бриты, игниспумиты, туфы, реже лавы и лавобрекчии, экстру
зивные брекчии трахилипаритов и липаритов, базокварцевых 
трахлипаритов и липаритов (фельзитов), трахидацитов, квар
цевых трахитов и ортофиров в поверхностных и экструзивных 
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фациях. Широкое развитие в субвулканической фации в виде 
штоков, лакколитов, куполов и даек имеют интрузивные ана
логи указанных пород, гранит- и граносиенит-порфиры, квар
цевые сиенит-порфиры.

Игнимбриты трахилипаритовой формации нередко характе
ризуются небольшим содержанием кристаллокластической 
фракции (тенфуровский комплекс не более 25%), что отличает 
их от игнимбритов дацит-липаритовой формации того же ре
гиона. Состав порфирокластов игнимбритов кызылнуринского 
липарит-трахилипаритового комплекса, по В. А. Арапову [13], 
следующий, %: кварц 10—20, калиевый полевой шпат 8—20, 
альбит и олигоклаз 2—7, биотит и роговая обманка до 2, основ
ная масса 47—68; в базокварцевых игнимбритах — до 80%. 
Средний состав пород различных комплексов трахилипаритовой 
формации характеризуется стабильной кислотностью (69—70% 
SiO2) при сумме щелочей более 8%, преобладании КгО над 
Na2O и содержании СаО<1,5% (табл. 13), что близко подхо
дит к определению трахилипаритовой формации в классифика
ции Н. Л. и Г. Л. Добрецовых [159].

13. Средний химический состав пород трахилипаритовой 
формации, вес.%

Окислы
1 2 3 4 5

X X a X X a X

SiO2 69.79 70.53 3.59 71,88 74.16 1.47 75.69
Т1О2 0.41 0.25 0.13 0.41 0.20 0,09 0,24
А12О3 14,71 13.75 1.19 13,53 13.05 0.79 11.28
Fe2O3 1,93 1.65 1.48 2.53 1.49 0.60 1.38
FeO 3,00 1,44 0.86 1,87 1.21 0,40 2.26
MnO 0.04 0.08 0.11 0,11 0.06 0.02 —
MgO 0.52 0,50 0.33 0.38 0,32 0,17 0,30
CaO 1.21 1,19 0.86 0.36 0,57 0.35 0,77
Na2O 3.35 2.94 1,26 3.81 3.04 0.60 4.40
K2O 4.76 5,89 1.74 4.74 4.65 0.39 3.60

Количество 
анализов 6 4■7 8 1 8 8

I —трахилипарит акитканской серии (PR;); ский липарит-трахилипарнтовый (Р). 4 — 
комплексы: 2 — кызылнуринский липарит- тенфуровский трахнлипаритовый (Кг—₽i). 
трахнлипаритовый (Р). 3 - кызылкиин- 5-машанский трахнлипаритовый (D2).

Участие различных пород в трахилипаритовой формации ил
люстрируется гистограммой распределения по SiO2 (рис. 13): 
более 20%—трахилипариты (70—72% SiO2), около 20% — 
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липариты повышенной щелочности (74—76% SiO2). На диаг
рамме рис. 18 породы трахилипаритовой формации занимают 
поле щелочнополевошпатовых и отчасти поле известково-ще
лочных липаритов. Подобное положение пород трахилипарито
вой формации на диаграммах, по-видимому, объясняется тем, 
что большинство химических анализов пород, использованных 
для петрохимической характеристики формации, принадлежит 
липарит-трахилипаритовым комплексам. Породы различной 
кислотности и щелочности распределяются в липарит-трахили- 
парптовых и трахилипаритовых комплексах неодинаково. Так, 
например, в пермском кызылнуринском комплексе Среднего 
Тянь-Шаня более ранние продукты вулканизма представлены 
породами линаритового, а более поздние — трахилипаритового 
состава [131]. Для химизма пород среднепротерозойской акит- 
канской серии Северо-Западного Прибайкальского вулканиче
ского пояса, наоборот, отмечается [103] возрастание кислотности 
вверх по разрезу.

Калиевый характер большинства вулканитов трахилипари
товой формации отчетливо вырисовывается на диаграмме 
рис. 17 и по расположению нормативных составов пород в тре
угольнике ab—or—q. Как исключение отмечается повышенная 
натриевая щелочность пород трахилипаритовой формации (де
вонский машанский комплекс Чингиз-Тарбагатайской складча
той системы) (табл. 13).

Геохимическая специализация пород липарит-трахилипарп- 
товых комплексов близка к таковой липаритовой формации, 
причем их состав характеризуется повышенным содержанием 
олова, свинца, цинка, фосфора. Собственно трахилипаритовые 
комплексы с последующими за ними интрузиями граносиенит- 
кварц-сиенитового состава иногда сопровождаются проявле
ниями редкометальной минерализации.

Мигматит-плагиогранитовая 
и мигматит-гранитовая формации *

* Специфика состава и строения формационных видов обусловила иной 
план изложения материала. Взгляды авторов, касающиеся некоторых вопро
сов состава, строения и возраста комплексов, не являются общепризнанными.

Отличительными структурными признаками мигматитовых 
гранитоидных формаций являются типично мигматитовый 
характер (от микро- до макромасштаба) размещения тел грани
тоидных пород среди сложно дислоцированных и высокомета- 
морфизованпых про-, прото- и собственно геосинклинальных об
разований, а также закономерная смена по латерали и верти
кали одних петрографических типов пород другими.

Сравнительный комплексный анализ конкретных разновоз
растных гранитоидных мигматитовых формаций разных райо
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нов Советского Союза показал, что в общем случае разли
чаются два формационных вида: мигматит-плагиогранитовый 
и мигматит-гранитовый *.  В первом случае среди составляющих 
формацию петрографических разновидностей главную роль иг
рают плагиограниты, гранодиориты и кварцевые диориты при 
подчиненной роли нормальных гранитов, во втором — нормаль
ные или субщелочные граниты при подчиненной роли плагио- 
гранитов, гранодиоритов, кварцевых диоритов и кварцевых мон
цонитов. В целом структурной особенностью мигматит-плагио- 
гранитовой формации является закономерная смена во времени 
и пространстве плагиогранитов (гранодиоритов) гранитами **.  
Для мигматит-гранитовой формации последовательность чере
дования во времени и пространстве петрографических разновид
ностей обратная: граниты сменяются плагиогранитами (грано
диоритами). Различны и типы метасоматических процессов, 
сопровождающих и завершающих становление этих формаций. 
В пространственной и генетической связи с грапитоидамн миг- 
матит-плагиогранитовой формации преимущественно проявлены 
продукты высоко-среднетемпературного кислотного выщелачи
вания типа алюмокремпистых метасоматитов (существенно 
кварцевых метасоматических пород с силлиманитом, кианитом, 
кордиеритом, андалузитом и с небольшим количеством полевых 
шпатов), а с гранитоидами мигматит-гранитовой формации свя
заны образования Mg—Fe—Са и (или) Si—К—Na-метасома- 
тизма (кварц-полевошпатовые метасоматиты, слюдиты, метасо
матические амфиболиты).

* Близкая точка зрения отражена также в классификации гранитоид
ных формаций раннего докембрия, разработанной авторами Карты магматиче
ских формаций [233] и коллективом сотрудников Института геологии и гео
хронологии докембрия [475].

** Имеется в виду смена пород в пределах мигматит-плутоиов от центра 
к периферии.

**♦ По Б. Я. Хоревой [593].

В зависимости от состава субстрата, за счет которого обра
зуются ультраметаморфогенные гранитоиды, различаются 
первичные и регенерированные комплексы гранитоидных мигма
титовых формаций. Комплексы первично-гранитоидной мигма
титовой (плагиогранитовой или гранитовой) формации представ
ляют собой ассоциации генетически родственных (метаморфо- 
генных, ультраметаморфогенных) автохтонных или паравто- 
хтонных мигматитовых гранитоидных пород, образованных за 
счет минерального вещества осадочно-вулканогенных пород 
в ходе их прогрессивного монофациального или полифациаль- 
ного *** метаморфизма в условиях эпидот-амфиболитовой, амфи
болитовой, реже гранулитовой ступеней и характеризующихся 
равновесными минеральными парагенезисами, нзофациальными 
с парагенезисами вмещающих супракрустальных пород. Станов
ление этих комплексов имело место в сининверсиопный этап 
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развития про-, прото- и собственно геосинклинальных складча
тых областей в ходе развития процессов ультраметаморфизма 
погружения или воздымаиия.

Комплексы регенерированной гранитоидной мигматитовой 
(плагиогранитовой или гранитовой) формации представляют 
собой ассоциации генетически родственных (ультраметаморфо- 
гепных) автохтонных или паравтохтонных мигматитовых гра
нитоидных пород, образованных в результате структурно-ве
щественного преобразования (частичного или полного) грани- 
тоидов первичных мигматитовых и ортомагматических 
формаций в условиях амфиболитовой, эпидот-амфиболитовой 
и зеленосланцевой ступеней и характеризующихся неравно
весными минеральными парагенезисами, как правило, неизофа- 
циальными с парагенезисами вмещающих пород. Становление 
комплексов регенерированных формаций имело место в ходе 
развития процессов повторного ультраметаморфизма, регрес
сивного регионального и приразломного метаморфизма и регио
нального метасоматизма. Регенерированные формации особенно 
характерны для реоморфизованных комплексов складчатого ос
нования протогеосинклинально- и собственно геосинклинально- 
складчатых систем, протоплатформ, зон глубинных разломов.

Состав темноцветной части гранитоидов мигматитовых фор
маций варьирует в зависимости от состава исходных перераба
тываемых пород и от кислотно-основных свойств гфанитизи- 
рующих растворов (для палингенно-метасоматических, метасо
матических, интрузивно-анатектических и реоморфических 
типов).

Поскольку мигматитовые гранитоиды пространственно и ге
нетически (или парагенетически) тесно связаны с метаморфи
ческими комплексами, следует различать формации областей 
монофациального и полифациального метаморфизма. Грани- 
тоидные мигматитовые формации, находящиеся в генетической 
и пространственной связи с монофациальными метаморфиче
скими комплексами, характерны преимущественно для наибо
лее раннего, архейского, этапа развития земной коры и струк
турно тяготеют к протогеосинклинально-складчатым областям 
и протоплатформам, в меньшей мере к протогеосинклинально- 
складчатым областям внутриконтинентального и окраинного 
типа * (Алданский и Балтийский щиты, Украинский и Анабар
ский кристаллические массивы, Ангаро-Канский выступ, Охот
ский массив). Особенно показательны в этом отношении эндер- 
биты, представленные в пределах всех известных в СССР и за 
рубежом раннеархейских протогеосинклиналыю-складчатых 
областей.

По Ф. П. Митрофанову и др. [475].

Подавляющее большинство названных геоструктур и раз
мещенных в их пределах мигматитовых гранитоидов сфор
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мировалось в архее. В раннем протерозое, а в ряде случаев 
и в более поздние эпохи (в фанерозое) они претерпели значи
тельные структурно-вещественные преобразования, как правило, 
также регионально-площадного характера, что привело к сов
мещению в пространстве гранитоидных мигматитовых форма
ций, принадлежащих различным видам. Преимущественно раз
виты регенерированные мигматит-гранитовые формации, полно 
проявленные даже в пределах гранулитовых комплексов, типо
морфным для которых является мигматит-плагиогранитовый 
формационный вид.

Гранитоидные мигматитовые формации, связанные с поли- 
фациальными метаморфическими комплексами, имеют более 
локальное распространение по сравнению с формациями первой 
группы. Они типичны для протогеосинклинально-складчатых 
областей среднего и позднего докембрия, преимущественно окра
инного типа (Таймыр, Енисейский кряж, Байкальская горная 
область), и для геосинклинально-складчатых областей фанеро- 
зоя (Средняя Азия, Урал, Камчатка и др.). В пределах Бал
тийского щита и Украинского кристаллического массива поли- 
фациальные метаморфические комплексы и тесно связанные 
с ними комплексы гранитоидных мигматитовых формаций уста
новлены во внутрикоптинентальных протогеосинклинально- 
складчатых областях (карелиды, саксаганиды). Гранитоиды 
этих мигматитовых формаций образуются как за счет вулкано- 
генно-осадочных пород геосинклинально-складчатых комплек
сов (первичная гранитоидная мигматитовая формация), так 
и за счет пород складчатого основания (регенерированная гра
нитоидная мигматитовая формация). Отличительными чертами 
гранитоидных мигматитовых формаций рассматриваемой под
группы является локально-площадной характер их развития, 
центральное положение в структуре метаморфической зональ
ности, преобладание мигматит-гранитов над мигматит-плагиогра- 
нитами и незначительный их объем по сравнению с объемом 
вмещающих метаморфических зональных комплексов.

Общими чертами мигматитовых гранитоидов обоих форма
ционных видов являются их полигенетичность, образование 
в эпоху проявления интенсивных складчатых деформаций (со- 
складчатые, реже позднескладчатые геоструктуриые обста
новки), большая глубина становления (ката- и мезозона), ши
рокое проявление высокотемпературных процессов метамор
физма прогрессивного и регрессивного типа и регионального 
метасоматизма (преимущественно базифнкационного петрохими
ческого профиля), купольная форма тел автохтонного или 
паравтохтонного залегания, большое разнообразие петрографи
ческих разновидностей пород.

Среди рассматриваемых формационных видов можно выде
лить следующие разновидности, отличающиеся спецификой со
става и условиями становления.
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1. В пространственной и генетической (или парагенетической) связи с мо- 
нофацпальпыми метаморфическими комплексами развиты:

1) первичная архейская мигматит-плагиогранитовая (эндсрбитовая) раз
новидность формации, представляющая собой ассоциацию петрогенетически 
родственных (метаморфогенных, палингенно-анатектических и палингенно-ме- 
тасоматических) автохтонных ультраабиссальных и абиссальных гранитоидных 
мигматитовых пород, образовавшихся за счет вулканогенно-осадочных пород 
в условиях гранулитовой ступени регионального метаморфизма (рл  = 6000-ь 
4-11000, рн20 = 15004-2500 кгс/см2, Г=8004-1000°С) в предраннеинверсион- 
ную стадию развития складчатых областей. В составе комплексов формации 
преобладают плагиограниты (эндербиты), гранодиориты и кварцевые диориты 
с типоморфным минеральным парагенезисом Кв4-Пл28-4о+Гип±(Пи, Ро, Би, 
Кпш, Гр, Корд). В периферических частях мигматит-плутонов развиты чарно- 
китовые граниты, имеющие подчиненное значение. Металлогеническую специа
лизацию определяют генетически связанные с эндербитами магнезиально-же
лезистые метасоматиты, несущие титаномагнетитовое оруденение (391.

*

* Рл—литостатическое давление, рнго — парциальное давление воды; 
Т — температура; Кв — кварц, Кпш — калиевый полевой шпат, Пл2в-4о — пла
гиоклаз и его состав, Гип — гиперстен, Пи—клинопироксен, Ро —роговая об
манка, Акт — актинолит, Би — биотит, Гр .— гранат, Корд — кордиерит, Му — 
мусковит, Эп — эпидот.

Примеры проявления: нимгерканский и гонамский комплексы чарнокитов 
(эндербитов) Алданского щита (AR), комплекс чарнокитовых гранитоидов 
Анабарского кристаллического массива (AR), богунаевский комплекс чарно
китовых гранитоидов Енисейского кряжа, гранулпт-чарнокитовый комплекс 
центральной части Кольского полуострова, чарнокитовые гранитоиды Украин
ского кристаллического массива;

2) первичная раннепротерозойская мигматит-плагиогранитовая разновид
ность формации, представляющая собой ассоциацию петрогенетически родст
венных (палингенно-метасоматических, метасоматических, интрузивно-анатекти
ческих) автохтонных, в меньшей мере паравтохтонных мезоабиссальных 
мигматитовых пород, среди которых преобладают плагиограниты и лейкограно- 
диориты с типоморфным минеральным парагенезисом Кв + Пл20_з5± (Кпш, Ро, 
Би, Гр, Корд). К периферии мигматит-плутонов плагиограниты и гранодио
риты сменяются гранитами известково-щелочного и субщелочного ряда. Об
разование комплексов формации происходило в условиях амфиболитовой и 
эпидот-амфиболитовой ступеней прогрессивного регионального метаморфизма 
полифациального типа (рл^5000, рто = 15004-2800 кгс/см2, Т^650°С) в ин
версионную стадию развития раинепротерозойских протогеосинклинально- 
складчатых областей.

Примеры проявления: гранитоиды плагиогранитной серии Юго-Западной 
Карелии (PRO, комплексы соскладчатых гранитоидов Украинского кристал
лического массива (PRi);

3) регенерированная архейская — раннепротерозойская мигматит-плагио
гранитовая разновидность формации, представляющая собой ассоциацию 
петрогенетически родственных (палингенно-метасоматических, интрузивно-ана
тектических) автохтонных и паравтохтонных мезоабиссальных мигматитовых 
пород плагиогранитового и гранодиоритового состава с типоморфным минераль
ным парагенезисом Кв-|-Пл|5-4о±(Кпш, Ро, Би, Му, Эп, Акт). По периферии 
мигматит-плутонов развиты альбит-олигоклазовые (ПЛ5-15) плагиограниты 
(плагиоаплиты) и (или) гельсинкиты. Образование комплексов формации 
происходило в пределах региональных зон и областей проявления ретроград
ного метаморфизма амфиболитовой и эпидот-амфиболитовой ступеней (р.ч = 
= 30004-7000, рн2О = 10004-2000 кгс/см2, Т = 5404-800°С) в результате струк
турно-вещественного преобразования (переплавления, реоморфизма, высоко
среднетемпературного кислотного выщелачивания) пород первичных мигма
титовых гранитоидных формаций. С гранитоидами формации генетически 
связаны мусковитоносные и керамические пегматиты.
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Примеры проявления: куандинский комплекс гнейсо-плагиограиитов за
падной части Алданского щита (PRi), саамский комплекс олигоклазовых гра
нитов Балтийского щита (AR) и др.;

4) регенерированная архейская мигматит-гранитовая разновидность фор
мации, представляющая собой ассоциацию пстрогенетически родственных (па- 
лингенно-метасоматических, метасоматических, интрузивно-анатектических) 
автохтонных и паравтохтонных абиссальных мигматитовых гранитоидов, 
образовавшихся в пределах областей проявления ретроградного метамор
физма моиофациального типа амфиболитовой ступени (рл = 5000-^8000, 
Рнго =5004-2500 кгс/см2, Т=6404-900°С) в результате структурно-веществен
ного преобразования (высокотемпературного магматического, палцнгенно-ме- 
тасоматического и метасоматического замещения) гранитоидов первичных миг
матитовых формаций. Комплексы формации представлены нормальными, субще
лочными гранитами, граносиепитами, кварцевыми монцонитами с типоморф
ным парагенезисом Кв+Кпш-ЬПл15-з5±(Пи, Ро, Би, Гр, Корд). К периферии 
мигматит-плутонов эта ассоциация пород сменяется плагногранитами и гра
нодиоритами. Металлогеническую специализацию определяет комплекс ге
нетически связанных с гранитоидами магнезиально-железисто-кальциевых ме- 
тасоматитов с магнетитовым оруденением.

Примеры проявления: тимптоно-алданский комплекс гнейсо-гранитов Ал
данского щита (AR), комплекс гнейсо-гранитов Анабарского кристаллического 
массива (AR), комплекс порфиробластических гранитов в свитах Кейв и Во
ронья — Поросозеро Кольского полуострова (AR).

II. В пространственной и генетической (или парагенетической) связи 
с полифациальными метаморфическими комплексами развиты:

1) первичная протерозойская мигматит-гранитовая разновидность форма
ции, представляющая собой ассоциацию петрогенетически родственных (ме- 
таморфогенных, палингенно-метасоматических, метасоматических, интрузивно
анатектических) автохтонных и паравтохтонных мезоабнссальных мигматитовых 
пород, среди которых преобладают граниты нормального ряда с типоморфным 
минеральным парагенезисом Кв + Кпш + Пл|о-зо± (Би, Му, Эп, Гр, Акт). К пе
риферии мигматит-плутонов граниты сменяются плагногранитами и лейкогра- 
нодиоритами. Становление комплексов этой формации происходило в пределах 
зон и областей проявления прогрессивного регионального метаморфизма по- 
лифациального типа на уровне амфиболитовой и эпидот-амфиболнтовой (рл = 
= 40004-9000, рн20 = 5004-2500 кгс/см2, Т=5404-800°С) ступеней в инверси
онную стадию развития протерозойских протогеосипклипально-складчатых об
ластей. Металлогеническую специализацию формации определяет комплекс 
генетически связанных с гранитоидами магнезиально-железисто-кальциевых 
метасоматитов с золото-сульфидиой минерализацией.

Примеры проявления: тейский комплекс гранитоидов Енисейского кряжа 
(PR2-3), мигматитовые гранитоиды гнейсовой серии Таймыра (PRi), яврский 
и пороярвинский комплексы Кольского полуострова (PRi);

2) первичная фанерозойская мигматит-гранитовая разновидность форма
ции, являющаяся ассоциацией петрогенетически родственных (метаморфоген- 
ных, анатектических, метасоматических и интрузивно-анатектических) автохтон
ных, реже паравтохтонных мезоабнссальных гранитоидных мигматитовых 
пород, среди которых преобладают граниты нормального ряда с тппоморф- 
ным минеральным парагенезисом Кв4-Кпш4-ПЛ|8-з5±(Би, Гр, Корд. Му). 
К периферии мигматит-плутонов граниты сменяются плагногранитами, лейко- 
гранодиоритами и кварцевыми диоритами. Становление комплексов происходило 
в зонах и областях проявления прогрессивного регионального метаморфизма 
полифациального типа на уровне амфиболитовой (рл =40004-8000, рпго = 
= 5004-5000 кгс/см2, Т=6204-750°С) ступени в инверсионную стадию разви
тия фанерозойских геосинклинально-складчатых областей. Геохимическую спе
циализацию определяют повышенные по сравнению с кларковыми содержания 
(при нарушенных геохимических связях) таких элементов, как олово, свинец. 
Кроме того, породы формации характеризуются высоким содержанием лету
чих компонентов — фосфора (до 1 — 1,2 вес.%), фтора (0,8—1,0 вес.%), 
а также бора, который концентрируется в турмалине (до 5 об.%).
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14. Средний химический состав пород мигматит-гранитовой формации, вес.%

й
Окислы

1 2 3 4 5 6

X а X а X в X <3 X <3 X а

SiO2 71,21 3.41 70.97 3,81 68,54 4,60 69,65 3.51 69.00 5,14 71,35 6,10

TiO2 0,33 0.27 0,31 0,25 0,60 0,36 0,62 0,22 0.38 0,045 0,29 0,01

А12О3 14,54 1.61 14,05 1,58 14,50 1,85 13,96 1,27 14.73 0,75 15,06 0.92

Fe2O3 0.96 0,66 1,40 1,02 1,65 0,78 1,21 1,06 0,45 0,14 0,42 0,14

FeO 2,36 1.43 1,68 1.11 2,91 1,44 4,07 1,39 0.59 1,33 1,77 0,62

MnO 0,06 0,09 0,04 0.03 0,06 0,05 0,07 0,04 0.26 0,07 0,03 0.03

MgO 0,61 0,39 0,96 0.50 1,00 0.48 2,22 0.84 1.23 0,86 0,74 0,62

CaO 1.47 0.80 2,29 1,31 2,68 1,09 1,76 0.64 1,78 0,88 1,48 0,91

Na2O 3,08 0,79 3,36 0,93 3.53 0,59 1,90 0,54 3,05 0,32 2,47 0,31

K2O 4,08 1.24 4.16 1.55 4,00 1,19 3.71 1,19 4.17 0.81 5,43 0,54

Количество
анализов 64 31 21

•
18 35 26

1 — тейский комплекс Енисейского кряжа (граниты, граносиениты); 3 — архейский па (граниты, гранод.нориты); 5 — карате-
(PRo_,) (гранодиориты. граниты); 2 — комплекс Анабарского кристаллического гинский метаморфический пояс граниты.
тимптоно-алланский комплекс (AR>) Алдан- массива (граниты. гранодиориты); 4 — ар- гранодиориты); 6 — уфалейский комплекс
ского щита (Алдано-Тимптонский блок) хейскияt комплекс Ангаро-Канского высту- (PZ|) Урала (граниты).



15. Средний химический состав пород мигматит-плагиогранитовой формации, вес.%

Окислы
1 2 3 4 5 6

X X а X X а X а X а

SiO2 56,38 69,41 3,62 60,22 70.31 1,87 69,66 3,51 71,96 2,09

TiO2 0,87 0,44 0,21 1,21 0,41 0,10 0,34 0,29 0,24 0,16

А12О3 16,26 14,91 1,40- 15,56 13,67 0,85 15,29 1,22 14,11 0,83

Ре2О3 2,61 1.71 0,77 3,14 1,44 0,76 0,96 0,65 0,82 0,75

FeO 5,98 1,91 1,37 3,94 2,11 0,96 2,10 0,99 1,60 0,91

MnO 0,14 0.06 0,05 0.12 0.06 0,04 0,05 0,03 0,07 0,10

MgO 4,15 1,24 0,77 1,90 1.11 0,51 1,13 0,81 0,62 0,34

CaO 6,78 4,00 1,22 5,38 2.42 0,78 2,70 1,03 1,72 0,51

Na2O 4,16 4,20 0,82 3,90 3,70 0,58 4,07 0,69 3,58 0,56

K2O 1,37 1,44 0,65 3,43 4,12 0,93 2,65 0,92 4,67 0,47
to
w Количество

анализов 5 13 4 11 3() 15

1—4 — ннмгерк;анский комплеКС (AR) Ал- нодиориты, плагнсираниты (эндербнты); комплекс (PR,) западной части Алдан-
данского щита (Алдано-Тимптопский блок): 3 — монцониты, кварцевые монцониты; 4 — ского щита: 5 — плагиограниты, 6—гра-
1—диориты, кварцевые диориты; 2—гра- граниты, граносиениты; 5—6 — куандинский питы.



Примеры проявления: мигматит-граниты Каратегинского метаморфического 
пояса и туркестанского комплекса (PZ2) Южного Тянь-Шаня, мигматит-гра
ниты музкольского комплекса (MZ) на Памире, мигматит-граниты (частично) 
уфалейского, златоустовского, харбейского, восточноляпинского и мугоджар- 
ского гнейсово-мигматитовых комплексов (куполов) Урала (PZ[_2);

3) регенерированная протерозойская — фанерозойская мигматит-гранито
вая разновидность формации, являющаяся ассоциацией петрогенетически 
родственных (палингенно-метасоматических, метасоматических, интрузивно
анатектических и ннтрузпвио-реоморфических) автохтонных и паравтохтонных 
мезоабнссальных мигматитовых гранитоидов, образовавшихся в пределах зон 
смятия и областей проявления ретроградного метаморфизма полифациального 
типа на уровне амфиболитовой и эпидот-амфиболитовой ступеней (рл = 30004- 
4-7000, рпго = 3004-1500 кгс/см2, Т=450-е-800°С) в результате структурно-ве
щественного преобразования (палингенно-метасоматического, метасоматиче
ского, реоморфического) комплексов гранитоидов первичных мигматитовых 
формаций. Для формации характерны нормальные и субщелочные граниты 
с типоморфным минеральным парагенезисом Кв+Кпш+Пл5-15±(Би, Му, Эп). 
Образование этих пород происходило в позднеинверсионную стадию развития 
протерозойских протогеосинклииальпых и фанерозойских геосинклииальных 
складчатых областей.

Примеры проявления: гранитоиды гранитовой серии Юго-Западной Ка
релии (PRi); гранитоиды Гунт-Аличурского разлома на Памире (MZ); миг
матит-граниты Центральнокамчатского срединного массива (MZ); Пылгин- 
ский массив (PZ) и Прибрежно-Тайгоносский (MZ).

Химический состав гранитоидов некоторых охарактеризованных выше 
формаций приведен в табл. 14, 15.

Рассмотренные разновидности гранитоидных мигматитовых 
формаций закономерно сочетаются друг с другом во времени 
и пространстве в ходе направленной эволюции земной коры, 
образуя латеральные и вертикальные «формационно-генетиче
ские ряды и структурно-формационные ассоциации» [489]. Со
вмещение различных гранитоидных мигматитовых образований 
в пространстве способствовало существенному преобразованию 
минерального вещества супракрустальных комплексов, что 
нашло отражение и в структурно-вещественных характеристи
ках (в том числе и в металлогенической специализации) комп
лексов интрузивных гранитовых формаций (гранитовой, лейко
гранитовой, аляскитовой), сменивших во времени мигматитовые 
комплексы [39].

Гранитовая формация
Эта формация, объединяющая ассоциацию существенно 

гранитовых пород нормальной щелочности, выделялась ранее 
в составе формации гранитных батолитов Ю. А. Кузнецовым 
[276], а Ф. Тернером и Дж. Ферхугеном [543] —в виде гранит- 
гранодиоритовых глубинных ассоциаций. На Карте магматиче
ских формаций среди разновозрастных гранитоидных комплек
сов были выделены два типа формаций: наиболее распростра
ненная гранит-гранодиоритовая и менее распространенная — 
гранитовая [233].

Однако сходство геологических условий образования и осо
бенности внутреннего строения наряду с отсутствием количе
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ственных параметров в оценке преобладания той или другой 
петрографической группы пород (гранодиоритов), определяю
щей облик формации, не позволяет наметить границу между 
этими формационными видами. Анализ конкретных сининверси- 
онных гранитовых формаций (комплексов) территории СССР 
показывает, что на стадии замыкания и инверсии фанерозой- 
ских мпогеосииклинальных прогибов преобладали гранитовые, 
а не гранодиоритовые ассоциации пород*.

* Характеристика гранитового формационного вида основывается на ана
лизе большого числа опубликованных работ и широком использовании мате
риалов государственной геологической съемки масштаба 1 : 200 000.

Типичными представителями сининверсионной гранитовой 
формации разновозрастных складчатых областей являются сле
дующие комплексы:

1) в областях байкальской складчатости — татарско-аяхтин- 
ский, саянский и баргузинский;

2) в областях каледонской складчатости — зерендинский, 
улутауский, кииктасский, атасу-моинтинский, терскейский (кун- 
гейский), шапшальскнй, тигертышский, малханский и биробид
жанский;

3) в областях герцинской складчатости — граниты Главного 
хребта Большого Кавказа, кайрактинский, гиссарский, иуратин- 
скнй, кокшаальский, центральноджунгарский, калба-нарым- 
ский, кыринский (даурский), ундинский, шмаковский (гроде- 
ковский);

4) в областях мезозойской складчатости — хунгарийский и 
колымский;

5) в областях альпийской складчатости — ванч-язгулемский, 
памиро-шугнанский, башгумбезский, джизевско-хиджисский и 
аличурский.

Становление формации закономерно связано с развитием 
тектонических структур двух типов. С одной стороны, это мно- 
геосинклинальные прогибы, с другой — срединные массивы и 
выступы жесткого основания геосинклипальных областей. Ха
рактерной особенностью структурной позиции комплексов слу
жит вытянутость крупных гранитовых массивов, всегда совпа
дающая с общим простиранием вмещающих структур.

В пределах срединных массивов и жестких выступов про
явления формации контролируются глубинными разломами. 
Образования гранитовой формации являются всегда поздне
складчатыми, связанными с интенсивными восходящими движе
ниями. Ограниченные данные по глубинному строению ряда 
регионов показывают, что срединные массивы, вмещающие плу
тоны гранитовой формации, характеризуются увеличенными 
мощностями коры; в блоке Юго-Западного Памира —50—52. 
в Кокчетавском массиве — 51 км; мощность гранито-гнейсового 
слоя 16, гранулито-базитового и эклогитового — 35 км. Для 
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Центральнокавказского срединного массива мощность коры — 
55—60 км (гранито-гнейсового слоя — 30—36 км).

Вмещающими породами для массивов чаще всего служат 
различные метаморфические и кристаллические сланцы, гнейсы 
и мигматиты, представляющие собой обычно выступы основа
ния геосинклинальных зон или блоки срединных массивов. 
В пределах миогеосинклинальных прогибов вмещающими по
родами служат песчано-сланцевые и известняковые толщи. Если 
рассматривать гранитовую формацию в общем эволюционном 
ряду геологических формаций структурных зон миогеоспнкли- 
нального характера развития, то она образуется вслед за гео- 
синклинальными терригенно-обломочными и флишевыми (фли- 
шоидными) формациями. С другой стороны, ее верхним (воз
растным) ограничением служит эпоха накопления пестроцветных 
(морских) и красноцветных континентальных моласс. Проявле
ние гранитовой формации всегда предшествует наземному вул
канизму кислого—среднего состава и формациям гипабиссаль
ных лейкогранитов и аляскитовых гранитов.

Преобладающими породами в составе формации являются 
нормальные известково-щелочные граниты (до 2/3 и более 
объема) — биотитовые, двуслюдяные и биотит-роговообманко- 
вые, а также биотит-роговообманковые гранодиориты. В саян
ском комплексе отмечается незначительное развитие плагио- 
гранитов, в терскейском и кунгейском комплексах Северного 
Тянь-Шаня возрастает роль гранодиоритов. Резко подчиненное 
значение имеют диориты, кварцевые диориты, сиенито-диориты, 
диорито-сиениты, сиениты, граносиениты, являющиеся обычно 
породами эндоконтактовых зон массивов. В ряде комплексов 
в виде ксенолитов присутствуют породы габбрового и габбро- 
диоритового состава, которые большинство исследователей рас
сматривают как продукт глубинной гибридизации и контамина
ции расплава на более высоких уровнях земной коры. Следует 
также отметить частое присутствие аляскитовых гранитов, свя
занных постепенными переходами с биотитовыми гранитами.

Для массивов рассматриваемой формации чаще всего ха
рактерны мощные плито- или пластообразные межформацион
ные тела (Калба-Нарымский, Зерендинский, Сусамырский, 
Биробиджанский, Памиро-Шугнанский плутоны). Широко раз
виты крутопадающие, расширяющиеся книзу куполоподобные 
(Баргузинский, Терскейский, Гиссарский, Кайрактинский) плу
тоны, а также штокообразные тела (кокшаальский, центрально
джунгарский, колымский комплексы).

Для внутреннего строения массивов типична хорошо прояв
ленная зональность, которая характеризуется развитием по пе
риферии тел пород гранодиоритового, реже кварц-диоритового 
состава. Между породами центральных и периферических зон 
наблюдаются постепенные переходы. Для ряда региональных 
комплексов гранитовой формации устанавливается многофазный
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Рис. 19. Схема геологического строения массива Большой Анначаг (колымский 
комплекс) (по данным В. И. Малькова, 1967 г.).
/ —песчано галечные отложения (Q); 2 — 
дациты (Кз); 3 — мелкозернистые и апли- 
товндные граниты (J3—Ki); 4 — крупнозер
нистые и порфировидные граниты (Js— Ki); 
5 — глинистые и алеврито-глинистые 
сланцы, алевриты (Ji); 6 — алевриты и

глинистые сланцы (Tj_2); 7 — контуры гео
логических тел: а — резкие границы, б — 
постепенные переходы; 8 — разрывные на
рушения; 9 — элементы ориентированных 
текстур: 10 — элементы залегания пород.

процесс становления плутонов (Чичкано-Калбинский массив 
терскейского комплекса, Каратюбинский массив гиссарского 
комплекса, массивы биробиджанского комплекса), при этом ран
няя фаза обычно представлена гранодиоритами и кварцевыми 
диоритами, главная — гранитами, а поздняя — аплитовидными 
гранитами.

Устойчивой и хорошо проявленной чертой гранитового фор
мационного вида является слабая дифференцированность ком
плексов. Например, в колымском комплексе на долю гранодио-
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ритов, кварцевых диоритов и диоритов приходится всего 715 
площади развития гранитовых тел. Эволюция состава пород 
проявляется на конечных стадиях становления массивов в об
разовании аляскитовых гранитов, граносиенитов и сиенитов 
(терскейский, саянский комплексы), субщелочных и щелочных 
гранитов (колымский и кокшаальский комплексы). В целом, 
видимо, можно говорить о вертикальной и латеральной одно
родности структуры гранитовой формации, что подчеркивается 
слабой дисперсией состава пород.

Характер внутренней тектоники массивов и ее отношение 
к тектонике рамы свидетельствуют о широком развитии гармо
ничных, конформных тел (рис. 19). Однако, судя по положению 
их контактовых поверхностей, они могут быть как конкордант- 
ными, так и дискордантными.

Массивы гранитовой формации отличают крупные размеры 
тел и широкое распространение: Зерендинский плутон — более 
5 тыс. км2, Баргузинский плутон — более 120 тыс. км2. Глубина 
формирования массивов расценивается по-разному. В частности, 
для массива Маяк колымского комплекса И. А. Загрузина [192] 
указывает глубины, не менее 5 км. Ее расчеты основываются на 
анализе первично-магматогенной парагенетической ассоциации 
граната, андалузита, силлиманита, кордиерита и шпинели, на
блюдаемой в гранитах и возможной, по данным эксперименталь
ных исследований, при 600°С и давлении около 5000 кгс/см2. Это 
соответствует условиям мезозоны или мезо-катазоны. Другие 
исследователи определяют значительно меньшие глубины (до 
1,5—2 км), например, Р. Б. Баратов [26] — для Гиссарского 
плутона, а И. Я. Некрасов [391] — для ряда массивов колым
ского комплекса.

Дайковая фация однообразна и представлена мелкозерни
стыми и аплитовидными гранитами, гранит-порфирами, редко
метальными слюдяными пегматитами. Реже развиты микродио- 
рпты, спессартиты и лампрофиры.

Определяющей породой гранитовой формации является нор
мальный щелочноземельный гранит следующего состава, %: 
кварц 25—30, калиевый полевой шпат 30—40, плагиоклаз 
30—35, биотит, мусковит 5—8. Для гранодиорита характерен 
следующий состав, %: кварц 18—23, калиевый полевой шпат 
15—20, плагиоклаз 40—50, роговая обманка, биотит 12—18.

Средние нормативные составы гранитов и гранодиоритов 38 
региональных комплексов обнаруживают большое сходство 
(рис. 20). Спецификой пород гранитовой формации является 
широкое развитие порфировидных структур, трахитоидпых и 
гнейсовидных текстур. Для ряда региональных комплексов ха
рактерны гранобластовые, бластические и бетонные структуры 
пород (шапшальский, малханский комплексы).

В порфировидных и порфиробластовых выделениях чаще 
всего развит калиевый полевой шпат (достигающий в ряде слу
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чаев в поперечнике 7—8, а в пшартских гранитах Центрального 
Памира — даже 15 см). Значительно реже порфировидные вы
деления представлены плагиоклазом и кварцем. Калиевый 
полевой шпат обычно является максимальным решетчатым 
микроклином, реже ортоклазом с высокой степенью упорядо
ченности и различным содержанием альбитовой и анортитовой 
составляющей (преобладают содержания аЬзо и ап2_4). Средний 
нормативный состав калиевого полевого шпата гранитов 
(ог40аЬ47аП1з) и гранодиоритов (ог31аЬ4бап2з) отличается от 
модального состава этого минерала значительно большим со
держанием плагиоклазовой составляющей. Плагиоклаз в гра
нитах обычно близок по составу олигоклазу (ап2О-зо), реже 
альбит-олигоклазу (ап6-2о), который характерен для аляски
товых дифференциатов. В гранодиоритах преобладает олиго
клаз-андезин (ап2з-4о)-

Основным темноцветным минералом в гранитах является 
биотит ряда истонит—сидерофиллит, обычно в низкотемператур
ной упорядоченной модификации 1М. Биотиты различных ре
гиональных комплексов различаются по железистости (F=

Рис. 20. Диаграмма средненормативного состава пород гранитовой фор
мации.
а — граниты, б — гранодиориты.
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= 38-^80%). Мусковит пользуется ограниченным развитием и 
в большинстве случаев является, вероятно, вторичным мине
ралом. Резко подчиненное значение в составе гранитов имеет 
роговая обманка, являющаяся основным темноцветным мине
ралом в гранодиоритах.

Характерными акцессорными минералами являются: по
стоянно встречающиеся — циркон, сфен, апатит, магнетит, гра
нат, турмалин; часто встречающиеся — ортит, монацит, шеелит, 
пирит; встречающиеся — арсенопирит, халькопирит, галенит, 
молибденит, касситерит, флюорит, уранинит, торит, ксенотим. 
Содержание акцессорных минералов обычно не превышает 
0,2—0,5% объема породы.

По данным более чем 1400 химических анализов горных 
пород нами были рассчитаны средние составы и отношения от
дельных петрогенных окислов для 26 региональных комплексов 
гранитовой формации. Наиболее характерный состав представ
лен в табл. 16. Средний состав гранита по всем комплексам 
формации, %: SiO2 — 71,46; Т1О2 —0,29; А120з— 14,38; Fe2O3 — 
1,08; FeO—1,84; MnO —0,06; MgO — 0,75; CaO—1,70; Na2O — 
3,40; K2O — 4,19. Средний состав гранодиорита, %: SiO2 — 66,02; 
TiO2 —0,51; А120з—16,05; Fe2O3 — 1,28; FeO — 2,95; MnO—
O, 08; MgO—1,54; CaO — 3,26; Na2O — 3,68; K2O — 3,48.

Все средние граниты региональных комплексов и средний 
гранит для формации в целом очень близки к «граниту всех пе
риодов», по Р. Дэли [187], отличаясь только несколько большей 
кислотностью и более низким содержанием Fe2O3 и СаО. Все 
без исключения гранодиориты отличаются в сравнении со сред
ним, по Р. Дэли [187], более высокими содержаниями К2О при 
пониженных содержаниях СаО. Средний гранодиорит характе
ризуется также более высоким содержанием SiO2. Только гра
нодиориты шапшальского и шмаковского комплексов содержат 
КгО в количествах, соответствующих среднему гранодиориту по
P. Дэли [187].

Тройная диаграмма рис. 21, построенная по средним соста
вам гранита и гранодиорита всех изученных региональных 
комплексов формации, хорошо иллюстрирует, с одной стороны, 
равенство содержаний и характер дисперсии Na2O как для 
гранитов, так и для гранодиоритов, а с другой — различия этих 
групп по содержанию К2О и СаО. Петрохимическое единство 
ассоциации гранитов и гранодиоритов в рамках формационного 
вида четко выявляется при анализе графиков зависимости от
ношения ряда петрогенных окислов от содержания в породе 
БЮг. Постоянное преобладание калия над натрием в гранитах 
является устойчивым петрохимическим признаком. Несколько 
выпадают из общей закономерности граниты саянского ком
плекса (КгО/Ыа2О = 0,88).

Недостаточность данных о содержании и характере распре
деления рудных элементов в породах гранитовой формации не
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16. Средний химический состав пород гранитовой формации, вес.%

Окислы
1 2 3 4 5 6

X с X a X a X a X G X a

SiO2 71,32 1,70 71,60 1,89 70,88 2,27 71,83 2,47 71,45 1,97 70,63 3,10

Т1О2 0,31 0.20 0,35 0,12 0,27 0,10 0,23 0,16 0,29 0,15 0,30 0,18

AI0O3 14,90 0,84 14,01 0,63 14,58 0,96 14,42 1,08 14,10 0,99 14,47 1,02

Fe2O3 0,93 0.79 1,54 1,16 0,67 0,35 0,93 0,51 0.85 0,64 0,51 0,43

FeO 1,46 0,63 2,04 0,78 1,94 0,74 1,33 0,93 2,18 0,82 2,30 0.77

MnO 0,05 0,05 0,04 0,03 0,05 0,05 0,05 0,04 0,06 0,05 0,04 0,03

MgO 0,54 0,30 0,41 0,30 0,91 0,52 0,70 0,43 0,85 0,57 0,73 0,48

CaO 1.77 0,82 1,38 0,65 1,92 0,83 1,56 0,75 1,98 0,90 1,76 0,77

Na2O 3,58 0,63 3,87 0,56 3,30 0,33 3,60 0,86 3,29 0,46 3,80 0,85

K2O 4,56 0,96 4,68 0,62 4,46 0,75 3.69 1,09 3,99 0,72 3,96 1,03

Количество 
анализов 42 108 130 • 153 90 50

Региональные комплексы: 1 — баргузин- 
скнй, 2 — зерендинский, 3 — гиссарский, 4 —

Главного хребта Большого Кавказа. 5 — колымский. 6 — намнро-шугнанскнй.



Рис. 21. Диаграмма среднего состава пород гранитовой формации.
а —граниты; б — гранодиориты; в — сред- периодов, 3 — гранодиорит. 4 — тоналит, 
нее по формационному виду; г — среднее 5 — щелочной гранит.
по Р. Дэли: 1 — аляскит, 2 — гранит всех

позволяет дать более или менее общей картины ее геохимиче
ской специализации. Имеющийся материал свидетельствует 
о геохимической разнородности региональных комплексов фор
мации. Помимо устойчиво проявленной общей специализации 
на олово и вольфрам отдельные комплексы (нуратинский, кок- 
шаальский, атасу-моинтинский, шапшальский, кыринский) отли
чаются геохимической специализацией на молибден. Геохими
чески специализированными на свинец и медь являются нура- 
тинский, атасу-моинтинский, биробиджанский, гродековский и 
шмаковский комплексы, а также комплекс гранитов Главного 
хребта Большого Кавказа. На свинец специализированы цент
ральноджунгарский и кыринский, а на медь — малханский 
комплексы.

Интерес представляет взаимосвязь между накоплением руд
ных элементов в породообразующих и акцессорных минералах 
и появлением тех же элементов в форме рудных акцессориев, 
а затем — постмагматических рудных концентраций (рудопро- 
явлений и месторождений). Так, например, биотит из гранитов 
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гродековского комплекса содержит 155 г/т олова, а биотит из 
гранитов зерендинского комплекса — до 42 г/т. В породах обоих 
комплексов постоянно присутствует акцессорный касситерит и 
известны оловянные рудопроявления и месторождения. С дру
гой стороны, геохимически специализированный на олово и 
вольфрам калба-нарымский комплекс характеризуется высоким 
содержанием олова в биотите (150 г/т), присутствием его в по
левых шпатах (2 г/т), однако при явном отсутствии акцессор
ного касситерита сопровождается олово-вольфрамовыми место
рождениями. При этом в гранитах развит акцессорный шеелит.

В породах геохимически специализированного на молибден 
шапшальского комплекса отмечается значительное накопление 
молибдена в биотите (426 г/т), но форма его нахождения 
неясна. Для этого комплекса характерны медно-молибденовые 
месторождения грейзенового типа. В породах гиссарского ком
плекса следует отметить накопление свинца в калиевом поле
вом шпате (53 г/т) и присутствие в гранитах акцессорного гале
нита; кроме того, для этого комплекса типичны скарновые свин- 
цово-цинковые месторождения.

Как правило, все геохимически специализированные ком
плексы гранитовой формации сопровождаются соответствую
щими месторождениями и рудопроявлениями. В целом для фор
мации характерны следующие типы месторождений: кварцево
жильный, пегматитовый, грейзеновый, скарновый.

Наиболее широко развит кварцевожильный тип. Месторож
дения этого типа связаны с нуратинским (шеелит-арсенопири- 
товые), памиро-шугнанским и башгумбезским (вольфрамит- 
молибденит-касситеритовые), центральноджунгарским (W, Bi, 
Мо, Си, РЬ), калба-нарымским (касситерит-шеелитовые) ком
плексами, с комплексом гранитов Главного хребта Большого 
Кавказа (шеелитовые, молибденитовые, галенит-сфалеритовые), 
с шапшальским (Mo, Си, W), татарско-аяхтинским, кыринским 
(W) и колымским (Sn, Мо) комплексами.

Пегматитовый тип месторождений характерен для памиро- 
шугнанского и башгумбезского (Та, Nb, Мо), терскейского, кун- 
гейского (Bi, Sn, W, Мо), саянского (Sn, Nb), кыринского (Мо, 
Sn), татарско-аяхтинского (Sn, W, Мо), калба-нарымского 
(Та—Nb) и зерендинского (Sn, W) комплексов.

Грейзеновый тип отмечается для нуратинского (Sn, Ag, Au, 
Bi), терскейского и кунгейского (Sn, W, Мо), татарско-аяхтин
ского (Sn, W, Мо) и шапшальского (Мо, Си) комплексов. 
Наконец, месторождения скарнового типа известны в связи 
с нуратинским (W, Мо), гиссарским (W, Sn, Pb, Zn, As), терс- 
кейским и кунгейским (Sn, W), кокшаальским (Sn) и колымским 
(Pb, Zn) комплексами.

По Ю. А. Кузнецову [276], «формация гранитных батолитов» 
образуется только в результате процесса магматического заме
щения in situ и не является продуктом внедрения глубинных 
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расплавов. Таким образом, отстаивается автохтонная природа 
батолитового гранитообразования. Нам представляется, что для 
гранитового формационного вида характерны не только авто
хтонные, но также паравтохтонные и аллохтонные условия фор
мирования массивов. Такое заключение основывается на фак
тах, которые свидетельствуют о наличии в одном батолитовом 
массиве гранитов как признаков автохтонного, так и паравто- 
хтонного и аллохтонного образования (баргузинский, памиро- 
щугнанский, кайрактинский комплексы).

Характерными признаками автохтонной природы гранито
вых массивов могут служить: 1) конформность тел и структуры 
рамы; 2) наличие неперемещенных реликтовых блоков вмещаю
щих пород, небулитовые включения, теневые текстуры; 3) по
степенность переходов от гомогенных гранитов через гнейсо
гранитовые породы ко вмещающим гнейсам; 4) изофациаль- 
ность гранитов и вмещающих пород рамы.

Для аллохтонных гранитов принято считать типичными рез
кие и секущие контакты с вмещающими породами, региональ
ный метаморфизм которых не превышает ступени фации зеле
ных сланцев или эпидот-амфиболитовой. По-видимому, батоли
товые тела гранитовой формации имеют паравтохтонную 
природу, если принимать во внимание не только форму тел, но 
и их протяженность по вертикали, т. е. учитывать глубину 
эрозионного среза. Чаще всего образования гранитовой форма
ции приурочены к выступам основания геосинклинальных об
ластей и срединным массивам, являющимся позитивными струк
турами, испытавшим наиболее глубокий размыв. В таких струк
турах наблюдаются наиболее глубинные (автохтонные) части 
плутона.

Не вызывает сомнения утверждение о связи гранитообразо
вания с процессами корового палингенеза, синхронного с эпохой 
решающей структурной перестройки в миогеосинклинальных 
прогибах,— складкообразования и инверсии. В пределах средин
ных массивов гранитообразование связано с подъемом тепло
вого фронта и ультраметаморфизмом. Таким образом, отме
чается как бы два пути гранитообразования. Для первого из 
них устанавливается связь с региональным метаморфизмом, 
достигающим условий амфиболитовой фации. Автохтонные тела 
гранитов занимают центральные части структур зональных 
метаморфических комплексов. Степень метаморфизма законо
мерно убывает с удалением от гранитовых тел. Метаморфиче
ская зональность сечет стратиграфические границы. Примером 
такого пути гранитообразования могут служить музкольский 
и ваич-язгулемский комплексы Центрального Памира, а также 
баргузинский комплекс Забайкалья.

Гранитообразование в пределах срединных массивов (второй 
путь) обусловлено процессами ультраметаморфизма, который, 
по мнению 10. Ир. Половинкиной [451], резко оторван во времени
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Рис. 22. Схема геологического строения Кустотойского массива малханского 
комплекса Западного Забайкалья (по данным А. Ф. Сизых, А. Ф. Скалкина, 
О. Н. Егорова, 1961 г.).
1— пески, галечники и суглинки (Q): 2 — 
андезиты, андезито-базальты, базальты, 
долериты (Рз—Ni): 3 — песчаники, алевро
литы, конгломераты, трахиандезито-ба- 
зальты (Лз—К); •# —мелкозернистые лейко
кратовые граниты; 5 — гнейсовидные сред
незернистые, порфнровидные биотитовые, 
амфибол-биотитовые граниты и гранодио

риты (Оз); 6 — теневые мигматиты (Оз); 
7 — габбро, габбро-диориты; 8— гнейсы, 
кристаллические сланцы (PRi); 9 —кон
туры геологических тел: а — резкие гра
ницы, б — постепенные переходы; 10 — 
разрывные нарушения; 11 — элементы за
легания.

от регионального метаморфизма и всегда оказывается нало
женным на породы, претерпевшие ранее региональный метамор
физм. В данном случае примером подобного пути гранитообра- 
зования является Зерендинский плутон, приуроченный к ядерной 
части огромного гранито-гнейсового купола, сформировавше
гося в позднепротерозойское время. Кокчетавский срединный
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Рис. 23. Схематическая геологическая карта Уллукамского 
с использованием материалов М. Л. Сомина [519]
/ — аллювиально-делювиальные отложения 
(N2—Q); 2 — липариты, липарито-дациты, 
андезито-дациты, лавы и туфы (Nj—Q); 
уллукамский комплекс (С2_3): 3— равно- 
мернозериистые и порфировидные двуслю- 
дяпые граниты, 4 — роговообманковые моп- 

масснва Большого 
и СКГУ.

цоннты; 5 — порфиробластовые граниты 
(PRs—PZi); 6 — мнгматизнрованные кварц- 
биотитовые кристаллические сланцы, пла 
гиоклазовые и биотитовые гнейсы, мигма 
гиты (PR—PZ): 7 — амфиболиты, кварц- 
биотнтовые сланцы, плагиоклазовые и био
титовые гнейсы (PR3—PZ); 8 — границы

Кавказа. Составлена Е. К. Станкевичем

геологических тел; 9— границы постепен
ных переходов; 10 — разрывные нарушения 
(а — установленные, б — предполагаемые); 
// — элементы залегания пород (а — слои
стость, б — плоскость отдельности); 12 — 
сланцеватость, гнейсовидность, трахятоид- 
иость; 13 — ледники.



массив сложен седиментогенной толщей, в составе которой ши
роко развиты дистен- и силлиманит-гранат-слюдяно-кварцевые 
сланцы с прослоями мраморов, плагиоклаз-пироксеновых пород, 
эклогитов и кварцитов. Эта регионально метаморфизованная 
толща включает породы, возникшие в результате более позд
них (раннепалеозойских) наложенных процессов, протекавших 
в условиях амфиболитовой фации метаморфизма. С ними свя
зано образование порфиробластических, полосчатых и массив
ных гнейсов, образующих постепенные переходы к гранитам 
Зерендинского плутона. Сходная картина взаимоотношения 
гранитовых тел с породами рамы наблюдается для малханского 
комплекса Забайкалья (рис. 22).

Аллохтонная часть гранитовой формации наиболее отчетливо 
проявляется в миогеосинклинальных зонах (гиссарский. калба- 
нарымский, колымский комплексы). Гранитовые массивы про
рывают терригенные, карбонатно-терригенные толщи и контак- 
тово метаморфизуют их, превращая в биотитовые, силлимани
товые, кордиерит-андалузитовые, кварц-актинолитовые и другие 
роговики.

Примером тесной пространственной и генетической связи 
автохтонной и аллохтонной частей гранитовой формации могут 
служить граниты Главного хребта Большого Кавказа. Послед
ние разделяются нами на два разновозрастных комплекса: 
1) комплекс порфиробластовых гранатсодержащих гранитов 
(PC—PZi), 2) уллукамский комплекс средне-мелкозернистых 
и порфировидных двуслюдяных гранитов (С2-з). Вмещающими 
породами для обоих комплексов служат мигматизироваиные 
кварц-биотитовые кристаллические сланцы, плагиоклазовые, 
биотитовые и гранат-биотитовые гнейсы, мигматиты, амфи
болиты, слагающие выступ Центральнокавказского средин
ного массива в альпийской структуре Большого Кавказа 
(рис. 23).

Комплекс порфиробластовых гранатсодержащих гранитов 
представлен конкордантнымн, конформными и гармоничными 
телами пластообразной, штокообразной и сложноветвистой 
формы, состав которых свидетельствует об изофациальности 
условий становления комплекса с метаморфизмом пород рамы. 
Состав гранитов отличается невыдержанностью, для них обычны 
полурезорбированные реликты кристаллических сланцев, скиа- 
литы и теневые текстуры. Все это позволяет заключить, что 
комплекс порфиробластовых гранитов сформировался in situ 
синхронно с региональным метаморфизмом вмещающих толщ, 
время проявления которого, по-видимому, отвечало байкаль
скому этапу развития структур Большого Кавказа.

Уллукамский комплекс мелко-среднезернистых и порфиро
видных двуслюдяных гранитов образует крупные секущие тела, 
вытянутые вдоль простирания структур пород рамы. Он проры
вает как толщу мигматизированных кристаллических сланцев 
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и гнейсов, так и тела порфиробластовых гранитов. В зоне кон
такта с гнейсовой толщей уллукамские граниты содержат 
многочисленные ксенолиты вмещающих пород, а также обра
зуют послойные и секущие инъекции в последние. Массивы 
комплекса представлены аккордантными и дисгармоничными 
телами, отношение внутренней тектоники которых к контакто
вым поверхностям носит конформный характер. Время прояв
ления уллукамского комплекса отвечает замыканию и инверсии 
герцинской геосинклинали Большого Кавказа.

Эти разновозрастные и структурно разнородные комплексы 
обнаруживают столь большое сходство в своем составе, что 
позволяют относить их к одной гранитовой формации, но раз
личным ее частям — автохтонной и аллохтонной. Детальный 
анализ состава пород, структуры главнейших породообразую
щих минералов, а также результаты петрохимической и геохи
мической обработки свидетельствуют о близости физико-хими
ческих условий (р, Г) формирования гранитов обоих ком
плексов.

Формация гранитов рапакиви

К этой формации относятся комплексы существенно ортокла
зовых или микроклиновых гранитоидов, характеризующихся 
высокой калиевостью и железистостью, низкой кальциевостыо 
и магнезиалыюстью, широким распространением разновидно
стей пород со структурами рапакиви. Массивам гранитов этой 
формации присущи неоднородность состава и строения и рез
кая дискордантность формы и внутренней структуры по отно
шению к структурам вмещающих пород. В некоторых случаях 
исследователи подчеркивают приуроченность рапакиви-гранито- 
вых интрузий к протоорогенной стадии развития докембрийских 
подвижных областей и считают это наряду с минералогиче
скими, петрохимическими и структурными особенностями пород 
важнейшим признаком формации *.

* Вопрос о составе и объеме формации остро дискуссионен. Некоторые 
исследователи включают в нее и габбро-анортозитовые [77, 618] и вулкано
генные комплексы [298], пространственно и структурно ассоциирующие с плу
тонами рапакиви. Автор настоящего раздела считает более обоснованным вы
деление вышеуказанных образований в самостоятельные формационные виды, 
но находящиеся между собой в тесной парагенетической связи.

Выделение и изучение комплексов гранитов рапакиви свя
зано с именами В. И. Лучицкого, Б. А. Попова, В. С. Соболева, 
Д. А. Великославинского, Н. Г. Судовикова, О. Баклуида, 
В. Вааля, И. Седерхольма, X. Эккермана, В. Хакмана и многих 
других геологов. Первую крупную сводку по формации грани
тов рапакиви составил Р. 3. Левковский [298].

Классическими регионами развития формации являются 
Балтийский щит, где к ней издавна отнесены Выборгский, 
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Салминский, Лайтила и некоторые другие плутоны гранитов, 
и Украинский щит с его Коростенским и Корсунь-Новомиргород- 
ским плутонами рапакиви и рапакивиподобных гранитов. Кроме 
них к этой формации после работ А. Н. Заварицкого стали отно
сить и Бердяушский плутон Западного Урала.

Геолого-геофизические работы послевоенных лет выявили 
широкое развитие комплексов рапакиви-гранитовой формации 
и в других регионах Восточно-Европейской платформы: в При
балтике (О. А. Богатиков, А. П. Биркис [52], Т. Кууспалу [290]), 
в Ленинградской и Воронежской областях (Р. 3. Левковский 
[298]) и т. д. Формация гранитов рапакиви была также уста
новлена в Сибири и на Дальнем Востоке, где к ней отнесены 
южноучурский комплекс в южной части хр. Джугджура [384], 
кодарский в Кодаро-Удоканском районе [503] и граниты при
морского комплекса в Западном Прибайкалье [336]. За преде
лами СССР рапакиви-грапитовая формация широко представ
лена в Финляндии, Швеции, Польше, Гренландии, Северной и 
Южной Америке [684, 691].

Комплексы формации встречаются почти исключительно 
в пределах докембрийских платформ. В фанерозойских склад
чатых областях они встречаются крайне редко (Бердяушский 
плутон в Уральской и массив Голд-Батте в Кордильерской 
складчатой области), однако и здесь они приурочены к выходам 
докембрийского фундамента.

Все известные массивы гранитов тяготеют к краевым 
частям платформ. Так, на Восточно-Европейской платформе 
плутоны рапакиви концентрируются в ее западных частях 
(рис. 24) *,  а на Сибирской платформе они известны только 
в ее краевых юго-восточной и южной частях (южноучурский, 
кодарский и приморский комплексы).

* По мнению Р. 3. Левковского [298], формация рапакиви Восточно- 
Европейской платформы приурочена к двум гигантским субконцентрическим 
структурам: Балтийскому и Южнорусскому кратонам.

** Тяготея к областям проявления свекофепской складчатости, массивы 
гранитов рапакиви, однако, редко располагаются в пределах собственно си
стем свекофенид, а чаще приурочены к архейским срединным массивам, об
рамленным поясами свекофенид.

Обращает на себя внимание совпадение в фундаменте 
Восточно-Европейской платформы районов распространения 
комплексов формации рапакиви с областями проявления свеко- 
фенской ** (и ее возрастных аналогов) складчатости. На Си
бирской платформе такое совпадение пока признается лишь для 
приморского рапакиви-гранитового комплекса [542]. Однако 
многочисленные радиологические датировки возраста пород 
(1800—2000 млн. лет) южной и юго-восточной краевых частей 
Сибирской платформы (хребты Кодарский, Становой, Джуг- 
джур), свидетельствующие о проявлении здесь среднепротеро
зойского тектоно-магматического цикла — возрастного аналога
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Рис. 24. Схема размещения массивов формаций гранитов рапакиви и габбро- 
анортозитовой в структуре фундамента Восточно-Европейской платформы. 
Составлена В. Н. Мошкиным по материалам Д. В. Наливкина и др. [298, 542].

1 — граниты рапакиви; 2 — габбро-анорто
зиты; 3 — среднепротерозойские складча
тые системы свекофеннд и их возрастные 
аналоги; 4 — раннепротерозойские склад
чатые системы карелид и их возрастные 
аналоги; 5 — архейские складчатые си
стемы и срединные массивы; 6 — геологи
ческие границы; 7 — глубинные разломы;

8 — контуры морей. Плутоны гранитов ра- 
пакнви: / — Корсунь-Новомиргородский,
//— Коростенский, ///— Белорусский, 
/V — Мазурский и его сателлиты. V— 
Рижско-Пилтенский, VI — Выборгский и 
его сателлиты. VII— Салмннский, VIII — 
Лужский, IX — Брянский,

свекофеннд, позволяют говорить о таком совпадении и для 
районов развития кодарского и южноучурского комплексов гра
нитов рапакиви.

В пределах платформ плутоны формации гранитов рапакиви 
обычно вместе с близкими ей по возрасту вулканогенно-осадоч
ными отложениями (овручская, удоканская, уянская и другие 
серии) приурочены к впадинам, наложенным на интенсивно 
дислоцированный, метаморфизованный и гранитизированный 
фундамент. При этом соотношения массивов гранитов рапакиви 
со структурами фундамента дискордантны, а размещение их 
часто контролируется разломами.
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Важной особенностью геолого-структурного положения по
род формации является их частая пространственная ассоциация 
с несколько более древней габбро-анортозитовой формацией и 
очень близкой по возрасту липарит-лейкобазальтовой [298, 381, 
618, 86]. Закономерность этой ассоциации, несомненно, свиде
тельствует о наличии парагенетических (а возможно, и генети
ческих) связей между этими формациями, составляющими вре
менной ряд. Характерно совпадение районов развития пород 
формации с областями региональных минимумов силы тяжести, 
фиксирующих обширные зоны интенсивного разуплотнения зем
ной коры.

Всем комплексам, входящим в описываемую формацию, 
свойственно резкое преобладание в их составе гранитов группы 
рапакиви, объединяющих собственно граниты рапакиви и ра- 
пакивиподобные граниты и слагающих 85—95% площади тел. 
Количественные соотношения между ними в различных масси
вах не одинаковы. Так, в Салминском массиве преобладают 
собственно рапакиви, а рапакивиподобные граниты слагают 
30—40% площади плутона [504, 579, 397]; в Коростенском плу
тоне, по данным И. С. Личака, собственно рапакиви занимают 
около 10—15% площади плутона, тогда как рапакивиподобные 
граниты — около 70% (см. т. I, рис. 58). Рапакивиподобные 
граниты явно преобладают также и в Кодарском, Кеменском 
и Южно-учурском плутонах. Кроме этих пород в резко подчи
ненном количестве развиты гранито-порфиры, мелкозернистые 
бнотитовые граниты, аплиты, пегматиты, а также интенсивно 
альбитизированные граниты (типа лезниковских в Коростен
ском плутоне) и различные монцониты, кварцевые монцониты, 
реже спенито-диориты (в том числе лапее-граниты), кварцевые 
сиениты и сиениты, слагающие в общей сложности 5—15% пло
щади плутонов.

Характер соотношения различных гранитоидов, слагающих 
плутоны рапакиви, весьма сложный. С одной стороны, почти 
между всеми породами плутонов можно найти постепенные 
переходы как по минеральному составу, так и по структуре, 
с другой — в большинстве плутонов одновременно отчетливо 
устанавливаются и секущие взаимоотношения между некото
рыми из подобных пород. Последнее обстоятельство с несомнен
ностью свидетельствует о многофазном (многостадийном) фор
мировании плутонов рапакиви. В разных комплексах исследо
ватели выделяют неодинаковое (от 2 до 10) количество фаз 
(стадий) интрузии.

Анализ материалов [77, 78, 336, 397, 503, 504, 682, 691] поз
воляет прийти к выводу, что обоснованным для большинства 
плутонов является выделение трех-четырех фаз (стадий) их 
становления. В течение первой фазы, как правило, формирова
лась главная масса пород плутонов, представленная крупно
зернистыми роговообманково-биотитовыми, реже биотитовыми 
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рапакиви и рапакивиподобными гранитами. Монцониты, квар
цевые монцониты и близкие к ним по составу породы, по-ви
димому, возникли главным образом в первую фазу становления 
плутонов на контакте гранитов с породами габбро-анортозито- 
вых комплексов и реже с гнейсами и амфиболитами рамы. 
Со второй фазой связано образование сравнительно небольших 
тел (до нескольких десятков квадратных километров) преиму
щественно биотитовых порфировидных (нередко со структурами 
рапакиви) гранитов и гранит-порфиров, а также мелкозернис
тых биотитовых гранитов.

В третью фазу сформировались многочисленные аплитовые, 
пегматитовые, кварцевые и другие жилы. Возможно, с послед
ней по времени фазой сопряжены и процессы щелочного мета
соматоза, грейзенизации и т. п., широко проявленные в некото
рых массивах. С процессами щелочного метасоматоза, по мне
нию И. С. Лпчака, связано и образование щелочных пород 
(эгириновых сиенитов и т. п.), спорадически встречающихся 

в пределах плутонов.
Строение плутонов весьма сложное, обычно неоднородно 

пятнистое, иногда неоднородно зональное *,  что подтверждается 
и характером магнитного поля. Эта сложность обусловлена 
многофазностью формирования плутонов, неравномерным 
(часто пятнистым) распределением многочисленных фациаль
ных разновидностей и наличием внутри большинства плутонов 
(иногда в краевых, иногда в центральных частях) крупных 
выходов габбро-анортозитов (см. т. I, рис. 58). Во многом 
указанная неоднородность является следствием блоковых пере
мещений внутри плутонов, имевших место как в процессе их 
формирования, так и в последующее время. В ряде массивов 
(Выборгский, Салминский и др.) неоднородность строения под
черкивается появлением в эндоконтактных зонах директивных 
структур, выраженных субпараллельной ориентировкой редких 
шлиров, ксенолитов вмещающих пород и т. д. [78, 503].

* Р. 3. Левковский [298] подчеркивает зонально-концентрический харак
тер плутонов рапакиви.

Интрузивные контакты гранитов с вмещающими породами 
(с гнейсами, амфиболитами, сланцами и т. д.) в большинстве 
случаев четкие, секущие, с развитием в экзоконтактах зон скар- 
нирования или ороговикования, реже во вмещающих породах 
наблюдается интенсивный порфиробластез калиевого полевого 
шпата, иногда со структурой рапакиви [534, 650]. Контакты 
гранитов с габброидами в большинстве случаев расплывчатые, 
с образованием гаммы переходных пород: габбро-монцонитов, 
монцонитов, кварцевых монцонитов и т. д. Плоскости контактов 
плутонов рапакиви с вмещающими породами в большинстве 
случаев пологие, реже крутые [77, 503, 504]. Часто контакты 
плутонов с породами рамы тектонические.
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По мнению большинства исследователей [78, 503, 518, 673], 
плутоны гранитов рапакиви имеют плитообразную, осложнен
ную блоковыми подвижками форму. Мощность гранитных 
«плит» в пределах разных блоков плутонов колеблется от сотен 
метров до 4—5 км. Для некоторых плутонов обосновывается 
существование глубоких (до 20 км) корней [673]. Форма плуто
нов в плане, часто близкая к изометричной, реже вытянутая, 
определяется, как правило, разломами, иногда имеющими ха
рактер кольцевых.

Петрография и петрохимия большинства комплексов форма
ции освещены в ряде публикаций В. С. Соболева, А. Н. Зава- 
рицкого, Д. А. Великославинского, Л. П. Свириденко и других. 
По структуре граниты этой группы делятся на собственно ра
пакиви, характеризующиеся обязательным наличием вкраплен
ников (овоидов) калиевого полевого шпата, окруженных пла- 
гиоклазовой каймой, и рапакивиподобные граниты, у которых 
вокруг зерен калиевого полевого шпата плагиоклазовых кайм, 
как правило, нет*.  Среди собственно рапакиви выделяются 
густовкрапленные (выборгиты) и редковкрапленные, крупно- 
и мелкоовоидные, массивные и трахитоидные разности. Среди 
рапакивиподобных гранитов наряду с порфировидными крупно
зернистыми разностями (типа питерлитов в Выборгском и Сал- 
минском плутонах) широко распространены равномернокрупно
зернистые граниты (типа степановских в Коростенском плутоне 
и равномернозернистых биотитовых гранитов в Салминском), 
а также порфировидные граниты с мелко- или разнозернистой 
основной массой.

* Разделение гранитов группы рапакиви дано в соответствии с выводами 
И. С. Личака.

Породообразующие минералы гранитов представлены калие
вым полевым шпатом (в 2—3 генерациях), плагиоклазом 
(в 2—4 генерациях), кварцем (в 2—3 генерациях), биотитом 
(в 1—3 генерациях) и реже роговой обманкой. В некоторых 
гранитах встречаются пироксены диопсид-геденбергитового ряда 
или оливин (гортонолит или фаялит). Из акцессорных минера
лов характерны флюорит, циркон, апатит, ильменит, магнетит, 
а также ортит, монацит, сфен, пирит, касситерит, молибденит, 
тантало- и тантало-титанониобаты и другие минералы. Количе
ственные соотношения минералов в гранитах варьируют в до
вольно широких пределах, причем в собственно гранитах рапа
киви в среднем содержится несколько меньше кварца и калие
вого полевого шпата и больше плагиоклаза и роговой обманки, 
чем в рапакивиподобных гранитах.

Калиевый полевой шпат, как правило, преобладает в гра
нитах (до 60% объема породы), образуя и порфировидные вы
деления, и значительную часть основной массы. Он [78, 290, 503, 
504, 691] представлен как промежуточными криптопертитовыми 
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н микропертитовыми ортоклазами (ранняя генерация), так и 
микроклин-пертитами различной степени триклинности (поздняя 
генерация). Состав их колеблется в пределах or49_73, 3625-49, 
апо, 8-4,2-

Количество плагиоклаза обычно не более 20% объема по
роды. Как правило, в гранитах присутствуют две-три генерации 
плагиоклаза: ранняя (an30-4s), встречающаяся в виде включе
ний в калиевых полевых шпатах, главная (ап 12-25), образующая 
каемки вокруг овоидов калиевого шпата и слагающая большую 
часть плагиоклазовых, обычно идиоморфных зерен основной 
массы породы, и поздняя, представленная альбитом, замещаю
щим как калиевые полевые шпаты, так и плагиоклазы ранних 
генераций. Иногда устанавливается развитие четвертой генера
ции плагиоклаза — лейстовидного альбита, выполняющего тре
щинки в породе [504].

Кварц (20—40% объема) характеризуется большим разно
образием форм выделения — от крупных идиоморфных гексаго- 
нально-бипирамидальных зерен до зерен неправильной формы, 
выполняющих интерстиции. Часто кварц образует микропегма- 
титовые срастания с калиевыми полевыми шпатами и симплек
титы с биотитом и роговой обманкой. Характерен темный цвет 
кварца (особенно для идиоморфных зерен первой генерации).

Биотиты (1—10% объема) характеризуются очень высокой 
железистостью (70—100%). Они занимают промежуточное по
ложение между сидерофиллитами и аннитами, причем состав 
биотитов в разных гранитах и в разных плутонах в общем не
значительно варьирует по глиноземистости, титанистости, общей 
железистости и степени окисленностн железа. Иногда устанав
ливается (данные Л. И. Гордиенко) закономерное изменение 
состава биотита в породах различных фаз интрузии: от ранней 
к поздним фазам в биотитах увеличивается железистость, гли- 
ноземистость, растет содержание фтора, лития, олова, ниобия, 
но падают титанистость, щелочность и K/Rb.

Для роговой обманки (9—10% объема) также характерна 
высокая общая железистость (70—95%) и сравнительно высо
кая степень окисленностн железа (обычно 10—20%). По крис
талло-химическим особенностям роговые обманки близки к ам
фиболам группы гастингсита.

Анализ петрохимических материалов показывает, что ком
плексы гранитов рапакиви, включенные в описываемую форма
цию, по главнейшим характеристикам очень близки между 
собой (табл. 17). Это подтверждается как расположением полей 
фигуративных точек пород этих комплексов на тройных и би
нарных диаграммах типа ab—ог—q, ab—or—an, AFM и (КагО + 
+ КгО)/2Ре и т. д., так и направлением кривых, отражающих 
средние содержания различных окислов на бинарных диаграм
мах, где по осям абсцисс откладывались значения индексов 
дифференциации, кристаллизации и значения SiO2.
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17. Средний химический состав пород формации гранитов рапакиви, вес.%
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Для пород формации в целом характерна высокая общая 
железистость пород (60—100, в среднем 80—95%), преоблада
ние К2О над Na2O при общем высоком содержании суммы 
щелочей, умеренная кислотность (69—74%) большей части 
пород и пониженное по сравнению с другими докембрийскими 
гранитоидными формациями содержание глинозема. Для пород 
большинства комплексов характерна низкая степень окислен- 
ностм железа [503]. Гранитам рапакиви Салминского массива 
(данные Л. И. Гордиенко) присущи невысокие значения K/Rb 
(90—225). Средний химический состав главнейших пород неко
торых комплексов формации приведен в табл. 17. Химический 
состав пород других комплексов этой формации приведен в ряде 
публикаций [503, 504].

В отличие от закономерностей петрогенных элементов зако
номерности поведения рассеянных элементов в породах форма
ции изучены лишь в некоторых комплексах (салминском, кодар- 
ском и др.), и к тому же явно недостаточно. Судя по материалам 
Р. А. Хазова [579], В. Т. Свиридеико [503], Ж. Д. Николь
ской и др. [397], породы формации гранитов рапакиви характе
ризуются повышенными (относительно кларков в кислых поро
дах) концентрациями олова, иттрия, иттербия, ниобия, воль
фрама, фтора, цинка, рубидия, иногда лантана, молибдена, 
скандия, церия, галлия и пониженными никеля, хрома, ванадия, 
кобальта. Концентрации остальных элементов близки к кларко- 
вым. Главными концентраторами олова являются биотит и ро
говая обманка, а также касситерит. Редкие земли и редкие эле
менты содержатся в основном во флюорите, цирконе, ортите, 
иттротитаните и тому подобных минералах. Отмечается [397, 
503, 579] повышение концентрации многих элементов-примесей 
(Sn, Nb, F и др.) в продуктах поздних фаз (стадий) становле
ния плутонов рапакиви.

С формацией гранитов рапакиви связаны редкометально- 
олово-полиметаллпческое, редкоземельное и флюоритовое ору
денение и проявления хрусталеносных камерных пегматитов. 
Редкометально-олово-свинцово-цинковое оруденение известно 
в зонах экзоконтакта Салминского плутона с карбонатно-слан
цевыми толщами ладожской и сортавальской серий. Комплекс
ная редкометальная специализация установлена также и для 
коростенского, кодарского и выборгского комплексов [503]. 
Весьма характерно для формации гранитов рапакиви флюори
товое оруденение. В ряде плутонов гранитов рапакиви (Сал- 
минский, Кодарский и др.) и в их экзоконтактах обнаружены 
крупные флюорит-кальцитовые, флюорит-мусковитовые и т. п. 
жилы и зоны флюоритизации [397, 503]. Столь же характерна 
для формации, по мнению ряда исследователей [397, 503, 691], 
и специализация на некоторые редкие и редкоземельные эле
менты, концентрирующиеся в ортите, цирконе, флюорите, иттро
титаните, оранжите, тантало- и тантало-титанониобатах и т. д.
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Наиболее богаты в отношении этой минерализации породы 
поздних фаз (стадий) становления плутонов: пегматиты, альби- 
тизированиые и грейзенизированные граниты, аплиты и т. п.

Генетическая связь хрусталеносных топаз-морионовых пег
матитов с формацией гранитов рапакиви установлена издавна. 
Такие пегматиты известны в пределах Коростенского плутона. 
По данным И. С. Личака, В. П. Бухарева и других исследова
телей, хрусталеносные пегматиты здесь преимущественно при
урочены к зоне эндоконтакта гранитов с породами габбро-анор- 
тозитового комплекса. Проявления хрусталеносных пегматитов 
известны и в Корсунь-Новомиргородском. Выборгском, Салмин- 
ском и других плутонах. С пегматитами связаны также находки 
кристаллов топаза. Интерес представляют данные о золотонос
ности рапакиви-гранитовой формации. Золото установлено 
в кварцевых и флюорит-кварцевых жилах в пределах Кодар- 
ского плутона [503] и плутона Голд-Батте в Неваде [691].

Лейкогранитовая формация

Лейкогранитовая формация представлена биотитовыми и 
двуслюдяными гранитами (90% объема формации) и биотпт- 
роговообманковыми, роговообманковыми гранитами и грано
диоритами (10% объема формации). Лейкограниты простран
ственно и во времени ассоциируют со становлением орогенной 
дацит-липаритовой формации, локализуясь в зонах крупных 
разрывных нарушений во внутренних частях вулканогенных 
прогибов и в их обрамлении.

Выделение «нормальных гранитов» в качестве устойчиво 
повторяющегося в различных складчатых областях члена опре
деленного ряда интрузивных комплексов впервые было произ
ведено В. С. Коптевым-Дворниковым [260] на примере Цент
рального Казахстана. 10. А. Билибин [47] выделил «... комплекс 
кислых и ультракислых гранитов средних этапов, проявляю
щихся вслед за комплексом умеренно кислых гранитоидов...».

Характеризуя формацию субвулканических гранитов, 
Ю. А. Кузнецов отмечает, что ее интрузии «... иногда образуют 
небольшие тела, сформировавшиеся в приповерхностной обста
новке. .. В других случаях они образуют интрузивы батолито
вых размеров, и в этом случае отличить их от формации бато
литовых гранитов... оказывается очень трудным и граница 
между этими формационными типами вообще становится очень 
условной» [276]. В соответствии с этим к комплексу субвулка
нических гранитов относятся «...только такие интрузивные 
комплексы, которые имеют существенно гранитный (гранит-пор- 
фировый) состав, образовались в приповерхностной или гип
абиссальной обстановке и обнаруживают ту или иную связь 
с эффузивными липаритовыми комплексами» [276]. Разделение 
комплексов на «нормальные» и «ультракислые» граниты и выде
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ление их в качестве самостоятельных формаций поздней кон
солидационной стадии — «гранит-лейкогранитовой» и «аляски
товой»— впервые проведено авторами Карты магматических 
формаций СССР [233].

Типичными представителями формации являются жельта- 
уский, жамантауский, орлиногорский интрузивные комплексы 
в каледонидах Казахстана; белокурихинский, джойский, сют- 
хольский комплексы Алтае-Саянской складчатой области; кал- 
дырминский комплекс в герцинских структурах Казахстана. 
В пределах Восточно-Азиатского вулканогенного пояса пред
ставителем этой формации является омсукчанский комплекс, 
а также мяочанский и бачелазский интрузивные комплексы 
Дальнего Востока.

При характеристике формации были использованы мате
риалы Д. П. Аврова, Р. К. Григайтис, Б. А. Блюмана, В. А. Тро
фимова, К. Г. Богдановой, Е. Д. Василевской, Д. М. Орлова, 
М. В. Тащининой, Е. Р. Семеновой-Тяншанской, Д. А. Кири- 
кова, В. В. Русса, С. Н. Калабашкина, Н. С. Мудрогиной 
и других.

Характерной особенностью петрографического состава ком
плексов лейкогранитовой формации является их однообразие, 
подчеркиваемое преобладающим развитием средне-крупнозер
нистых биотитовых и двуслюдяных порфировидных гранитов. 
В куполовидных поднятиях кровли интрузивных массивов, 
представленных в основном пласто- и плитообразными телами 
различных размеров, обычно широко проявлены процессы пост
магматической грейзенизации.

Интрузивные комплексы лейкогранитовой формации в склад
чатых областях разного возраста приурочены к орогенному ре
жиму развития, пространственно ассоциируя с вулканитами 
кислого состава. Относительно положения интрузивных ком
плексов этой формации в истории развития мезозойских склад
чатых областей не существует однозначного мнения. Формиро
вание этих комплексов, так же как и вулканитов Охотско-Чу
котского вулканогенного пояса, одни исследователи связывают 
с поздней стадией развития мезозоид, другие — с процессами 
тектоно-магматической активизации. Следует отметить, что ана
логичные представления об «активизационной» в целом природе 
интрузивных комплексов описываемой формации выдвигаются 
некоторыми исследователями и для других регионов, например 
для каледонид Алтае-Саянской складчатой области.

Интрузии лейкогранитовой формации локализуются во внут
ренней и внешней частях вулканогенных прогибов и по их об
рамлению. В Казахстане массивы образуют пояса гранитов 
протяженностью до 200—300, шириной до 70 км [108]. Аналогич
ное «поясовое» расположение массивов этой формации харак
терно для каледонских структурно-формационных зон Запад
ного Саяна (буйбинский, джойский комплексы). Выявляется 
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определенная особенность размещения массивов в зонах сочле
нения разновозрастных складчатых областей. Пояса малых 
дайкообразных тел лейкогранитов вдоль зон крупных разрыв
ных нарушений глубоко проникают в структуры «древней» 
складчатой области, граничащие со структурами более «моло
дой». Так, лейкограниты и гранит-порфиры колыванского 
комплекса образуют протяженные пояса интрузивных тел в пре
делах каледонид Талицко-Монголо-Алтайской складчатой си
стемы, пограничной с герцинидами Обь-Зайсанской складчатой 
области. Граниты и лейкограниты янского комплекса также 
локализуются в пределах линейных протяженных зон, «повы
шенной трещиноватости» в различных структурно-формационных 
зонах Верхояно-Чукотской складчатой области и ее сочленения 
с Охотско-Чукотским вулканогенным поясом [172]. Основными 
магмоконтролирующими структурами являются зоны крупных 
разрывных нарушений, вдоль которых интрузивные тела лока
лизуются преимущественно по границам структурных этажей: 
нижнего — доорогенного (собственно геосинклинального) и 
верхнего — орогенного. По отношению к складчатым сооруже
ниям нижнего структурного этажа интрузивные массивы дис- 
кордантны, верхнего — нередко конкордантны.

Тектонические условия становления интрузивных тел опре
деляют форму, размеры тел и особенности их внутреннего 
строения. Наиболее типичной формой интрузивных тел является 
пластообразная и межформацнонных залежей, вытянутых в на
правлении магмокоитролирующих разрывных нарушений. По 
размерам и форме интрузивных тел выделяются: а) крупные 
(1500—2200 км2) интрузивные тела (Жельтауский, Каибский 
массивы Казахстана), представляющие собой преимущественно 
пластообразные и межформационные залежи, располагающиеся 
на удалении или в обрамлении позднестадийных вулканогенных 
прогибов; б) промежуточные по размерам (до 500 км2) интру
зивные тела, нередко входящие в состав сложных полигенных 
и полихронных массивов (Талицкий, Белокурихинский массивы 
Горного Алтая, Буйбинский массив Западного Саяиа); в) мел
кие (до 50—100 км2), штоко- и лакколитообразные, уплощенные 
интрузивные тела, располагающиеся в основном во внутренней 
части вулканогенных прогибов. Для массивов часто отмечается 
пологий куполообразный характер кровли, осложненной изги
бами и имеющей нередко асимметричный характер. Вертикаль
ная протяженность интрузивных тел по геофизическим данным 
меняется от 4—5 [76, 166] до 14—15 км (Белокурихинский мас
сив Горного Алтая [472]). Наибольшие по площади интрузивные 
тела присутствуют в каледонидах Казахстана и Алтае-Саянской 
складчатой области, промежуточные — в герцинидах Казахстана 
и Обь-Зайсанской складчатой области, наименьшие по площади 
и наименее эродированные тела гранитов этой формации раз
виты в пределах Охотско-Чукотского вулканогенного пояса.
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Характерной особенностью внутреннего строения интрузив
ных тел является зональность, проявляющаяся в структурной 
и в меньшей степени петрографической неоднородности. Послед
няя выражается в появлении в эндоконтактовой части массивов 
биотит-роговообманковых и роговообманковых разновидностей 
гранитов и гранодиоритов. Ширина эндоконтактовой полосы их 
распространения в зависимости от размеров массива меняется 
от 0,5 до 2 км. Биотит-роговообманковые граниты и гранодио
риты эндоконтактовой фации нередко содержат ксенолиты 
вмещающих пород и связаны постепенными переходами с гра
нитами и лейкогранитами внутренних частей массивов.

В большинстве регионов отмечается ряд устойчивых особен
ностей внутреннего строения массивов: наличие полого зале
гающих «бескорневых» тел аплитовидных гранитов среди 
средне-крупнозернистых порфировидных гранитов; развитие 
в гранитах линейных зон протоклаза и «линий течения», под
черкиваемых ориентировкой порфировидных выделений калие
вого полевого шпата и чешуек биотита. Наличие «пластообраз
ных» бескорневых тел аплитовидных гранитов в верхней, при- 
кровлевой части интрузивных массивов, создающее впечатление 
их «расслоенное™», отмечается для интрузивных массивов 
герцинских структурно-формационных зон Казахстана, Сихотэ- 
Алиня и Охотско-Чукотского вулканогенного пояса [191, 223, 
487]. Для интрузивных тел, располагающихся в каледонидах 
Алтае-Саянской складчатой области [50] и Казахстана, харак
терно наличие линейных зон протоклаза и ориентированное 
расположение пофировидных выделений калиевого полевого 
шпата. В интрузивных массивах, размещенных во внутренней 
части орогенных вулканогенных прогибов каледонид, герцииид 
и особенно в массивах омсукчанского комплекса Охотско-Чу
котского вулканогенного пояса, помимо этого отмечаются появ
ление в эндоконтакте мелкозернистых и порфировых разновид
ностей гранитов, аплитовидных гранитов и гранит-порфиров, 
останцы кровли.

Уровень эрозионного среза массивов в одной и той же склад
чатой области различен в зависимости от расположения интру
зивных тел: в пределах внутренних частей вулканогенных про
гибов (наименьший уровень), вне этих прогибов и на значи
тельном удалении от них (наибольший уровень). Массивы 
каледонских складчатых областей эродированы в целом глубже 
по сравнению с массивами герцинид и мезозоид. Наименее эро
дированы массивы в пределах Охотско-Чукотского вулканоген
ного пояса.

Наиболее характерными породами лейкогранитовой форма
ции являются биотитовые и двуслюдяные порфировидные гра
ниты при резко подчиненном распространении (до 10%) биотит- 
роговообманковых, роговообманковых гранитов и гранодио
ритов. Приведем обобщенные данные по количественному и 

151



минеральному составу пород. Биотит-роговообманковый гранит 
(включающий и породы гранодиоритового состава) имеет сле
дующий состав, %: кварц — 22, плагиоклаз — 38, калиевый по
левой шпат — 28, биотит — 4, роговая обманка — 7, акцессор
ные минералы — 0,6. Главный петрографический тип пород 
описываемой формации — биотитовый порфировидный гранит — 
имеет следующий состав, %: кварц — 31, плагиоклаз — 29, ка
лиевый полевой шпат — 37, биотит — 3. Состав плагиоклаза 
в биотит-роговообманковых гранитах меняется от an5_i2 до 
ап25-55; В биотитовых гранитах вне зон проявления постмагма
тических изменений ап2г-25- Калиевый полевой шпат представ
лен преимущественно микроклином с рентгеновской триклин
ностью Др = 0,74-1,0. В участках постмагматических изменений 
упорядоченность калиевого полевого шпата изменяется в ши
роких пределах. Структурно-текстурные особенности пород ха
рактеризуются незначительной изменчивостью: преобладающе 
развиты средне- и крупнозернистые разновидности, весьма ти
пична порфировидная структура, подчеркиваемая иногда ли
нейно-ориентированными выделениями калиевого полевого 
шпата (4—5, в среднем 2—3 см). Акцессорные минералы грани
тов представлены устойчивой типоморфной ассоциацией: апатит, 
циркон, магнетит, ильменит, ортит, монацит, ксенотим, торит, 
сфен, рутил, анатаз, флюорит, турмалин, молибденит, шеелит, 
касситерит. Характерно присутствие ортита, граната, турмалина, 
флюорита и таких рудных минералов, как молибденит и касси
терит.

Породы жильной фазы представлены преимущественно мел
козернистыми аплитовидными гранитами, аплитами и пегмати
тами, локализующимися в полого и круто залегающих трещи
нах, в прикровлевой части массивов, обычно на участках купо
лообразных неровностей кровли. Постмагматические изменения 
в массивах этой формации выражены процессами кремне
калиевого метасоматоза (грейзенизация). Намечается прост
ранственная связь процессов постмагматического изменения 
гранитов с породами жильной фазы и закономерная приуро
ченность (концентрация) их в прикровлевой части интрузив
ных тел.

Глубина становления массивов (1,5—4 км) обусловлена их 
межформационным положением. Подошвой массивов в большин
стве случаев являются интенсивно складчатые отложения гео- 
синклинальной, инверсионной, стадии развития, а в кровле 
интрузий залегают мощные толщи вулканогенных образований 
андезитовой формации и кислых вулканитов — дацит-липари
товой.

Средние составы гранитов (табл. 18) показывают крайне 
слабую изменчивость для комплексов, относящихся к различ
ным тектоно-магматическим циклам, что подтверждает геолого
петрографические данные о слабой дифференцированности
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18. Средний химический состав пород 
лейкогранитовой формации, вес.%

Окислы 1 2 3 4 5 6

S1O2 74,24 73,60 71,2 74,00 72,83 72,78
TiO2 0,22 0,23 0,30 0,25 0,24 0,23
AI2O3 12,33 13,15 13,14 13,0 13,88 14,09
F е2О3 0,70 1,09 1,60 1,1 1,16 1,40
FeO 2,60 1,42 0,80 0,7 1,32 0,79
MnO 0,04 0,04 0,04 0.05 0,06 0,08

MgO 0,39 0,56 0,60 0,45 0,52 0,76
СаО 0,59 1,26 1,20 1.1 1,22 1,29
Na,0 2,38 3,37 3,90 3,95 3,37 3.62
К2О 5,25 4,27 4,90 4,5 4,46 3,83

Количество
анализов

18 20 59 49 65 10

Комплексы: 1 — белокурихинский Горного 
Алтая (данные Б. А. Блюмана, В. А. Тро
фимова), 2—буйбинский Западного Саяна 
(данные Д. М. Орлова), 3 — жельтауский 
и 4 — каибский Казахстана [108], 5 — ор
линогорский, 6 —жамантауский, 7—кал- 
дырминский Казахстана (данные Ж. Д. Ни

Окислы 7 8 9 10 11 12

S1O2 73,02 74,38 72,80 74,40 75,13 73,30
Т1О2 0,25 0,16 0,23 0,20 0.16 0,23
А12О3 13,84 13,50 14,00 13,30 13,02 12,60

Fe2O3 1.30 0,86 0,79 0,90 0,77 0,91
FeO 1,10 1,26 1,86 1,40 1,43 1.41
MnO 0,06 0,06 0,06 0,06 0,03 0,04
MgO 0,57 0,44 0,81 0,30 0,31 0,53
CaO 1,34 0,93 1,42 0,80 0,73 1,13
Na2O 3,85 3,54 3,11 3,70 3,29 3.43
K2O 4,10 4,25 4,31 4,30 4.56 4,40

Количество 
анализов

62 56 203 — 56 625

кольской, Ю. П. Рождественского), 8 — 
нижнеамурский. 9 — мяо-чанский, бачелаз- 
скнй Сихотэ-Алиня; 10 — граниты Охотско- 
Чукотского вулканогенного пояса; II — 
омсукчанский Северо-Востока СССР (дан
ные Д. А. Кирикова. В. В. Русса и др ); 
12 — средний состав лейкогранитов.
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магматических расплавов. В гранитах содержание суммы Na2O 
и К2О в общем устойчиво, незначительно отклоняясь от расчет
ного среднего для лейкогранитовой формации, равного ~7,83%. 
Также устойчиво для этих комплексов и отношение КгО/ЫагО, 
в среднем равное — 1,28.

При сопоставлении петрохимической характеристики грани
тов лейкогранитовой формации и вулканитов дацит-липарито
вой формации отмечается совпадение полей их фигуративных 
точек на петрохимических диаграммах, что позволяет наряду 
с геолого-петрографическими данными предполагать комагма- 
тичность этих образований. Интрузивные и вулканогенные ком
плексы каледонских и герцинских складчатых систем объеди
няются в синхронные липарит-гранитные комплексы и липарит- 
гранитовые вулкано-интрузивные формации [108, 487]. На 
основе анализа петрохимических данных по липарит-гранитным 
комплексам Балыгычано-Сугойского и Мяочанского районов 
М. Г. Руб [487] делает вывод о том, что в вулкано-интрузивных 
комплексах эффузивные породы отражают первичный состав 
кристаллизующейся магмы, а интрузивные породы, наряду с пер
вичным составом магмы, показывают также характер процессов 
дифференциации, ассимиляции и гибридизма, происходящих при 
формировании массивов.

Распределение элементов-примесей в гранитах и в сопряжен
ных с ними эффузивных породах дацит-липаритовой формации 
приводится на основании анализа данных по содержанию эле
ментов-примесей в отдельных комплексах каледонид и герци- 
нид Казахстана и мезозоид Северо-Востока СССР.

Граниты характеризуются присутствием в них двух поляр
ных групп элементов. Первая включает молибден, олово, воль
фрам, литий, бериллий, присутствующие в гранитах в количе
ствах устойчиво выше кларковых. Вторая группа — ассоциации 
элементов, присутствующих в гранитах в количествах устойчиво 
ниже кларковых: а) железо, марганец, титан, хром, никель, 
кобальт; б) цирконий, ниобий; в) барий, ванадий, стронций. 
Элементы-халькофнлы в гранитах присутствуют в концентра
циях, близких к кларковым.

Эффузивы дацит-липаритовой формации характеризуются 
сходными с гранитами элементами-примесями. В частности, 
в них в среднем отмечаются аналогично гранитам повышенные 
содержания молибдена, олова, бериллия и пониженные по 
отношению к кларку содержания титана, ванадия, хрома. 
В вулканитах различных регионов отмечается повышенное по 
сравнению с гранитами содержание фсмафильных элементов- 
примесей, в некоторых случаях (герциниды Казахстана) эффу
зивы содержат вышекларковые концентрации марганца, ко
бальта, никеля. Наряду с отмеченными выше устойчивыми гео
химическими особенностями распределения элементов-примесей 
в гранитах выявляются и определенные провинциальные геохи
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мические различия гранитов, которые соответствуют провинци
альным особенностям их металлогенической специализации. 
Так, граниты омсукчанского и мяочанского комплексов отли
чаются от гранитов той же формации Казахстана (каледонских 
и герцинских) резко повышенным средним содержанием олова 
(до 50 г/т [487]) и одновременно пониженным содержанием 
молибдена.

Анализ геохимических данных по гранитам формации ряда 
регионов СССР показывает наличие провинциальной геохими
ческой специализации, т. е. при устойчивости (слабой изменчи
вости) петрохимических признаков выявляется провинциальная 
изменчивость геохимических характеристик.

Редкометальная металлогеническая специализация — один 
из наиболее выразительных и устойчивых признаков лейкогра
нитовой формации. Вопросу металлогении редких металлов по
священо огромное количество работ [108, 274, 308, 346, 347, 396, 
407, 487, 496, 521, 633].

В пределах Алтае-Саянской складчатой области имеется 
незначительное по масштабам вольфрам-молибденовое орудене
ние грейзенового типа, локализующееся во внутренней части 
сравнительно глубоко эродированных массивов, преимущест
венно в пределах Талицко-Монголо-Алтайской системы, погра
ничной с герцинидами Обь-Зайсанской складчатой области. 
Установлено, что ранее эксплуатировавшиеся месторождения 
приурочены к участкам, где совмещены граниты разновозраст
ных интрузивных комплексов лейкогранитовой формации позд
недевонского белокурихинского и карбонового колыванского 
комплексов.

В каледонидах Казахстана рекометальное оруденение ассо
циирует с массивами интрузивных комплексов (жельтауского, 
жамантауского, орлиногорского, каибского и др.), выделяемых 
в различных структурно-формационных зонах. Здесь, по данным 
различных исследователей, отмечается определенная латераль
ная изменчивость металлогенической специализации выделяе
мых комплексов. Так, для массивов каибского комплекса ха
рактерно проявление оловорудного (с вольфрамом и молибде
ном) оруденения грейзенового типа, в массивах жельтауского 
комплекса фиксируется преимущественно молибденовое оруде
нение (месторождение Шалгия), а с массивами орлиногорского 
комплекса ассоциирует преимущественно вольфрамовое оруде
нение (с молибденом) скарнового и грейзенового типа. В со
ответствии с этим еще раз находят подтверждение данные 
о латеральной провинциальной изменчивости геохимической и 
соответственно металлогенической специализации лейкогранито
вой формации.

В герцинских структурно-формационных зонах Казахстана 
в гранитах калдырминского комплекса развиты зоны сла
бой площадной грейзенизации и единичные рудопроявления 
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грейзенового типа с убогой молибдено-вольфрамовой и олово
рудной минерализацией.

В мезозоидах Яно-Колымской складчатой области с янским 
интрузивным комплексом связаны оловорудиые, оловорудно- 
вольфрамовые и оловорудно-полиметаллические месторождения. 
Ограниченно развиты месторождения грейзенового типа. Ору
денение локализуется в пределах полей контактовометаморфи- 
зованных пород, над куполами невскрытых интрузивных тел и 
реже в пределах их внутренних частей и зон эндоконтакта 
(грейзеновый тип).

В гранитах омсукчанского комплекса Охотско-Чукотского 
вулканогенного пояса распространены преимущественно олово
рудные месторождения, приуроченные к апикальным, эндо- и 
экзоконтактовым частям интрузивных тел и тесно связанные 
с вулканитами кислого состава. Кроме того, здесь известны 
оловорудные и оловорудно-вольфрамовые месторождения грей
зенового типа.

В целом редкометальная металлогеническая специализация 
лейкогранитовой формации характерна для комплексов различ
ных регионов СССР. В каледонских и герцинских складчатых 
областях Казахстана преобладающе развиты грейзеновое (W, 
Мо, Sn) оруденение, а в мезозоидах Северо-Востока и Дальнего 
Востока СССР — кварцевожильное касситерит-силикатное и 
касситерит-сульфидное оруденение.

Наряду с этим проявляется как межрегиональная изменчи
вость металлогенической специализации — существенно олово
рудная в мезозоидах Северо-Востока и Дальнего Востока СССР, 
каледонидах и герцинидах Средней Азии и вольфрам-молибде
новая в каледонидах и герцинидах Казахстана и Урала, так и 
внутрирегиональная, например в каледонидах Казахстана.

Аляскитовая формация

Формация объединяет устойчивую ассоциацию пород ультра- 
кислого и кислого состава (аляскиты, лейкократовые биотито- 
вые граниты), слагающих интрузивные (аллохтонные) тела 
характерной округлой, изометричной формы, нередко концент
рического строения. Для нее типичен парагенезис (вертикаль
ный ряд) с вулканитами липаритовой формации. По времени 
проявления формация аляскитов завершает гранитоидный маг
матизм орогенного режима развития.

Интрузивные тела аляскитов приурочены к крупным коль
цевым структурам, кальдерам обрушения и нередко сопровож
даются комплексами кольцевых даек. Тела аляскитовой 
формации многофазны, породы характеризуются структур
ной неоднородностью строения и интенсивно проявленными 
постмагматическими изменениями (грейзенизация, альбити
зация).
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В. С. Коптев-Дворников [260] указывал на закономерную 
приуроченность лейкократовых и аляскитовых гранитов к концу 
каледонского и герцннского тектоно-магматических циклов. 
Ю. А. Билибин биотитовые, аляскитовые, лейкократовые, апли
товидные, пегматоидные граниты выделял в качестве «... ком
плекса кислых и ультракислых гранитов средних этапов раз
вития», проявляющихся вслед за «... комплексом умеренно 
кислых гранитоидов» [47].

Впервые в качестве самостоятельного интрузивного ком
плекса аляскитовые граниты были выделены Н. Г. Кассиным 
и Г. И. Бедровым в Казахстане (пермский акчатауский ком
плекс). В дальнейшем выделение комплексов аляскитовых 
гранитов было проведено в более широких масштабах для Ка
захстана. На Карте магматических формаций СССР [233] 
аляскитовая формация выделена в группе интрузивных форма
ций поздней (консолидационной) стадии.

В качестве самостоятельной аляскитовая формация выде
ляется также С. И. Бескиным и Ю. Б. Мариным. Необходимость 
выделения самостоятельной аляскитовой формации «... дока
зывалась в последнее время неоднократно в связи с тем, что 
«объединение» нормальных гранитов и аляскитов в единые 
комплексы отрицательно влияло на успех поисковых работ на 
редкие металлы и хрусталь» [44]. Эти авторы указывают, что 
причиной «почти традиционных» случаев объединения биотито
вых гранитов с аляскитами является то, что под воздействием 
более молодых аляскитов биотитовые граниты подвергаются 
изменениям и нередко приобретают «аляскитовый облик», след
ствием чего являются выводы о постепенных переходах биоти
товых гранитов в аляскиты.

Представителями аляскитовой формации в различных ре
гионах СССР являются следующие комплексы: акчатауский 
Джунгаро-Балхашский складчатой системы Казахстана, мона
стырский Обь-Зайсанской складчатой области, синюшенский 
Горного Алтая, кандыгатайский и аркатакжайляуский зоны 
сочленения герцинид Обь-Зайсанской и каледонид Чингиз-Тар- 
багатайской складчатых систем, аляскитовых и субщелочных 
гранитов зоны сочленения герцинид Джунгаро-Балхашской и 
каледонид Чингиз-Тарбагатайской складчатых систем, поздне
меловые аляскитовые и субщелочиые граниты Чукотки [194, 
362], линлинейский Чукотки [104, 404], уракский Охотско-Чукот
ского вулканогенного пояса [404. 524, 642].

Характеристика аляскитовой формации в основном приво
дится на основе анализа материалов по более детально изучен
ным интрузивным комплексам герцинид Центрального Казах
стана и мезозоид Северо-Востока СССР. Выделение позднеме
ловых аляскитов мезозоид Северо-Востока СССР и отнесение их 
к аляскитовой формации проводится в известной мере условно, 
однако правомерность такого подхода подтверждается 

157



выделением в чукотской части Охотско-Чукотского вулкано
генного пояса самостоятельного линлинейского комплекса [404], 
а в охотской части — уракского [524, 404, 642], по формацион
ным признакам соответствующих аляскитовой формации.

По времени формирования интрузивные массивы аляскитов 
приурочены к эпигеосинклинальному орогенному режиму склад
чатых областей, будучи тесно сопряжены с вулканитами кислого 
состава, относимыми к липаритовой формации или выделяе
мыми в качестве самостоятельной игнимбритовой формации 
[38, 524]. В герцинидах Центрального Казахстана отмечается 
тесная пространственная связь гранитов акчатауского (кызыл- 
райского) комплекса с вулканитами кислого состава и игним- 
бритами кызылкиинской свиты. Аналогичные взаимоотношения 
описаны для гранитов уракского комплекса с игнимбритами 
ольской свиты в пределах Охотско-Чукотского вулканогенного 
пояса [524, 642]. Возрастной и формационный аналог ольской 
свиты вулканогенного пояса в Центральночукотском районе — 
эргываамская свита [38], в пределах которой выделяются ин
трузии аляскитовых и субщелочных гранитов [194]. Таким обра
зом, аляскитовые граниты завершают проявления орогенного 
вулканизма ультракислого состава (липаритовая и игнимбри- 
товая формации), образуя с последними вертикальный ряд, 
аналогичный ряду дацит-липаритовой и лейкогранитовой фор
маций.

Характерная особенность этого ряда — приуроченность 
к кольцевым разломам, кольцевым структурам, в пределах ко
торых интрузивные тела аляскитов, так же как и поля вулка
нитов, являются частью крупных кольцевых структур. Форми
рование интрузивных тел, как показывает изучение их формы 
и особенностей внутреннего строения, связывается с радиаль
ными перемещениями блоков пород рамы по кольцевым нару
шениям, возникновение которых возможно над большими мас
сами магматического расплава. Внедрение расплава связано 
с формированием кальдер обрушения, вулканических структур 
обрушения, кальдерных депрессий и др. [38, 524, 605, 642]. Вне 
вулканогенных прогибов и полей развития липаритовой фор
мации тела аляскитов локализуются в зонах протяженных 
разрывных нарушений, концентрируясь преимущественно в уча
стках их пересечения. Массивы аляскитовых гранитов широко 
представлены в зонах сочленения герцинских и каледонских 
складчатых систем Казахстана (по данным К. Г. Богдановой, 
Е. Д. Василевской, М. В. Тащининой и других), а также отме
чаются на удалении от вулканогенных прогибов, в выступах 
мезозойского складчатого основания в пределах восточного 
побережья Чаунской губы (Западная Чукотка) и Центральной 
Чукотки [194].

Для интрузивных тел аляскитов характерна округлая или 
овальная в плане форма, частая связь с комплексами кольце
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вых даек, повышенная (9 км) мощность (вертикальная протя
женность) штокообразных интрузивных тел, устанавливаемая 
по геофизическим данным для пермских гранитов Казахстана 
[634, 635]. Для пермских интрузий Токрауского синклинория вы
деляются [634, 635] плутоны купольного (Кызылтас и др.) и 
кальдерного типов (Жанет, Майтас, Кызылрай и др.). Массивы 
купольного типа имеют мощность 3—5 км, радиально-кольце
вое внутреннее строение и представлены относительно изомет- 
ричными лакколитами с центральным подводящим каналом. 
Интрузии кальдерного типа имеют мощность 6—8 км, радиаль
ное и кольцевое внутреннее строение с отчетливо выраженным 
внешним кольцом порфировых даек, пространственно совме
щены с полями развития вулканитов липаритовой формации.

Интрузивные тела линлинейского комплекса Восточной Чу
котки, рассматриваемые С. Н. Калабашкиным в качестве интру
зивного аналога «липаритовой формации верхнего структурного 
этажа» (конец позднего мела — начало палеогена), подразде
ляются на два типа: близповсрхностный Синяхтунский и гип
абиссальный Куйвнвеемский. Интрузивные тела «синяхтунского» 
типа характеризуются пространственным сонахождением с по
родами липаритовой формации, сравнительно небольшими раз
мерами, куполо- и воронкообразной формой тел. «Куйвивеем- 
ский» тип — лакколитообразные крупные межформацнонные 
тела, локализующиеся в блоках «метаморфизованных и мета
морфических палеозойских толщ цоколя»; по составу и особен
ностям внутреннего строения эти тела сходны с телами аляски
товых и лейкократовых гранитов Западной и Центральной 
Чукотки [194]. Интрузивные тела гранитов, располагающихся 
в пределах позднемеловых (сенон—дат) «вулканических струк
тур обрушения» [642] и «полей игнимбритов больших объемов» 
[524] Охотско-Чукотского пояса, представлены гипабиссальными 
интрузиями и этмолитами, окруженными системой кольцевых 
разломов, пластообразными интрузиями и дайками, концентри
чески или радиально располагающимися вокруг центрального 
интрузивного тела, а также штокообразными телами с куполо
видной поверхностью. Размеры и форма интрузивных тел опре
деляются уровнем их эрозионного среза.

Аляскитовая формация в рассматриваемых регионах (гер- 
циниды Казахстана, мезозоиды Северо-Востока СССР) зани
мает определенное положение в ряду интрузивных и вулкани
ческих формаций. Так, интрузивные тела аляскитов пермского 
возраста Джунгаро-Балхашской складчатой системы прорывают 
отложения керегетасской свиты (дацит-липаритовая формация), 
граниты калдырминского комплекса (лейкогранитовая форма
ция), липариты и игнимбриты кызылкиинской (архаралинской) 
свиты (липаритовая формация) и, в свою очередь, прорваны 
дайками основного состава ортауского, по Л. Н. Шарпёнок, 
комплекса, связанными с позднепермскими базальтоидами
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(контрастная липарит-лейкобазальтовая формация). Пермские 
граниты аляскитовой формации сопряжены во времени и комаг- 
матичны игнимбритам кызылкиинской свиты. Позднемеловые 
аляскиты и лейкократовые граниты Западной и Центральной 
Чукотки [194] прорывают и метаморфизуют гранодиориты и гра
ниты нижнего — низов верхнего мела, относимых по предвари
тельным данным к диорит-гранодиоритовой и лейкогранптовой 
формациям. В пределах Восточной Чукотки, по данным С. Н. Ка- 
лабашкина, аляскиты и субщелочные граниты линлинейского 
комплекса прорывают «более древние интрузии гранодиорит- 
гранитовой формации, характеризуются связью с липаритовой 
формацией [поздний мел (дат) — начало палеогена] и прорваны 
во многих местах дайками двупироксеновых базальтов неоген- 
четвертичного (?) возраста».

Характеризуя связь интрузий линлинейского комплекса 
с вулканитами позднемеловой липаритовой формации, С. Н. Ка- 
лабашкин указывает, что им свойственны пространственное 
сонахождение, общие структурные факторы размещения, широ
кое распространение порфировых фаций гранитоидов и появле
ние среди них фельзит-порфиров и кварцевых порфиров; специ
фические черты морфологии ряда тел, определяющие соответ
ствие их жерловым телам либо экструзивным куполам, а также 
поразительное сходство отдельных пород гранитоидов и липа
ритовой формации по внешнему облику. Аналогичные в общих 
чертах структурно-геологические и петрографические критерии 
комагматичности пород этих формаций приводятся и другими 
исследователями для герцинид Казахстана [108, 605] и для ме
зозоид Охотско-Чукотского пояса, где интрузии уракского ком
плекса и его аналогов совмещены с «полями игнимбритов 
больших объемов» или игнимбритовой формацией (по В. Ф. Бе
лому [38]) сенон-датского возраста. Интрузивные породы про
рывают породы позднемеловой (сенон—дат) игнимбритовой 
формации, прорваны и перекрыты базальтами раннепалеогено
вой базальтовой формации. В целом на примере рассмотренных 
регионов видно, что аляскиты являются наиболее поздним про
явлением гранитного магматизма орогенного режима, являясь по 
масштабам проявления резко подчиненными по отношению 
к гранитам предшествующей им лейкогранитовой формации.

Интрузивные массивы характеризуются сравнительно неболь
шими размерами (от десятков квадратных километров до 200— 
300 км2). Для массивов характерны повышенная мощность, 
концентрическое строение, подчеркиваемое концентрически зо
нальным расположением пород различных фаз или фациальных 
разновидностей; подобие их вертикальной «расслоенности», вы
раженное наличием в массивах полого залегающих тел мелко
зернистых аляскитов, выделяемых как в качестве фаз, так и 
фациальных разновидностей. Другая характерная особен
ность — наличие по периферии массивов и в их апикальных 
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частях пегматитов, образующих сегрегационные, иногда шлиро
видные обособления. Выделяются три-четыре фазы становления 
массивов. Особо характерным признаком пород является миа
ролитовая текстура. Размещение интрузивных тел аляскитовой 
формации, их взаимоотношения с вмещающими вулканоген
ными породами, особенности внутреннего строения свидетель
ствуют о гипабиссальных, близповерхностных условиях их 
становления, оцениваемых различными исследователями 
в 1—1,5 км. Внедрение расплава, обогащенного летучими ком
понентами, обусловлено процессами обрушения кровли, 
формирования вулканических депрессий, кальдер обрушения 
и т. д.

Петрографический состав интрузивных массивов в большин
стве случаев несложен: аляскиты, лейкократовые порфировид
ные граниты и субщелочные граниты. Изменчивость количест
венно-минерального состава аляскитов наряду с преобладанием 
в их составе калиевого полевого шпата (42%) и кварца (36%) 
при подчиненной роли альбита (20%) и исчезающе малом ко
личестве слюд (1%) является одним из характерных петрогра
фических признаков и связана с почти повсеместным проявле
нием процессов постмагматических изменений пород. Интенсив
ные изменения определяют также и изменчивость структурных 
особенностей, широкое развитие в породах реакционных взаимо
отношений между породообразующими минералами.

Калиевый полевой шпат аляскитов представлен моноклин
ной разновидностью (ортоклаз), в грейзенизированных грани
тах нередко отмечается появление микроклина. Нередко в со
ставе аляскитовых гранитов отмечается появление амазонито
вых разновидностей [112]. Характерны присутствие в аляскитах 
альбита, образование которого связано с постмагматической 
альбитизацией и деанортитизацией первично-магматического 
плагиоклаза (ani5_2o), повышенное по отношению к лейкогра- 
иитам количество акцессорных минералов (до 1%), обогащен
ных редкоземельными элементами: малакона, ксенотима, пиро
хлора, а также магнетита, ильменита, пирита, ортита, турма
лина, касситерита, молибденита, вольфрамита.

Петрохимические особенности формации рассматриваются на 
примере средних химических составов пород акчатауского ком
плекса (по данным различных исследователей), позднемеловых 
аляскитовых интрузий Центральной Чукотки и линлинейского 
комплекса (табл. 19). Прежде всего следует подчеркнуть ульт- 
ракислый состав гранитов и обогащенность их щелочами при 
отношении K2O/Na2O= 1 ч-1,9.

Сопоставление петрохимических особенностей состава аляс
китовых интрузивных комплексов герцинид Казахстана и мезо
зоид Северо-Востока СССР и сопряженных с ними в этих регио
нах вулканитов липаритовой формации показывает наряду 
с общей близостью их составов существование и устойчивых
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19. Средний химический состав пород 
аляскитовой формации, вес.%

Окислы 1 2 3 4 5 6 7 8

SiO2 74,20 75,2 75,7 74,8 73,45 74,01 74,83 72,36
Т1О2 0,2 0,1 0,1 0.2 0,26 0,12 0,11 0,04
А12О3 13,5 13,2 13,1 13,3 13,99 12,40 13,31 15,20
Fe2O3 1,1 0,9 0,9 0,8 1.Ю 0,66 0,41 0,36
FeO 0,8 0,7 0,5 1.2 1,23 3,38 0,98 0,40
MnO — — — 0,10 0,07 0,03 0,10 0,03
MgO 0,5 0,3 0,2 0.1 0,35 0,09 0,36 0,30
CaO 1,2 0,9 0,6 0,7 1,08 0,38 0,85 0,63
Na2O 3,5 3,6 3,7 3,5 3,12 4,22 3,37 3,46
K2O 4,7 4,6 4,5 4.7 5,73 4,29 5,01 6,55

Количество 
анализов

109 75 31 20 14 24 9 8

1—4 — акчатауский комплекс Казахстана: 
1—3 — Джунгаро-Балхашская складчатая 
система (1 — 1 фаза, 2 — II фаза, 3 — 
III фаза), 4 — Чу-Илийская складчатая 
система [108]; 5 — синюшенский комплекс 
Горного Алтая (данные Б. А. Блюмаиа, 
В. А. Трофимова); 6 — линлинейский ком-

плекс Северо-Востока СССР, Чукотка 
(данные С. И. Калабашкина); 7 — поздне
меловой комплекс (граниты ультракислого 
состава) Северо-Востока СССР [308]; 8 — 
граниты Иультинского месторождения Се
веро-Востока СССР.

различий. Характерны, с одной стороны, обогащенность вулка
ногенных аналогов глиноземом и «фемическими» элементами 
(Fe, Ti, Мп), а также Са и Mg, с другой — обедненность их 
кремнеземом. Здесь характер изменений петрохимических ха
рактеристик аналогичен выявившемуся при сопоставлении по
род лейкогранитовой и дацит-липаритовой формаций и заклю
чается в сравнительной обогащенности пород вулканических 
формаций «фемическими» компонентами.

Анализируя вопросы геохимической специализации пород 
аляскитовой формации в различных регионах, большинство ис
следователей [108] отмечает обогащенность пород, с одной сто
роны, летучими компонентами (В и F), а с другой — устойчиво 
повышенное (выше кларкового) содержание вольфрама, молиб
дена, олова, тантала, ниобия. Для пород акчатауского ком
плекса характерно содержание галлия, иттербия, ниобия, 
свинца, скандия, вольфрама выше кларкового, причем содержа
ние молибдена, олова, вольфрама превышает кларковое 
в 8 раз. Здесь следует подчеркнуть, что наряду с упомянутой 
выше «положительной» геохимической специализацией во всех 
регионах отмечается и «отрицательная» геохимическая специа
лизация, заключающаяся в устойчиво нижекларковых содер
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жаниях в аляскитах фемафильных элементов (Fe, Ni, Со, Сг, 
Мп) и, кроме того, Ba, Sr, V. Аналогичные геохимические осо
бенности характерны и для вулканогенных пород липаритовой 
(игнимбритовой) формации. Так, по данным Л. Н. Шарпёнок 
[605], породы пермской вулкано-интрузивной ассоциации Казах
стана (липариты верхней подсвиты кызылкиинской свиты и 
аляскиты акчатауского комплекса) характеризуются отчетливой 
геохимической специализацией и имеют наиболее высокое со
держание ниобия, рубидия. Увеличение содержаний висмута, 
олова, тантала, ниобия, вольфрама, молибдена в аляскитовых 
и лейкократовых позднемеловых гранитах по сравнению с пред
шествующими им раннемеловыми (лейкогранитовая формация) 
отмечается для мезозоид Северо-Востока СССР [194, 308]. По 
данным С. Н. Калабашкина, в гранитах Куйвивеемского мас
сива отмечаются рудопроявления редких металлов (Nb, W, Sn, 
Mo), приуроченные к телам амазонитовых пегматитов.

С интрузивными массивами аляскитовой формации в различ
ных регионах СССР (Казахстан, Северо-Восток) связан ряд 
редкометальных месторождений (Казахстан—Акчатау, Кара- 
оба, Куу; Северо-Восток — Иультинское). Характеристика ме- 
таллогенической специализации аляскитовых гранитов рассмат
ривается в работах Г. Н. Щербы [108, 635], С. Ф. Лугова [308, 
407], Д. В. Рундквиста и др. [496], А. Н. Леонтьева [300].

С массивами аляскитовых гипабиссальных гранитов свя
заны следующие типы месторождений [44]: редкометальные 
(Nb—Та), хрусталеносные пегматиты, грейзеновые (W, Mo, Sn) 
и альбитит-грейзеновые (Sn, Nb). Соответственно для аляски
товой формации выделяются: редкометально-пегматитоносные, 
хрустале-пегматитоносные, грейзеноносные и альбитит-грейзено- 
носные массивы. Дальнейшая классификация месторождений 
строится с учетом геохимических и геолого-структурных особен
ностей массивов, положения месторождений относительно их 
контактов, состава вмещающих пород, особенностей геохимиче
ских типов провинций (Sn или Мо). Хрустале-пегматитоносные 
(в Казахстане) или альбитит-грейзеноносные (в Нигерии) мас
сивы аляскитовой формации нередко совмещаются в единых 
узлах с редкометальными гранитами и метасоматитами щелоч
но-гранитовой формации, а редкометально-пегматитоносные (на 
Урале) или грейзеноносные (в Забайкалье) массивы аляскито
вой формации — с редкометальными гранитами и грейзенами 
литиево-гранитовой формации [44].

Особо следует охарактеризовать металлогеническую специа
лизацию мезозойских аляскитов Северо-Востока СССР. Боль
шинство геологов придерживается точки зрения, согласно кото
рой месторождения олова связаны с ультракислыми лейкокра
товыми и аляскитовыми гранитами заключительной фазы 
позднемелового комплекса и рудопроявления локализуются 
в самих массивах или их экзоконтактовых зонах. Наиболее 
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благоприятными для их локализации [194] являются слабо эро
дированные части интрузивов и ороговикованные толщи, нахо
дящиеся над еще не вскрытыми эрозией массивами (Куйвивеем- 
ский и Пыркакайский рудные узлы, Иультинское и, по некото
рым данным, Валькумейское месторождения).

По данным Д. В. Рундквиста и др. [496], выявляется опре
деленная закономерность в локализации преобладающего типа 
промышленных редкометальных месторождений, развитых в раз
новозрастных складчатых областях: наиболее глубинные (квар- 
цевожильно-грейзеновые—вольфрамо-молибденовые и вольфра
мо-оловорудные) характерны для герцинид Казахстана, наиме
нее глубинные (сульфидно-силикатно-касситеритовые) — для 
мезозоид Северо-Востока и Дальнего Востока СССР.

Гранит-граносиенитовая формация

Формация объединяет ассоциацию существенно лейкократо
вых гранитоидных пород высокой кислотности и повышенной 
щелочности (известково-щелочные, реже щелочные граниты, 
граносиениты, сиениты). В более широком объеме (включая 
мезократовые умеренно кислые гранитоиды повышенной щелоч
ности) формация была выделена на Карте магматических фор
маций СССР [233]. Ю. А. Кузнецов [276] рассматривает эту 
ассоциацию пород в составе габбро-моицонит-сиенитовой фор
мации и частично — в составе формации субвулканических гра
нитов. Близость петрографического состава, сходство петрохи
мических и геохимических характеристик, а также общность 
геолого-структурной позиции между образованиями гранит-гра- 
носненитовой формации и ассоциирующей с ней вулканической 
трахилипаритовой формации позволяют рассматривать их как 
комагматичный ряд формаций [125, 133, 143, 254, 453, 475, 
615. 616].

Характерными представителями гранит-граносиенитовой 
формации являются следующие региональные комплексы; су
щественно лейкократовые гранитоиды повышенной щелочности 
и высокой кислотности в составе ирельского комплекса Байкаль
ской горной области и улканского комплекса восточной части 
Алданского щита (PR2), огнитский и буеджульский (ирбинский) 
Восточного Саяна (PZ2), сорский Кузнецкого Алатау и брень- 
ский Восточной Тувы (PZ2), комплексы Чингиз-Тарбагатайской 
зоны и Кокчетавской глыбы Казахстана, кудунский Западного 
Забайкалья (Т2_3).

Интрузивные массивы, относящиеся к рассматриваемой фор
мации, приурочены к наиболее консолидированным, испытав
шим длительное воздымание срединным массивам, выступам 
фундамента, характеризующимся значительной мощностью сиа- 
лической коры. Их размещение, прямо не зависящее от склад
чатых структур геосинклинальных комплексов, контролируется 
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крупными разрывными нарушениями, как правило, глубокого 
заложения.

Становление массивов гранит-граносиенитовой формации 
в зонах сводово-глыбовых поднятий сопряжено с формирова
нием континентальных терригенно-вулканогенных моласс нало
женных эпикратонных орогенных прогибов и впадин [379].

Интрузивы гранит-граносиенитовой формации характери
зуются резкой дискордантностью, изотропным внутренним строе
нием. Как и другим плутоническим членам эффузивно-интрузив
ных ассоциаций, им свойственна полифациальность условий 
проявления. По мере удаления от областей сводово-глыбовых 
поднятий и приближения к границам орогенных прогибов (вул
кано-тектонических депрессий) намечается смена относительно 
глубинных интрузий гранитоидов более гипабиссальными, 
вплоть до субвулканических фаций, как это установлено 
М. М. Мануйловой [475] для Байкальской горной области. 
Наиболее крупные по площади (до нескольких сотен квадрат
ных километров) интрузивные массивы представлены межфор
мационными лакколито- и гарполитообразными телами. Харак
терными типами интрузий являются также линейно вытянутые 
трещинные тела и штоки малых размеров.

Главнейшую роль в составе формации играют известково
щелочные лейкократовые граниты повышенной щелочности 
(преимущественно аляскитовые разновидности). Щелочные 
граниты,как правило, приурочены к апикальным частям интру
зивов. Существенное значение имеют граносиениты, также варьи
рующие по щелочности, подчиненное — лейкократовые кварц- 
содержащие сиениты, в том числе нордмаркиты. Перечислен
ными породами, близкими между собой по составу, но широко 
варьирующими по структурно-текстурным признакам с разви
тием гранофировых, порфировидных и порфировых разновидно
стей, сложены тела как главной интрузивной фазы, так и фаз 
дополнительных интрузий и дайки группы асхистовых. Среди 
образований лайкового комплекса подчиненную роль играют 
лампрофиры (вогезиты, малхиты, спессартиты) II этапа. Пре
имущественная приуроченность пород высокой щелочности, 
в том числе сиенитовых, а также локально проявленных, не 
характерных для формации, гибридных по своей природе мон
цонитов и сиенито-диоритов к эндоконтактовым зонам, видимо, 
в большинстве случаев может быть объяснена ассимиляцией 
карбонатных и магматогенных основного состава пород.

Судя по геологическим данным, процессы магматической 
дифференциации в обычном понимании, особенно глубинной 
(в пределах магматических очагов), в становлении интрузивов 
формации существенной роли не играли. Практически много
фазное строение массивов, проявленное в неоднократном пуль
сационном прорывании друг друга идентичными по составу и 
сближенными во времени порциями расплава, обусловлено 

165



внутрикамерными причинами, связанными с относительно быст
рым охлаждением, усадкой при кристаллизации, накоплением 
летучих в условиях малых глубин формирования в спокойной 
тектонической обстановке [43,419]. Контактовое воздействие гра
нитоидов на вмещающие породы выразилось в ороговиковании 
и скарнировании последних в сравнительно узких зонах.

Разнообразие пород формации обусловлено количественными 
вариациями и некоторыми колебаниями составов в общем од
нотипных породообразующих минералов. Количественно-мине
ральный состав главнейших разновидностей пород по основным 
компонентам следующий (%): граниты известково-щелочные 
нормального состава, лейкократовые (в том числе аляскито
вые)— кварц (30—45), калиево-натриевый полевой шпат 
(45—70), плагиоклаз (альбит-олигоклаз) (до 15—20), темно
цветные (биотит, реже обыкновенная роговая обманка) (до 5, 
преобладает 1—2); щелочные граниты отличаются минималь
ным содержанием плагиоклаза (альбита, альбит-олигоклаза) 
(до 10), присутствием наряду с биотитом и обыкновенной рого
вой обманкой гастингсита, рибекита, эгирина. Переход к соот
ветствующим граносиенитовым разновидностям связан с умень
шением количества кварца до 20%; сиениты известково-щелоч
ные, обычно кварцевые — калиево-натриевый полевой шпат 
(40—70%), плагиоклаз (олигоклаз, олигоклаз-андезин) (10— 
40%), кварц (0—20), клинопироксен, роговая обманка, реже 
биотит (до 15); сиениты щелочные (обычно нордмаркиты) — 
калиево-натриевый полевой шпат (до 75—80), плагиоклаз 
(альбит-олигоклаз) (до 10), гастингсит или рибекит наряду 
с обыкновенной роговой обманкой, эгирин (до 15).

Весьма существенную роль в структурно-вещественном фор
мировании пород играет широкое площадное и локальное око- 
лотрещинное проявление процессов поздне- и постмагматиче
ского щелочного и кремнекислого метасоматоза (альбитизации, 
микроклинизации, грейзенизации и связанных с ними сульфиди- 
зацни, флюоритизации), приводящих к образованию различных 
апогранитов, альбититов, микроклинитов и других метасомати- 
тов. Наиболее интенсивно эти процессы проявлены в апикальных 
частях массивов и малых телах фазы дополнительных интрузий.

Слабо измененные гранитоиды характеризуются низкой сте
пенью упорядоченности и триклинности калиевого полевого 
шпата (обычно ортоклаз-пертита) с повышением содержания 
альбитовой составляющей, возрастающей от гранитовых к сие
нитовым разновидностям. Позднейшие перестройки приводят 
к перекристаллизации калиевого полевого шпата, в отдельных 
случаях — до максимально упорядоченного микроклина. В дву
полевошпатовых породах первично-магматическому плагио
клазу свойственно низкое содержание анортитовой составляю
щей; он отвечает альбиту, олигоклаз-альбиту в гранитах, оли
гоклазу (до олигоклаз-андезина)—в известково-щелочных 
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сиенитах. Кварц, как правило, морионовидный, присутствует 
в повышенных (до 45% в гранитах) количествах. Темноцветные 
минералы представлены высокожелезистым биотитом, реже — 
обыкновенной роговой обманкой, полущелочными и щелочными 
амфиболами (гастингситом, рибекитом), эгирино-авгитом, эги
рином. Породы формации содержат значительное (до 10 кг/т) 
количество акцессорного магнетита, чем определяется их отно
сительно высокая намагниченность, проявляющаяся в наличии 
положительных аномалий разных интенсивностей. Состав ассо
циаций акцессорных минералов существенно определяется ха
рактером проявления метасоматических процессов. Гранитоиды 
формации содержат акцессорные минералы магматической ста
дии: циркон (нередко двух-трех генераций), апатит и титановые 
минералы — ильменит, сфен, рутил. Последние оказываются при 
метасоматозе неустойчивыми. Наиболее характерны редкоме
тальные, редкоземельные, радиоактивные акцессорные мине
ралы, связанные с метасоматозом, преимущественно отвечаю
щие автометасоматическому этапу: эвксенит, пирохлор, фергу
сонит, ураноторит, оранжит, монацит, касситерит, молибденит 
и другие в постоянном сочетании с неравномерными количест
вами флюорита.

Петрохимические особенности формации определяются для 
всех разновидностей повышенным по сравнению со средними 
типами пород содержанием SiO2 60—70% (максимум 74%), 
обеднеиностью основаниями кальция и магния на всем интер
вале кремнекислотности, высокой железистостью (Г = 75-ь 90%). 
Большинство пород по щелочному модулю (0,8—1) занимает 
пограничное положение между щелочноземельными и щелоч
ными. Относительное содержание К и Na неустойчиво, хотя 
преобладают калиево-натриевые разновидности (п = 50ч-70, 
иногда до 90). В отдельных случаях, в частности для среднепро
терозойской гранит-граносиенитовой формации Байкальской 
горной области (ирельский комплекс), указывается на преобла
дание калия над натрием.

Становление интрузий формации происходило в присутствии 
значительных количеств летучих, особенно фтора (видимо, при 
недосыщенности Н2О), о чем свидетельствуют как повышенные 
содержания этого элемента в породах (входит в состав био
тита), так и почти постоянное присутствие акцессорного флюо
рита.

Качественная геохимическая характеристика формации опре
деляется специфической ассоциацией редкометальных, радио
активных, редкоземельных элементов: циркония, свинца, нио
бия, иттрия, иттербия, олова, молибдена, а также меди, свинца, 
цинка, присутствующих в количествах, часто превышающих 
кларковые и связанных, как правило, с разными ступенями ме
тасоматоза. Гранитовые разновидности обогащены рубидием, 
ниобием, свинцом, молибденом, иттрием, иттербием.
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Гранитоиды формации — потенциальные носители редкозе
мельно-редкометального оруденения. Петрохимические крите
рии — сочетание общей щелочности и степени альбитизации 
(по 3. Г. Караевой [230]) —свидетельствуют об их соответствии 
танталоносным, в меньшей степени оловоносным гранитоидам. 
Предпосылкой к проявлению той или иной минерализации яв
ляется преобладание в первом случае щелочного, во втором— 
кремнекислого метасоматоза в условиях богатой фтором среды. 
В связи с породами формации известны тантало-ниобиево-ред- 
коземельно-циркониевые, поздние медно-цинко-свинцовые и мо
либденовые рудопроявления, а также железорудные месторо
ждения контактово-метасоматического генезиса [454].

Положение гранит-граносиенитовой формации в тектоно-маг
матическом цикле однозначно определяется приуроченностью 
к областям завершенной складчатости, структурным и времен
ным отрывом от магматических формаций собственно геосин- 
клинальных стадий, связью с эпохами горообразования и назем
ного вулканизма наложенных орогенных прогибов и впадин 
(по А. А. Моссаковскому [379]).

Щелочно-гранитовая формация

Формация объединяет комплексы, состоящие существенно из 
щелочных гранитов, в которых 73—75% SiO2, сумма щелочей 
8—8,5% (Na2O/KaO= 1). Для пород характерно постоянное 
присутствие щелочного темноцветного минерала. В качестве 
эндоконтактовой фации массивов щелочных гранитов рас
сматриваются ограниченно развитые в составе комплексов сие
ниты, граносиениты, гранодиориты, нефелиновые сиениты, суб
щелочные граниты.

Ю. А. Билибин [48] рассматривал щелочные граниты в со
ставе посторогенной габбро-гранитовой интрузивной формации. 
Впервые как самостоятельная щелочно-гранитовая формация 
была выделена на Карте магматических формаций СССР и де
тально описана на Кольском полуострове в объеме кейвинского 
комплекса И. Д. Батиевой и И. В. Бельковым [28]. Хорошо 
изученные комплексы этой формации известны в Западном За
байкалье (куналейский комплекс) [73, 218, 248, 254], в Восточ
ном Забайкалье (нерчуганский комплекс) [218, 364], в Восточ
ном Саяне (сейбинский комплекс) [140, 182], в Центральном 
Алдане (алданский комплекс) и в Чингиз-Тарбагатайской зоне 
(керегетас-эспинский комплекс) [43, 205, 228]. В других регио
нах Советского Союза комплексы описываемой формации еще 
либо недостаточно изучены, либо развиты в небольшом объеме 
[1, 177, 222, 388, 393].

Рассматриваемая формация известна в пределах складча
тых областей и древних щитов, где она приурочена к устойчи
вым блокам, подвергавшимся тектоно-магматической активиза
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ции в более поздний период. Так, в пределах каледонской склад
чатой области (Забайкалье) относимые к щелочно-гранитовой 
формации комплексы мезозойского возраста локализованы 
в блоках, консолидированных в раннем палеозое. На щитах 
интрузии рассматриваемой формации формируются в зонах их 
активизации [619]. Размещение интрузивных тел контроли
руется зонами крупных тектонических швов, разделяющих круп
ные структуры разного геологического развития, а также зо
нами глубинных и оперяющих их разломов.

Наиболее существенное развитие щелочно-гранитовая фор
мация получила на Кольском полуострове (массивы площадью 
свыше 3 тыс. км2) и в Забайкалье (5600 км2). Площадь отдель
ных тел от единиц квадратных километров до 750 км2. Интрузии 
образуют два типа гипабиссальных тел: трещинной и кольце
вой формы. Первые отличаются простотой строения, сложены 
породами одной фазы внедрения и представляют собой круто
падающие плитообразные и дайкообразные тела [205, 228]. Вто
рые образуют многофазные штоки с полукольцевым и кольце
вым строением, ограниченные кольцевыми разломами [28]. 
По данным геофизических исследований, большинство интрузий 
рассматриваемой формации приурочено к областям локальных 
гравитационных минимумов, имеющих изометричную или овало
образную форму (Кольский полуостров, Забайкалье).

Рассматриваемые в составе формации комплексы имеют 
различную глубину формирования и существенно отличаются 
по физико-химическим условиям образования пород. Глубина 
формирования массивов куналейского комплекса 1—3 км [73]. 
Среди массивов кейвинского комплекса [28] выделяются разно
глубинные образования, вплоть до абиссальных. В строении 
массивов устанавливается горизонтальная зональность, прояв
ленная в фациальном составе пород по площади, реже верти
кальная, выражающаяся в изменении состава щелочных темно
цветных минералов с глубиной [28, 363].

В составе щелочных гранитов количество темноцветных ми
нералов непостоянно и меняется от десятых долей процента 
до 15%, что дает основание выделять среди щелочных гранитов 
лейкократовые и меланократовые разновидности. Породы имеют 
массивную или линейную текстуру, обусловленную ориентиро
ванным расположением темноцветных минералов. Структура 
в основном гипидиоморфнозернистая и гранитная, наблюдается 
также бластическая, зернистая, пегматоидная, равномернозер
нистая и порфировидная. Существенной особенностью щелочных 
гранитов является агпаитовый порядок кристаллизации, при 
котором первым кристаллизуется калиево-натриевый полевой 
шпат, имеющий в центре зерен ортоклазовый (анортоклазовый) 
состав, а по периферии представленный микроклин-пертитом. 
Состав плагиоклаза обычно отвечает альбиту, а среди темно
цветных минералов преобладают лепидомелан, катофорит, 

169



феррогастингсит, которые замещаются в постмагматическую ста
дию арфведсонитом, рибекитом и эгирином.

Характерной особенностью полевых шпатов щелочно-гра
нитовой формации является их калиево-натриевый состав, при 
этом в куналейском и керегетас-эспинском комплексах натрие
вая составляющая преобладает над калиевой (соответственно 
аЬбо-64 против огзг-39 и ab5i-57,5 против ог42,5-52,5) • Высоконатрие- 
вый состав раннего моноклинного полевого шпата является до
казательством его интрателлурического происхождения. Экспе
риментальные данные свидетельствуют о высокотемператур
ных условиях кристаллизации (порядка 900°С) при 

У?н2о<Ю00 кгс/см2, что подтверждает магматическое происхо
ждение щелочных пород и объясняет агпаитовый порядок их 
кристаллизации. По составу полевого шпата и по более высо
кой температуре его образования щелочные граниты сущест
венно отличаются от гранитов нормального ряда.

Биотиты щелочно-гранитовой формации характеризуются 
высокой железистостью, но в отдельных комплексах они магне
зиальные и титанистые (керегетас-эспинский), а в других вы
сокоглиноземистые. Последнее связано с присутствием в струк
туре минерала алюминия в шестерной координации.

Амфиболы характеризуются непостоянством химического 
состава даже в пределах одного комплекса [28, 73, 363]. Среди 
них устанавливаются катофориты, арфведсониты, рибекиты, 
феррогастингситы и энигматиты. Эгирины различных комплек
сов по степени окисленностн (81—94 ат.%) и общей железис
тости (97—99 ат.°/о) практически неотличимы.

Для пород щелочно-гранитовой формации характерна цир- 
кон-сфен-магнетит-апатит-флюоритовая ассоциация акцессор
ных минералов, встречающаяся повсеместно. Кроме того, отме
чены иттриалит, ортит, эпидот, чевкинит, астрофиллит, гранат, 
ильменит, рутил, нигрин, лейкоксен, торит, пирохлор, монацит, 
ксенотим, бритолит, шпинель, сфалерит, молибденит, пирротин, 
халькопирит, галенит, халькозин, малахит, самородное железо, 
фергусонит, эвксенит, гадолинит, гентгельвин, анатаз, ильмено- 
рутил, паризит, малакон, колумбит, флюоцерит, циртолит, ура
ноторит, уранинит и др. [28, 363].

В петрохимическом отношении щелочные граниты отли
чаются высокими содержаниями кремнезема (73—75%) и 
суммы щелочей (8—8,5%) при почти равных соотношениях ка
лия и натрия (табл. 20). Граниты бедны кальцием, магнием и 
титаном. Различие отдельных комплексов определяется в основ
ном содержанием суммарного железа и отношением FeO/MgO. 
Наиболее железистые породы отмечаются в кейвинском ком
плексе: содержание суммарного железа более 4%, общая желе
зистость щелочных гранитов комплекса равна 90%, отношение 
FeO/MgO наиболее высокое (5,8) в отличие от остальных ком
плексов (2—2,8). Согласно диаграмме И. В. Лучицкого[313], раз-
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Средний химический состав 
щелочных гранитов, вес.%

Окисли
1 2 3 4

X а X X X

SiO2 73,24 2,76 73,37 74,87 75,27
Т1О2 0,38 0,19 0,33 0,21 0,16
А12О3 11,64 1,34 13,04 12,81 12,06
Fe,O3 2,28 1,25 1,84 1,01 1,50
FeO 2,07 1,01 1,10 1,18 1,15
MnO 0,067 0,034 0,09 0,04 0,04
MgO 0,19 0,30 0,28 0,23 0,32
CaO 0,83 0,82 0,48 0,48 0,58
Na2O 3,99 0,89 4,29 3,88 4,36
K2O 4,62 0,48 4,48 4,69 4,32

Количество е>9 47 32 52
анализов

Комплексы: 1 — кейвинский, 2- 
ский, 3 — нерчуганский, 4 — ке[ 
пинский (использованы данные 1

- куналей- 
эегётас-эс- 
И. Д. Ба-

тиевой [28], Ю. В. Комарова [254], Л. А. Ко- 
зубовой [248], В. Н. Зырянова [205], 
Д. А. Минеева [363]).

деляющей породы на нормальные и щелочные по соотношению 
кремнезема и модуля щелочности [(K2O + Na2O)/Al2O3], щелоч
ные граниты представляют собой типичные щелочные породы, 
в которых коэффициент агпаитности, по Б. И. Злобину [200], из
меняется в пределах 0,84—1. По химическому составу щелоч
ные граниты кейвинского и керегетас-эспинекого комплексов 
относятся к нормальному ряду, а куналейского и нерчуган- 
ского — к ряду, пересыщенному глиноземом. Щелочные сиениты 
куналейского комплекса также относятся к нормальному ряду.

Сравнительный анализ вариационных кривых состава ком
плексов (рис. 25) показывает, что кейвинский комплекс является 
наименее известковистым, куналейский — наиболее щелочным. 
В керегетас-эспинском комплексе на плоскости seb наблюдается 
раздвоение вариационной кривой на известковистую ветвь и 
ветвь, пересыщенную щелочами, что, возможно, отражает раз
ную степень метасоматической щелочной переработки гранитов. 
Обращает на себя внимание раздвоение на плоскости sab ва
риационной линии куналейского комплекса: левая ветвь вклю
чает щелочные и субщелочные граниты, правая — щелочные 
сиениты и граносиениты. Это сближает породы куналейского 
со щелочными породами алданского комплекса, где также наб
людаются две ветви развития (щелочных гранитов и сиенитов-
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Рис. 25. Вариационные кривые химических составов пород щелочно-гранито
вой формации.
Комплексы: 1 — кейвинский, 2 — керегетас-эспипский, 3 — куналейский, 4 — нерчуганский.

пуласкитов). Щелочные граниты алданского комплекса менее 
пересыщены кремнеземом (70% SiO2), они более железистые 
при преобладании окиси над закисью, существенно калиевые 
(8% К2О против 2—2,5% Na2O).

Одним из условий появления рассматриваемой формации 
является наличие зон повышенной проницаемости, по которым 
могли подыматься глубинные щелочные эманации, а также су
ществование периодов тектонического покоя, при которых про
исходит накопление летучих в процессе формирования интру
зивов. Ряд исследователей [118] придают большое значение ли
тологическому контролю и считают, что появление тех или иных 
щелочных фаций может отражать специфику состава пород, 
в среде которых происходит инфильтрация щелочных глубинно
коровых и ювенильных растворов (силикатные или карбонат
ные толщи, основные эффузивы и др.). Так, по-видимому, спе
цификой гранитизированного фундамента на Алданском щите 
обусловлена обогащенность щелочных гранитов калием в отли
чие от щелочных гранитов Балтийского щита (кейвинский 
комплекс).

По соотношению кремнезема и щелочей [SiO2/(Na2O+0,7K2O)] 
щелочные граниты занимают то же положение, что и их эффу
зивные аналоги, находясь в поле щелочно-полевошпатовых ли
паритов (рис. 36). По соотношению глиноземистости и желези
стости (рис. 26) щелочные граниты рассматриваемой формации 
относятся к кислым дифференциатам базальтовой магмы [287].

Существенной особенностью щелочно-гранитовой формации 
является геохимическая специализация ее пород на цирконий, 
тантал, ниобий, редкие земли иттриевой группы, фтор. Эти эле
менты накапливаются в собственно акцессорных минералах:
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Рис. 26. Диаграмма зависимости гли- 
ноземистости щелочных гранитов от 
железистости [290].
Комплексы: 1 — куналейский, 2 — кереге- 
тас-эспинский, 3 — кейвинский, 4 — нерчу- 
ганский. / — поле кислых дифференциатов 
базальтовой магмы, //— поле неопреде
ленности, III — поле гранитов батолитовых 
интрузий |287].

О 7 £? 2 Q з Q *

редкоземельном цирконе, малаконе, колумбите, ксенотиме, 
флюоцерите, сфене, бритолите, паризите, пирохлоре, ортите, 
чевкините, флюорите и др., а также в минералах-концентрато
рах этих элементов — слюдах, щелочных амфиболах, эгиринах, 
выделяющихся на поздних этапах кристаллизации магмы, 
а также образующихся на постмагматическом этапе.

С комплексами щелочно-гранитовой формации генетически 
связаны редкоземельно-ниобиево-циркониевые месторождения 
и рудопроявления и редкометальная минерализация [28, 140, 
182, 225, 228, 363]. Месторождения локализованы как на неко
тором удалении от массивов щелочных пород, так и в самих 
массивах. Большой интерес представляют также жильные тела 
экзоконтактовых метасоматитов, с которыми связана редкоме
тальная минерализация.

Геолого-петрографические, минералогические, петрохимиче
ские исследования позволяют считать щелочные граниты основ
ной зоной выноса редких элементов и фтора, а экзоконтактовые 
метасоматиты — основной зоной их концентрации. Эти участки 
представляют наибольший интерес при поисках месторождений 
редких элементов.

ГРУППА ФОНОЛИТОВЫХ
И НЕФЕЛИНСИЕНИТОВЫХ ФОРМАЦИЙ

Формация фонолитов, 
щелочных трахитов, нефелиновых (агпаитовых) 
сиенитов

Формация агпаитовых нефелиновых сиенитов * на примере 
Хибинского и Ловозерского массивов выделялась почти всеми 
исследователями щелочных пород [89, 117, 354, 613, 646], а также 

* В дальнейшем описывается под этим кратким названием.
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основоположниками учения о магматических формациях — 
Ю. А. Кузнецовым и авторами Карты магматических формаций 
СССР [233, 276].

Типичным представителем этого формационного типа яв
ляется хибинский комплекс, к которому относятся крупнейшие 
щелочные массивы Кольского полуострова — Хибинский и Ло- 
возерский. Их геологии, петрологии, минералогии и геохимии 
посвящены монографии [64, 65, 97, 109] и многочисленные 
статьи. К этому же комплексу относятся массив Соустова, позд
ние дифференциаты контозерского вулкано-интрузивного ком
плекса и рои даек на Кольском полуострове и Карельском по
бережье Белого моря [354]. За пределами СССР к этой же фор
мации могут быть отнесены нефелинсиенитовые массивы 
Илнмауссак (Гренландия), Серра- и Норра-Керр (Швеция), ин
трузии лардалитов и ларвикитов и щелочные эффузивы грабена 
Осло (Норвегия), а также щелочные комплексы Южной и За
падной Африки, Бразилии, Канады. На территории СССР к этой 
же формации условно вследствие недостаточной изученности 
отнесен уджинский комплекс щелочных пород, представленный 
массивами Богдо и Томтор, расположенными в краевой части 
Анабарского щита Сибирской платформы.

Комплексы формации приурочены к древним стабильным 
структурам — щитам и антеклизам. Размещение их контроли
руется зонами рифтов и участками пересечения глубинных раз
ломов. Массивы хибинского комплекса расположены на Коль
ском полуострове, где они приурочены к зоне грабенообразного 
опускания глубинного Северо-Восточного разлома, доходящего, 
по геофизическим данным, до поверхности Мохоровичича. Эта 
долгоживущая рифтовая (?) зона, возникшая еще в карельское 
время, подвергалась многократному омоложению и активиза
ции. В раннепалеозойскую эпоху, как указывает А. А. Куха- 
ренко [354], в северной части произошло ступенчатое опускание 
фундамента с образованием тектонической депрессии, анало
гичной грабену Осло. По обрамляющим депрессию разломам 
и тектоническим швам проникали щелочно-гранитоидные, ще- 
лочно-базальтоидные и щелочно-ультраосновные расплавы, 
сформировавшие интрузии кейвинского, елетьозерского и афри- 
канда-ковдорского щелочных комплексов. Одновременно с внед
рением этих интрузий и в более позднее время происходили на
земные излияния базанитовых и щелочных магм, накопление 
пирокластов и сопровождающих их осадочных пород, сохранив
шихся лишь в Контозерской структуре. В позднепалеозойский 
период на участках пересечения разломов северо-восточного и 
северо-западного направлений произошли излияния и внедрения 
щелочных расплавов, сформировавших массивы Хибин и Ло- 
возера и сопровождающих их сателлитов.

Массивы среднепалеозойского уджинского комплекса раз
мещены в пределах современного Уджинского поднятия, где 
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выходы щелочных пород приурочены к его субмеридионалыюй 
приосевой части и контролируются участками пересечения раз
ломов. По данным В. Л. Масайтиса и других, в палеозое эта 
зона также представляла собой рифт с соответствующими оса
дочно-вулканогенными отложениями и магматизмом.

Формация агпаитовых нефелиновых сиенитов представлена 
субвулканическими приповерхностными интрузивными, с релик
тами эффузивных пород (хибинский), вулкано-интрузивными 
(комплексы Африки) и интрузивными гипабиссальными 
(уджинский) комплексами. Она представляет собой, по-види
мому, конечный продукт глубинной длительной дифференциа
ции подкоровых щелочно-базальтоидных магм [245], слабо диф
ференцированных в пределах собственно интрузивных тел 
в отличие от массивов щелочно-ультрамафитовой форма
ции. Массивы указанных комплексов представлены лакколито- 
или этмолитоподобными телами с хорошо выраженной 
конфокальной внутренней структурой и первичной расслоенно- 
стыо (хибинский комплекс), штоками с концентрически зональ
ным строением (уджинский комплекс) и стратовулканами 
(комплексы грабена Осло, рифтовых зон Южной и Западной 
Африки).

Хибинский и Ловозерский массивы относятся к щелочным 
интрузиям с концентрически зональным строением в плане 
(рис. 27) и хорошо выраженной первичной расслоенностью. 
Их размеры соответственно 1327 и 650 км2. В строении Хибин
ского массива А. В. Галахов [97] отмечает несколько зон, соот
ветствующих в плане неполнокольцевым, кольцевым и кониче
ским интрузиям, сформировавшимся в процессе ряда последо
вательных интрузивных фаз. Наиболее ранними, по А. В. Га
лахову [97], являются щелочные и нефелиновые трахиты 
(ромбен-порфиры и нефелиновые порфиры), слагающие крутое 
тело мощностью 0,5 км в западной части массива. Зональность 
массива в целом обусловлена сменой следующих групп пород (от 
периферии к центру): 1) щелочных (умптекитов) и нефелино
вых сиенитов (около 0,3 км), 2) массивных и трахитоидных 
хибинитов (10—12 км), 3) рисчорритов — ийолит-уртитов—апа- 
тит-нсфелнновых пород (2—3 км), 4) неравномернозернистых 
нефелиновых сиенитов и фойяитов (3,5—4 км).

В формировании Ловозерского массива также насчитывается 
несколько фаз, представленных (от древних к молодым) сле
дующими породами и сериями пород (по И. В. Буссен и 
А. С. Сахарову [64]: 1) метаморфизованными нефелиновыми и 
щелочными микросиенитами, нефелиновыми ромбен-порфирами, 
фонолитами и др.; 2) нсфелин-содалитовыми сиенитами (мощ
ность— несколько сотен метров); 3) дифференцированной се
рией фойяиты — луявриты — уртиты (700—1600 м); 4) эвдиа- 
литовыми луявритами и 5) мурманитовыми луявритами (около 
450 м). По морфологии указанные исследователи относят
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Рис. 27. Схема геологического строения Хибинского массива по данным 
Е. Н. Володина, Н. А. Елисеева, С. И. Зака, Н. М. Абрамова и др., 1972 г., 
с учетом структурногеологической карты А. В. Галахова [97].
Породы массива: 1 — фойяиты (а — трахи- 
тоидные, б — массивные), 2—нефелиновые 
сиениты (а — массивные, б—жильные); 
3 — ийолит-уртиты (а — ийолиты, полево
шпатовые нйолнты, малииьиты, б — уртиты 
и полевошпатовые уртиты, в — апатит-не- 
фелиновые породы); 4 — рнсчоррнты; 5 — 
хибнниты трахитоидные среднезерннстые;
6 — хибнниты (а — массивные краевой фа
ции. б — трахитоидные грубозернистые);
7 — щелочные сиениты эндоконтактовые;
8 — зопы (а — альбитизации, б — расслан- 

цевания и перекристаллизации). Вмещаю
щие породы: 9 — ромбен-порфиры ловозер- 
ской свиты девона; 10 — осадочно-вулкано
генные породы имандра-варзугской свиты 
(PRi) ороговикованные; // — граниты и 
гранито-гнейсы Кольской серин (AR) фе- 
ннтизированные; 12 — элементы залегания 
(а — трахитоидность и полосчатость, б — 
гнейсовндность и слоистость); 13 — геоло
гические контуры (а — границы пород ин
трузивных фаз. б — границы массива по 
геофизическим данным).
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Ловозерский массив к лакколито- или этмолитоподобным телам 
с частично сохранившейся апикальной поверхностью.

В зоне тектонического контакта протерозойских и архейских 
толщ вблизи Хибинского массива встречены выходы щелочно- 
ультрамафитовых и щелочных пород (перовскитовые перидо
титы, пироксениты, нефелиновые и монтичеллитовые пироксе- 
ниты и др.), обнаруженные также и в виде ксенолитов в хиби- 
нитах и трахитоидных хибинитах Хибинской интрузии [97]. 
Таким образом, в Карело-Кольской щелочной провинции уста
навливается пространственное совмещение продуктов щелочно- 
ультрамафитового и щелочного (нефелинсиенитового) магма
тизма.

Массивы уджинского комплекса, как отмечает А. А. Ряб- 
ченко (1974 г.), также имеют зональное в плане строение. Мас
сив Томтор (0 22 км) сложен (от периферии к центру): 1) тра- 
хитоидными нефелиновыми сиенитами, полевошпатовыми урти- 
тами, 2) щелочными сиенитами и твейтозитами, 3) уртитами 
и ювптами с гнездами флогопита. Массив Богдо (0 2,5 км) 
сложен нефелиновыми сиенитами с гранатом и гранатовыми 
уртитами, к центральной зоне приурочены ксенолиты фенитов 
и мраморов. Массивы окружены неполнокольцевыми дайками 
малиньит-мельтейгитов и нефелиновых долеритов. При бурении 
в одном из массивов обнаружены залежи магнетит-апатитовых 
руд с эгирином, более характерных для щелочно-ультрамафнто- 
вых карбонатитовых комплексов, чем для агпаитовых нефелин- 
сиенитовых. По-видимому, и здесь, как на Кольском полуост
рове, наблюдается пространственное совмещение интрузий 
щелочно-ультрамафитовой (с карбонатитами) и агпаитовой не- 
фелинсиенитовой формаций. К субмеридиональным разломам, 
контролирующим размещение щелочных пород уджинского 
комплекса, приурочены зоны окварцевания, гематитизации, 
альбитизации и хлоритизации доломитов. Вмещающие щелоч
ные интрузии толщи обычно изменены в контактовом ореоле 
шириной 10—400 м. Они фенитизированы, ороговикованы и мра- 
моризованы.

По времени проявления массивы агпаитовых нефелиновых 
сиенитов на Кольском полуострове, датируемые как послепозд- 
недевонские и даже как позднекарбоновые—раннепермские, 
следуют за девонскими интрузиями формации щелочных ультра- 
мафитов и карбонатитов. Нефелиновые сиениты описываемой 
формации, в свою очередь, пересекаются позднепалеозойскими 
дайками мончикитов, фурчитов, тингуаитов и других щелочных 
лампрофиров.

По времени формирования нефелиновые сиениты уджинского 
комплекса предшествуют проявлениям щелочно-ультрамафито- 
вого (Ti) магматизма в северной части Сибирской платформы, 
но прорывают отложения улахан-курунгской и томторской 
свит позднего протерозоя. Результаты определения возраста
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массивов радиологическим методом (365—349±9 млн. лет по 
малиньитам и ювитам, 348—278±7 млн. лет по нефелиновым 
долеритам и 465—456 млн. лет по флогопиту, данные А. А. Ряб- 
ченко, 1974 г.) позволяют датировать указанный комплекс сред
ним палеозоем.

В петрографическом отношении описываемая формация 
является относительно простой по сравнению с другими щелоч
ными формациями [354, 117, 118]. Массивы ее представлены 
главным образом лейкократовыми нефелиновыми сиенитами, 
которым резко подчинены (менее одной трети в изученных раз
резах расслоенных тел) мезо- и меланократовые нефелиновые 
сиениты (луявриты, малиньиты), щелочные сиениты (менее 1 % 
объема массивов) и фельдшпатоидные габброиды (мельтей- 
гиты, ийолит-уртнты, апатит-нефелиновые породы со сфеном 
и др.). Последние составляют менее 10% объема Хибинского 
массива, но, как указывает А. В. Галахов [97], возможно, на 
глубине их доля увеличивается. В пределах Ловозерского мас
сива И. В. Буссен и А. С. Сахаров [64, 65] описывают также ще
лочные эффузивы (нефелиновые ромбен-порфиры, фонолиты и 
щелочные трахиты), встречаемые в виде ксенолитов среди нефе
линовых сиенитов.

Нефелиновые сиениты различаются, с одной стороны, по ко
личественным отношениям породообразующих минералов (%): 
щелочных полевых шпатов (40—50), нефелина (25—42), сода
лита и гидросодалита (2—6), эгирина (6—18), арфведсонита 
(1 —14) и лепидомелана (2—10), содержания которых могут 
широко варьировать, а с другой — текстурно-структурными осо
бенностями (трахитоидные, пойкилитовые, пегматоидные, мас
сивные и др.). Самостоятельные названия, кроме того, получили 
разновидности нефелиновых сиенитов, содержащие в качестве 
породообразующих такие редкие минералы, как эвдиалит, мур- 
манит, лампрофиллит и другие (какортокит, науяит и др.). 
В качестве акцессорных минералов присутствуют эвколит, 
астрофиллит, лопарит, рамзаит, ринколит, ильменит и др. [109, 
97, 65, 245].

В дифференцированной серии ийолит-уртитов также наблю
даются широкие вариации минерального состава: от мельтей- 
гитов и даже нефелиновых пироксенитов (5—10% нефелина) до 
уртитов (80—90% нефелина). Часты в этой серии щелочной по
левой шпат (0—5%), а также концентрации в отдельных про
слоях апатита и сфена. Кроме главных минералов (нефелина, 
эгирин-авгита, эгирина, апатита, сфена и полевого шпата) 
здесь присутствуют титаномагнетит, энигматит, арфведсонит, 
эвдиалит, реже лепидомелан, астрофиллит, ринколит, кан
кринит, содалит. Среди вторичных минералов во всех разно
видностях нефелиновых сиенитов и ийолит-уртитов обычны 
альбит, канкринит, натролит, либенерит, содалит, катаплеит, 
флюорит.
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21. Средний химический состав пород формации фонолитов, щелочных трахитов, нефелиновых (агпаитовых) 
сиенитов, вес.%

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

SiO2 54,52 53,27 51,08 43,92 21,60 54,85 54,14 53,15 54,58 50,97 53,34 53,75 53,26 53,35
Т1О2 0,92 1.06 1,18 2,31 2,10 1,09 0,77 1,03 1,51 1,03 0,85 1,19 2,26 0,91
ZrO2 0,11 0,11 0,05 0,12 0,07 0,08 0,03 0,08 0,25 0,22 0,40 1,27 1,87 0,53
А12О3 21,48 20,15 21,85 21,90 12.10 21,40 22,49 21,52 19,49 20,09 17,95 15,44 12,18 17,62
Fe2O3 2,42 3,48 2,93 4,00 3,39 2,48 2,34 2,79 2,28 3,72 5,62 6,72 7,41 5,73
FeO 1,43 1,92 2,09 3,04 2,05 1,77 1,44 1.74 2,83 1,48 1,54 1,59 1,57 1,55
MnO 0,25 0,27 0,18 0,19 0,15 0,12 0,15 0,20 0,23 0,21 0,29 0,39 1,06 0,31
MgO 0,59 0,62 0,79 1,64 1.10 0,67 0,64 0,70 1,60 0,93 0.94 1,06 0,81 0,95
CaO 1,32 2,00 1,74 4,88 28,04 1,31 1,43 1,78 1,67 1,99 1,28 1,72 1,47 1,36
SrO 0,08 0.12 0,07 0,58 1,75 0,04 0,03 0,10 0,19 0,10 0,07 0,28 0,25 0,10
BaO 0,17 0,13 0,21 0,32 0,11 0,10 0,22 0,18 0,16 0,07 0,06 0,00 _ 0,05
Na2O 9,80 9,67 7,94 10,42 4.83 9,76 9,35 9,44 7,92 10,77 10,22 9,43 8,15 10,11
K2O 5,86 5,90 9,19 5,19 2,32 5,69 5,81 6,15 5,99 4,75 5,31 4,68 4,20 5,20
P2O5 0,15 0,16 0.21 0,62 19,05 0,15 0,13 0,21 0,45 0,47 0,14 0,10 0,21 0,15
h2o- 0,25 0,20 0,18 0,10 0,17 0,15 0,20 0,20 0,20 0,48 0,35 0.33 0,97 0,35
H2O+ 0,78 0,91 0,65 0,74 0,89 0,50 0,53 0,70 0,77 1,75 0,93 1,27 3,07 1,01
CO, 0,03 0,05 0,18 —. 0,62 0,04 0,08 0,06 0,10 0,34 0,04 0,00 __ 0,04
S O3 0,05 0,04 0,28 0,47 0,09 0,07 0,13 0,13 — __ 0,01 0,00 ___ 0,01
Cl 0,03 0,04 0,02 — 0,09 0,11 0,08 0,05 0,04 0,55 0,09 0,15 0,08 0,12
p 0,14 0,10 0,28 0,18 1,23 0,09 0,07 0,12 0,13 0,11 0,08 0,13 0,12 0,09s — — — — — — — — 0,22 0,39 0,11 0,07 0,08 0,11
П. n. n. —. — — —. — — —. —■ 0,02 0,22 0,05 0,05 0,19
Прочие — — — — — — — 0,28 0,12 0,22 0,34 0,46 0,23

компоненты

Хибинский комплекс. Хибинский массив: 
I—хибнниты, 2 — трахитоидные хибнниты, 
3 — рнсчорриты, 4 — ийолит-уртиты, 5 — 
апатит-нефелииовые породы, 6—неравно
мернозернистые нефелиновые сиениты. 7 — 
фойяиты, 8 — средний состав Хибинского

массива. Ловозерский массив: 9 —мета
морфизованные щелочные породы (щелоч
ные сиениты, сиенит-порфиры), 10—нефс- 
лин-содалитовые сиениты, 11—луяврнты, 
фойяиты, уртиты, 12 — эвдиалитовые луя
врнты, 13 — мурманитовые луяврнты, 14 —

средний состав верхней части Ловозерско- 
го массива. По данным А. В. Галахова 
[97], И. В. Буссен и А. С. Сахарова [65].



Состав породообразующих минералов меняется по разрезу 
расслоенных серий и находится в зависимости от общего со
става нефелиновых сиенитов и фельдшпатоидных габброидов 
[65, 97]. Нефелины из ийолит-уртитов и рисчорритов обогащены 
кальсилитовым компонентом и содержат меньше «избыточного» 
кремнезема, полевые шпаты имеют существенно калиевый со
став и характеризуются наиболее упорядоченной структурой по 
сравнению с нефелинами и щелочными полевыми шпатами из 
хибинитов и фойяитов. Л. В. Козырева отмечает и различия 
в составе пироксенов для указанных групп пород Хибинского 
массива.

О петрохимических особенностях хибинского и уджинского 
комплексов можно судить по усредненным химическим соста
вам пород (табл. 21), опубликованным также в работах 
А. В. Галахова [97], И. В. Буссен и А. С. Сахарова [65], А. А. Ку- 
харенко и др. [354], А. А. Рябченко (1974 г.) и др. В нефели
новых сиенитах содержание кремнезема 50—55, глинозема 
20—23%. Исключением являются лишь щелочные сиениты, 
в которых количество А12О3 заметно ниже.

Породы пересыщены щелочами (коэффициент агпаитности 
более 1,00, а для пород Ловозерского массива— 1,47) при резком 
преобладании Na2O над К2О. Суммарное содержание летучих 
компонентов (F, С1, СО2 и др.) превышает таковое в щелочных 
породах других формаций, при этом рисчорриты и ийолит- 
уртиты Хибинского массива, а также нефелин-содалитовые сие
ниты Ловозерской интрузии максимально обогащены этими ком
понентами. На диаграмме щелочности (рис. 28) точки соста
вов нефелиновых сиенитов описываемой формации занимают 
наиболее высокое положение.

В работах А. В. Галахова [97], И. В. Буссен и А. С. Саха
рова [65] приведены «средневзвешенные» составы для Хибин
ского и Ловозерского массивов, а в монографиях К. А. Власова 
и др. [84], В. И. Кухаренко и др. [354] приведены сведения о со
держании петрогенных, редких и рассеянных элементов в срав
нении с другими щелочными формациями и кларками их в зем
ной коре. Породы описываемой формации и средневзвешенные 
составы характеризуются резко повышенными содержаниями 
алюминия, натрия и калия, в 1,5—3 раза превышающими 
кларки земной коры. Содержания выше кларковых должны 
быть отмечены также для титана, марганца, бария, стронция, 
фосфора, фтора, хлора и особенно редких элементов (Rb. TR, 
Nb, Та, Zr, Hf, Ga, Mo). В. И. Герасимовский [109], А. А. Куха
ренко и др. [354], Л. С. Бородин и др. [117] подчеркивают, 
что кларки концентрации их в отдельных случаях дости
гают 7,5 и более. В то же время кларки концентрации крем
ния, железа, галлия, кальция, магния, серы, скандия и тяже
лых металлов (Ge, Ni, Со, Pb, Си, Zn) —немного меньше еди
ницы.
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Рис. 28. Диаграмма щелочности пород 
агпаитовых нефелиновых сиенитов (Л) 
трахитов, псевдолейцит-нефелиновых и
Комплексы: А— хибинский, уджинский;
Б — тежсарскнй; В — ортотокойский; Г — 
сыннырский. Средний состав пород: 1 — 
малиньиты и мельтейгиты, 2 — нефелино
вые сиениты. 3 — псевдолейцит-нефелино- 
вые сиениты и псевдолейцитолиты. 4 —

(по И. В. Лучицкому [313]) формации 
и формации лейцитофиров, щелочных 
щелочных сиенитов (Б, В, Г).
уртнты, 5 — монцониты, 6 — сиениты ще
лочные и щелочноземельные, 7 — грано- 
сиениты и граниты субщелочные, а—ще
лочные и лейцитовые базальтоиды, 9 — 
лейцитовые и щелочные трахиты и фоно
литы.
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Минерагения формации агпаитовых нефелиновых сиенитов 
определяется наличием в массивах хибинского комплекса ме
сторождений апатитовых и нефелиновых руд. В этих же мас
сивах сосредоточены концентрации редких и рассеянных эле
ментов: циркония, ниобия, редких земель, стронция, а также 
титана [84, 97].

Формация лейцитофиров, 
нефелиновых, псевдолейцитовых 
и щелочных сиенитов

В качестве самостоятельного формационного вида форма
ция * впервые выделена А. Я. Жидковым при изучении Сынныр- 
ского массива в Северном Прибайкалье, в котором развиты уни
кальные по составу псевдолейцит-иефелиновые сиениты — сын- 
ныриты, содержащие высокие количества калия и алюминия 
[184, 185]. Среди щелочных салических формаций псевдо- 
лейцит-нефелинсиенитовая является калиевым аналогом фор
мации агпаитовых нефелиновых сиенитов [415].

* В дальнейшем описывается под кратким названием — псевдолейцит-не- 
фелинсиенитовая.

На территории Советского Союза к псевдолейцит-нефелинсие- 
нитовой формации кроме сыннырского комплекса могут быть 
отнесены ортотокойский комплекс Средней Азии [200, 302] и теж- 
сарский — Малого Кавказа [352]. По петрографическому составу, 
возможно, к этой же формации следует относить сакунский 
в Восточном Забайкалье и мурунский в Западном Алдане ком
плексы, еще недостаточно изученные [16].

Щелочные комплексы описываемой формации размещены 
в пределах эпиорогенных рифтовых зон в выступах древних 
блоков, мегантиклинориях и т. п. Размещение немногочислен
ных массивов контролируется глубинными разломами или 
узлами пересечения глубинных и оперяющих их разломов [415]. 
Так, массивы сыннырского комплекса Северо-Прибайкальской 
щелочной провинции приурочены к осевой части Байкало-Ви
тимского поднятия. Наряду с Сыннырским и Якшинским мас
сивами псевдолейцит-нефелин сиенитовой формации, датируе
мыми как позднедевонские, здесь располагаются массивы Бур- 
пала, Гоуджекит, Монюкап бурпалинского комплекса того же 
возраста формации миаскитовых нефелиновых сиенитов и более 
мелкие массивы аналогичного состава (Авсак, Хоробский и др.), 
относимые А. Я- Жидковым и др. [183] к конкудерскому ком
плексу мезозоя. Наиболее крупные массивы, в том числе Сын- 
нырский, локализованы в центральной части глубинного Транс
байкальского разлома, в участках пересечения его с попереч
ными северо-западными и субширотными нарушениями, 
устанавливаемыми по геофизическим данным [415].
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Массивы палеогенового тежсарского комплекса (Тежсар- 
ский и Бундукский) располагаются на границе альпийской 
складчатой области с жестким блоком древних (PR3—С ) ме
таморфических пород и контролируются, как указывает 
Б. М. Меликсетян [352], зоной сопряжения долгоживущего глу
бинного Анкаванского разлома с поперечным Уляшикским се
веро-восточным разломом.

Позднепалеозойские (Сз—Pi) массивы ортотокойского ком
плекса (Ортотокойский и Сандыкский) расположены в каледо- 
нидах складчатой системы Северного Тянь-Шаня, на террито
рии мегантиклннория Кунгей- и Терскей-Алатау. Размещение 
их, так же как и во всех предыдущих случаях, контролируется 
участками пересечения глубинных и сопряженных с ними опе
ряющих разломов. Массивы сакунского и мурунского мезозой
ских (J3—Ki) комплексов расположены в западной части Алда- 
но-Становой складчатой области и контролируются участками 
пересечения субмеридионального глубинного разлома с суб
широтными разрывными нарушениями [16, 441].

Массивы описываемой формации представлены сложными 
дифференцированными лакколитоподобными интрузиями (180— 
550 км2) (Ортотокойский, Сыннырский, Мурунский и др.) или 
входят в состав сложных вулкано-интрузивных структур (100— 
140 км2) центрального типа (Тежсарский, Мурунский вулкано- 
интрузивы). Интрузии имеют конфокальное строение (рис. 29) 
с хорошо проявленной расслоенностыо, подчеркиваемой приуро
ченностью более меланократовых пород к краевым и более глу
бинным частям интрузий, а пород, обогащенных псевдолейцитом 
(псевдолейцитолитов — сынныритов и псевдолейцитовых сиени
тов),—к апикальным частям интрузий и верхним частям раз
реза вулканических толщ [414, 416]. При образовании вулкано
интрузивных структур в первый этап возникали вулканы 
центрального типа. Трахиандезиты, эпилейцитовые фонолиты, 
эпилейцититы, щелочные трахиты и их пирокластолиты на со
временном срезе слагают кальдеры проседания (рис. 30), за 
образованием которых происходило формирование кольцевых, 
конических и штокообразных тел нефелиновых, псевдолейцпт-не- 
фелиновых и щелочных сиенитов [352].

По времени формирования эффузивно-интрузивным щелоч
ным комплексам калиевого ряда предшествуют щелочноземель
ные интрузивные и эффузивные комплексы сиенит-габбровой 
(в Северном Тянь-Шане) и андезит-базальтовой (в Памбак- 
ском хребте) формаций. Формирование массивов описываемой 
формации сопровождается почти во всех случаях внедрением 
кварцевых сиенитов, граносиенитов и субщелочных гранитов 
(сыннырский, ортотокойский, тежсарский комплексы) гранит- 
граносиенитовой формации.

Петрографический состав пород описываемой формации 
весьма разнообразен. Среди пород эффузивной фации
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б

Рис. 29. Схема геологического строения Сыннырского массива (по данным 
А. С. Пака, С. И. Зака. В. Г. Филатова и др. [102] с учетом данных 
А. Я. Жидкова [185] и М. П. Орловой
/ — граниты и граносиениты. Породы Сын
нырского массива: 2 — щелочные сиениты 
(пуласкиты и гедрумиты), 3 — псевдолей- 
цитовые породы (а — псевдолейцитолиты, 
о — псевдолейцит-нефелиповые сиениты), 
4 — нефелиновые сиениты лейкократовые 
(а — массивные, б — трахитоидные), 5 — 
нефелиновые сиениты мезо-меланократовые 
(а — массивные, б — трахитоидные), 6 — 
породы краевой фации (а — эпи- и псевдо- 
лейцитовые сиениты, б — неравномернозер-

[414, 415]).
нистые щелочные сиениты), 7 — шонкиниты 
и фергуситы, 8 — контактово измененные 
породы (а —роговики, б —скарны); 9 — 
вмещающие породы (Сi и PR): 10 — эле
менты залегания пород (о — трахитоид- 
ность, полосчатость, б— слоистость, слан
цеватость); // — разрывные нарушения 
(а — установленные, о — предполагаемые); 
12 — геологические границы (а — массивов, 
б — пород).

Б. М. Меликсетяном втежсарском комплексе выделены три серии 
пород (соответствующие трем свитам) —трахиандезитовая, тра
хитовая и лейцит-фонолитовая. В составе свит распространены 
лавовые и преобладающие по объему пирокластические породы: 
вулканические брекчии, туфы и лавобрекчии. Преобладающими 
среди пород трахнандезитовой серии являются трахиандезиты 
со вкрапленниками андезита, авгита, реже баркевикита, орто
клаза и биотита. В ограниченном объеме здесь встречаются 
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щелочные базальтоиды, представленные калиевыми базальтами, 
трахиандезито-базальтами, тефритами, дайками лейцитовых теф
ритов, базанитов, лейцититов и эпилейцититов.

Среди пород трахитовой серии по составу вкрапленников 
Б. М. Меликсетян выделил санидиновые, биотитовые и эпилей- 
цитовые трахиты, по химическому составу относимые к щелоч
ным трахитам. Среди пород лейцнт-фонолитовой серии преоб
ладают эпилейцитовые порфиры, их туфы и брекчии. Фонолиты, 
лейцитофиры, трахифонолиты пользуются ограниченным рас
пространением. Эпилейцит, представляющий собой псевдомор
фозы по лейциту, сложен калиевым полевым шпатом, альбитом, 
мусковитом, анальцимом и цеолитами. Плагиоклаз в породах 
обычно зональный: олигоклаз (anie-ss) в центре вкрапленников 
и альбит (ап8-ю) по краям. Пироксен представлен эгирин-авги- 
том, амфибол—гастингситом, биотит по составу близок к лепи
домелану.

Среди интрузивных пород всегда преобладают нефелиновые, 
нефелин-псевдолейцитовые и щелочные сиениты. В отдельных 
комплексах и массивах встречаются щелочные пироксениты, 
фергуситы и шонкиниты (Сыннырский массив) или монцониты 
(Ортотокойский массив). Описываемая высококалиевая фор
мация отличается от формаций агпаитовых и миаскитовых не
фелиновых сиенитов присутствием почти мономинеральных 
псевдолейцитовых пород — псевдолейцитолитов или сынныри- 
тов, пространственно и генетически связанных с псевдолейцит- 
нефелиновыми и нефелиновыми сиенитами (Сыннырский, Теж- 
сарский, Сакунский, Сандыкский массивы).

Пироксениты, шонкиниты и фергуситы слагают в Сынныр- 
ском массиве относительно мелкие пластино- и линзоподобные 
тела, а также ксенолиты среди нефелиновых и псевдолейцит- 
нефелиновых сиенитов краевой зоны массива. Они состоят из 
пироксена (диопсид-авгита) и ортоклаза; в подчиненных коли
чествах в них присутствуют нефелин и псевдолейцит. Ксенолиты 
этих пород интенсивно фенитизированы и биотитизированы 
с образованием в них апатита, граната и сфена.

Нефелиновые и псевдолейцит-нефелиновые сиениты обычно 
связаны между собой постепенными переходами. В зависимости 
от положения в массиве (краевые или внутренние части) и по
ложения в разрезе интрузии среди них выделяются разновид
ности, различающиеся по составу, текстуре и структуре. В ряде 
массивов представлены мелкозернистые и порфировидные не
фелиновые и псевдолейцит-нефелиновые сиениты краевой фа
ции. В порфировидных разновидностях пород псевдолейцит, 
а также нефелин и ортоклаз обычно наблюдаются в виде хо
рошо образованных кристаллов на фоне мелкозернистой массы 
породы, имеющей в свою очередь трахитоидную или гипидио
морфнозернистую структуру. Нефелин составляет 20—25% 
объема породы, псевдолейцит — 0—80% в псевдолейцитолптах.
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Рис. 30. Схема геологического строения Тежсарской вулкано-интрузивной 
Б. М. Меликсетяна [352] сструктуры (поданным

Породы массива (₽2-₽з; 1 — граносие- 
ниты и кварцевые сиениты (а — нормаль
ные, б —щелочные), 2 — щелочные сие
ниты (а — массивные, б — трахитоидные), 
J — нефелиновые сиениты (а — обогащен
ные пссвдолейцнтом и псевдолейцитолиты, 
б — нормальные), 4 — эпилейцитовые сие- 
нит-порфнры. 5 — щелочные эффузивы 
(о — эпилейцитовые трахиты, фонолиты и 
туфы, б — трахиандезиты, трахиты и пи- 

дополнениями М. П. Орловой). 
рокластолиты). Вмещающие породы: 6 — 
эффузивы (₽2~₽2) (а — трахиандезиты, 
андезиты, трахилипариты, дациты, б — 
андезиты и пирокластолиты), 7 — извест
няки (Кз), 8 — кварцевые диориты (Кг). 
9 — ороговикованные породы, 10 — геоло
гические границы (а — пород, б — мас
сива); 11— разрывные нарушения; 12 — 
элементы залегания (а—трахитоидность 
и полосчатость, б — флюидальность).

186



Полевые шпаты, ортоклаз (или микроклин), альбит-олигоклаз 
и альбит являются преимущественной составной частью пород 
(25—80% объема породы). Темноцветные минералы в породах 
разных фаций и комплексов сильно варьируют как по составу, 
так и по набору. Обычны эгирин-диопсид или эгирин-авгит, ще
лочные амфиболы (гастингсит, арфведсонит), лепидомелан. 
Акцессорные минералы представлены магнетитом, апатитом, 
сфеном, цирконом, бадделеитом, ортитом, пирохлором, флюори
том. В числе вторичных минералов наиболее часты анальцим, 
альбит, канкринит, серицит, мусковит, скаполит, цеолиты, сода
лит, карбонат [352, 547]. Следует подчеркнуть, что состав псев
долейцитов варьирует в зависимости от геологического положе
ния и общей щелочности вмещающих его пород. Так, псевдо
лейциты из сынныритов Сыннырского массива являются 
максимально калиевыми и по составу отвечают природным лей
цитам лав, в то время как псевдолейциты из нефелиновых сиени
тов этого же массива отличаются более натриевым составом 
[416]. Псевдолейциты из псевдолейцит-нефелиновых сиенитов 
Тежсарского массива являются высоконатриевыми и соответ
ствуют по составу лейциту, богатому натрием [352].

Щелочные сиениты слагают значительные площади в мас
сивах описываемой формации, равноценные или несколько боль
шие по сравнению с фельдшпатоидными сиенитами. По мине
ральному составу и текстурно-структурным особенностям здесь 
также представлен целый ряд разновидностей: наиболее рас
пространены пуласкиты, состоящие из ортоклаза или микро- 
клин-пертита (75—80%) и содержащие 5—7% нефелина, 5— 
10% эгирин-авгита, гастингсита (или баркевикита) и биотита. 
Текстура пород трахитоидная. Подчиненную роль в строении 
массивов играют нордмаркиты, сельвсбергиты и кварцевые 
сиениты, в которых наряду с калиевым полевым шпатом при
сутствуют альбит (15—30%) и кварц (до 2—3%).

По набору акцессорных минералов щелочные сиениты ана
логичны нефелиновым [352, 547], хотя редкометальные и редко
земельные минералы (пирохлор, перовскит, ринколит, эвдиалит 
и др.) наиболее характерны для нефелиновых и псевдолейцит- 
нефелиновых сиенитов, а турмалин и флюорит — для щелочных 
сиенитов.

Петрохимические особенности пород эффузивной фации оха
рактеризованы Б. М. Меликсетяном [352], подчеркивающим, что 
эффузивные породы тежсарского комплекса образуют непре
рывную серию: щелочной (калиевый) базальт—трахиандезит— 
трахит — лейцитовый фонолит. На вариационной диаграмме, 
построенной по методу А. Н. Заварицкого, рой точек, соответ
ствующих составам описываемых пород, располагается субпа
раллельно эффузивным сериям типа Гавайских островов и 
щелочных габброидов типа Марос-Хайвуд, отличаясь от ука
занных серий наличием двух эволюционных линий (рис. 31),

187



Рис. 31. Сравнительная 
диаграмма эволюцион
ных линий псевдолейцит- 
нефелин-сиенитовой фор
мации.
Комплексы: 1 — сыннырский, 
2 — ортотокойский. 3, 4 — 
тежсарский (3 — интрузив
ные, 4 — эффузивные се
рии); 5 —серия Этны, 6 — 
серия Марос-Хайвуд.

соответствующих составам тежсарских эффузивов: левая отра
жает состав щелочных трахитов, правая — фельдшпатоидных 
лейцитовых трахитов и фонолитов.

Породы интрузивной фации характеризуются значительно 
большей дифференцированностью (табл. 22). Эволюцию хими
ческого состава пород интрузивной фации можно проследить 
на примере Сыннырского массива, в котором наиболее полно 
представлена серия пород от меланократовых (шонкинитов и 
полевошпатовых пироксенитов и фергуситов) к лейкократовым 
(щелочным и нефелиновым сиенитам) с продуктами кристалли
зационной дифференциации и фракционирования (псевдолейцит- 
нефелиновыми сиенитами и псевдолейцитолитами—сынныри- 
тами). В тежсарском и ортотокойском комплексах наряду со 
щелочной широко представлена щелочноземельная серия пород 
[302, 352], как в интрузивной, так и эффузивной фации. В отли
чие от пород Сыннырского и Сандыкского массивов (для кото
рых эволюционные кривые охватывают на диаграммах интер-
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Средний химический состав пород формации лейцитофиров, 
щелочных трахитов, псевдолейцит-нефелиновых, нефелиновых 
и щелочных сиенитов, вес.%

Окислы
1 2 3 4 5

X X a X a X a X a

SIO, 50,16 40,03 6,02 49,85 1,93 52,75 1,00 53,79 2,23
Т1О2 0.74 1,46 0,89 1,04 0,30 0,94 0,32 0,89 0,34
А12О3 3,00 10,42 4,01 12,71 3,90 18,75 1,98 17,74 2,29
Fe2O3 4,51 8,51 3,49 4,66 1,58 3,75 0,72 3,30 1,30
FeO 5,80 4,35 2,09 4,75 1,56 2,54 0,59 2,76 1,25
MnO 0,35 0,20 0,12 0,21 0,08 0,13 0,04 0,14 0,04
MgO 11,02 6,80 3,07 4,94 2,68 1,96 1,02 1,99 1,17
CaO 20,28 14,79 4,62 9,86 4,82 4.12 1,29 4,46 1,73
Na2O 1,81 1,42 0,98 1,63 0.89 4,97 1,31 4,87 1,74
K2O 0,79 5,79 2,31 7,86 3,35 9,21 1,31 7,99 3,06
P2OS 0,46 6,64 5,14 0,61 0,49 0,37 0,12 0,33 0,14
П. n. n.

Количество 1 1 9 1 6 8 <25
анализов 1 1 1

Окислы
6 7 8 9 10

_ __ _
X a X a X X a X

SiO2 55,43 1,41 55,13 1,55 54,61 57,31 3,45 55,20
TiO2 0,30 0,22 0,49 0,77 0,13 0,75 0,25 0,30
A12O3 22,11 1,62 21,24 1,77 22,60 17,72 3,02 21,50
Fe2O3 1,21 0,07 1,14 0,54 0,80 2,84 1,03 1,30
FeO 1,23 0,49 1.45 0,52 0,91 2,37 0,85 1,20
MnO 0,04 0,05 0,05 0,04 0,02 0,11 0,06 0,03
MgO 0,50 0,41 0,50 0,65 0,26 1.64 0,84 0,70
CaO 1,02 0,65 1,48 1,73 0,63 3,80 1,40 1,20
Na2O 2,65 1,30 1,77 0,99 0,94 4,14 1,03 2,70
K2O 13,57 1,92 14,95 2,35 17,35 8,13 1,42 13,70
P2OS 
П. n. n.

0,22 0,56 0,26 0,47 0,14 0,26 0,19 0,15

Количество 
анализов

6 1 24
1

6 4. >
1

Окислы
11 12 13 14 15 16 17

X X X X X X X

S1O2 58,00 55,70 43,84 49,73 49,88 54,57 55,15
TiO2 0,90 0,40 1,51 0,80 0,75 0,58 0,64
A12O3 17,30 20,70 19,60 17,65 17,43 21,00 20,51
Fe,O3 2,83 1,50 4,04 6,74 4,24 3,56 2,58
FeO 2,38 1,50 7,02 4,39 4,88 2,99 2,36
MnO 0,10 0,08 0,01 0,11 0,18 0,23 0,24
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Продолжение табл. 22

Окислы
11 12 13 14 15 16 17

_ _ _ _ — — _
X X X X X X

MgO 1,53 0,80 7,62 5,18 3,32 1,04 1,08
СаО 3,47 1.60 2,97 5,22 6,06 3,23 3,24
Na2O 4,44 3,00 3,25 3,23 5,52 3,10 3,53
К2О 7,46 12,70 7,75 5,83 3,23 7,81 8,38
р2о5
П. п. п.

0,28
1,12

0,18
1,66 1,12 1,66

Не опр.
4,28 1,56 2,22

Количество 1 2 1 2 2 7 11
анализов

Сыннырскнй комплекс, Сыннырскнй мас
сив: 1 — пироксениты фельдшпатизнрован- 
ные, 2 —шонкиниты, 3—фергуситы, 4 — 
меланократовые нефелиновые сиениты кра
евой зоны. 5 — мезократовые нефелиновые 
сиениты, 6 — нефелиновые сиениты, 7 — 
псевдолейцит-нефелиновые сиениты, 8 — 
сынныриты, 9 —пуласкиты, 10 — породы 
I фазы, 11—породы II фазы. 12 —массив 
в целом. Анализы приведены по А. Я. Жид
кову [184, 185], А. С. Паку’. С. И. Заку 
и др. [102], М. П. Орловой и др. [415].

Окислы
18 19 20 21 22 23 24 25

_ _ _ —- — _ —
X X X X X X X X

SiO2 52,55 53,69 48,24 54,79 55,89 57,72 59,08 67,61
Т1О2 0,45 0,32 0,67 0,47 0,56 0,41 0,44 0,36
А12б3 23,09 22,51 20,95 21,74 21,69 20,08 20,92 14,65
Fe2O3 2,53 1,92 2,86 2,78 2,52 2,75 3,68 4,32
FeO 2,05 2,18 4,13 1,37 1,69 1,17 0,85 1,60
MnO 0,21 0,21 0,14 0,20 0,23 0,27 0,05 0,22
MgO 0,73 0,45 1,36 0,54 0.42 0,62 0,76 0,35
CaO 3,35 2,58 5,37 2,81 2,32 2,71 1,76 1,65
Na2O 3,94 6,50 8,50 4,43 4,96 4,83 4,91 4,82
K2O 9,17 6,95 4,60 8,37 7,24 7,08 5,26 5,32
P2O6 
П. n. n. 2,29 2,53 2,35

He < 
I 2,59

эпр.
2,87 2,13 2,30 0,20

Количество 4 5 1 13 15 4 2 1
анализов

10—12 — средневзвешенные составы. Теж- 
сарский комплекс: 13 — лейцитовый базальт. 
II — лейцитовые тефриты, 15—базаниты и 
эссекситы, 16 —трахиандезиты. 17 —тра
хиты, 18 — лейцитовые трахифонолиты. 19 — 
фонолиты, 20 — лейцитофиры, 21—псевдо- 
лейцит-нефелиновые сиениты, 22 —нефели
новые сиениты, 23—щелочные сиениты, 
24 — нордмаркиты и сельвсбергиты. 25 — 
грорудит. Анализы приведены по Б. М. Ме- 
ликсетяну [352], М. П. Орловой и др

вал от щелочных габброидов до щелочных сиенитов) интрузив
ные серии пород Тежсарского и Ортотокойского массивов 
являются более короткими.

Основные петрохимические особенности пород описываемой 
формации следующие: недосыщенность кремнеземом (—Q= 
= 6-г-20), пересыщенность глиноземом, заметно повышенные ще
лочность (рис. 28, Б, В, Г), железистость, значительное преоб
ладание КгО над Na2O.
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Средний состав пород Сыннырского массива [102] близок 
к таковому массивов хибинского комплекса [65, 97], но резко 
отличается преобладанием окиси калия (12% К2О) над окисью 
натрия (3% Na2O) при примерно равных суммах щелочей 
в средних составах обоих комплексов, а также меньшим (при
мерно вдвое) содержанием TiO2, Fe2O3, MgO (табл. 21, 22).

Геохимические особенности описываемой формации изучены 
на примере Сыннырского, Тежсарского и Сандыкского массивов 
в отношении только ряда элементов [201, 352, 547]. Наиболее 
четкой особенностью описываемой формации является повы
шенное содержание в породах бария, стронция, галлия, цезия, 
рубидия, количества которых превышают кларки земной коры 
в два-три раза. По сравнению с агпаитовыми нефелиновыми 
сиенитами интрузивные породы описываемой формации отли
чаются резко пониженными содержаниями циркония, гафния, 
ниобия, тантала, редких земель и других редких элементов. 
Указанные элементы характерны главным образом для альби
титов и фенитов, проявляющихся иногда в зонах нарушения, где 
процесс натриевого метасоматоза сопровождается флюорити- 
зацией и образованием гематита [16, 201, 352].

Минерагения формации псевдолейцит-нефелиновых и щелоч
ных сиенитов определяется наличием месторождений полево- 
шпат-нефелиновых и полевошпат-нефелин-кальсилитовых по
род, являющихся сырьем для получения глинозема, поташа, 
соды и производства керамики (Тежсарский, Сыннырский и 
Сандыкский массивы). Сакунский и Мурунский массивы также 
содержат высококалиевые и высокоглиноземистые породы [468]. 
К меланократовым биотитизированным породам Сыннырского 
массива, так называемым шонкинитоподобным породам, сла
гающим протяженные пластообразные тела в краевой зоне 
массива, приурочены концентрации апатита, образующие ряд 
рудопроявлений [102, 547].

Формация нефелиновых (мизенитовых) 
и щелочных сиенитов

Формация * выделялась почти всеми исследователями ще
лочных пород наряду с формацией агпаитовых нефелиновых 
сиенитов [67, 89, 117, 233, 613, 646]. При составлении карты ще
лочных магматических формаций территории СССР М. П. Ор
лова исключила из этой формации комплексы, в составе ко
торых наряду с нефелиновыми и щелочными сиенитами при
сутствуют щелочные граносиениты и граниты, преобладающие 
в составе массивов. Последние выделены в самостоятель
ный формационный вид — щелочных граносиенитов, щелочных

* В дальнейшем описывается под названием формация нефелиновых (ми
зенитовых) сиенитов.
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и нефелиновых сиенитов [415], здесь неописываемый. Е. Л. Бу
такова [646] в составе формации нефелиновых (миаски- 
товых) сиенитов выделяет два ряда: натриевый и калиевый. 
К последнему отнесены комплексы псевдолейцит-нефелиновых 
и щелочных сиенитов, выделенные в настоящей монографии 
в качестве самостоятельного формационного вида. Таким обра
зом, объем формации нефелиновых (миаскитовых) сиенитов 
определяется разными исследователями по-разному.

В настоящей работе к формации нефелиновых (миаскито
вых) и щелочных сиенитов отнесены комплексы, в строении ко
торых наряду с нефелиновыми (миаскитовыми) сиенитами со
ответствующего химического и минералогического состава (от
ношение суммы окислов щелочей к глинозему меньше единицы 
и структурные взаимоотношения минералов свидетельствуют 
о миаскитовом порядке кристаллизации) участвуют щелочные 
сиениты, граносиениты и в малом объеме щелочные граниты.

Типичными комплексами этой формации являются следую
щие: ильменско-вишневогорский [480, 297] на Урале, алайский 
[617] в Средней Азии, ботогольский [217] в Восточном Саяне, 
малокуналейский [603] в Забайкалье, сангиленский, бий-хем- 
скнй (дугдинский) [66, 67, 643, 644] в Туве и некоторые другие. 
В целом к ней может быть отнесено 37 комплексов, включаю
щих свыше 180 массивов [415].

Формация нефелиновых (миаскитовых) сиенитов является 
ведущей в числе щелочных формаций складчатых областей. 
Комплексы описываемой формации локализуются в срединных 
массивах палеозойских складчатых областей в условиях эпикра- 
тонного орогенеза. Лишь немногие комплексы развиты в систе
мах мезозойского и кайнозойского возраста.

Возраст щелочных комплексов описываемой формации глав
ным образом средне-позднепалеозойский (24 комплекса из 37). 
Концентрация щелочных комплексов в домезозойское время, 
подчеркивает Е. Л. Бутакова, приходится на средний и поздний 
палеозой. Щелочные комплексы формируются в устойчивых 
структурах складчатых областей одновременно с проявлениями 
известково-щелочного, главным образом гранитоидного магма
тизма.

Приуроченность комплексов к складчатым областям отличает 
эту формацию от формации агпаитовых нефелиновых сиенитов, 
а формирование в условиях эпикратонного орогенного режима 
сближает формацию нефелиновых (миаскитовых) сиенитов 
с другими щелочными формациями складчатых областей (ще
лочно-габброидными натриевого и калиевого рядов и псевдолей- 
цит-нефелиновой).

Размещение большинства комплексов нефелиновых (миаски
товых) сиенитов контролируется глубинными разломами и 
участками их пересечения с оперяющими разрывными структу
рами [66, 415, 480, 605, 617 и др.]. Комплексы имеют мезо- и ги-
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Рис. 32. Схема размещения щелочных массивов ильменско-вишневогорского 
комплекса (Л) и строение Вишневогорского массива (Б), по данным Б. М. Ро- 
ненсона [480].
/ — интрузивные щелочные породы, 2— фе- 
ниты и мигматиты экзоконтактового ореола. 
Вмещающие породы: 3 — граниты и гра
нито-гнейсы; 4 — известняки; 5 — осадочно
вулканогенные толщи; 6 — углистые сланцы, 
филлиты, кварцпто-песчаники, гравелиты; 
7 — графитовые мнкрокварциты с про
слоями амфиболитов, гравелитов, мрамо
ров; 8—кварциты и слюдяные сланцы;

9 — кристаллические сланцы и мигматиты;
10 — амфиболиты; II— поперечные сбросы 
(штрихами показано опущенное крыло): 
12— надвиги: 13—геологические границы 
(а — установленные, б, в — предполагае
мые). Антиклинории: I — Уралтау, III— 
Сысертско-Ильменогорскнй; синклинории: 
// — Тагило-Магнитогорский, IV — Ара- 
мильский.
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пабиссальный характер. Среди интрузивных массивов Е. Л. Бу
таковой выделены три морфологических типа: 1) штоко- и во
ронкообразные, 2) трещинные линзо- и пластинообразные, 
3) сложные (интрузии центрального типа). Примером трещин
ных интрузий линзообразной, конформной по отношению 
к сложно дислоцированным вмещающим породам, формы яв
ляются интрузии миаскитов ильменско-вишневогорского ком
плекса (рис. 32). Они представлены тремя резко удлиненными 
в меридиональном направлении крупными и многочисленными 
пластообразными мелкими телами, залегающими согласно с по
родами Сысертско-Ильменогорского антиклинория. Б. М. Ронен- 
сон [480] на основании детальных структурных наблюдений под
черкивает, что при формировании интрузий миаскитов «магма
тические массы проникали по слоистости вмещающих пород, 
образуя апофизы, или следовали вдоль контакта на север, давая 
складки волочения или течения».

Массив Бурпала, являющийся прототипом бурпалинского 
комплекса в Северном Прибайкалье, представляет собой при
мер конфокальной интрузии (рис. 33). Этот массив, по мнению 
картировавшего его А. Я. Жидкова [185], сформирован в про
цессе внедрения щелочного пуласкитового расплава, закристал
лизовавшегося в виде зонального конфокального штока. Во вну
тренней зоне щелочные сиениты обогащены нефелином, а в пе
риферической части в них постепенно увеличивается количество 
кремнезема вплоть до появления кварца. В более поздние интру
зивные фазы сформировались неполнокольцевые и прямолиней
ные дайки щелочных сиенит-порфиров и нефелиновых сиенит- 
пегматитов, а также жильные тела гранитоидов.

Пространственно и генетически с миаскитовыми интрузиями 
часто связаны альбититы, альбит-эгирииовые и альбит-каль- 
цитовые породы, а также фениты (с нефелином и без него), 
локализующиеся как во внутренних, так и экзоконтактовых зо
нах массивов. Отдельные комплексы (Фадью-Куда на Таймыр
ском полуострове, ильменско-вишневогорский на Урале и др.) 
и массивы (Гоуджикптский в Северном Прибайкалье и др.) 
иногда на значительной площади могут быть представлены 
продуктами нефелинизации вмещающих силикатных толщ [136, 
185. 480].

Петрографические, петрохимические, минералогические и гео
химические особенности пород формации к настоящему времени 
изучены лишь для отдельных комплексов (ильменско-вишнево
горского [174. 297, 480], ботогольского [267], алайского [617]) 
и массивов (Бурпала), которым посвящены монографии и мно
гочисленные статьи. Краткое обобщение этих материалов по 
формации в целом и по щелочным комплексам Сибири сделано 
Е. Л. Бутаковой [67, 646]. Согласно этим данным, преобладаю
щими породами являются нефелиновые и щелочные сиениты, 
характеризующиеся низким содержанием SiOo (52—61% для
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Д _________ -gr--------_ б

строения массива Бурпала (по даннымРис. 33. Схема геологического 
А. Я. Жидкова [185]).
1 — гранит-аплиты и мелкозернистые гра
ниты; 2 — альбититы; 3— щелочные сие- 
ннт-порфиры; 4 — нефелннсиеннтовые пег
матиты; 5 — граносиениты. кварцевые и 
щелочноземельные сиениты; 6 — щелочные 
сиениты; 7 — нефелинсодержащие, реже не
фелиновые сиениты; 8 — фепитизированные

и ороговикованпые породы холоднинской 
свиты (€'); 5 — ориентировка (а — первич
ной полосчатости и трахитоидности, б — 
слоистости и сланцеватости); 10—кон
такты (а —резкие, б — постепенные); 11— 
зоны нарушений.

нефелиновых и 58—62% для щелочных сиенитов) и щелочно
земельных элементов (Са и Mg) (табл. 23). Большинство пород 
является лейкократовыми и гололейкократовыми, высокожеле
зистыми. Подчиненную роль в составе комплексов играют ще
лочные и щелочноземельные граносиениты и граниты. По соот
ношению щелочей в породах комплексы распадаются на две 
группы: с преобладанием Na2O над КгО, с незначительным 
преобладанием К2О над Na2O и равным содержанием окислов 
щелочей. По коэффициенту агпаитности ^= (NasO + KsOJ/AhOs 
все комплексы в целом характеризуются как ассоциация нефе
линовых сиенитов миаскитового типа. На диаграмме щелочно
сти (рис. 34) точки состава нефелиновых и щелочных сиенитов 
ильменско-впшневогорского, ботогольского, алайского, дугдин- 
ского (сангиленского) и бурпалииского комплексов распола
гаются главным образом ниже линии (K2O + Na2O)/Al2O3 = 1, 
хотя почти все попадают в поле составов щелочных пород. Для 
главных пород формации характерно высокое содержание
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23. Средний химический состав пород формации нефелиновых 
(миаскитовых) и щелочных сиенитов, вес.%

Ильменско-вишневогорский комплекс: I, 
2 — миаскиты. 1 — Вишневогорского. 2 — 
Ильменогорского массивов, 3 — щелочные 
сиениты биотитовые, 4 — конгресситы и 
нсфелинолиты. Бурпалинский комплекс,

Окислы 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S1O2 57,10 55,46 59,11 50,22 58,05 53,78 58,78 57,88 60,02 58,52
Т1О2 0,39 0,28 0,64 0,19 0,87 1,88 1.17 1,14 0,95 1,12
А|2ОЗ 22,46 24,15 20.36 29,99 16,51 13,27 15,21 15,31 16,33 15,48
Fe2O3 1,39 1,82 2,23 0,61 3,39 4,64 3,86 4,76 2,21 3,85
FeO 1,66 1,29 2,44 1,28 2,92 4,84 3,40 2,26 4,88 3,24
MnO 0,07 Нс опр. 0,14 0,06 0,12 0,21 0,14 0,15 0,09 0,14
MgO 0,47 0,50 0,84 0,23 0,90 2,84 1,32 0,98 2,82 1,39
CaO 1,28 1,42 1,96 1,14 2,63 7,19 3,54 2,92 3,88 3,67
Na2O 7,56 7,07 6,01 11,49 5,16 2,97 4,72 5,66 3,47 5,04
K2O 6,17 6,33 5,31 3,96 7,86 6,86 7,11 7,81 3,96 6,14
p2o5 0,09 Не опр. 0.5 0,06 -- - —. — — _
П. n. n. 1,16 0,93 — 0,68 — — — — — —

Количество 
анализов

40 4 6 3 8 3 8 6 6 36

массив Бурпала: 5 — нефелиновые сиени
ты, 6 — щелочные сиениты меланократо
вые, 7 — щелочные сиениты мезократовые,
8 — нефелиновые сиениты порфировидные,
9 — граноснепиты. 10 — состав Бурпалин-

ского массива в целом. Данные Б. М. Ро- 
ненсона [480], Э. А. Багдасарова и 
А. Я. Жидкова [185].



А12О3 (20—24%) в нефелиновых сиенитах .мегринского, ильмено- 
вншневогорского, борсуксайского, тозбулакского, карсакпай- 
ского и других комплексов и 17—22% с понижением до 14— 
16% —в щелочных сиенитах. При рассмотрении векторных диа
грамм, построенных по методу А. Н. Заварицкого и отражаю
щих эволюцию химизма щелочных расплавов во времени, 
Е. Л. Бутакова [67, 646] подчеркивает наличие двух путей эво
люции химизма в щелочных комплексах описываемой форма
ции: 1) от наиболее щелочного состава сиенитов к составу 
с низкой щелочностью (нефелиновые сиениты->щелочные и 
щелочноземельные граниты в агсугском, пезинском, сангилен- 
ском и других комплексах), 2) от состава с повышенной ще
лочностью к составу с максимальной щелочностью (щелочные 
сиениты —нефелиновые сиениты, кийский комплекс в Кузнец
ком Алатау и др.). В некоторых случаях эволюция начинается 
со значительно более основных составов (меланократовых сие
нитов, эссекситов и др.).

Минералогически указанные особенности определяются при
сутствием нефелина и щелочных полевых шпатов (ортоклаза, 
микроклина и альбита) в качестве главных породообразующих 
минералов. Темноцветные минералы представлены главным об
разом высокожелезистыми моноклинными пироксенами (ряда 
эгирин-геденбергита и эгирин-диопсида), амфиболами (гастин
гситом и феррогастингситом, реже рибекитом) и слюдами 
(лепидомеланом). Акцессорные минералы часто аналогичны та
ковым из нефелиновых сиенитов высококалиевой псевдолейцит- 
нефелинсиенитовой формации. Наиболее полные наборы акцес
сорных минералов характерны для нефелинсиенитовых пегма
титов, альбититов и карбонатных метасоматитов [174, 185].

В геохимическом отношении преобладающие породы форма
ции специализированы в отношении следующих рассеянных и 
редких элементов: ниобия, тантала, циркония, редких земель, 
гафния, рубидия, цезия, стронция, бария, галлия, иногда молиб
дена, вольфрама. Единичные комплексы содержат практически 
важные рудопроявления. Отличительной особенностью щелоч
ных комплексов описываемой формации от других щелочных 
салических формаций является необычайно широкое и интен
сивное проявление автометасоматических и контактово-метасо
матических процессов, связанных с формированием миаскитовых 
интрузий. Ореолы фенитизации, альбитизации и карбонати- 
зации, предшествующие, сопряженные и наложенные по отно
шению к нефелинсиенитовым и щелочносиенитовым телам, ха
рактерны для большинства комплексов. В ряде случаев эти 
ореолы являются определяющими при возникновении геохими
ческой и минерагенической специализации щелочных комплек
сов. Таких примеров множество: ильменско-вишневогорский, 
Фадью-Куда на Таймыре, малокуналейский в Забайкалье, сур- 
текинский в Средней Азии, октябрьский на Украине и многие
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Рис. 34. Диаграмма щелочности пород формации нефелиновых (миаскитовых) 
и щелочных сиенитов (по И. В. Лучицкому [313]).
Комплексы: А — ильменско-вишневогор
ский, Б — ботогольский, В — сангиленскнй 
(дугдинский), Г — алайский. Д — бурпа- 

линский. Породы: 1 — миаскиты, 2 — ще
лочные сиениты, 3 — граносиениты и гра
ниты.
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другие, геохимически специализированные в отношении редких 
металлов (Nb, TR, Zr и др.), апатита и флюорита [145, 174, 
183, 185].

Отдельные комплексы нефелиновых (миаскитовых) сиенитов 
специализированы в отношении высокоглиноземного щелочного 
сырья (сода, поташ), а также сырья для строительной и кера
мической промышленности [99, 468]. Е. Л. Бутакова подчерки
вает, что большие объемы нефелиновых сиенитов (перспектив
ных в отношении глинозема и щелочей) представлены лишь 
в тех массивах, где образование их произошло в первую или 
даже единственную фазу.

СОПОСТАВЛЕНИЕ САЛИЧЕСКИХ ФОРМАЦИЙ 
И НЕКОТОРЫЕ ВОПРОСЫ ИХ ПРОИСХОЖДЕНИЯ

Семейство салических формаций отчетливо разделяется по 
составу на две группы, объединяющие, с одной стороны, фор
мационные виды с преобладающим развитием ассоциаций пород 
нормального известково-щелочного ряда, а с другой — ассо
циации существенно щелочных (фондовых) пород. Различна и 
роль формационных групп семейства в истории геосинкли- 
нальио-складчатых областей. Если группа липарит-гранитовых 
формаций тесно генетически связана с процессами дифферен
циации коры и отражает своим составом историю ее формиро
вания, то группа фонолит-нефелинсиенитовых формаций не об
наруживает такой связи и своим происхождением, вероятно, 
обязана нодкоровым мантийным процессам. Отмечая общие 
черты различия двух групп формаций салического семейства, 
необходимо указать на существование формаций (щелочно
гранитовой, гранит-граносиенитовой, миаскитовых и щелочных 
сиенитов), как бы промежуточных между рассматриваемыми 
группами благодаря наличию в их составе однотипных пород, 
сходству условий становления и генезису исходных расплавов.

Положение полей и средних вариационных кривых форма
ционных видов рассматриваемых групп салического семейства 
в системе координат SiO2/(Na2O + 0,7K2O), а также тренд-по- 
верхности содержаний нормативных минералов (q, пе) и значе
ния цветного индекса (CJ) позволяют судить как о характере 
их сближенности, так и о существенных различиях (рис. 35). 
Геологические связи между формационными видами внутри 
группы липаритовых и гранитовых формаций показывают, что 
как интрузивные, так и вулканические формации образуют вре
менные ряды: мигматит-гранитовая, мигматит-плагиогранито- 
вая -*■  гранитовая -> лейкогранитовая (гранитов рапакиви)-*-  
-> аляскитовая (гранит-граносиеннтовая, щелочно-гранитовая) ; 
натриевых липаритов-»-липаритовая дацит-липаритовая 
(трахилипаритовая). Внутри общих временных рядов
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NazO + O,7K2O,%

Рис. 35. Диаграмма составов пород формаций салического семейства.
Интрузивные формации: / — гранитовая. 
2 — гранитов рапакиви. 3 — грапит-грано- 
сиенитовая, 4 — щелочно-гранитовая, 5— 
лейкогранитовая, б — аляскитовая, 7 — 
агпаитовых нефелиновых сиенитов, 8 — 
псевдолейцит-нефелинсиенитова я, 9 — не

фелиновых (миаскитовых) и щелочных сие
нитов; 10 — средние вариационные кривые 
состава вулканических формаций: п! — на
триевых липаритов. <11 ~ дацит-липарнто- 
вон, 1 — липаритовой. tl — трахилипарито- 

вой, ntf — щелочно-трахнт-фоиолитовой, 
kfl — щелочно-трахит-лейцитофировой; II — 
тренд-поверхности содержаний норматив
ного кварца (q) и нефелина (пе); 12 — 
то же, для цветного индекса (CJ).



наблюдаются латеральные ряды. Например, латеральный ряд 
образует аляскитовая формация со щелочно-гранитовой и гра- 
нит-граносиснитовой, а липаритовая — с дацит-липаритовой 
и трахилипаритовой.

Другой важной особенностью этой группы является эволю
ционная изменчивость отдельных формационных видов, обус
ловленная общим направленным процессом разрастания и диф
ференциации земной коры и выражающаяся или в сокращении 
объемов представителей отдельных видов, изменении их ка
чественно-количественного состава (мигматит-гранитовая и миг- 
матит-плагиогранитовая формации), или вытеснении (замене) 
в течение времени одного вида другим (рапакиви-гранитовая 
формация сменяется в фанерозое лейкогранитовой). По-види
мому, теми же процессами дифференциации коры можно объяс
нить последовательное (от архея до фанерозоя) уменьшение 
роли мигматит-гранитовой и мигматит-плагиогранитовой фор
маций в истории развития геосинклинально-складчатых обла
стей. В фанерозойских структурах зрелой коры эта ассоциация 
пород чаще всего представляет собой уже автохтонные, наибо
лее глубинные (корневые) части гранитовой формации.

Между орогенными интрузивными (лейкогранитовой, аляс
китовой, щелочно-гранитовой) и вулканическими (липаритовой, 
дацит-липаритовой, трахилипаритовой) формациями устанав
ливаются парагенетические отношения, обусловленные их ко- 
магматичностью, определяемой на основании близости состава, 
пространственной и временной сопряженности. На диаграмме 
SiO2/(N’a2O + 0,7K2O) поля интрузивных формаций липарит-гра- 
нитовой группы совпадают с положением средних вариацион
ных кривых вулканических формаций. Для липаритовой и да
цит-липаритовой формаций четко наблюдается стабильность 
щелочности на всем интервале изменения кислотности пород, 
в то время как трахилипаритовая формация выделяется сущест
венным обогащением щелочами в наиболее основных членах 
породной ассоциации.

Отличительной особенностью группы фонолитовых и нефе- 
линсиенитовых формаций служит тесная взаимосвязь вулкани
ческих и интрузивных пород, обусловленная полифациальным 
становлением, что позволяет рассматривать формацию агпаито
вых нефелиновых сиенитов и псевдолейцит-нефелинсиенитовую 
как вулкано-интрузивные ассоциации. Лишь формация нефели
новых (миаскитовых) и щелочных сиенитов не обнаруживает 
связи с вулканическими породами. Интрузивные члены вул
кано-интрузивных ассоциаций характеризуются большей диспер
сией в содержании SiO2, чем вулканические. Последние, в свою 
очередь, отличаются значительно большей изменчивостью в со
держании щелочей, демонстрируя совершенно противоположную 
тенденцию в сравнении с вулканическими формациями липарит- 
граннтовой группы. Диаграмма SiO2/(Na2O + 0,7K2O) (рис. 35) 
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позволяет судить о различной степени дифференциации фойдо- 
вых вулкано-интрузивных ассоциаций, о чем свидетельствует 
пространственная разобщенность полей интрузивных и вулкани
ческих пород формационного вида.

Генезис формационных видов липарит-гранитовой группы 
семейства тесным образом связан с эволюцией коры континен
тального типа. Поэтому рассмотрение вопросов происхождения 
следует начать с анализа условий становления мигматит-пла- 
гиогранитовой и мигматит-гранитовой формаций, являющихся 
наиболее ранними членами временного ряда. Характерная черта 
мигматитовых формаций — их генетическая и парагенетическая 
связь как с прогрессивным, так и ретроградным региональным 
метаморфизмом моно- и полифациальных типов в условиях гра
нулитовой и амфиболитовой (эпидот-амфиболитовой) ступеней. 
Ведущими процессами являются метаморфическая дифферен
циация, палингенез, анатексис, высокотемпературный кремне
щелочной метасоматоз. В зависимости от состава перерабаты
ваемого субстрата различаются первичные и регенерированные 
разновидности мигматитовых формаций. В эволюции этих ге
нетических разновидностей наблюдается вытеснение начиная 
с протерозоя первичных формаций регенерированными. Глубины 
становления 25—37 (катазона) и 10—25 км (мезозона), а тер
модинамические параметры соответственно: рл = 6000— 11 000, 
рн>о = 15004-2500 кгс/см2, Т=800-1000°С; рл = 4000 -7000, 
Рн,о =500 — 3000 кгс/см2, Г = 500 — 900°С.

Гранитовая формация также сопряжена с процессами регио
нального метаморфизма и складчатостью, занимая определен
ное положение как в структуре складчатой области (геоанти- 
клинальные поднятия и срединные массивы), так и в истории 
ее развития. Ее проявление сопровождает инверсионный этап 
прогибов миогеосинклинального типа развития. Временной ряд 
интрузивных формаций липарит-гранитовой группы семейства 
завершают лейкогранитовая и аляскитовая формации, простран
ственно (и во времени) ассоциирующие с вулканическими да
цит-липаритовой и липаритовой формациями, с которыми они 
образуют комагматическнй парагенез, проявляющийся в строе
нии различных структурных форм (вулканические впадины, 
кольцевые структуры и др.) орогенного режима геосинкли- 
нально-складчатых областей.

Четкая приуроченность интрузивных тел лейкогранитов 
к зонам разрывных нарушений, наличие взаимопереходов 
между лейкогранитами и субвулканическими их аналогами (да
цит-липаритовая формация), гипабиссальные условия становле
ния подчеркивают магматическую, аллохтонную природу этих 
тел. Пласто- и плитообразная форма массивов в большинстве 
случаев обусловлена проникновением расплавов по поверхно
стям раздела, которые могут являться и границами крупных 
(межформационных) несогласий.
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Отмечая черты сходства и различия гранитовой, лейкогра
нитовой и аляскитовой формаций, мы убеждаемся в том, что 
по своему составу они различаются в меньшей степени, чем по 
структуре вида (форме тел, их внутреннему строению, связи 
с вулканическими породами). Поэтому представляет интерес 
сравнительный анализ состава пород сииинверсионной гранито
вой и орогенных лейкогранитовой и аляскитовой формаций.

Количественное преобладание лейкогранитовых и аляски
товых гранитов в орогенных формациях определяет черты раз
личия формационных видов, наиболее отчетливо выступающие 
при сравнении главнейших петрохимических параметров. Так, 
суммарная щелочность в ряду гранитовая — лейкогранитовая — 
аляскитовая формация изменяется соответственно: 7,59->7,83-> 
->8—10 вес.%. В том же направлении возрастает отношение 
K2O/Na2O (1,2-> 1,28-> 1,2—1,9). Возрастание общей щелоч
ности и ее «калиевости» отмечается на фоне увеличения кис
лотности среднего состава: от 71 (в гранитовой формации) до 
71—75 (в лейкогранитовой) и 73—76 вес.% SiO2 (в аляскитовой 
формации). Параллельно происходит обеднение полевошпато
вой известью, возрастает степень железистости в ряду темно
цветных минералов. Наконец, для всех членов этого последо
вательного ряда характерно устойчивое проявление во времени 
и пространстве редкометального геохимического и металлогени- 
ческого профиля.

Таким образом, рассматривая только состав гранитовых фор
мационных видов салического семейства, по-видимому, можно 
говорить об отсутствии отчетливой дискретности между ними, 
что обусловлено одинаковыми условиями генерации исходных 
расплавов. Современные представления о происхождении гра
нитов предполагают следующие возможные пути их образова
ния: 1) кристаллизация из магматического расплава, 2) выбо
рочная анатектическая мобилизация вещества в процессе регио
нального метаморфизма, 3) метасоматическая гранитизация. 
Первые два пути в сущности сходны, поскольку предполагают 
процесс переплавления, т. е. магмаобразование.

Теория метасоматического гранитообразования рассматри
вается как наименее обоснованная данными экспериментальных 
работ, а также эмпирическими петрологическими наблюде
ниями, кристаллохимическими и геохимическими исследова
ниями. Поскольку метасоматическим системам свойственно 
стремление к образованию мономинеральных пород, а массивы 
гранитов отличаются большим постоянством состава, это слу
жит одним из доводов в пользу утверждения магматической 
природы преобладающей массы гранитоидов [276].

Экспериментальные исследования системы ab—ог—q—Н2О 
показывают, что наиболее низкие точки плавления пород гра
нитового состава достигаются при Т 625°С и рн,о 10 000 кгс/см2. 
Полное переплавление пород гранитового состава при избытке 
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воды происходит при 640—750°С и 5000 кгс/см2. Поскольку при
родные поровые растворы глубоко метаморфизованных пород 
содержат в больших количествах двуокись углерода, водород, 
азот и другие летучие компоненты, присутствие которых пони
жает парциальное давление воды, то начало анатектического 
плавления следует, по-видимому, ожидать при несколько более 
высоких температурах: порядка 700—800°С при средних давле
ниях [Н. Л. Добрецов и др., 1974 г.].

Кислые силикатные расплавы в условиях средних и высоких 
давлений способны растворять до 10 вес.% воды, извлекаемой 
из поровых растворов, что приводит к «обезвоживанию» мета
морфических пород в процессе их анатексиса. Метаморфические 
породы фаций высоких температур и давления содержат не бо
лее 0,5—1,5 вес. % воды. Условия для анатектического плавле
ния достижимы при метаморфизме гранулитовой фации 
(7'=700-4-800°С, высокое давление) и в условиях амфиболитовой 
фации (Г = 550ч-750°С, давление 4000—8000 кгс/см2). В связи 
с этим большинством исследователей предполагается коровая 
природа гранитовых магм.

Основными компонентами, осуществляющими гранитообра- 
зование в коре, являются глубинные (мантийные) тепловые по
токи с выносом щелочей и кремнезема. Роль интрателлуриче
ских потоков расценивается по-разному. Так, Э. П. Изох [216, 
219] в обоснование выделения различных типов габбро-гранито- 
вых серий предполагает дифференцированность по составу 
интрателлурических потоков щелочей и легколетучих компонен
тов, что является, по его мнению, следствием глубокой диффе
ренциации и эволюции протопланетного мантийного вещества. 
Такие интрателлурические потоки являются причиной плавле
ния различных по составу оболочек верхней мантии и коры, 
однако тип щелочности возникающей интрузивной серии, по 
Э. П. Изоху, не зависит ни от эволюции магматических очагов 
(предполагается миграция уровней магмообразования из основ
ного субстрата в кислый), ни от составов субстрата. Последнее 
утверждение вызывает наибольшие возражения, поскольку, как 
показывают многочисленные петрологические исследования, со
став магмы определяется не только составом и интенсивностью 
потоков, но в значительной мере и составом замещаемых (пе
реплавляемых) пород.

Интересную модель гранитообразования в коре предлагает 
И. А. Резанов [478]. Он считает, что в результате прогибания 
основания коры под геосинклинальным трогом часть ее затяги
вается в верхнюю мантию и подвергается интенсивной эклоги- 
тизации. Этот процесс сопровождается выносом воды, кремния, 
щелочей, а также большей части содержащихся в коре радио
активных элементов. Мигрируя вверх, эти потоки вызывают 
интенсивный прогрев, региональный метаморфизм и анатекти
ческое переплавление «промываемых» пород. Эмпирически уста
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навливаемая преобладающая парагенетическая связь образо
ваний гранитового формационного вида с метаморфическими 
породами (того же возраста или значительно более древними) 
позволяет предполагать их тесную генетическую связь, обуслов
ленную анатектическим плавлением при прогрессивном регио
нальном метаморфизме или явлениями ультраметаморфизма на 
стадии (повторного) регрессивного метаморфизма.

По-видимому, механизм генерации гранитовой магмы для 
всех формационных видов салического семейства принципиально 
однотипен. Вместе с тем большие трудности вызывает необхо
димость обоснования причин различия формы проявления фор
мационных видов. Можно высказать предположение, что обра
зования лейкогранитовой и аляскитовой формаций являются 
вторичными (по отношению к сининвсрсионной гранитовой фор
мации), т. е. возникшими за счет переплавления (регенерация) 
ее глубинных тел в эпоху принципиально иного режима разви
тия складчатой области. В пользу этого свидетельствуют исклю
чительная близость составов пород формационных видов и вре
менной интервал их проявления.

Являясь образованиями мезоабиссальных (и, возможно, 
абиссальных) глубин, тела гранитовой формации кристаллизо
вались, вероятно, из водонасыщенных магм, что ограничивало 
миграцию расплава. Кристаллизация неперемещенных распла
вов протекает одновременно с регрессивными превращениями во 
вмещающих породах, при которых из магмы выносится замет
ная доля летучих (Н2О, F), что обеспечивает относительную 
«сухость» гранита. Высокую подвижность приобретают относи
тельно «сухие» гранитовые магмы [566], способные подняться 
в приповерхностные горизонты коры (гипабиссальные тела) и 
реализоваться в форме вулканических и гипабиссальных образо
ваний.

Вторичная палингенная природа исходных магм для лейко
гранитовой и аляскитовой формаций позволяет объяснить 
в общих чертах геохимическую и металлогеническую унаследо- 
ванность признаков во временном ряду: гранитовая — лейкогра
нитовая— аляскитовая формации. Комагматический парагенез 
вулканогенных липаритовой и дацит-липаритовой с интру
зивными лейкогранитовой и аляскитовой формациями, устанав
ливаемый по геологическим данным, находит дополнительное 
подтверждение при анализе полей фигуративных точек состава 
на диаграмме ab—ог—q—Н2О (рис. 36). Поля этих формаций 
перекрывают друг друга.

Со своей стороны, поля вулканических формаций, характери
зуясь вытянутостью по оси ab—q, локализуются вокруг линии, 
соединяющей точки тройного минимума на котектических кри
вых кристаллизации расплава. Вместе с тем они несколько сме
щены в сторону поля кристаллизации щелочного полевого 
шпата. Образование исходного расплава липаритовой формации 
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по данным двуполевошпатовой термометрии происходило 
в почти «сухих» условиях при температуре выше 715°С.

В отличие от липаритовой формации для дацит-липаритовой 
характерно смещение поля фигуративных точек в сторону аль
бита (рис. 36), что указывает на последовательное обогащение 
натрием и на более высокое содержание Н2О в кристаллизую
щемся расплаве. Специфика минерального парагенеза пород 
дацит-липаритовой формации указывает на более высокие тем
пературы их образования (по сравнению с липаритовой форма
цией).

Появление субщелочных вулканических формаций (трахили
паритовая) объясняется длительностью процесса генерации 
исходного расплава в условиях интенсивного интрателлуриче
ского потока щелочей и относительной жесткости консолидиро
ванных структур. По данным М. М. Мануйловой [475], первич
ные изотопные отношения 87Sr/86Sr в породах ирельского 
комплекса трахилипаритовой формации (Байкальская горная

Рис. 36. Диаграмма состава пород липарит-гранитовой группы формаций са
лического семейства.
Формации: 1 — гранитовая, 2 — лейкогра- 
ннтовая, 3 — аляскитовая, 4 — щелочно- 
гранитовая, 5 — гранитов рапакиви, 6 — 
натриевых липаритов, 7 — дацит-липарито

вая (с гомодромным строением), 8 — да 
цит-липаритовая (с антидромным строе
нием), 9 — липаритовая, 10 —трахилипари
товая.
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область) отвечают промежуточным значениям, характерным для 
гранулито-базитового и гранито-гнейсового слоев земной коры.

В тех же аспектах рассматривается генезис образований 
гранит-граносиенитовой и щелочно-гранитовой формаций, кото
рые являются комагматичными трахилипаритовой формации. 
Гранит-граносиенитовая формация характеризуется обогащен- 
ностью фтором и рядом специфических ювенильных редких эле
ментов, присутствие которых объяснимо гибридной (мантийно
коровой) природой исходного расплава.

Относительно типа исходной магмы для щелочно-гранитовой 
формации существуют различные точки зрения. И. Д. Батиева 
[28] связывает появление щелочных пород с процессом селектив
ной выплавки базальтоидной магмы из мантийного вещества 
с последующей ее дифференциацией. Н. Ф. Шинкарев, Л. В. Гри
горьева [619] в качестве источника для щелочных гранитов при
нимают субщелочную базальтовую высокоглиноземистую магму, 
зарождающуюся на более глубоких уровнях, нежели толеито- 
вая. По мнению других исследователей [118], образование этой 
формации связано с палингенным переплавленном сиалической 
коры, которое, возможно, обусловливается воздействием юве
нильных растворов, с которыми преимущественно связаны на
триевая щелочность и повышенные концентрации редких эле
ментов.

Появление основных эффузивов повышенной щелочности 
в ассоциации с щелочными гранитами указывает на возмож
ность привноса щелочей из глубинных мантийных источников. 
Изучение состава минералов и газово-жидких, и расплавных 
включений, а также экспериментальные исследования [224, 553] 
позволяют предполагать [73, 133] кристаллизацию щелочных 
гранитов из дифференцирующейся базальтовой магмы при тем
пературе 900—650°С и давлениях воды 500—1000 кгс/см2.

Остро дискуссионным остается вопрос происхождения 
формации гранитов рапакиви. К настоящему времени доста
точно четко определились две принципиально различные ги
потезы.

1. Породы формации образовались при кристаллизации рас
плава, хотя причины и условия возникновения расплава и его 
состав, а также роль авто- и постмагматических процессов ме
тасоматоза в образовании пород формации разными исследова
телями понимается неодинаково. Этой точки зрения придержи
вается подавляющая часть специалистов, изучавших граниты 
рапакиви (Д. А. Великославинский, А. А. Полканов, В. Т. Сви- 
рнденко, Л. П. Свириденко, В. С. Соболев, Н. Ф. Шинкарев, 
В. Хакман, Э. Кранк, А. Саволахти и другие).

2. Породы формации возникли в результате метасоматиче
ского преобразования субстрата и не проходили через фазу рас
плава. Этой точки зрения придерживаются Р. 3. Левковский 
[298], А. Я. Лунц [309, 310], О. Баклунд [650] и некоторые другие, 
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хотя и по-разному смотрят на состав субстрата, особенности 
метасоматических процессов и т. п.

Первая гипотеза, несомненно, лучше обоснована фактическим 
материалом, более глубоко проработана теоретически и под
креплена рядом экспериментальных исследований (особенно ра
ботами Д. X. Грина), однако не дает объяснения ряду принци
пиально важных особенностей состава и строения плутонов гра
нитов рапакиви. В пользу гипотезы магматического генезиса 
гранитов рапакиви свидетельствует также наличие эффузивных 
аналогов, представленных палеотипными комплексами дацит- 
липаритовой формации.

Завершая рассмотрение вопросов генезиса липарит-гранито
вой группы салического семейства формаций, отметим особен
ности природы вулканической формации натриевых липаритов. 
Она проявляется в условиях геосинклинального режима раз
вития складчатых систем, однако в пространственном размеще
нии контролируется блоками относительных поднятий. Предпо
лагается, что образование формации натриевых липаритов 
связано с кристаллизацией расплавов, генерированных в еще 
незрелой коре.

В вопросах происхождения группы фонолит-нефелинсиенито- 
вых формаций, образование которых связывается как с ороген
ным режимом структур срединных массивов (формация нефе
линовых миаскитовых и щелочных сиенитов), так и с режимом 
рифтообразования эпиорогенных и эпиплатформенных структур 
земной коры (формации агпаитовых нефелиновых сиенитов, 
псевдолейцит-нефелинсиенитовая), исходят из эмпирически уста
новленного факта автономности внутреннего строения и состава 
крупнейших массивов и их независимости от структуры и со
става вмещающих пород.

Структурные и текстурные особенности щелочных пород 
(ламинарные, флюидальные, трахитоидные текстуры), а также 
явления контактового метаморфизма в экзоконтактах щелочных 
интрузий, наличие эруптивных брекчий на контакте с вмещаю
щими толщами и совмещение продуктов щелочного интрузив
ного и эффузивного магматизма в пределах единых автономных 
структур (Ловозерский массив, тежсарский вулкано-интрузив
ный комплекс) позволяют сделать вывод о магматической при
роде щелочных массивов агпаитовой нефелинсиенитовой и псев- 
долейцит-нефелинсиенитовой формаций.

Пространственное совмещение продуктов щелочно-ультра- 
мафитового и нефелинсиенитового (агпаитового) магматизма 
в пределах Карело-Кольской (Хибинский массив и щелочно- 
ультрамафитовые массивы африканда-ковдорского комплекса 
в зоне глубинного разлома) и Северо-Сибирской (уджинский 
комплекс) провинций, определенное петрохимическое (обога- 
щенность Al, Na Ti, F, Cl, С и др. при резкой недосыщенности 
SiO2) и геохимическое («надкларковые» содержания Nb, Та, 
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TR, Zr, Ga, Sc и др.) сходство этих формаций, а также исследо
вания по геохимии стабильных изотопов и наличие ксенолитов 
пород «с минералогией, отвечающей мантийным давлениям» 
в пересыщенных щелочами породах [245], позволяют относить 
их к производным глубинных мантийных расплавов [97, 245, 
354]. О связи агпаитовых нефелиновых сиенитов с веществом 
мантии могут свидетельствовать, подчеркивает Л. Н. Когарко 
[245], и «сухой» состав агпаитовых магм, низкий кислородный 
потенциал нефелиновых сиенитов и «восстановленный» состав 
газовой фазы, характерный для ювенильных сред, не подверг
шихся контаминации коровым материалом.

Л. Н. Когарко подчеркивает пространственную и генетиче
скую связь формации агпаитовых нефелиновых сиенитов не 
только со щелочно-ультрамафитовой карбонатитовой формацией, 
но и со щелочно-базальтоидной (натриевого ряда) и агпаито
вых фонолитов. Указанным автором в специальных работах по
казана принципиальная возможность селективного плавления 
мантийного субстрата и выплавления жидкостей, резко недо- 
сыщенных кремнеземом и обогащенных щелочами и кальцием 
в условиях высоких давлений под влиянием летучих минерали
заторов (СО2 и др.). Средние составы комплексов агпаитовых 
нефелиновых сиенитов близки составам эвтектических щелоч
ных расплавов, и главными факторами, определяющими специ
фику агпаитовых щелочных пород, являются процессы кристал
лизационной дифференциации [65, 97, 245].

Пространственная и временная связь псевдолейцит-нефели
новых сиенитов, лейцитовых фонолитов и пород, обогащенных 
лейцитом и псевдолейцитом, со щелочными габброидами, ще
лочными и субщелочными базальтоидами (сыннырскнй и теж- 
сарский комплексы) позволяют предполагать наличие генетиче
ской связи формации пересыщенных калием псевдолейцит-не
фелиновых и щелочных сиенитов со щелочными калиевыми 
базальтоидами. Эта преемственность в составе формаций отчет
ливо видна и на рис. 36, где поля составов интрузивно-вулкано
генных интрузивных комплексов частично перекрываются и яв
ляются продолжением щелочно-базальтоидных серий. Приуро
ченность пород, обогащенных псевдолейцитом, к апикальным 
частям массивов (и верхним частям магматических камер) и 
структурные особенности псевдолейцитовых сиенитов [416] по
зволяют говорить, что в их образовании ведущая роль принад
лежит процессам кристаллизационной дифференциации, грави
тации и фракционирования обогащенных лейцитом порций 
расплава [414], относительно обедненных летучими и водными 
компонентами [267, 516].

Щелочные комплексы формации нефелиновых (миаскито- 
вых) и щелочных сиенитов обнаруживают пространственную 
и временную связь с известково-щелочными гранитоидами 
(граиит-граносиенитовой формации). Такое «территориальное 
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совмещение» Е. Л. Бутакова объясняет тем, что исходные магмы 
различного состава и генетически не связанные друг с другом 
следовали одним путем — зонами глубинных разломов. Главная 
масса силикатного материала исходной для формации нефели
новых и щелочных сиенитов магмы имеет, по ее мнению, палин- 
генное и гибридное происхождение и создавалась плавлением 
земной коры. При этом непременным условием образования 
щелочного расплава должно быть участие ювенильных распла
вов и растворов — «производных дифференциаций вещества 
верхних горизонтов мантии».

О нижних температурных пределах и некоторых других фи
зико-химических параметрах кристаллизации щелочных пород 
описываемых формаций можно судить по данным минерало-тер
мометрического изучения нефелинов и пироксенов, приводимым 
в работах Л. Н. Когарко, Т. Ю. Базаровой, Л. И. Паниной, 
В. П. Костюка, А. И. Чепурова и других. Согласно данным тер
мометрии нижний предел кристаллизации пироксенов 1170—900, 
нефелинов из миаскитов 1100—860 и 980—780, чкаловита 980— 
960, плагиоклаза 1160—930°С, калиевого полевого шпата 840°С. 
Эти данные являются несколько завышенными по сравнению 
с вероятными температурами, устанавливаемыми по фазовым 
равновесиям минеральных ассоциаций конкретных щелочных 
комплексов [352, 436].



6 Ряды 
магматических 
формаций

МАГМАТИЧЕСКИЕ ФОРМАЦИИ
И ЭНДОГЕННЫЕ РЕЖИМЫ ФАНЕРОЗОЯ

Изучение распределения магматических формаций 
в пространстве и во времени позволяет, с одной сто
роны, понять специфику конкретных эпох или регио
нов, а с другой — выявить общие закономерности эво
люции магматизма земной коры. Одним из методов 
познания этих закономерностей является установле
ние повторяющихся парагенезов магматических фор
маций, о которых говорилось в гл. I. Примеры такого 
подхода к анализу магматизма отдельных регионов 
уже известны [196 и др.].

Исходя из пространственно-временных взаимоот
ношений в парагенезах возникновение магматических 
формаций можно определить как последовательное — 
в пределах одной тектонической структуры и синхрон
ное— в смежных структурах. По этому признаку раз
личаются временные и латеральные ряды формаций. 
Эти парагенезы отражают закономерные сочетания 
реконструируемых тектонических, магматических и 
метаморфических процессов и служат основой типиза
ции определенных эндогенных режимов земной коры. 
Эндогенные режимы также сочетаются в простран
стве и во времени. Временная последовательность 
эндогенных режимов фанерозоя отражает стадийность 
и цикличность в развитии отдельных сегментов зем
ной коры.

В классификацию этих режимов, предложенную 
В. В. Белоусовым [37], включены классы геосинкли- 
нальный, орогенный, рифтовый, платформенный, маг
матической активизации платформ, окраин матери 
ков, различающиеся типами тектонических движе
ний, типами складчатости, интенсивностью метамор
физма, степенью проницаемости литосферы и т. д. Ха
рактеристика этих эндогенных режимов, приводимая
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Временные и латеральные ряды магматических формаций
класса геосинклинальных режимов

24.
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В. В. Белоусовым, является сугубо качественной, во многих слу
чаях признаки отдельных классов режимов не могут быть одно
значно определены и строго разграничены.

По представлениям авторов, исходя из анализа рядов маг
матических формаций и их соотношений целесообразно выде
лять три крупных класса эндогенных режимов: геосинклиналь- 
ный, орогенный и кратонный. Эти три основных класса режимов 
в пределах континентов различаются типами тектонических дви
жений и характером магматизма, которые обусловлены состоя
нием верхней мантии и глубинных частей земной коры. На
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25 Временные и латеральные ряды магматических формаций класса 
орогенного режима
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>х
3
X <и

Андезитовая
1

Диорит-гранодиоритовая

Дацит-липаритовая
1

Лейкогранитовая

Андезитовая
1

Д иорит-гранодиор итовая

Трахиандезитовая
1

Монцонит-сиенитовая

о сх 
О Липаритовая

1
Аляскитовая

Трахилипаритовая
1

Гранит-граносиенитовая

Щелочно-гранитовая

Щелочных и миаскитовых не
фелиновых сиенитов

схеме показано соотношение во времени и пространстве классов 
эндогенных режимов в структурах континентальной земной 
коры (рис. 37). Геосинклинальный и кратонный классы режимов 
включают соответственно по два отдельных типа, как бы отве
чающих стадии развития структур. Орогенный класс не может 
быть пока подразделен на отдельные режимы, хотя и здесь ряды 
магматических формаций указывают на эволюцию магматизма 
во времени и соответственно эволюцию в развитии структуры.

На схеме (рис. 37) по горизонтали приведены сосуществую
щие структуры в пределах отдельных классов эндогенных режи
мов фанерозоя: геосинклинального, орогенного и кратонного. 
В латеральных рядах магматических формаций отражается сосу
ществование разнотипных структур одного класса эндогенного 
режима. По вертикали, как бы отвечающей временным рядам 
магматических формаций, происходит последовательная смена 
эндогенных режимов внутри класса режимов, например геосин
клинального инверсионным (табл. 24—26).

Соотношение классов эндогенных режимов во времени яв
ляется результатом последовательного развития определен
ного участка земной коры. Пространственное сосуществова
ние классов эндогенных режимов является свидетельством
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Рис. 37. Схемы соотношения континентальных структур земной коры: Л — в классах эндогенных режимов, Б — в классе 
геосинклинальных режимов, В — в классе орогенного режима, Г—консолидированных структур в классе кратонных ре
жимов.



25w Временные и латеральные ряды магматических формаций
класса кратонных режимов
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неравномерного развития земной коры и обусловлено, вероятно, 
неоднородным строением верхней мантии.

Учитывая известную специфичность раннедокембрийской 
истории Земли и ненадежность прямого сопоставления форма
ций этого возраста с более молодыми, целесообразно раздельно 
рассмотреть особенности формационных рядов для раннего до
кембрия и позднего докембрия — фанерозоя. Анализ времен
ных и латеральных рядов магматических и ультраметагенных 
формаций в раннем докембрии сопряжен с принципиальными 
трудностями, обусловленными прежде всего сложностью выде
ления и идентификации самих формаций, большинство из ко
торых подверглось сильному и неоднократному метаморфизму, 
а также ненадежностью межрегиональной возрастной корреля
ции раннедокембрийских комплексов. Все это не позволяет дать 
единую сводную характеристику пространственно-временных 
соотношений формаций для всего раннего докембрия в целом, 
как это сделано ниже для позднего докембрия—фанерозоя, и 
требует рассмотрения указанных соотношений для каждого из 
крупных этапов раннёдокембрийской истории Земли.

Ряды класса геосинклинальных 
режимов

Геосинклинальный режим. Большая контрастность 
тектонических движений на фоне преобладания опусканий и 
растягивающих усилий в коре и, вероятно, в верхней мантии 
определяет главные черты магматических проявлений эвгеосин- 
клинальных структур; все эти особенности тектонического ре
жима в меньшей степени проявлены в миогеосинклиналях. Ре
жим срединных массивов внутри геосинклиналей обусловливает 
появление в геосинклинальную стадию магматических форма
ций, свойственных устойчивым структурам.

Выделяются несколько типов рядов геосинклинального ре
жима.

Наиболее полным является ряд, свойственный эвгеосинкли- 
нальным зонам областей линейного типа (Урал, Корякская 
складчатая система, Сахалин, Камчатка). Он характеризуется 
такой последовательностью формаций: трахибазальтовая—> 
натриевых базальтов—>-дунит-перидотитовая—►натриевых ба
зальтов—липаритов -> диорит-плагиогранит-габбровая -> ба- 
зальт-андезит-липаритовая -> андезит-базальтовая -> дунит- 
клинопироксенит-габбровая -+■ калиевых базальтов—трахитов. 
Трахибазальтовая формация включена в этот ряд с некоторой 
условностью: принадлежащие ей комплексы иногда относят 
к наиболее поздним проявлениям предшествующих тектоно-маг
матических циклов, в других случаях она не отделяется от фор
мации натриевых базальтов, отмечается лишь тенденция повы
шения в наиболее ранних проявлениях последней щелочности 
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и титанистости пород. Особым является положение в этом ряду 
дунит-клинопироксенит-габбровой формации, не являющейся по
стоянно повторяющимся членом временных и латеральных ря
дов геосинклинальных формаций. Ее появление в этих рядах 
скорее указывает на особенности геосинклинального режима 
региона (Урала, северо-запада Аляски и др.).

Вулканические породы этих формаций, начинающих отме
ченный выше ряд, вместе с ассоциирующими с ними кремни
стыми и глинистыми осадками, известняками и интрузиями 
дунит-перидотитовой формации составляют широко известную 
«офиолитовую ассоциацию». Несмотря на условия интенсивной 
складчатости и регионального метаморфизма, временные и про
странственные соотношения комплексов мафитов и ультрама- 
фитов «офиолитовой ассоциации» устанавливаются достаточно 
определенно, что нашло отражение в схемах возрастной и фор
мационной корреляции магматических образований территории 
СССР [86]. Наряду с этим «офиолиты» с позиций тектоники плит 
рассматриваются как образования океанической коры, а раз
резы их в складчатых областях континентов параллелизуются 
с разрезами коры современных океанов [425]. Согласно этой 
концепции повсеместно в основании разреза «офиолитовой ассо
циации» находятся серпентинизированные ультрамафиты 
(дуниты, гарцбургиты, лерцолиты)—так называемый «мелано
кратовый фундамент». Средняя часть разреза образована полос
чатым «расслоенным комплексом», в котором чередуются клино- 
пироксеннты, верлиты, дуниты, нориты и габбро. В верхней 
части комплекса отмечаются «серии параллельных даек» диаба
зов и долеритов. Поэтому в последнее время в связи с представ
лениями новой глобальной тектоники охарактеризованная выше 
последовательность магматических формаций во временном 
ряду, знаменующем начало геосинклинального процесса, под
вергается пересмотру. Ультрамафиты, габброиды, базальты и 
кремнистые образования считаются составными частями древ
ней океанической коры, а соотношение этих пород в последней 
рисуется как последовательно наслоенное «субслоистое» [425„ 
430].

Однако сопоставление рядов магматических формаций эвгео- 
синклинального режима, а также приведенные выше данные 
о составе и строении дунит-перидотитовой формации, о соот
ношении ультрамафитов с габбро и с комплексами натриевых 
базальтов позволяют определенно отвергнуть представление 
о «субслоистом», стратифицированном соотношении формаций 
в рассматриваемом парагенезисе.

Охарактеризованный обобщенный ряд магматических фор
маций в наиболее полном виде устанавливается в эвгеосинкли
нальных прогибах: Тагило-Магнитогорском (О—Db D2—D3), 
в Алапаевско-Варненском (S—Di) и др. При этом в ходе раз
вития этих структур отмечается последовательное смещение 
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зон максимального прогибания и вулканизма от их краев к осе
вой части, вследствие чего описанные временные ряды одновре
менно выступают и как латеральные, определяя зональность 
строения отдельных прогибов. Наборы последовательных фор
маций, характерные для таких подзон, отличаются от обобщен
ного формационного ряда гипертрофированным развитием 
какой-либо одной формации. Так, в приразломных краевых 
частях прогиба проявляются лишь формации натриевых базаль
тов и дунит-перидотитовая. На некотором удалении от краев 
прогибов выявляется ряд, который характеризуется наибольшей 
мощностью вулканогенных образований и максимальным раз
витием андезит-базальтовой формации. Для центральных (осе
вых) частей эвгеосинклинальных прогибов характерно накоп
ление преимущественно осадочных формаций, причем отме
чается закономерная смена формаций от терригенно-кремнистых 
на первых стадиях развития прогиба к терригенно-карбонат- 
ным и рифогенно-карбонатным. В составе магматических обра
зований широкое распространение получает базальт-андезит-ли- 
паритовая формация. В этих же подзонах наряду со «сквозным» 
существенно кислым вулканизмом отмечается проявление комп
лексов формации калиевых базальтов—трахитов, распростра
няющейся сюда из соседних, краевых, подзон прогиба, где эта 
формация фиксирует период консолидации и затухания вулка
низма.

На Камчатке и Малом Кавказе эвгеосинклинальные ряды 
формаций выступают в редуцированном виде, для них харак
терна также пространственная разобщенность близких по воз
расту формаций разного вида, т. е. латеральные ряды прояв
лены здесь более четко, чем временные. В соответствии с этим 
на Камчатке в пределах единой геосинклинальной системы вы
деляются три зоны развития магматических формаций, сформи
ровавшихся преимущественно на коре океанического типа 
в сходных палеогеографических условиях и близких по воз
расту (К—₽) [486]. Судя по увеличению масштабов проявлений 
относительно более молодых членов ряда по направлению от 
континента к океану, очевидно, что с течением времени происхо
дило смещение активной магматической зоны в восточном на
правлении. Несмотря на обособленность зон в современном 
эрозионном срезе, можно проследить, что изменение состава 
пород от зоны к зоне происходит постепенно. От приокеаниче- 
ской части по направлению к континенту наблюдается ряд 
формаций: натриевых базальтов -> андезит-базальтовая-*-  ка
лиевых базальтов—трахитов, В том же направлении наблю
дается смена интрузивных формаций от дунит-пермдотитовой 
к сиенит-габбровой, причем для первой предполагаются комп
лементарные соотношения с эффузивными образованиями, для 
второй — комагматичные. Заметим, что подобные комплемен
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тарные соотношения формаций натриевых базальтов и дунит- 
перидотитовой установлены и в других регионах [199].

Отмеченная латеральная зональность магматизма в еще бо
лее крупном масштабе проявляется в геосинклинальных систе
мах мозаичного типа (Казахстан, Алтае-Саянская область), где 
отдельные автономно развивающиеся прогибы различаются не 
только количественными соотношениями пород отдельных фор
маций, но и полнотой их рядов. В целом геосинклиналям «мо
заичного» типа по сравнению с линейными свойственно большое 
разнообразие рядов формаций, широкое развитие трахибазаль
товой формации, более высокая доля салических пород и мень
шая— ультрамафитов, которые образуют пояса относительно 
мелких тел небольшой протяженности, повышенная щелочность 
и более высокое отношение K/Na в породах вулканических 
формаций.

В областях «мозаичного» типа наиболее характерны два 
подтипа рядов. Первый подтип представлен только двумя чле
нами: формацией натриевых базальтов (с чертами перехода 
к трахибазальтовой) и дунит-перидотитовой, в миогеосинкли- 
нальной зоне замещаемых формацией габбро-диабазов. Подтип 
проявляется в узких щелевидных троговых прогибах, возникаю
щих между устойчивыми структурами (ряды Ci Куртушубин- 
ской, Борусской зон Алтае-Саянской области; ряды С3—О| 
Тектурмасской зоны Центрального Казахстана, ряды СгСеверо- 
и Южно-Букантауской и Тамдытауской зон Южного Тянь- 
Шаня). В другом подтипе преобладают формации натриевых 
базальтов—липаритов и базальт-андезит-липаритовая, являю
щиеся наиболее ранними в ряду геосинклинальных формаций. 
Характерен более значительный, чем в тех же формациях 
Урала, объем салических членов. Интрузии дунит-перидотитовой 
формации не характерны; мелкие тела серпентинитов, встречаю
щиеся здесь, вероятнее всего, возникли за счет пикритов базаль- 
тоидного генезиса. Завершает ряды этих зон габбро-диорит- 
плагиогранитовая формация. Этот подтип характерен для ши
роких овалообразных прогибов, заложившихся преимущественно 
на структурах с достаточно мощной континентальной корой 
(ряды €i Салаирской и Северо-Саянской зон Алтае-Саянской 
области и Чингиз-Тарбагатайской зоны Казахстана; ряды S 
Южно-Приморской зоны Сихотэ-Алиня). Своеобразный ряд маг
матических формаций с широким развитием натриевых липари
тов свойствен прогибам, развивающимся на погруженных сре
динных массивах и геоантиклинальных поднятиях (ряды D? 
Рудно-Алтайской зоны Зайсанской складчатой области, ряды 
С] Байсунской зоны Южного Тянь-Шаня).

В истории развития некоторых подвижных областей уста
навливается несколько генераций эвгеосинклинальных прогибов 
со сходными рядами формаций. В целом эволюция состава и 
строения формаций и их рядов в рамках одной области 
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сводится к возрастанию калиевости и глиноземистости пород, 
возрастанию объемов более поздних формаций ряда за счет 
более ранних.

Самостоятельные типы рядов геосинклинального режима со
ставляют магматические формации, проявившиеся в пределах 
миогеосинклинальных зон, геоантиклинальных поднятий и сре
динных массивов. Для миогеосинклинальных зон характерны 
формации, имеющие черты переходных от геосинклинальных 
к кратонным. В этих зонах фрагментарность магматизма приво
дит к тому, что магматические формации обычно не образуют 
территориально обособленных временных рядов подобно 
эвгеосинклинальным зонам. В обобщенном виде временная по
следовательность магматических формаций миогеосинклиналь
ных зон может быть представлена следующим сочетанием: тра
хибазальтовая —габбро-диабазовая -> пироксенит-перидотито- 
вая (раннепалеозойский ряд комплексов Улутауской зоны Казах
стана, ряды раннего палеозоя западного склона Урала, ряды 
К—₽ Сахалина).

В срединных массивах развиты формации, свойственные 
устойчивым структурам и резко отличающиеся от синхронных 
им формаций эвгеосинклиналей. В них установлены два под
типа рядов. Для наиболее типичных срединных массивов, со
храняющих присущий им режим в течение всей геосинклиналь- 
ной стадии, характерен ряд: трахибазальтовая габбро-диаба
зовая -> перидотит-пироксенпт-норитовая формации (ряды С 
и Т Кокчетавской глыбы Северного Казахстана, ряды раннего 
палеозоя в Сангиленском массиве Алтае-Саянской области).

Интересно проследить латеральные ряды формаций, про
являющихся более или менее одновременно в структурах геосин
клинального режима, т. е. ряды, характеризующие геосинкли- 
нальную область в целом. Для латеральных рядов, охватываю
щих несколько зон, главной закономерностью является резкое 
сокращение объемов магматических формаций по сравнению 
с осадочными, возрастание железистости, щелочности и тита- 
нистости пород при переходе от эвгеосинклинальных зон к мио- 
геосинклинальным. При сопоставлении последовательности маг
матических комплексов смежных эв- и миогеосинклинальных 
зон и срединных массивов устанавливаются в разных регионах 
следующие латеральные ряды: формация натриевых базальтов 
или натриевых базальтов—липаритов-> габбро-диабазовая, ду- 
нит-перидотитоваяперидотит-пироксенитовая —■ перидотит-пи- 
роксенит-норитовая формации.

Инверсионный режим. Инверсионная стадия характе
ризуется снижением контрастности тектонических движений, 
выравниванием интенсивности опусканий и поднятий, складко
образованием [37].

Ряд магматических формаций собственно геосинклинальной 
стадии завершается обычно андезит-базальтовыми вулканиче
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скими и габбро-диорит-плагиогранитовыми интрузивными ком
плексами, что в общей гомодромной эволюции магматизма зна
менует переход к проявлению магм мафическо-салического 
состава смешанного мантийно-корового генезиса, преобладаю
щих на протяжении всей инверсионной стадии.

Временной ряд магматических формаций инверсионной ста
дии для эвгеосинклинальных зон следующий: базальт-андези- 
товая -> сиенит-габбровая -► тоналит-плагиогранит-гранодиори- 
товая. Таким образом, магматизм инверсионной стадии эвгео
синклинальных зон отличается от магматизма, присущего их 
геосинклинальной стадии, гораздо меньшим разнообразием фор
маций при большой изменчивости их конкретных проявлений. 
Широкие колебания масштабов проявления магматических об
разований при значительных внутриформационных вариациях 
состава отдельных комплексов свидетельствуют о большом 
влиянии на них региональных факторов: характера фундамента, 
мощности коры, и в частности ее «гранитного» слоя, интенсив
ности складкообразовательных движений.

Может быть выделено четыре подтипа формационных рядов 
инверсионной стадии развития эвгеосинклиналей. Первые три 
из них «наращивают» ряды геосинклинальной стадии, прояв
ляясь в единых с ними структурах, четвертый характерен для 
структур, вовлеченных в геосинклинальное развитие лишь на 
инверсионной стадии. Первый подтип характеризуется полным 
набором формаций (Кизир-Казырская зона Алтае-Саянской 
области, Степнякская Северного Казахстана, Тайгоносская Ко
рякской области). В составе базальт-андезитовой формации ши
роко представлены мафические ее члены, а доля перемежаю
щихся с эффузивами осадочных пород сравнительно невелика. 
Интрузии слабо дифференцированы. В составе тоналит-плагио- 
гранит-гранодиоритовой формации повышена роль тоналитов, 
плагиогранитов, гранодиоритов. Этот подтип связан с эвгеосин- 
клинальными зонами, где наиболее резко проявились дифферен
циальные движения.

Ко второму подтипу принадлежит ряд формаций: сиенит- 
габбровая —>тоналит-плагиогранит-гранодиоритовая; вулканиты 
базальт-андезитовой формации отсутствуют (Джидинская зона 
Забайкалья, Кузнецкая зона Алтае-Саянской области) или 
проявлены крайне ограниченно (Золотокитатская зона Алтае- 
Саянской области).

К третьему подтипу относится лишь базальт-андезитовая 
формация, сининверсионная формация гранитов отсутствует, 
а сиенит-габбровая проявляется в ограниченных масштабах 
(Салаир). Этот подтип характеризует эвгеосинклинальные зоны 
с «вялой» инверсией, в которых образования последующей оро
генной стадии обнаруживают известное сходство с геосинкли- 
нальными.
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Четвертый подтип представлен полным набором магматиче
ских формаций, присущих инверсионной стадии эвгеосинкли- 
нальных зон; в этом отношении он сходен с первым, но отли
чается более высокой калиевостью вулканогенных и интрузив
ных пород, а иногда также более высокой общей щелочностью 
(Кураминская зона Среднего Тянь-Шаня) или лейкократо- 
востью (Илийская зона Джунгаро-Балхашской области).

В структурах миогеосинклинального типа вулканическая де
ятельность на инверсионной стадии отсутствует. Характерным 
проявлением магматизма в этот период является гранитовая 
формация, которой сопутствует региональный метаморфизм, 
сопровождающийся широким развитием гранитизации, приводя
щей к появлению в зонах устойчивых поднятий аллохтонных 
и паравтохтонных интрузий однородного гранитового состава. 
Гранитовая формация по времени и месту образования является 
латеральным гомологом тоналит-плагиогранит-гранодиорито- 
вой формации.

Состав рядов магматических формаций срединных массивов 
определяется прежде всего положением последних в геосинкли- 
нальной области. Полный ряд: сиенит-габбровая — гранитовая 
формации — развит в срединных массивах, граничащих с эвгео- 
синклинальными зонами (Тувино-Монгольский массив, восточ
ные склон»-' Кузнецкого Алатау для позднекембрийско-ордовик- 
ского времени). Массивы габброидов отличаются высокой 
степенью дифференцированности. В строении массивов грани
товой формации наряду с гранитами и гранодиоритами сущест
венную роль играют граносиениты и сиениты. Иногда им пред
шествуют эффузивы базальт-андезитового состава, которые 
отличаются повышенной щелочностью. Однако масштабы прояв
ления эффузивов крайне незначительны, формационная принад
лежность их недостаточно ясна. В срединных массивах, грани
чащих с миогеосинклинальными зонами, магматические обра
зования инверсионной стадии представлены лишь комплексами 
гранитовой формации (Большой Кавказ, Юго-Западный 
Памир).

Сопоставление близких по возрасту интрузивных комплексов- 
эв-, миогеосинклинальпых зон и срединных массивов позволяет 
наметить типовой латеральный формационный ряд инверсион
ной стадии развития: тоналит-плагиогранит-гранодиоритовая 
(эвгеосинклинали) -► гранитовая (миогеосинклинали и средин
ные массивы).

Несмотря на отмеченное разнообразие подтипов рядов гео- 
синклинального режима, можно установить, что ведущей тен
денцией эволюции продуктов магматизма, свойственных этому 
режиму, является увеличение степени их дифференцированности, 
возрастание лейкократовости, калневости и глиноземистости 
пород. Наиболее четко эта тенденция проявляется в ходе ста
новления рядов, соответствующих формированию элементарных 
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эвгеосинклинальных прогиоов от стадии их начального погру
жения до инверсии (что сопровождается сменой режима растя
жения режимом сжатия). Эта тенденция выражается сменой 
недифференцированных существенно ультрамафических и ма
фических формаций более дифференцированными со значитель
ной ролью мафическо-салических и салических пород. При этом 
от формации к формации меняется состав однотипных пород 
в сторону возрастания их лейкократовости и калиевости: мела- 
ногаббро сменяются габбро-диоритами, низкоглиноземистые 
натриевые базальты — высокоглиноземистыми калиево-натрие- 
выми и калиевыми лейкобазальтами, плагиограниты — гра
нитами.

В серии рядов, соответствующей развитию геосинклинальной 
области в целом, проявляется та же тенденция: в рамках от
дельных областей от более ранних геосинклинальных прогибов 
к более поздним в составе одних и тех же формаций увеличи
вается объем салических и мафическо-салических членов, 
возрастает калиевость всех пород, включая базальты, часто по
вышается и общая щелочность [490, 636]. Наряду с этим ме
няются масштабы проявления отдельных формаций внутри ря
дов за счет смещения максимума распространенности в сторону 
более поздних членов этих рядов. Формации инверсионного 
режима, характеризующиеся в целом преобладанием мафическо- 
салических и салических пород и калиево-натриевым типом ще
лочности, продолжают ту же тенденцию, причем в случае не
однократного проявления одних и тех же формаций в одном ре
гионе со временем в их составе возрастает относительный объем 
салических пород.

Можно полагать, что все отмеченные изменения состава про
дуктов магматизма в ходе геосинклинального развития отра
жают совокупное влияние ряда факторов: подъема геоизотерм 
и вовлечения в процессы магмообразования пород коры; воз
растания мощности последней; миграции зон магматизма во все 
более стабильные участки и в связи с этим углубления в ряде 
случаев очагов базальтовых магм; роста относительной роли 
напряжения сжатия; изменения режима мантийных флюидов 
и их состава и т. д.

Ряды класса орогенного режима

Орогенный режим характеризуется парагенезами магмати
ческих формаций, отражающими, с одной стороны, перемещение 
области магмогенерации преимущественно в пределы земной 
коры, с другой — изменение условий проявления магматизма, 
в которых режим сжатия оказывается преобладающим над ре
жимом растяжения. Парагенезы орогенного режима образованы 
преимущественно формациями мафическо-салического и саличе
ского семейств. Первое из них представлено андезитовой
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и трахиандезитовой вулканическими и диорит-гранодиоритовой 
и монцонит-сиенитовой интрузивными формациями, второе — 
дацит-липаритовой, липаритовой и трахилипаритовой вулкани
ческими и лейкогранитовой, аляскитовой, гранит-граносиенито- 
вой, щелочно-гранитовой интрузивными формациями, а также 
формацией щелочных и миаскитовых нефелиновых сиенитов. 
Одни формации входят в наиболее часто встречающиеся параге
незы, как, например, формации мафическо-салического семей
ства и формации нормальной щелочности салического семейства. 
Другие совместно практически не встречаются.

Для орогенного режима характерны два типа формационных 
рядов: нормальной и повышенной щелочности (наиболее ши
роко распространенный) и щелочного состава (встречающийся 
значительно реже). Особенности этих рядов отражают типы 
орогенного режима, известные как «эпигеосинклинальный» и 
«эпикратонный» орогенный режим, по В. В. Белоусову [7], 
или «собственно орогенная» стадия тектоно-магматического 
цикла, по В. Е. Хайну [580].

Ряды орогенных магматических формаций объединяют об
щие признаки: пространственную совмещенность временных ря
дов вулканических и комагматичных им интрузивных формаций; 
гипабиссальный характер (1,5—2 км) становления интрузивных 
массивов, имеющих форму пластино-, штоко-, трубообразных 
тел; преемственность петрографического состава, отражаю
щуюся в однотипности пород последних фаз более ранних чле
нов ряда и состава первых фаз последующих членов; сходные 
тенденции изменения состава пород в разновозрастных проявле
ниях рядов магматических формаций по петрохимическим, гео
химическим признакам и особенностям металлогенической спе
циализации. Устойчивость признаков формаций в рядах оро
генного режима сочетается с большой их провинциальной 
изменчивостью в конкретных рядах комплексов. Широкие ва
риации провинциальных особенностей именно в орогенных ря
дах магматических формаций подчеркивались и ранее, причем 
отмечалось, что они обусловлены прежде всего палингенным 
происхождением коровых магм [379].

Наиболее широко распространенный тип временного форма
ционного ряда в эпигеосинклинальных орогенах характеризуется 
последовательным гомодромным развитием андезитовой, дацит- 
липаритовой и липаритовой вулканических формаций (извест
ных также как группа порфировых формаций по А. В. Пейве и 
В. М. Синицыну) и их интрузивных комагматов соответственно 
диорит-гранодиоритовой, лейкогранитовой и аляскитовой фор
маций. Такая последовательность формаций, известная в разно
возрастных складчатых областях [Алтае-Саянской, Казахстан
ской (герциниды), Верхояно-Чукотской и др.], может нару
шаться либо выпадением каких-либо членов ряда, например 
почти полным отсутствием интрузивных формаций орогенного 
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режима в Малокавказской и Корякско-Камчатской областях, 
либо иной последовательностью вулканических формаций во 
временном ряду.

Вулканические формации орогенного режима находятся, как 
правило, в сложных пространственно-временных соотношениях, 
при которых гомодромная их последовательность может изме
няться на противоположную. Так, например, в пределах Во
сточно-Азиатского окраинно-континентального вулканического 
пояса липаритовая формация начинает временной ряд. Анде
зитовая формация в одних структурах сменяет ее во времени, 
в других развивается длительное время синхронно с ней и со
ставляет латеральный ряд (в таких случаях во временном ряду 
липаритовая формация сменяется дацит-липаритовой, например 
в Восточном Сихотэ-Алине) [131]. Временной формационный ряд 
эпигеосинклинальных орогенов в дальнейшей истории развития 
структур может сменяться формациями мафического семейства 
нормальной или слабо повышенной щелочности (лейкобазаль
товой или липарит-лейкобазальтовой), которые могут рассмат
риваться как начало нового формационного ряда, относящегося 
уже к кратонному классу режимов (N2—Q — Восточные Кар
паты, Малый Кавказ, Восточный Сихотэ-Алинь, J3—Ki — Во
сточное Забайкалье, Р—Ti — Центральный Казахстан).

Второй тип временного формационного ряда орогенного ре
жима развит исключительно в условиях эпикратонных орогенов, 
которые включают так называемые активизированные области 
завершенной складчатости, срединные массивы и собственно 
эпикратонные (эпиплатформенные) орогены. Этот ряд пред
ставлен преимущественно формациями щелочной группы сали
ческого семейства, и лишь иногда в нем присутствуют формации 
повышенной щелочности мафическо-салического семейства. 
Наиболее характерно для формационного ряда эпикратонных 
орогенов развитие гранит-граносиенитовой, щелочно-гранитовой 
формаций. Конечный член ряда — формация щелочных и миас- 
китовых нефелиновых сиенитов (ильменско-вишневогорский 
комплекс С3—₽! Урала). Первая формация, по существу, яв
ляется сложной полифациальной вулкано-интрузивной ассоциа
цией, вторая и третья не имеют эффузивных фаций.

Своеобразное место в магматизме орогенного режима зани
мает временной формационный ряд, представленный трахианде- 
зитовой и трахилипаритовой вулканическими и комагматичными 
им монцонит-сиенитовой и гранит-граносиенитовой интрузив
ными формациями. Для него характерно резкое уменьшение 
масштабов развития формационных видов, особенно кислых ко
нечных членов ряда, встречающихся лишь спорадически (мезо- 
зоиды Восточного Забайкалья, герциниды Большого Кавказа и 
Казахстана, каледониды Северного Тянь-Шаня). Появление 
этого формационного ряда характеризует либо наиболее зрелые 
эпигеосинклинальные орогены (Восточное Забайкалье, Малый 
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Кавказ), либо орогены, развитые на срединных массивах (гер- 
циниды Казахстана и Среднего Тянь-Шаня). В некоторых слу
чаях в эпикратонных (эпиплатформенных) орогенах развиваются 
аналогичные формации. Так, например, в юго-восточной части 
Алдано-Станового щита известны позднемеловые комплексы 
андезитовой и диорит-гранодиоритовой формаций, которые по 
латерали к северо-западу замещаются формацией по
вышенной щелочности (монцонит-сиенитовой, щелочно-гранито
вой, а также щелочных мафитов и калиевых фоидитов). Харак
терно, что здесь в составе отдельных комплексов появляются и 
эффузивные члены. Таким образом, связь типов временных фор
мационных рядов орогенного режима со структурами является 
весьма сложной и не всегда однозначной.

Охарактеризованные выше типы формационных рядов, как 
правило, являются латеральными аналогами, образуя синхрон
ные латеральные ряды в различных структурно-формационных 
зонах. Латеральные ряды формаций в конкретных проявлениях 
представлены чаще всего двучленными сочетаниями формаций. 
Так, например, наиболее часто встречающаяся разновидность 
латерального ряда орогенного режима — это андезитовая и 
трахиандезитовая вулканические и комагматичные им соответст
венно диорит-гранодиоритовая и монцонит-сиенитовая интру
зивные формации. В латеральном ряду с лейкогранитовой и 
аляскитовой формациями развиваются гранит-граиосиенитовая 
и щелочно-гранитовая формации (девонские комплексы Алтае- 
Саянской области, позднекарбоновые комплексы Казахстана).

Многообразие формационных рядов орогенного режима от
ражает сложные тенденции в развитии земной коры после за
вершения геосинклинального режима. Если главной тенденцией 
эволюции земной коры в условиях геосинклинального режима 
можно принять наращивание ее мощности за счет дифференциа
ции вещества верхней мантии, то главной тенденцией эволюции 
коры в условиях орогенного режима, по-видимому, является ее 
дальнейшая дифференциация с перераспределением вещества, 
главным образом между ее «базальтовым» и «гранитным» сло
ями. Эту тенденцию отражает наиболее часто встречающийся 
первый тип временного формационного ряда с гомодромной 
последовательностью формаций нормальной щелочности мафи
ческо-салического и салического семейств.

Формационный ряд второго (эпикратонного) типа, представ
ленный формациями щелочных пород салического семейства, не 
имеет четко выраженной временной направленности, как пра
вило, он проявлен лишь фрагментарно. Из-за относительно ма
лых масштабов проявления формации этого ряда не играют 
существенной роли в балансе и перераспределении корообразую
щих элементов в литосфере. В то же время вследствие слож
ного мантийно-корового генезиса они выступают в качестве 
своеобразных концентраторов редких и рассеянных элементов.
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Таким образом, временные формационные ряды являются 
как бы выразителями сложных разнонаправленных тенденций 
эндогенных процессов в условиях орогенного режима. Латераль
ные же формационные ряды отражают, с одной стороны, сосу
ществование этих противоречивых тенденций во времени, с дру
гой— сложность строения подвижных областей, включающих 
зоны и блоки с различной историей развития. Таким образом, 
судя по характеру формационных рядов орогенный режим яв
ляется одним из наименее устойчивых и неравновесных режи
мов в истории развития континентальной земной коры, отра
жающих наряду с тенденцией разрастания коры тенденцию ее 
разрушения [636].

Ряды класса кратонных режимов

Класс кратонных тектонических режимов проявляется в пре
делах консолидированных структур земной коры (платформ, 
а также областей завершенной складчатости), имевших перед 
этим орогенное развитие. Могут быть выделены два типа ха
рактерных кратонных режимов со свойственными им рядами 
формаций: рифтогенный и платформенный. Они проявляются 
в пределах создаваемых этими режимами структур — эпиоро- 
генных рифтогенов и платформ. Эти режимы нередко чере
дуются в истории развития кратонов.

Магматические формации подобных структур представлены 
почти исключительно мафитовыми, щелочно-мафитовыми и ще- 
лочно-ультрамафитовыми вулканическими и интрузивными ас
социациями, производными мантийных магм.

Представление о магматизме рифтогенного режима сложи
лось на основании изучения главным образом кайнозойских 
(неоген-четвертичных) рифтовых зон, образующих протяженные 
структуры в пределах консолидированных участков континен
тов (орогенов и платформ). Однако магматизм, принципиально 
сходный с рифтогенным, фиксируется и вне протяженных риф
товых зон; его локальные проявления устанавливаются в эпи- 
орогенных и эпикратонных областях, где они рассредоточены 
или четковидно расположены в пределах сводовых поднятий и 
грабеноподобных впадин. Магматические формации, характер
ные для рифтогенного режима, устанавливаются начиная 
с конца среднего протерозоя, что может указывать и на на
чало рифтообразования в истории развития земной коры 
[358, 378].

Временной ряд формаций рифтогенного режима в пределах 
эпиорогенных структур представлен лейкобазальтовойлипа- 
рит-лейкобазальтовой —>■ габбро-верлитовой, трахибазальтовой —► 
трахибазальтовой трахиандезит-трахилипаритовой -> щелоч
ных базальтоидов и фонолитов, щелочных габброидов и нефе
линовых сиенитов. В истории развития складчатых областей 
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(Уральской, Верхояно-Чукотской, Казахстанской и др.) эти 
формации относились то к заключительным этапам орогенного 
режима [47], то к режиму «молодых» платформ [207]. Однако 
исследования последних лет [358] дают основание рассматри
вать их в качестве индикаторов рифтогенного режима, продол
жающего развитие сводовых орогенных областей. В этих усло
виях смена сжатия растяжением приводит к возникновению 
глубинных разломов и к проникновению по ним мантийных рас
плавов базальтового состава. Примером может служить Охот
ско-Чукотский вулканический пояс, где широкое развитие 
липаритовых (игнимбритовых) и лейкогранитовых орогенных 
формаций, казалось бы, позволяет предполагать повышение 
мощности коры и особенно гранито-гнейсового слоя. Однако гео
физические данные указывают на относительно высокое положе
ние в этом регионе кровли «базальтового» слоя и на «полосовое» 
утонение коры, которое совпадает с зонами развития четко
видно расположенных грабеноподобных впадин, выполненных 
базальтами (липарит-лейкобазальтовый комплекс палеогена).

Обобщенный формационный ряд рифтогенного режима в эпи- 
орогенных структурах на территории СССР в полном виде 
почти не устанавливается. Магматические формации, свойствен
ные этому режиму, образуют двучленные ряды типа липарит- 
лейкобазальтовая-> габбро-верлитовая формации (среднепроте
розойские комплексы Карел о-Кольского региона) или прояв
ляются в виде липарит-лейкобазальтовой формации (туринская 
серия пермотриасового возраста в Зауралье, баканасский ранне
триасовый комплекс в герцинидах Казахстана и др.). Магмати
ческие образования эпиорогенных рифтогенов представлены 
вулканическими или вулкано-интрузивными комплексами, значи
тельно реже интрузивные массивы встречаются вне связи с вул
каническими излияниями. Наиболее часто среди них устанавли
ваются щелочно-габброидные формации натриевого и калиевого 
ряда (елетьозерский, кия-шалтырский комплексы), а щелочно- 
ультрамафитового состава с карбонатитами более редки (кайчин- 
ский комплекс Южного Тянь-Шаня). Обычно в этих случаях 
они не образуют временных рядов, встречаясь в виде разобщен
ных локальных проявлений.

Рифтогенный режим на платформах (эпиплатформенный) 
наряду с мафитовым характеризуется также развитием щелочно- 
мафитового, щелочно-ультрамафитового и щелочно-салического 
магматизма. Проявления эпиплатформенного магматизма этого 
типа связываются с глубинными разломами, нарушающими как 
чехол, так и фундамент. Ряды магматических комплексов групп 
щелочных формаций известны в авлакогенах Восточно-Европей
ской и Сибирской платформ. Эти комплексы принадлежат 
к трахибазальт-трахиандезит-трахилипаритовой, щелочно-ульт- 
рамафитовой и кимберлитовой формациям. Такая же, по суще
ству, ассоциация представителей разнотипных формаций име
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ется в Маймеча-Котуйском районе севера Сибирской платформы, 
где сложное сочетание комплексов, включающих щелочные ба- 
зальтоиды, пикриты, меймечиты, оливиниты, щелочные и нефе
линовые сиениты и карбонатиты, сопоставляются с близкими 
по составу щелочно-ультрамафитовыми ассоциациями в зоне 
восточноафриканских рифтов [358]. В тех же случаях, когда 
они разобщены во времени, они образуют длительно разви
вающийся эволюционный ряд и в истории регионов отражают 
неоднократное проявление рифтогенных режимов, особенно 
в эпохи активизации тектонических движений на рубеже тек
тоно-магматических циклов.

Последовательность рядов магматических формаций рифто
генного режима «эпиорогенных» и «платформенных» структур, 
пространственно совмещенных в ряде случаев с формациями 
платформенного режима, может быть рассмотрена с позиций 
постепенного разогрева вещества мантии. Появление липарит- 
лейкобазальтовой и трахибазальтовой формаций в ранние этапы 
рифтогенеза свидетельствует о нарастании интенсивности теп
лового потока, воздействующего на вещество верхней мантии. 
В периоды максимального плавления на обширных площадях 
происходят мощные базальтовые излияния базальт-долеритовой 
формации в условиях платформенного режима; к концу этого 
этапа в окраинных частях платформ, на щитах при ослаблении 
теплового потока проявляется щелочно-ультрамафитовая и не- 
фелинсиенитовая формации [30]. Объяснение тех случаев, когда 
формации представлены комплексами, разобщенными значи
тельными интервалами времени и связанными с кратковремен
ными проявлениями рифтогенеза, можно искать в незавершен
ности циклов разогрева мантийного вещества в зоне рифтов.

Характерной особенностью большинства магматических фор
маций платформенного режима, как на это неоднократно ука
зывалось, является сопряженность их проявлений в вулканиче
ской и интрузивной фациях; большинству вулканических ассо
циаций соответствуют интрузивные гипабиссальные аналоги, 
хотя отдельные комплексы соответствующих формаций и вы
ступают исключительно в форме интрузий или вулканических 
толщ. Иногда такое сочетание интрузивных и вулканических 
ассоциаций рассматривалось как вулкано-интрузивный ряд 
формаций. Однако при таком подходе на первое место выдви
гаются не вещественные и структурные признаки единой по 
магматическому источнику ассоциации, а условия кристаллиза
ции расплава — на поверхности или на некоторой глубине.

Важной особенностью магматизма платформ является его 
повторяемость в истории геологического развития этих устой
чивых областей, причем эта повторяемость в целом носит цик
лически направленный характер, как это было показано на при
мере Сибирской платформы [100]. Проявления магматизма 
являются закономерным членом циклически развивающихся 
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процессов породообразования, проходящих в течение каждого 
цикла ряд стадий, причем магматизм обычно приурочен к ко
нечной его стадии. Такая стадиальность развития цикла (или 
этапа платформенного развития) обусловлена направленностью 
развития тектонических движений, определяющих, в свою оче
редь, и процессы седиментогенеза.

Возникновение магматических комплексов платформенного 
режима преимущественно на заключительных стадиях (эмер- 
сивных) тектоно-седиментогенных циклов развития обусловли
вает приуроченность их к эпохам прекращения осадконакопле
ния (как это имеет место на щитах, поднятиях и т. д.) или же 
к эпохам перехода от глубоководных к мелководным условиям 
седиментации или от морских к континентальным и т. д. (в пре
делах авлакогенов, прогибов, синеклиз и т. д.).

Таким образом, в зависимости от конкретной обстановки 
платформ в условиях кратонных режимов могут возникать раз
личные по своему характеру парагенезы магматических (вул
канических) и осадочных формаций. Как уже указывалось 
выше, при описании базальт-долеритовой формации, эти параге
незы эволюционируют во времени от середины протерозоя к ме
зозою (переход от морских к континентальным осадочным фор
мациям, повышение основности среднего типа пород базитовых 
формаций).

Для Восточно-Европейской и Сибирской платформ, как из
вестно, типичны следующие формационные виды: базальт-доле- 
ритовый и трахибазальтовый.

Поскольку проявления магматизма на платформах связаны 
с относительно короткими промежутками геологического вре
мени (эмерсивные стадии тектоно-седиментогенных циклов), 
охватывающими обычно 30—50 млн. лет, реже более, и отделены 
сравнительно длительными эпохами, когда магматизм прекра
щается, а также в связи с относительно слабой дифференциро
ванностью тектонических движений на платформах эти форма
ционные виды образуют преимущественно латеральные ряды, 
что вызвано, кроме того, сосуществованием рифтогенного и 
платформенного режимов на разных участках платформ.

По существу, в течение каждой эпохи магматизма возникает 
латеральный ряд формаций, в котором представлено большин
ство перечисленных выше видов. Как и в случае парагенезов 
с осадочными формациями, здесь можно подметить некоторую 
эволюционную направленность, выражающуюся в усложнении 
латеральных рядов со временем. Так, если для начала и сере
дины позднего протерозоя характерны более ограниченные по 
наборам латеральные ряды (например, базальт-долеритовая, 
реже базальт-долеритовая и щелочно-ультрамафитовая), то для 
конца позднего протерозоя и фанерозоя характерны ряды более 
сложного состава, включающие, кроме того, трахибазальтовую 
формацию, формацию фонолитов, щелочных трахитов и агпаи
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товых нефелиновых сиенитов, формацию кимберлитов. Усложне
ние заключается еще и в том, что объемы магматических фор
маций, выраженные через объемы слагающих их комплексов 
соответствующего возраста, также растут со временем. Это 
можно видеть на примере как базальт-долеритовых комплек
сов, так и комплексов щелочно-ультрамафитовой и агпаит-не- 
фелинсиенитовой формаций.

Наибольшее распространение в латеральном ряду имеют 
породы базальт-долеритовой формации (свыше 95% всех маг
матических пород), объемы пород других формаций составляют 
обычно первые проценты или вообще на несколько порядков 
меньше (например, кимберлиты). Поэтому, если подходить 
к оценке такого латерального ряда с точки зрения затрат глу
бинной энергии, можно видеть главенствующее значение ба
зальтовых выплавок из мантии на платформах. Образование 
расплавов другого состава не идет ни в какое сравнение. Это 
указывает на значительную простоту петрогенетического про
цесса образования базальтов в отличие от значительно более 
сложных явлений генерации щелочно-базальтовых, щелочно- 
ультрамафитовых и других магм.

На фоне обширных базальтовых излияний и внедрений комп
лексы других магматических формаций в целом занимают краевое 
положение как во времени, так и в пространстве. Эти комп
лексы проявляются на окраинах областей базальтового магма
тизма или же на отдельных изолированных участках и возни
кают преимущественно в начале и в конце соответствующей 
магматической эпохи. Таким образом, внутренняя структура 
латерального ряда такова, что комплексы щелочно-ультрамафи
товой и трахибазальтовой и некоторых других формаций при
урочены преимущественно к началу и концу всего временного 
интервала проявлений магматизма, а комплексы базальт-доле
ритовой формации — преимущественно к его середине. Однако, 
когда удается проследить распространение таких ассоциаций 
по латерали, оказывается, что комплексы базальт-долерито
вой формации замещают образования других формационных 
видов.

Как указывалось выше, объединение магматических комплек
сов соответствующих формационных видов в латеральный ряд 
для древних платформ является несколько условным, так как 
тектоническая дифференциация этих структур не такая четкая, 
как подвижных областей, и магматические комплексы, в том 
числе принадлежащие к одной формации, нередко занимают 
разобщенные участки в пределах авлакогенов, синеклиз, анте- 
клиз, щитов.

Тем не менее сейчас уже достаточно ясно, что локализация 
магматических комплексов различных формационных видов, 
связанных с каким-либо определенным этапом развития плат
форм (например, среднепалеозойского Восточно-Европейской 
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платформы или позднепалеозойско-раннемезозойского Сибир
ской платформы и т. д.), обусловлена характером и расположе
нием соответствующих структурных форм, которые возникали 
и развивались на этом этапе. Изменения в структурном плане 
от этапа (или цикла) к этапу приводят к соответствующему 
смещению зон проявления магматизма.

Проявления магматических формаций класса кратонных ре
жимов четко связаны с различными зонами разломов. Эти раз
ломы на платформах могут иметь краевой характер, распола
гаясь параллельно смежным подвижным областям или перпен
дикулярно к ограничениям платформ вблизи их окраин, могут 
быть связаны с входящими углами смежных геосинклиналей и 
орогенов, наконец, могут иметь внутриплатформенный характер. 
В последнем случае разрывы группируются в протяженные ли
нейные зоны или же создают мозаичные системы.

Полные латеральные ряды возникают либо на окраинах ав
лакогенов, синеклиз, флексур, либо вдоль протяженных систем 
расколов, не сопровождающихся связными изгибами пород 
чехла или поверхности фундамента. Например, для Восточно- 
Европейской и Сибирской платформ характерны полные лате
ральные ряды формаций, приуроченные к среднепалеозойским 
авлакогенам. Редуцированные ряды или отдельные комплексы 
проявляются в районах, где расколы коры не сопровождались 
столь интенсивным растяжением и проседанием (чаще в пре
делах щитов, выступов, поднятий). Тем не менее в большинстве 
случаев ряды, включающие представителей формаций щелочных 
ультрамафитов с карбонатитами, кимберлитов, трахибазальтов, 
агпаитовых нефелиновых сиенитов, чаще располагаются вблизи 
окраин платформ или против входящих углов смежных под
вижных зон.

Возникновение полных латеральных рядов формаций эпи- 
кратонного платформенного режима преимущественно по окра
инам обширных провинций базальтовых излияний и внедре
ний, а также приуроченность проявлений иных, чем мафитовые, 
формационных видов преимущественно к начальным и конеч
ным стадиям магматического процесса на том или ином этапе 
развития могут быть объяснены с позиций гипотезы постепен
ного расширения фронта магмообразования снизу вверх и 
в стороны в пределах верхней мантии. При этом в начальной 
стадии магмообразование происходит на больших глубинах и 
к поверхности выводятся расплавы щелочно-ультрамафитового 
и щелочно-базальтового состава, испытывающие затем диффе
ренциацию. В дальнейшем разогрев субстрата и магмообразо
вание охватывают более высокие горизонты волновода, проис
ходят расширение субстрата и подъем его кровли; этот процесс 
идет также вширь, над этим участком в коре образуется зона 
растяжения, куда поступает базальтовый расплав. Небольшие 
очаги магмообразования в более глубоких горизонтах оказы
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ваются перекрытыми массами разогретого базальтового мате
риала или оттесняются в стороны на периферию области ба
зальтового магматизма. На регрессивном этапе, когда массы 
базальта в пределах волновода охлаждаются и становятся про
ницаемыми, к поверхности снова может поступать магма из 
более глубоких очагов, обладающих еще определенным запасом 
тепла.

Таким образом, соотношение классов эндогенных режимов 
во времени отражает развитие определенного участка земной 
коры. Пространственное сосуществование классов эндогенных 
режимов является свидетельством неравномерного развития 
земной коры и обусловлено, вероятно, неоднородным строением 
верхней мантии. Более детальное рассмотрение временных и 
латеральных рядов эндогенных режимов позволяет подтвердить 
уже известные или установить новые закономерности магма
тизма.

МАГМАТИЧЕСКИЕ И УЛЬТРАМЕТАГЕННЫЕ 
ФОРМАЦИИ РАННЕГО ДОКЕМБРИЯ

Эндогенные формации раннего докембрия рассмотрены ниже 
в рамках крупных этапов докембрийской истории — раннеар
хейского, позднеархейского и ранне-среднепротерозойского.

Раннеархейский этап (древнее 3300—3500 млн. лет). 
Наименее ясны закономерности магматизма и ультраметамор
физма древнейшего, раннеархейского, этапа геологической ис
тории, выделенного под названием пермобильного [Салоп, 
1973 г.], пангеосинклинального, прогеосинклинального [632 и др.].

В составе раннеархейских образований выделяются следую
щие магматические и ультраметаморфические формации: ме- 
табазальтовая и метаультрамафит-мафитовая (часто объединяе
мые в протоофиолитовую ассоциацию), характерные для стадий 
прогибания раннеархейских складчатых областей; анортози
товая, мигматит-плагиогранитовая (эндербитовая), мигматит- 
гранитовая (чарнокитовая), мангерит-гранитовая и аляскито
вая, присущие инверсионным стадиям их развития. В отдельных 
районах Алдано-Станового, Балтийского и Украинского щитов 
в качестве наиболее поздних постскладчатых магматических об
разований рассматриваемого этапа выделяются дайковые комп
лексы метагаббро-диабазов. Однако раннеархейский возраст 
этих комплексов обоснован плохо, и, возможно, они являются 
позднеархейскими.

Перечисленные формации группируются в два заметно от
личающихся друг от друга временных ряда, присущих различ
ным регионам. Так, временной ряд формаций метабазальтовая— 
метаультрамафит-мафитовая—анортозитовая—мангерит - грани
товая характерен для ранних археид Становой и Анабарской 
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складчатых областей и раннеархейского фундамента восточной 
части Русской платформы, являвшихся в это время наибо
лее мобильными областями. Временной ряд метабазальтовая— 
метаультрамафит-мафитовая—мигматит-плагиогранитовая (эн- 
дербитовая)—мигматит-гранитовая (чарнокитовая)—аляскито
вая характерен для ранних археид Алданской и Енисейской 
складчатых областей, Балтийского щита, Бугско-Днестровского 
блока Украины, Белорусского массива и некоторых других ре
гионов СССР, являвшихся относительно стабилизированными 
областями. Принципиальным отличием одного временного ряда 
от другого и соответственно магматизма и ультраметаморфизма 
одной группы регионов от магматизма и ультраметаморфизма 
другой является то, что в одном случае после излияния основ
ных эффузивов, внедрения ультрамафит-мафитовых интрузий и 
регионального метаморфизма раннеархейских комплексов (т. е., 
по-видимому, в раннеинверсионную стадию) возникла анорто
зитовая формация, в другом — в широких масштабах началось 
образование мигматит-плагиогранитовой (эндербитовой) фор
мации.

Указанные различия временных рядов для разных, иногда 
соседних, регионов (например, Становой и Алданской складча
тых областей) свидетельствуют о возникновении уже на этом 
этапе развития Земли латеральных рядов формаций (например, 
анортозитовая — эндербитовая). В пользу этого говорит и ряд 
данных о заметных различиях в составе и строении однотипных 
раннеархейских формаций, развитых в разных регионах.

Позднеархейский этап (3500—2600 млн. лет). Этот 
этап геологической истории Земли можно назвать литоплинтно- 
протогеосинклинальным. Для него характерно четко поясное 
расположение подвижных областей и появление относительно 
жестких стабилизированных блоков литоплинтов, сложенных 
раннеархейскими образованиями. В пределах СССР с этим 
этапом связано образование двух типов структур, в составе ко
торых магматические и ультраметаморфогенные породы играют 
важную роль. Типичными представителями одного из них яв
ляются становой (Дальний Восток) и тикичский (Украина) 
структурно-формационные комплексы, другого — лопийский 
комплекс (Балтийский щит) и зеленокаменные комплексы 
вместе с приуроченными к ним позднеархейскими гранитоидами 
(Украинский щит и Воронежский кристаллический массив) *.

* Большинство исследователей сопоставляют структурно-формационные 
комплексы этого типа с позднеархейскимн образованиями так называемых 
зеленокаменных поясов Канады, Австралии, Южной Америки и Индии.

В составе структурно-формационных комплексов станового 
типа выделяются следующие магматические и ультраметамор
фогенные формации: 1) метабазальтовая, представленная амфи
болитами, роговообманковыми гнейсами и кристаллическими 
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сланцами, средний состав которых по петрохимическим парамет
рам широко варьирует — от щелочных оливиновых базальтов 
до высокоглиноземистых базальтов или андезито-базальтов 
островных дуг *;  2) метаультрамафит-мафитовая формация, 
представленная многочисленными мелкими согласными и секу
щими телами габбро-амфиболитов, горнблендитов, метаперидо
титов и метапироксенитов; 3) мигматит-плагиогранитовая фор
мация, в состав которой входит множество мелких согласных 
тел; 4) мигматит-гранитовая формация, образования которой 
слагают крупные, обычно конкордантные авто- или аллохтон
ные мигматит-плутоны. Первые две формации связаны с собст
венно протогеосинклинальными, а две последние — с инверсион
ными стадиями развития позднеархейских складчатых областей.

* Присутствие в составе верхнеархейских гнейсовых толщ метаморфизо
ванных кислых эффузивов возможно, но строго не доказано.

Набор магматических и ультраметаморфических формаций, 
входящих в состав временных рядов комплексов лопийского 
типа, более разнообразен. В подавляющем большинстве слу
чаев с собственно протогеосинклинальной стадией развития 
подвижных поясов этого типа связано образование протоофио- 
литовых ассоциаций, включающих вулканогенные формации пре
имущественно основного состава и интрузивные формации ма- 
фит-ультрамафитового состава. Вулканогенные образования этих 
ассоциаций, представленные различными зелеными сланцами, 
амфиболитами, гнейсами с хорошо сохранившимися структу
рами и текстурами эффузивов и туфов, по составу варьируют от 
ультраосновных (коматиитов и пикритов) до кислых (липаритов) 
и изредка даже щелочных (трахитов). Формационная принад
лежность указанных вулканогенных образований дискуссионна: 
ряд исследователей (Т. В. Билибина, К. А. Шуркин и другие) 
относят их к «кератофир-спилит-диабазовой формации» (натрие
вых базальтов —липаритов).

В некоторых структурно-формационных зонах лопийского 
типа (Гимольской в Карелии, частично Вороньих тундр, Порос- 
озера на Кольском полуострове, шведской лептитовой провин
ции и др.) среди позднеархейских вулканогенных образований, 
связанных с протогеосинклинальными стадиями, значительную 
роль играют кислые и средние метаэффузивы и метатуфы, объе
диняемые К. А. Шуркиным в лептитовую формацию (по другой 
терминологии — лептит-порфировую, кварцевых кератофиров 
или метаморфизованных натриевых липаритов). Намечается 
приуроченность лептитовой формации к погруженным относи
тельно жестким внутригеосинклинальным массивам, а «керато
фир-спилит-диабазовой» формации — преимущественно к внут
ренним протогеосинклинальным прогибам и к глубинным разло
мам на стыках прогибов с жесткими блоками [Ю. Б. Богданов 
и др., 1974 г.; Г. С. Дзоценидзе, 1975 г.; Э. Б. Наливкина, 
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1977 г.]. Интрузивные породы собственно протогеосинклиналь- 
ной стадии, тесно ассоциирующие с вышеописанными вулкани
тами, представлены метаморфизованными дунитами, перидоти
тами, пироксенитами, габбро, габбро-анортозитами и диоритами, 
обычно объединяемыми в габбро-гипербазитовую [К. А. Шуркин 
и др., 1974 г.; Т. В. Билибина и др., 1976 г.] формацию, по-види
мому соответствующую метаморфизованной дунит-перидотнто- 
вой формации позднего докембрия. От раннеархейской мета- 
ультрамафит-мафитовой эта формация отличается относительно 
большим объемом ультраосновных пород. С инверсионными 
стадиями развития подвижных поясов лопийского типа в боль
шинстве районов связаны мигматит-плагиограннтовая и мигма- 
тит-гранитовая формации (часто неразделяемые).

Все вышеуказанные позднеархейские магматические и ульт- 
раметаморфогенные формации характерны для протогеосинкли- 
нальных складчатых областей станового или лопийского типа. 
В сопредельных с ними литоплинтах или относительно жестких 
мелких блоках типа срединных массивов, расположенных 
внутри подвижных поясов, с позднеархейским этапом связано 
внедрение секущих тел габбро, гипербазитов, габбро-анортози
тов, диоритов неясной формационной принадлежности и габбро- 
диабазов и формирование нередко крупных авто- и аллохтонных 
тел палингенно-метасоматических гранитов (иногда чарноки- 
тов), возникающих в основном, по-видимому, при ремобилиза
ции гранитного материала раннеархейских комплексов. Магма
тических или ультраметаморфогенных формаций, которые можно 
было бы отнести к протоорогенным, в позднем архее не уста
новлено, как достоверно не установлено и само проявление про- 
тоорогенного режима в это время.

Ранне-среднепротерозойский этап (2600—1 
1650 млн. лет). Этот этап развития земной коры выделяется 
как протогеосинклинально-протоплатформенный, так как в это 
время наряду со сложно дифференцированными протогеосин- 
клинальными поясами развивались и обширные области консоли
дации нередко уже с мощным протоплатформенным чехлом.

Для протоэвгеосинклинальных зон ранне-среднепротерозой
ских подвижных поясов характерен следующий временной ряд 
формаций: кератофир-спилит-диабазовая (и связанные с ней 
субвулканические интрузии основного и кислого состава) и 
габбро-гипербазитовая, часто объединяемые в протоофиолито- 
вую ассоциацию собственно протогеосинклинальной стадии раз
вития, и мигматит-плагиогранитовая и (или) мигматит-гранито- 
вая формации инверсионной стадии развития. С протоороген
ным режимом развития, который уверенно можно выделить 
только в Муйской и некоторых других зонах Сибири, связано 
образование формации наземных кислых вулканитов, соответст
вующих липаритовой (падринская серия) и лейкогранитовой 
(витимский и другие комплексы) формации.
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Временной ряд магматических и ультраметаморфических 
формаций, присущий широко распространенным протомиогео- 
синклинальным зонам рассматриваемого этапа, несколько отли
чается от эвгеосинклинального. Среди образований ранних ста
дий развития подвижных зон вулканиты здесь нередко вообще 
отсутствуют или представлены сравнительно маломощными про
слоями основных эффузивов и туфов метадиабаз-спилитовой 
формации и иногда кислых эффузивов неясной формационной 
принадлежности. Интрузивные породы этой стадии обычно от
носятся к габбро-диабазовой формации (2000—2150 млн. лет). 
С инверсионной стадией в пределах протомиогеосинклинальных 
зон связано образование преимущественно соскладчатых и 
позднескладчатых мигматит-плагиогранитовой и мигматит-гра
нитовой формаций (1900±100 млн. лет), слагающих автохтон
ные и паравтохтонные тела, и иногда позднескладчатой гра
нитовой формации, аллохтонные интрузии которой контроли
руются разломами.

В протоплатформенных (протоплитных) областях и в зонах 
перехода к ним от протомиогеосинклинальных прогибов (север
ная часть Удоканской зоны и др.) ранне-среднепротерозойский 
магматизм начинался обычно с одновременных излияний анде
зитов, реже базальтов и липаритов неясной формационной 
принадлежности * (от 2600 до 2200 млн. лет) с накоплением 
нижнепротерозойских осадочных отложений протоплатформен- 
ного чехла **.  В пределах протоплатформ и срединных масси
вов в это же время имело место и внедрение даек и силлов 
габбро-диабазов и некоторых других основных и ультраоснов- 
ных пород. В интервале 2200—2000 млн. лет в пределах прото
платформ возникли ритмично расслоенные интрузии перидотит- 
пироксенит-норитовой формации типа Бушвелдской, Чинейской 
и т. п. Подобные же интрузии (например, Главного хребта, 
Мончи, Лукинды и т. д.) формировались в это время и в преде
лах протощитов и срединных массивах, а также на стыках их 
с подвижными поясами.

* Л. И. Салоп (1973 г.) подобные породы из протоплатформенных обла
стей Балтийского щита относит к диабаз-порфиритовой или трапповой фор
мациям.

** В отдельных регионах (например, Удоканском) им предшествовало 
образование протоавлакогенов, в состав которых входят основные вулканиты 
и интрузии неясной формационной принадлежности.

Примерно в это же время, может быть несколько позже (от 
2000 до 1850—1650 млн. лет), в пределах других жестких ар
хейских срединных массивов, окруженных раннепротерозой
скими (карельскими) подвижными поясами, происходило ста
новление резко дифференцированных неоднородно зональных 
массивов габбро-анортозитовой формации. Более поздний, по- 
видимому среднепротерозойский, магматизм протоплатформ и 
срединных массивов (в интервале от 2000 до 1650 млн. лет) 
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представлен очень специфическими существенно кислыми вул
кано-интрузивными ассоциациями, в составе которых выде
ляются несколько гранитоидных (гранитов рапакиви, лейкогра
нитовая и сиенит-щелочно-гранитовая) и трахиандезитовая, 
андезитовая, трахилипаритовая и липаритовая вулканические 
формации [М.М. Мануйлова, 1974 г.]. Указанные вулкано-интру
зивные ассоциации широко распространены в пределах СССР и 
зарубежных стран. Эти ассоциации или отдельные их члены, 
как правило, структурно сопряжены с интрузиями перидотит- 
пироксенит-норитовой или габбро-анортозитовой формаций. Ха
рактерно, что вместе с габбро-анортозитовой формацией всегда 
встречаются формация гранитов рапакиви и часто вулканиты 
трахиандезит-липаритового состава.

Особое место в истории развития ранне-среднепротерозой
ской земной коры занимают ультрамафит-мафитовые вулкано
интрузивные ассоциации, слагающие в пределах Балтийского 
щита несколько протяженных поясов: Кольский (Печенга, 
Имандра—Варзуга), Лапландский (Ветреный Пояс, Финская 
Лапландия) и др. Они заложились в конце раннего — начале 
среднего протерозоя на жестком архейском основании и, воз
можно, представляют собой древнейшие рифтогенные струк
туры [636].

Анализ пространственно-временных соотношений магмати
ческих и ультраметаморфогенных формаций, проведенный для 
раннего докембрия, позволяет сделать следующие основные вы
воды.

1. Для всех этапов раннедокембрийской истории Земли ус
танавливается одинаково направленное изменение состава маг
матических и ультраметаморфогенных формаций от преимуще
ственно мафического и ультрамафического, присущего ранним 
стадиям развития подвижных областей, к типично салическому, 
характерному для их позднеинверсионных стадий. Общим для 
всех этих этапов является также преимущественно ультрамета- 
морфогенный генезис пород формаций, связанных с инверсион
ными стадиями.

Для инверсионной стадии раннеархейского этапа характерно 
развитие специфических анортозитовой, эндербитовой и чарно- 
китовой формаций, образующихся в условиях гранулитовой фа
ции метаморфизма, тогда как для инверсионных стадий позд
неархейского и ранне-среднепротерозойского этапов эти разно
видности формации совершенно не характерны; в это время 
широкое развитие приобретают палингенно-анатектические и 
метасоматические биотитовые и биотит-роговообманковые гра
нитоиды мигматит-плагиогранитовой и мигматит-гранитовой 
формаций, образующиеся в условиях амфиболитовой и эпидот- 
амфиболитовой фаций метаморфизма.

2. Магматизм протоплатформенного режима, захватившего 
начиная с раннего протерозоя обширные области, характери
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зуется излияниями базальтов, андезитов и реже кислых эффу
зивов неясной формационной принадлежности и образованием 
даек и силлов габбро и диабазов базальт-диоритовой форма
ции (?). Специфической особенностью магматизма и ультраме
таморфизма протоплатформенного режима является ремобили
зация гранитного материала фундамента протоплатформ 
с образованием палингенно-анатектических гранитов и гранито
гнейсовых куполов, метаморфизующих нижние части протоплат
форменного чехла.

3. Магматизм протоорогенного режима, впервые четко про
явившегося в ранне-среднепротерозойский этап, характеризуется 
широким развитием перидотит-пироксенит-норитовой и габбро- 
анортозитовой формаций и салической вулкано-интрузивной ас
социации формаций гранитов рапакиви, лейкогранитовой, трахи- 
андезитовой, андезитовой, трахилипаритовой, липаритовой и са
мой поздней — сиенит-щелочно-гранитовой. Устанавливается 
четкая пространственно-временная связь пород вышеуказанной 
вулкано-интрузивной ассоциации либо с ритмично расслоенными 
интрузиями перидотит-пироксенит-норитовой формации (в про
топлатформенных областях), либо со сложно дифференцирован
ными массивами габбро-анортозитовой формации (в пределах 
срединных массивов и испытавших инверсию протомиогеосинк
линальных прогибов).

4. В целом со временем от раннего архея к среднему проте
розою возрастает сложность временных и латеральных рядов 
магматических и ультраметаморфогенных формаций. Впервые 
неоднородность латеральных рядов наметилась в раннем архее, 
что свидетельствует о наличии уже в это время крупных лате
ральных неоднородностей в раннеархейской коре [Мошкин, 1967, 
1972 гг.]. Ранне-среднепротерозойский этап по сложности и раз
нообразию временных и латеральных рядов формаций близок 
к более поздним этапам развития и является первым в истории 
Земли этапом с завершенным циклом тектоно-магматического 
развития.

НЕКОТОРЫЕ ВОПРОСЫ ГЕОХИМИЧЕСКОЙ 
ЭВОЛЮЦИИ МАГМАТИЗМА

Изучение временных формационных рядов и их серий позво
ляет уточнить и некоторые важные закономерности эволюции 
магматизма в ходе развития Земли [196, 343, 375, 377, 379, 
636 и др.].

Выделяются два противоположных направления эволюции 
магматизма: одно из них приводит к разрастанию континен
тальной сиалической земной коры, другое — к ее своего рода 
деструкции. Первое направление проявляется в постепенном 
возрастании в общем объеме продуктов магматизма доли 
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мафическо-салических и салических пород за счет ультрамафи
ческих и мафических, а также в увеличении содержаний алюми
ния и калия в однотипных породах. Это направление реализуется 
при эвгеосинклинальном и орогенном режимах (рис. 37) и отра
жает суммарное влияние: 1) закономерной смены формаций 
разного состава в ходе становления формационных рядов;
2) смены рядов формаций (геосинклинальных орогенными);
3) эволюции состава и масштабов проявления формаций одного 
вида (в случае их неоднократной повторяемости в ходе развития 
подвижной области); 4) последовательного возрастания в повто
ряющихся рядах формаций относительной роли поздних членов. 
Эта тенденция осложняется элементами симметрии в строении 
рядов формаций, а также своеобразием магматизма миогеосин- 
клинальных зон и срединных массивов.

Тенденцию к деструкции континентальной коры знаменуют 
ряды класса кратонных режимов. Магматические формации этих 
рядов являются более мафическими по отношению к среднему со
ставу коры (в пределах тех структур, где они проявляются), 
причем со временем это различие, так же как объем формаций, 
все более увеличивается. Так, для базальт-долеритовой формации 
установлено увеличение масштабов распространения и мела- 
нократовости (обогащение пород кальцием и магнием, обедне
ние кремнием и калием) в ходе развития платформ. Эта же тен
денция выявляется при сопоставлении базальт-долеритовой 
формации «молодых» и «древних» платформ [343].

Относительная роль отмеченных тенденций развития магма
тизма в разные периоды Земли была неодинаковой. В раннепро
терозойском цикле ведущим трендом в развитии магматизма 
было увеличение сналичпости его продуктов. Это позволяет гово
рить о сходстве общей эволюционной направленности раннепро
терозойских складчатых областей и фанерозойских. Первые 
проявления рифтогенного и платформенного режимов, нару
шающие тенденцию разрастания континентальной коры, отме
чаются с позднего протерозоя; наиболее четкое выражение они 
получают в мезозое.

Если изучение временных рядов формаций дает возможность 
подойти к выявлению эволюции эндогенных режимов и связан
ного с ними магматизма, то изучение латеральных рядов важно 
для анализа характера сопряжения структур с разным глубин
ным строением (или с разными эндогенными режимами), а также 
для общепланетарных закономерностей развития магматизма. 
Так, например, ряд формаций натриевых липаритов — липаритов 
(Рудный Алтай, Юго-Западный Гиссар), члены которого близки 
по составу и возрасту и проявляются в смежных зонах, позво
ляет говорить об отсутствии резких границ при смене по лате- 
рали геосинклинального режима орогенным. В частности, можно 
выделить серии латеральных рядов, объединяющие как платфор
менные (эпиплатформенные), так и орогенные (эпиорогенные) 
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ряды формаций, охватывающие крупные тектонические этапы 
развития. Их анализ дает возможность более обоснованно 
строить петрогенетические и тектоно-физические модели процес
сов в земной коре и мантии, объединенных общностью времени 
проявления и глобальными причинами тектогенеза, но реализую
щихся различным образом в зонах разного строения. К примеру, 
трассирование синхронного магматизма сквозьструктурных глу
бинных разломов позволяет показать различия в характере эпи- 
орогенных и платформенных магматических формаций рифтоген
ного режима.

Анализ парагенезов формаций имеет металлогеническое 
значение. Как известно, потенциальная рудоносность формаций 
определенного вида обычно реализуется в условиях их особо 
благоприятных парагенезов с другими формациями (примеры 
таких парагенезов приведены при описании формаций натриевых 
базальтов, базальт-андезитовой, андезитовой). В зависимости 
от характера парагенезов меняются не только масштабы оруде
нения, но и типы месторождений и минеральный состав руд. По- 
видимому, наиболее продуктивны длительно развивающиеся 
вулкано-тектонические структуры, сформированные при участии 
нескольких вулканических и интрузивных формаций, каждая из 
которых вносит свой вклад в создание рудогенерирующих систем 
или рудовмещающих структур.

Важное значение для металлогении имеет изучение согласо
ванных трендов в эволюции состава магматических пород, с од
ной стороны, и эндогенных рудных месторождений — с другой. 
Учитывая металлогеническую специализацию различных видов 
формаций (см. гл. 2—5), можно построить ряды рудообразую
щих элементов, соответствующие временным рядам магматиче
ских формаций тех или иных эндогенных режимов. (С одним 
и тем же рядом магматических формаций сосуществует 
несколько рядов рудообразующих элементов, отвечающих раз
личным фациальным условиям рудообразования: ранне-, поздне-, 
постмагматическим и т. д. В приводимых ниже «рудных» рядах 
учитываются лишь ведущие для каждой формации типы место
рождений.)

Для эвгеосинклинального режима характерен следующий ряд 
рудообразующих элементов: Cr->Pt, Ti, Fe->Fe, Cu->Cu, Zn, 
Pb—»Fe, Au (трехкратное появление Fe в этом ряду сопровож
дается сменой типа руд: окисных сульфидными и далее снова 
окисными). Ряд инверсионного режима: Си, Zn, Pb, Au, Ag->Fe, 
Au — частично перекрывает предыдущий, отличаясь тем, что 
главное значение в образовании промышленных месторождений 
здесь приобретают более поздние члены ряда. В рядах ороген
ного режима в связи с развитием крупных вулкано-тектониче
ских структур снова повторяется ассоциация: Си, Pb, Zn, Аи, 
к которой здесь присоединяются Hg, As, Ag. Наряду с этим по
является новая линия эволюции: Си, Pb, Zn—>Sn, W, Mo—>Nb, 
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Ta, Be, отвечающая последовательному проявлению гранитных 
формаций (от диорит-гранодиоритовой до аляскитовой).

Ряды рудообразующих элементов срединных массивов отли
чаются от синхронных рядов эвгеосинклинальных зон, с одной 
стороны, более ранним появлением ассоциации W, Мо, Sn ужена 
инверсионной стадии, а с другой — проявлением тенденции к об
разованию ассоциаций (Си, Ni, Та, Nb, Zr), свойственных плат
форменному и рифтогенному режимам. Для двух последних 
режимов в связи с отсутствием устойчивых временных рядов 
магматических формаций трудно наметить строгую последова
тельность в смене состава элементов, более уверенно можно 
говорить о латеральных их рядах, в которых сочетаются три типа 
ассоциаций: 1) Си, Fe, Со, Ni, 2) Fe, Ti, 3) Ti, Zr, Ta, Nb.

Построенные таким образом типы рядов рудообразующих 
элементов хорошо соответствуют известным закономерностям 
развития эндогенного рудообразования [47, 496, 505]; в частности, 
они укладываются в теоретическую схему рядов рудной зональ
ности (Д. В. Рундквист и др.), которая в свою очередь согла
суется с положением элементов в периодической системе. Глав
ным в развитии эндогенного рудообразования подвижных обла
стей является сидеро-халькофильное направление, при орогенном 
режиме одновременно проявляется и халькофильно-литофильное 
направление; наконец, ассоциации, свойственные платформен
ному и рифтогенному режимам, располагаются в сидеро-лито
фильном ряду упомянутой схемы.

В соответствии с рангом рядов магматических формаций 
можно выделять ряды рудообразующих элементов разного ранга, 
в том числе более высокого, чем описанные выше. При этом 
устанавливается повторяемость в рядах разного ранга одного и 
того же тренда эволюции, что неоднократно подчеркивалось 
Д. В. Рундквистом [496]. Таким образом, независимо от масштаба 
явлений наблюдается постоянное направление эволюции сопря
женных процессов магматизма и рудогенеза: с увеличением «сиа- 
личности» пород (содержаний Si, Al, К) возрастает роль халько- 
фильных и литофильных элементов за счет сидерофильных. Про
тивоположное направление эволюции магматизма, свойственное 
главным образом базальт-долеритовой формации платформ, со
провождается сменой парагенезов Ti, Fe на Си, Ni, Со. Подобие 
рядов (разного ранга) магматических формаций и рудообра
зующих элементов и параллелизм в эволюции магматизма и 
рудообразования позволяют при изучении конкретных регионов 
переносить закономерности с хорошо изученных рядов на менее 
изученные, предсказывать существование недостающих звеньев 
рядов (в том числе и рудных месторождений). При дальнейшей 
детальной разработке намеченных положений они могут быть 
использованы в качестве одного из критериев для прогнозной 
оценки этих регионов на тот или иной комплекс полезных иско
паемых.



Заключение

В настоящей работе изложены результаты систематизации 
обширного материала по магматизму гетерогенной в геологиче
ском отношении территории СССР на основе формационных ис
следований. Эта систематизация позволила уточнить представле
ния о повторяемости типичных ассоциаций изверженных пород, 
их свойствах, а также о закономерностях их связей с типичными 
геологическими обстановками. Итогом работы явилась характе
ристика около 50 главнейших видов магматических формаций 
территории СССР, полученная при обобщении данных более 
чем по 1500 магматическим комплексам.

Рассмотрение достаточно большого числа отдельных ассоциа
ций и установление вариаций их свойств в рамках формацион
ного вида наряду с принятием определенных границ между 
видами обеспечивает, с одной стороны, достоверность предлагае
мой систематизации, охватывающей большинство возможных 
повторяющихся сочетаний пород, а с другой — выявление воз
можных причин вариаций этих свойств. Поскольку общие харак
теристики формационных видов суммируют наиболее важную 
информацию, они являются основой для будущих исследований, 
направленных на дальнейшее совершенствование представлений 
о составе, строении и других свойствах ассоциаций. Эти характе
ристики формаций, кроме того, дают возможность более обосно
ванно предсказывать новые геологические ситуации и прогнози
ровать те или иные (в том числе металлогенические) свойства 
отдельных комплексов. Имеются многочисленные примеры 
подтверждения сделанных на основе этих характеристик прогно
зов как в отношении состава и структуры малоизученных ком
плексов изверженных пород, так и в отношении присутствия 
ранее неизвестных комплексов в регионах с определенным типом 
геологического развития. Наконец, анализ этих характеристик 
формаций и их совокупностей на основе экспериментальных и 
теоретических физико-химических исследований позволяет 
строить более обоснованные, исключающие случайные отклоне
ния петрогенетические модели образования ассоциаций извер
женных пород.

Определилась и принципиальная основа формационных ис
следований магматических образований как одного из методов 
регионального петрологического изучения и прогнозной оценки 
территории на эндогенные полезные ископаемые. Магматические 
формации выделены и систематизированы исходя из их внут
ренних свойств: состава и строения, с учетом соотношений 
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с окружающей средой. Они рассматриваются не только как от
дельные виды, но и как элементы сочетаний более высокого 
ранга, к которым относятся семейства и группы формаций. 
Помимо значения для систематизации это дает основу для ана
лиза металлогении, глубинной тектоники и пр.

Для установления пространственно-временных закономерно
стей проявления отдельных формационных видов и их совокуп
ностей используются также представления о парагенезах, и в ча
стности о повторяющихся временных и латеральных рядах 
магматических формаций. Изучение рядов формаций способ
ствует раскрытию особенностей тектонического строения и гео
логического развития отдельных регионов, а также выяснению 
закономерностей реализации металлогенического потенциала 
отдельных формационных видов, входящих в состав этих рядов. 
Результаты анализа типичных парагенезов могут быть в даль
нейшем использованы при составлении как геологических, так 
и специальных карт различного, преимущественно среднего и 
мелкого, масштаба. Типизация рядов магматических формаций 
и определение места рудоносных формаций и их разновидно
стей в этих рядах обеспечивают значительно большую досто
верность оценок металлогенической продуктивности формаций 
по сравнению с оценками, основанными на изучении отдельных 
их видов.

Обобщение материалов показало, что многие вопросы 
формационного анализа остаются пока еще не решенными. 
Имеется много неясных и дискуссионных моментов, касающихся 
отдельных комплексов, формационных видов и их типовых пара
генезов. Эти неясности обусловлены в большей мере отсутствием 
согласованности у исследователей в оценке тех или иных явлений, 
чем степенью изученности отдельных комплексов. В частности, 
по-разному может оцениваться связь близких по возрасту и по
ложению в пространстве вулканических и плутонических ас
социаций: они могут относиться к разным формациям, составляя 
парагенез, или входить в один комплекс, принадлежащий 
к сложной вулкано-интрузивной формации.

Не вполне определенным является ранжирование признаков 
состава и строения формаций, обусловливающее отнесение от
дельных комплексов к разным их видам; точно так же не всегда 
однозначно для выделения видов оценивается признак соотно
шения ассоциации изверженных пород со средой становления. 
Недостаточно ясным остается вопрос о генетических соотноше
ниях сближенных в пространстве и во времени и принадлежа
щих к одному семейству комплексов, которые в настоящее время 
относятся к разным формациям. Требуют дальнейшего уточне
ния как сами критерии, используемые для выделения и диагно
стики формаций, так и способы количественной оценки этих 
критериев и их тектонической, петрогенетической и металлоге
нической интерпретации.
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Основное внимание в настоящей работе было уделено магма
тическим формациям фанерозоя. Многие сложные проблемы 
докембрийского магматизма и формационного анализа его про
дуктов не рассматривались, поэтому приведенные здесь эволю
ционные аспекты развития магматизма не могут в полной мере 
распространяться на докембрийские эпохи.

Поскольку почти вся территория СССР вместе с краевыми 
морями принадлежит к Евроазиатскому континентальному 
блоку, в настоящей работе не затрагивались магматизм дна 
океанов и соответственно магматические формации современной 
океанической коры. К сожалению, сейчас еще нельзя дать одно
значного ответа на вопрос о соответствии магматических форма
ций складчатых областей ассоциациям магматических пород 
океанического дна и островных дуг, несмотря на некоторые 
черты их сходства. Следует также иметь в виду, что магмати
ческие формации, отдельные представители которых весьма 
ограниченно развиты на территории СССР, не получили доста
точно полной характеристики в соответствующих главах данной 
работы.

Все эти и многие другие недостаточно изученные вопросы 
в известной мере могут определять дальнейшие задачи форма
ционных исследований как в методическом отношении, так и при 
изучении отдельных магматических комплексов, видов формаций 
и отдельных регионов. Необходимость углубления и расширения 
формационных исследований диктуется требованиями разра
ботки и совершенствования петрологических критериев рудонос- 
ности магматических формаций и их отдельных представителей. 
Имеющиеся по этим вопросам материалы еще недостаточны для 
получения достоверных петрологических оценок перспективности 
отдельных магматических комплексов, формаций и районов 
их развития на разные типы эндогенных полезных ископаемых. 
Главным итогом дальнейшего применения методов формацион
ных исследований должно быть решение практических задач, 
обеспечивающих укрепление и расширение минерально-сырьевой 
базы страны.
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