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ВВЕДЕНИЕ

Происхождение и состав земной коры является фундаментальной 
проблемой геологии. Особенно важное значение имеют ранние эта-
пы её становления, которым отвечают глубинные метаморфические 
породы фундамента кратонов. К настоящему времени по этой про-
блеме накоплен значительный геологический, геохимический и изо-
топно-геохронологический материал, однако многие вопросы ранней 
истории Земли остаются дискуссионными. В составе структур фунда-
мента кратонов принято выделять гранулит-гнейсовые и гранит-зеле-
нокаменные области, характер взаимоотношений которых до сих пор 
остается дискуссионным. 

Считается, что докембрийские гранулиты гранулит-гнейсовых 
областей представляют собой нижнюю часть континентальной коры. 
Это означает, что решение проблемы происхождения ранней сиали-
ческой коры требует обязательной классификации метаморфических 
комплексов по глубинности формирования.

Дискуссионны и вопросы исходного состава нижнекоровых 
метаморфических комплексов, что в особенной мере относится к 
гранулит-гнейсовым областям. Решение этих проблем требует по-
становки детальных геохимических исследований метаморфиче-
ских пород гранулит-гнейсовых и гранит-зеленокаменных областей 
кратонов по единой методике. На основе современных данных ав-
торы пришли к выводу, что ранняя сиалическая кора не состоит из 
тоналит-трондъемит-гранодиоритовых (TTG) гнейсов интрузивного 
происхождения, как принято считать, а имеет более сложный состав 
и представлена толщей супракрустального типа, сложенной главным 
образом исходными андезитами и дацитами известково-щелочной 
серии и одновозрастными, подчинёнными им вулканитами комати-
ит-толеитовой серии с присутствием осадочных пород. Подобный 
тип исходного состава ранней сиалической коры, заложенной ещё 
в эоархее (Гренландский щит), характерен для всех кратонов. Фор-
мирование вышеуказанной ассоциации одновозрастных магматиче-
ских протолитов ранней сиалической коры не может быть объяснено 
субдукцией океанических плит и потребовало привлечения другого 
механизма, предусмотренного концепцией плюмового сиалического 
корообразования.
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Анализ имеющихся изотопно-геохронологических данных по 
раннекоровым сиалическим образованиям континентов приводит к 
выводу, что их формирование осуществлялось только в пределах Ин-
до-Атлантического сегмента Земли и отсутствовало в Тихоокеанском 
сегменте. Это объясняется геохимическими различиями мантии этих 
сегментов, из которых мантия первого была обогащена радиогенны-
ми теплотворными элементами – 238U, 235U, 232Th. Радиогенное тепло 
способствовало формированию плюмов в верхней мантии, под вли-
янием тепла которых происходило плавление первичной базитовой 
коры с образованием на поверхности Земли протосиаля. Цель насто-
ящей работы – на основе геохимических и петрологических иссле-
дований установить природу и происхождение магматических прото-
литов нижней сиалической коры для всех эратем архея и протерозоя 
континентов и на основе изотопных систем Nd-Hf и U-Pb показать 
различия верхней мантии Индо-Атлантического и Тихоокеанского 
сегментов Земли.

Авторы приносят искреннюю благодарность А.Д. Ножки-
ну, В.А. Макрыгиной, О.В. Авченко, В.Г. Сахно, З.Г. Бадрединову, 
С.О. Максимову, И.В. Мишкиной, Е.В. Морозкову за конструктив-
ное обсуждение затронутых в работе проблем, а также Л.И. Граб-
ко, А.А. Вельдемар и Н.А. Бадрединовой за неоценимую помощь в 
оформлении рукописи. 
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Г Л А В А  1 
СОСТОЯНИЕ ПРОБЛЕМЫ  

И МЕТОДОЛОГИЯ ИССЛЕДОВАНИЙ

1.1. Структура континентальной коры кратонов

Считается, что ранняя кора слагает нижнюю часть континенталь-
ной коры (нижняя кора) архейских кратонов и обрамляющих их 

складчатых областей. При общей мощности континентальной коры 
40‒70 км в платформенных и складчатых областях соответственно 
нижняя кора слагает нижние 25‒30 км и представлена базитовым 
основанием и верхней сиалической частью, метаморфизованными в 
глубинных условиях гранулитовой и амфиболитовой фаций при дав-
лении 8‒11 кбар и более. Подобных или близких взглядов придержи-
вается большинство исследователей, специально занимающихся во-
просами формирования земной коры и её эволюции (Wedepohl, 1995; 
Rudnick, Fountain, 1995; Weaver et al. 1982; Rudnick, Gao, 2003; Tаy-
lor, McLеnnan, 1985). Стандартный разрез континентальной коры для 
платформ, составленный с использованием материалов К.Г. Ведеполя 
(Wedepohl, 1995), представлен на рис. 1.1.1. Из рисунка следует, что 
верхняя часть сиалической нижней коры представлена плагиогнейса-
ми среднего и кислого состава амфиболитовой фации метаморфизма 
(амфиболит-плагиогнейсовая ассоциация), а нижняя ‒ гранулитами 
среднего и кислого (метабазит-эндербитовая ассоциация) состава. 
Указанные выше авторы полагают, что сведения о вещественном со-
ставе сиалической части нижней коры можно получить при изучении 
глубинных метаморфических комплексов, перемещённых в верхние 
горизонты земной коры. Сведения о мафическом основании нижней 
земной коры (рис. 1.1.1) могут быть получены при изучении ксеноли-
тов кимберлитов и базальтовых лав. Эти ксенолиты в подавляющей 
массе представлены основными гранат-двупироксеновыми сланца-
ми, формировавшимися при давлении 12‒14 кбар и более (Tаylor, Mc-
Lеnnan, 1985; Stosch et al., 1995; Шацкий и др., 2005; Rudnick, 1992; 
Downes, 1993). В настоящей работе речь пойдёт только о верхней, си-
алической части нижней континентальной коры.
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Рис. 1.1.1. Разрез континентальной коры платформ (по Wedepohl, 1995, c дополнени-
ями авторов)

1 – платформенные отложения; 2 – метавулканогенно-осадочные образования до-
кембрийского протоплатформенного чехла; 3 – метавулканогенно-осадочные обра-
зования зеленокаменных поясов; 4 – плагиогнейсово-амфиболитовая (серогнейсо-
вая) ассоциация; 5 – метабазит-эндербитовая ассоциация; 6 – гранулиты основного 
и ультраосновного состава; 7 – шпинелевые лерцолиты и гарцбургиты; 8 – плутоны 
тоналитов; 9 – плутоны гранитов; 10 – расслоенные плутоны габбро-перидотитов, 
11 – поверхности углового несогласия 

Как известно, нижняя сиалическая кора выходит на поверхность в 
древних щитах, лишённых платформенного чехла, и структурно при-
урочена к гранит-зеленокаменным и гранулит-гнейсовым областям.

В гранит-зеленокаменных областях сиалическая кора представ-
лена (в соответствии с рис. 1.1.1) амфиболит-плагиогнейсовой ассо-
циацией амфиболитовой фации метаморфизма (серые гнейсы). Эти 
гнейсы представляют верхние уровни нижней сиалической коры и яв-
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ляются фундаментом для зеленокаменных поясов. В гранулит-гней-
совых областях ранняя сиалическая кора представлена метабазит-эн-
дербитовой ассоциацией, которая соответствует более глубинным 
уровням нижней коры. Взаимоотношения гранит-зеленокаменной и 
гранулит-гнейсовой структурных областей являются дискуссионным 
вопросом. Часть исследователей полагает, что эти области отличают-
ся различной интенсивностью тепловых потоков. Другие же считают, 
что разница в степени метаморфизма пород в этих областях обуслов-
лена различной степенью их эродированности. Другими словами, в 
гранулит-гнейсовых областях на поверхность выведены наиболее 
глубинные уровни нижней коры. Авторы полагают, что широкое вне-
дрение в практику исследователей метаморфических комплексов ми-
неральных термобарометрических исследований доказало правомоч-
ность второй точки зрения, что показано на примере линейной зоны 
гранулитовых пород Капускейсинг гранит-зеленокаменной области 
Сьюпериор Канадского щита (Percival et аl., 1992). В центральной ча-
сти провинции Сьюпериор распространены гранит-зеленокаменные 
области Вава и Абитиби (рис. 1.1.2), породы которых метаморфизова-
ны в амфиболитовой фации и перекрываются образованиями зелено-
каменных поясов Мичипикотен и др. Среди этих пород закартирован 
тектонический отторженец гранулитов нижней коры в верхние гори-
зонты земной коры, образующих линейную зону Капускейсинг в ре-
зультате надвига по разлому и впоследствии обнажившихся эрозией. 
Геологический разрез по линии A‒D через гранит-зеленокаменную 
область Вава, зону Капускейсинг и гранит-зеленокаменную область 
Абитиби показан на рис. 1.1.3. Восстановленная схема строения зем-
ной коры в районе зоны Капускейсинг до проявления движений по 
тектоническому надвигу представлена на рис. 1.1.4. Методами ми-
неральной геотермобарометрии установлено, что условия метамор-
физма пород зеленокаменного пояса Мичипикотен соответствуют 
3 кбар, гнейсов амфиболитовой фации гранит-зеленокаменной обла-
сти Вава ‒ 4.9 кбар, гранулитов зоны Капускейсинг 8‒10 кбар (Per-
cival et al., 1992). Эти данные подтверждают схему строения земной 
коры в области зоны Капускейсинг (рис. 1.1.4) и указанную выше 
модель тектонического взаимоотношения гранит-зеленокаменных и 
гранулит-гнейсовых областей.

Другими примерами линейных зон гранулитового метаморфизма 
являются Западно-Австралийский гранулит-гнейсовый пояс кратона 
Йилгарн Австралии (Грове, Бэтт, 1987), Южно-Алданский гранули-



Рис. 1.1.2. Геологическая карта центральной части провинции Сьюпериор, положе-
ние и строение зоны Капускейсинг (Канадский щит) (по Percival et al., 1992, c изме-

нениями.
1 – гранитоиды; 2 – анортозиты; 3 – метавулканиты и сопутствующие породы; 4 – ме-
таседименты; 5 – плагиогнейсы; 6 – парагнейсы; 7 – эндербиты; 8 – двупироксеновые 
сланцы и амфиболиты; 9 – протерозойские карбонатиты; 10 – фанерозойский чехол; 
11 – надвиги; 12 – сбросы; 13 – прочие разломы; 14 – давление при метаморфизме, 
кбар; AD – линия геолого-геофизического профиля.
На врезке слева: 1 – метаседименты, 2 – гранитоиды, 3 – гранит-зеленокаменные об-
ласти, 4 – гранулито-гнейсовые области. Цифрами в кружках обозначены гранит-зе-
ленокаменные области: 1 – Сачиго, 2 – Учи, 3 – Вабигун, 4 – Вава, 5 – Абитиби 
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Рис. 1.1.3. Геолого-геофизический профиль по линии А–D (см. рис. 1.1.2). 
Условные обозначения см. на рис. 1.1.2

Рис. 1.1.4. Петролого-геологическая колонка земной коры  
в районе зоны Капускейсинг.

Справа указаны условия метаморфизма. 
Условные обозначения см. на рис. 1.1.2

товый пояс (Вовна, 2007), Оломокитский блок гранулитовых пород 
олекминской гранит-зеленокаменной области Алданского щита (Сме-
лов и др. 2009) и др. Однако кроме линейных зон гранулитового ме-
таморфизма, связанных со взбросовой тектоникой, существуют и аре-
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альные области гранулитовых пород, слагающих иногда целые щиты, 
например Анабарский (Розен и др., 1988), или обширные их ареалы, 
как на Индийском кратоне. Происхождение таких обширных ареалов 
гранулитовых пород, вероятно, следует связывать с длительным воз-
дыманием этих участков платформ и их эрозией. Так, Э.К. Хенсен с 
соавторами (Хенсен и др., 1987) исследовали постепенный переход 
от гранит-зеленокаменной области Дхарвар к гранулитам области 
Пенинсула на юге штата Карнатака Индии (рис. 1.1.5). Исследования 
геохимических особенностей пород этих областей, а также термоба-
рометрические данные привели Э.К. Хенсена с соавторами к выводу, 
что метаморфический градиент здесь соответствует непрерывному 
прогрессивному переходу от амфиболитовой к гранулитовой фации 
с увеличением первоначальной глубины залегания метаморфических 
зон. Геобарометрические оценки, основанные на минеральных гео-
барометрах, указывают на постепенное увеличение давления от 5 до 
7.5 кбар. Эти данные свидетельствуют о том, что южная часть Индий-
ского кратона испытывала в фанерозое более интенсивное поднятие, 
чем северная.

Другим примером глубокого эрозионного среза архейских щитов 
яаляется Анабарский щит Сибирской платформы. Нижняя кора это-
го щита сложена гранулитовым далдынским комплексом мезоархея 
(Розен и др., 1988; Турченко, Розен, 2012). Параметры гранулитового 
метаморфизма указанного комплекса, по оценкам А.Н. Вишневского 
(1978), составляют: Р = 8‒10 кбар, Т = 850‒950°С, что свидетельству-
ет о принадлежности его к нижнекоровым образованиям.

В отличие от Анабарского щита Алданский щит обладает более 
сложной структурой фундамента. Здесь выделяются палеоархейские 
гранулит-гнейсовая и гранит-зеленокаменная области, мезоархейские 
гранулит-гнейсовые области, а также палеопротерозойские грану-
лит-гнейсовая и гранит-зеленокаменная области (Вовна, 2016). 

Однако описанные выше сравнительно простые формы тектони-
ческого взаимоотношения различных уровней глубинности земной 
коры в сравнении со стандартным разрезом земной коры кратонов 
(рис. 1.1.1) могут быть осложнены другими тектоническими и маг-
матическими факторами. Например, локальное увеличение литоло-
гического давления вследствие скучивания тектонических пластин 
земной коры при горизонтальных движениях, которые описываются 
понятиями «коллизионные процессы» или «литосферные потоки» 
(Леонов, 1997; Колодяжный, 2012), хотя сущность их несколько раз-
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Рис. 1.1.5. Переход от амфиболитовой к гранулитовой фации в южной части штата 
Карнатака на участке от Билигириранган-Хилс до Чаннапатна (Индия) (по Хенсену 

и др., 1987).
1 – гнейсы амфиболитовой фации; 2 – гнейсы гранулитовой фации; 3 – переходные 
комплексы; 4 – граниты; 5 – метабазиты; 6 – метаосадочные породы.
Латинские буквы в квадратах – места отбора образцов
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лична. Примерами проявления таких процессов являются Гималаи, 
Альпы и другие складчатые области. В основании этих складчатых 
сооружений достигаются давления, достаточные для появления коэ-
сита и микроалмазов в породах фанерозоя. Отличием таких областей 
является повышение величины отношения dP/dT в сравнении с нор-
мальным геотермическим градиентом. К этому типу явлений отно-
сятся формирование протерозойских эклогитов Карелии, столь бурно 
обсуждаемое сейчас в научной литературе (Володичев и др., 2004; 
Хепварт и др., 2012; Моргунова, Перчук, 2012; Скублов и др., 2011; 
Щипанский, 2012), а также менее известные породы амфиболитовой 
фации повышенных давлений Удско-Майской структурно-фациаль-
ной зоны Становой складчатой области (Авченко и др., 2009). Про-
тивоположным примером являются процессы, идущие в земной коре 
с уменьшением отношения dP/dT в сравнении с нормальным геотер-
мическим градиентом. Эти явления связаны с подъёмом мантийных 
плюмов, вследствие чего малоглубинному гранулитовому метамор-
физму могут подвергаться породы гранит-зеленокаменных областей, 
зеленокаменных поясов и протоплатформенного чехла. 

Примером зонального метаморфизма пород амфиболитовой фа-
ции гранит-зеленокаменных областей с образованием незначитель-
ных ореолов гранулитовой фации может являться Карельская гра-
нит-зеленокаменная область Балтийского щита. Здесь среди пород 
амфиболитой фации установлены незначительные ореолы пород 
гранулитовой фации: онежский, тулосский комплексы и др. Так, воз-
никновение онежского ореола гранулитовых пород связывается с вне-
дрением интрузий габбро и габбро-норитов на завершающем этапе  
архейской истории Водлозёрского блока (2.61‒2.68 млрд лет) (Аре-
стова и др., 2012). Гранулитовый метаморфизм осуществлялся в ус-
ловиях умеренных глубин, что доказывается данными минеральной 
геотермобарометрии: Т = 750‒830оС, Р = 5.1‒5.3 кбар (Слабунов, и 
др.. 2011). Наличие под ореолом гранулитовых пород  интрузий ос-
новного состава подтверждается положительными гравитационными 
аномалиями (Куликова, 1993).

Примерами гранулитового метаморфизма пород протоплатфор-
менного чехла являются восточные окраины Анабарского (Розен и 
др., 1988) и Алданского щитов. Выявление этих обстановок стало 
возможным лишь в последние годы вследствие комплексных изо-
топно-геохронологических и термобарометрических исследований 
на указанных выше щитах. Так, на Алданском щите было установле-
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но, что ранее включавшиеся в состав архейского комплекса верхне-
алданская, амедичинская и фёдоровская свиты являются палеопро-
терозойскими (Ковач и др., 1999; Котов, 2003; Великославинский и 
др., 2006; Frost et al., 1998; Истомин, 2007) и по глубинности своего 
гранулитового метаморфизма существенно отличаются от раннеко-
ровых сиалических архейских образований, поэтому они были от-
несены авторами к структурам протоплатформенного палеопроте-
розойского чехла.

Исторически сложилось так, что исследования нижней сиали-
ческой коры начались и в дальнейшем широко проводились в гра-
нит-зеленокаменных областях древних щитов Мира. Как отметили 
С.Р. Тейлор и С.М. Мак-Леннан своём фундаментальном труде «Кон-
тинентальная кора, её состав и эволюция» (1988), высокометаморфи-
зованным комплексам архея уделялось меньше внимания, что было 
обусловлено сложностью их структурного строения и высокой сте-
пенью метаморфизма (обычно гранулитовая фация). Эти авторы от-
мечают, что структурные, геохимические и петрологические данные 
указывают на значительные глубины их захоронения. 

1.1.1. Зеленокаменные пояса раннего докембрия.  
Структурные отношения с нижней корой

Структурные отношения зеленокаменных поясов с нижнекоровы-
ми образованиями (породами фундамента кратонов) на протяжении 
нескольких десятилетий были остро дискуссионными вопросами. 
Сторонники тектоники плит основные и ультраосновные метапороды 
зеленокаменных поясов относили к образованиям океанического дна, 
а средние и кислые ‒ к островным дугам. Другая группа исследовате-
лей зеленокаменные пояса относила к рифтогенным структурам, за-
ложенным на континентальном основании. В последнее десятилетие 
получены неоспоримые доказательства второй точки зрения. К ним 
относятся следующие:

1. Несогласное залегание базальных слоёв зеленокаменных по-
ясов на размытые гнейсы или граниты фундамента (в случае отсут-
ствия тектонических нарушений) (Вревский и др., 1996; Hunter et al., 
1998) и др.

2. Перебуривание скважинами (в том числе глубинной Кольской 
скважиной) геологического разреза зеленокаменных поясов до гра-
ницы с фундаментом, несущей признаки размыва (Магматические и 
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Рис. 1.1.6. Стратиграфические разрезы лопийских зеленокаменных поясов восточной 
части Балтийского щита (Вревский и др., 1996), Кольский полуостров.

1 – гранитогнейсы, 2 – коматииты, 3 – коматиитовые базальты, 4 – базальты, 5 – ан-
дезиты, 6 – дациты, 7 – риолиты, 8 – железистые кварциты, 9 – кремни (черты), 10 – 
аркозы и граувакки, 11 – конгломераты, 12 – углеродистые сланцы. 
Зеленокаменные пояса и структуры: 1 – Полмос-Порос, 2 – Каскамская, 3 – Алларе-
ченская, 4 – Приимандровская, 5 – Заимандровская (Оленегорская), 6 – Терская

метаморфические комплексы …, 1986; Hunter et al., 1998; Bickle et al., 
1994 и др.).

3. Наличие в магматитах зеленокаменных поясов древних ксено-
генных цирконов из сиалического фундамента (Van Kranendonk et al., 
2007 и др.)

4. Nd-изотопные характеристики пород зеленокаменных поясов 
несут следы изотопного геохимического влияния более древней сиа-
лической коры (Вревский, 2011).
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Как показано на рис. 1.1.1, основание зеленокаменных поясов 
служит структурным репером, отделяющим верхнюю часть земной 
коры от нижней. Структурное несогласие между зеленокаменными 
поясами и породами фундамента зафиксировано на многих хорошо из-
ученных кратонах. На рис. 1.1.6. приведены разрезы верхнеархейских 
зеленокаменных поясов Кольского полуострова Балтийского щита, 
для которых установлено несогласное залегание на гранитогнейсах 
фундамента (Вревский и др., 1996). Однако для многих зеленокамен-
ных поясов такие нормальные стратиграфические взаимоотношения 
с породами фундамента, в силу их длительной тектонической эволю-
ции, часто нарушены и носят тектонический характер. Это обстоя-
тельство служит основанием для спекулятивных плитотектонических 
построений, при которых из единого разреза зеленокаменного пояса 
искусственно вычленяется часть разреза, содержащая коматииты и 
толеитовые базальты, которую относят к образованиям океанического 
дна (офиолитам), другую часть, с терригенными осадками и кислыми 
эффузивами, относят к островным дугам (Kusky, Kidd 1992; Kusky 
et al., 2001 и др.). Подобные построения вызвали резкую критику со 
стороны другой части исследователей (Bicklе et al., 1994; Zhao et al., 
2007; Hunter et al., 1998 и др.). 

1.2. Исходный состав ранней сиалической коры

В настоящее время в геологической литературе бытует представ-
ление о том, что ранняя сиалическая кора архейских кратонов пред-
ставлена гнейсами тоналит-трондъемит-гранодиоритового состава, 
образовавшимися при разгнейсовании и метаморфизме интрузивных 
тел гранитоидов.

Эти представления возникли на ранних этапах изучения гра-
нит-зеленокаменных областей различных кратонов (Moyen, Martin, 
2012), когда для них было установлено наличие интрузивов посто-
янной ассоциации трех натровых плутонических типов: тоналиты, 
трондъемиты и гранодиориты (Moyen, Martin, 2012). Для этой триады 
В.М. Джаном с соавторами (Jahn et al., 1981), при изучении метамор-
фических пород блока Пилбара Западной Австралии, впервые было 
предложено название «гнейсы TTG» состава, которое прочно закре-
пилось в литературе. 
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По современным представлениям район исследований В.M. Джа-
на с соавторами (Van Kranendonk et al., 2007), блок Пилбара, сложен 
палео-мезоархейскими зеленокаменными поясами, которые форми-
ровались в интервале времени 3.5‒3.19 млрд лет. Метаморфические 
образования этих поясов выделены в следующие группы (начиная от 
древней), разделённые друг от друга региональными несогласиями: 
1) группа Варравуна (3.53‒3.43 млрд лет) (в скобках указаны преде-
лы проявлений магматизма); 2) группа Келли (3.35‒3.27 млрд лет); 
3) группа Сульфур Спрингс (3.27‒3.23 млрд лет); 4) группа Сонне-
свилл (3.23‒3.19 млрд лет). Эти группы супракрустальных образова-
ний объединены в супергруппу Пилбара (рис. 1.2.1.).

Перечисленные зеленокаменные пояса местами перекрываются 
неоархейскими протоплатформенными отложениями формации Фор-
тескью (2.77‒2.63 млрд лет), а фундамент их не известен. О наличии 
сиалического фундамента под зеленокаменными поясами блока Пил-
бара свидетельствуют ксеногенные цирконы с возрастом 3.72 млрд 
лет в риолитах формации Панорелис (3.46 млрд лет) и Nd-модельные 
возрасты пород супергруппы Пилбара, достигающие 4 млрд лет (Van 
Kranendonk et al., 2007). Эта величина Nd-модельного возраста не яв-
ляется завышенной, если учесть, что в связи с известным обнаруже-
нием в неоархейских метатерригенных породах Западной Австралии 
детритовых цирконов с возрастом 4.4‒4 млрд лет следует полагать, 
что формирование раннекоровых супракрустальных толщ с кислы-
ми вулканитами здесь началось ещё в хадее (Мишкин, Вовна, 2010). 
Упомянутые выше исследования В.М. Джана с соавторами были при-
урочены к кислым вулканитам супракрустальных образований зеле-
нокаменного пояса Варравуна (3.53‒3.43 млрд лет) и прорывающим 
его гранитам (ортогнейсам) с возрастом 3.47 и 3.43 млрд лет. Однако 
изученные ими магматические образования не относятся к фундамен-
ту Австралийского кратона, который не вскрыт в блоке Пилбара, а 
характеризуют, в соответствии с рис. 1.1.1, верхнюю континенталь-
ную кору, которая,  как показывают материалы и по другим кратонам, 
является вместилищем крупных гранитных батолитов, обычно отсут-
ствующих в нижней коре. 

Как показывает геологическое картирование нижнекоровых ме-
таморфических комплексов фундамента кратонов, главную роль в их 
составе играют супракрустальные, исходно вулканогенно-осадочные 
комплексы, в которых средне-кислые магматические породы пред-
ставлены андезит-дацитовой ассоциацией с сопутствующей ей мел-
кими телами субинтрузивной фации.



Рис. 1.2.1. Геологическая карта восточной части блока Пилбара Австралийского кра-
тона (по Van Kranendonk et al., 2007, с упрощениями).

1 – образования протоплатформенного чехла группы Фортескью (2.77 млрд лет); 2 – 
постектонические монцограниты (2830 млн лет); 3 – монцограниты (3242 млн лет); 
4 – гранитоиды (3310 млн лет); 5 – гнейсограниты (3430 млн лет); 6 – гнейсограниты 
(3470 млн лет); 7, 8 – группа Де Грей (3.2 млрд лет): 7 – формация Верхняя Джордж 
Крик; 8 – формация Бадиан Крик; 9–11 – группа Келли (3.35–3.32 млрд лет): 9 – фор-
мация Чарткрис, 10 – формация Вимен, 11 – формация Эуро Базальт; 12–15 – группа 
Варравуна (3.53 млрд лет): 12 – формация Панорама, 13 – формация Апекс Базальт, 
14 – формация Дюффер, 15 – формация Талга-Талга; 16 – геологические границы; 
17 – разломы; 18 – тренды разгнейсования
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Как следует из рисунка 1.1.1, нижняя кора Земли представлена 
породами амфиболит-гнейсовой ассоциации (амфиболитовая фация 
метаморфизма) и метабазит-эндербитовой ассоциацией (гранулито-
вая фация). При изучении метаморфических пород этих ассоциаций 
кроме структурных полевых наблюдений большое значение имеют 
геохимические особенности, которые дают возможность установить 
их исходный состав и генезис протолитов. При решении этих вопро-
сов известные ограничения накладывает подвижность химических 
элементов при метаморфизме.

Имеющиеся в литературе статистические исследования по изме-
нению химического состава пород в условиях от амфиболитовой до 
гранулитовой фации включительно свидетельствуют об относительно 
инертном поведении главных петрогенных элементов, (Кепежинскас, 
1977; Condie, 1994). Как отметили К. Конди и П. Аллен (1987), при 
гранулитовом метаморфизме в зонах повышенной проницаемости 
некоторая подвижность отмечается для К. Эти положения позволяют 
считать оправданным применение петрохимических диаграмм для 
установления исходной природы метаморфических пород. Всё выше-
сказанное не относится к породам, подвергнутым процессам грани-
тизации или каким-либо иным видам метасоматических изменений.

Наряду с главными петрогенными элементами для геохимиче-
ской характеристики исходного состава пород важны и элементы-при-
меси. В геохимических диаграммах для метаморфических пород от 
зеленосланцевой до амфиболитовой фации включительно применя-
ются крупноионные литофильные элементы: Сs, Rb, Ba, Sr, Pb, а так-
же группа высокозарядных элементов: Sc, Y, Th, U, Zr, Hf, Nb, Ta и 
группа редкоземельных элементов: La, Ce, Pr, Nd, Pm, Sm, Eu, Gd, Tb, 
Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu. Часто в геохимических диаграммах элемен-
ты примеси используют в совокупности с отдельными петрогенными 
элементами. Так, для геохимической характеристики серых гнейсов 
фундамента платформ, метаморфизованных в амфиболитовой фации, 
Х. Мартин (Martin, 1994) и К. Конди (Condie, 1993) в мультиэлемент-
ной диаграмме использовали такой ряд элементов: Rb, Ba, Th, U, K, 
Ta, Nb, La, Ce, Sr, Nd, P, Hf, Zr, Sm, Ti, Tb, Yb. Однако при гранулито-
вом метаморфизме некоторые из элементов примесей становятся от-
носительно подвижными, и это накладывает некоторые ограничения 
при применении геохимических диаграмм для гранулитовых пород.

Геохимическое поведение рассеянных элементов при гранули-
товом метаморфизме рассматривалось во многих работах. Известно, 
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Таблица 1.2.1. Составы магматических пород океанов

Компонент 1 2 3 4 5
SiO2 65.2 49.74 46.97 45.73 49.44
TiO2 0.59 1.69 0.61 0.65 1.34
Al2O3 13.78 14.58 13.07 11.49 15.39
Fe203 3.35 2.07 12.16 12.48 4.67
FeO 4.27 8.80 - - 7.33
MnO 0.16 0.19 0.19 0.18 0.17
MgO 1.87 7.74 14.97 19.03 7.36
CaO 5.71 11.47 11.17 9.70 11.75
Na2O 3.14 2.54 1.15 1.06 2.67
К2О 0.90 0.14 0.036 0.04 0.18
P2O5 0.14 0.19 0.048 0.05 0.12
Rb 13.33 1.48 1.233 1.38 2.86
U 0.36 0.077 0.012 0.01 0.089
Th 0.68 0.269 0.031 0.02 0.250
Ba 236.07 15.86 67.4 11.10 19.2
Sr 268.28 105.1 57.53 70.4 131.5
La 3.86 3.1 0.54 0.58 3.95
Ce 10.07 9.62 1.80 1.99 11.95
Pr - - 0.48 0.45 -
Nd 7.83 9.02 2.62 2.58 9.97
Sm 2.20 3.14 1.2 0.94 3.27
Eu 0.76 1.22 0.53 0.49 1.22
Gd 2.58 4.43 1.67 1.70 4.30
Tb 0.46 0.826 0.39 0.3 0.722
Dy 2.95 5.29 2.445 2.29 9.42
Ho 0.66 1.17 0.56 0.5 2.02
Er 1.99 3.28 1.63 1.48 5.58
Yb 1.98 3.23 1.45 1.34 2.96
Lu 0.333 0.486 0.22 0.20 0.446
Zr 51.26 89.7 30.67 29.25 98.55
Hf 1.13 2.37 1.09 1.00 2.395
Nb 0.8 2.85 0.55 0.48 3.66
Ta 0.04 0.22 - - 0.228

Примечание. 1 ‒ состав андезит-дацитовых пород океанической дуги Тонга-Керма-
дек (Брайан, 1988, Turner et al., 2012); 2 ‒ состав N-MORB Тихого океана (Arevalo, 
McDonough, 2010; Говоров и др., 1996); 3, 4 – составы коматиитовых базальтов (3) и 
коматиитов (4), о-в Горгона,  Тихий океан (Kerr et al., 1996; Jochum et al., 1991); 5 – 
состав N-MORB Индийского и Атлантического океанов (Arevalo, McDonough, 2010; 
Wood et al., 1979; Dmitriev, 1974).
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Рис. 1.2.2. Хронометрическая 
шкала докембрийского гео-
логического времени, пред-
ложенная Международной 
подкомиссией по стратигра-
фии докембрия (Gradstein et 
al., 2004), с дополнениями 
авторов. Цифры – возрастные 
рамки выделенных подразде-

лений, млн лет

что гранулиты обеднены некоторыми ли-
тофильными элементами, такими как Rb, 
U, Th (Ножкин, Туркина, 1993; Sighinolfi, 
1971). Некоторая подвижность отмечает-
ся для Ва и Sr. Считается также, что РЗЭ 
относительно инертны при гранулитовом 
метаморфизме, за исключением Eu (Кон-
ди, Аллен, 1987) Инертное поведение при 
гранулитовом метаморфизме отмечается 
для элементов с высоким зарядом катио-
нов (Nb, Zr, Hf, Та) и для феррофильных 
элементов (Ni, Со, Cr) (Sun, Nesbit, 1978).

Из сказанного выше следует, напри-
мер, что для геохимической характеристи-
ки гранулитовых пород фундамента плат-
форм из ряда элементов, использованных 
Х. Мартином и К. Конди для серых гней-
сов, следует проявлять осторожность в от-
ношении Rb, Th, U, K.

Для выяснения первичной приро-
ды метаморфических пород существует 
целый ряд петрохимических диаграмм 
(Великославинский, 1998; Петрова и др., 
1975; Предовский, 1970; Неелов, 1980; 
Юдович, Кетрис, 2000; Антипин, Макры-
гина, 2006 и др.).

Известно, что при определении ис-
ходной природы метаморфических по-
род особую сложность вызывают породы 
среднего и кислого состава, для которых 
чаще всего возникает неопределенность 
при отнесении их к магматическим или 
осадочным.

Для решения этого вопроса У. Де-
неном и Б. Муром (Dennen, Moor, 1971) 
была предложена дискриминационная 
диаграмма Si′ – Al/Fe ат. кол., а авторами 
настоящей работы ‒ диаграмма Al/Fe – Al 
+ Fe/Ca ат. кол. Кроме того, применяют-
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ся дискриминантные функции (Shaw, 1972; Великославинский и др., 
2013). Для изучения закономерностей распределения рассеянных эле-
ментов в исходных магматических породах применялись спайдер-ди-
аграммы и диаграммы спектров распределения РЗЭ. 

Метамагматические породы сопоставлялись по геохимическому 
составу с соответствующими магматическими породами Тихого океа-
на (табл. 1.2.1.), где геологическая обстановка сходна с условиями по-
явления ранней сиалической коры докембрия, т.е. имеется первичная 
океаническая базальтовая кора, на которой формировались первые 
блоки сиаля.

Обзор состава пород фундамента, выполненный для архейских 
кратонов Земли (Мишкин, Вовна, 2009; Вовна и др., 2009), выявил 
два важных обстоятельства: 1) ранняя сиалическая кора кратонов раз-
лична по возрасту начала своего образования; 2) ранняя архейская 
сиалическая кора имеет стандартный состав её исходных магматиче-
ских пород: это вулкано-плутоническая андезит-дацитовая ассоциа-
ция известково-щелочной петрохимической серии, которой  подчи-
нены толеитовые и высокомагнезиальные базальты коматиит-толеи-
товой серии.

В раннем палеопротерозое в складчатых областях, обрамляющих 
архейские кратоны, среди раннекоровых исходных образований кро-
ме указанных выше серий появляются субщелочные и щелочные. 

В работе рассмотрены примеры ранней сиалической коры докем-
брия на основе Международной стратиграфической шкалы расчлене-
ния докембрия (Gradstein et al., 2004) (рис. 1.2.2). 
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Г Л А В А  2
РАСПРОСТРАНЕНИЕ РАННЕЙ СИАЛИЧЕСКОЙ 

КОРЫ ДОКЕМБРИЯ

Поведение короткоживущей изотопной системы 146Sm‒142Nd в по-
родах кратонов свидетельствует о том, что корообразовательные 

процессы на Земле начались в разное время. Так, в Гренландском 
щите они уже происходили через 100 млн лет после окончания ак-
креции Земли (4440 млн лет, Allegre, Lewin, 1989), в то время как в 
некоторых других изученных кратонах (Зимбабве, Канада) они не за-
фиксированы (Bennett et al., 2007; Саro et al., 2006). 

На основании имеющегося у авторов настоящей работы банка 
данных по изотопному датированию докембрийских пород на рис. 2.1 
и 2.2, А, Б намечено распространение предполагаемой хадейской, ар-
хейской и протерозойской ранней сиалической коры Земли (Мишкин, 
Вовна, 2009).

В результате архейского раннего сиалического корообразования 
были сформированы кратоны, разделённые протоокеаном. В настоя-
щее время, в связи с достижениями изотопной геохронологии, уста-
новлено, что ранняя сиалическая кора архейских кратонов имеет 
сложное строение и состоит из древних эо- или палеоархейских ядер 
и последовательно облекающих их более молодых подразделений ар-
хея (Вовна и др., 2009). В сравнении c кратонами процессы раннего 
сиалического корообразования под протоокеаном шли с запозданием 
и были проявлены только в протерозое (2.5‒0.54 млрд лет).

В палеопротерозое раннее сиалическое корообразование после-
довательно наращивало архейские кратоны. В мезо-неопротерозое, 
судя по имеющимся изотопным датировкам, раннее сиалическое ко-
рообразование за счет первичной базитовой коры происходит в узкой 
зоне, окаймлявшей Палеопацифику. Это свидетельствует о затухании 
в неопротерозое процессов раннего сиалического корообразования 
вокруг акватории Палеопацифики.

В фанерозое раннее сиалическое корообразование носит эмбрио-
нальный характер типа островной цепи Тонга‒Кермадек и приуроче-
но к краевым частям акватории Палеопацифики, а в центральной её 
части вообще не установлено (рис. 2.1). Следует подчеркнуть, что по-
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казанные на рис. 2.1 и 2.2, А, Б границы распространения архейской, 
палеопротерозойской и мезо-неопротерозойской ранней сиалической 
коры носят приближенный характер, их первоначальное положение 
искажено поздними тектоническими движениями.

В результате палеопротерозойских корообразовательных про-
цессов архейские кратоны оказались спаяны в единый протоконти-
нент ‒ Пангею. Оставшаяся часть поверхности Земли была занята 
Панталассой ‒ прародительницей Палеопацифики и затем современ-
ного Тихого океана. Как следует из рисунков 2.1, 2.2, А, Б, Пангея 
включала в себя и области современных Атлантического, Индийского 
и Северного Ледовитого океанов, где в раннем докембрии, по предпо-
ложениям авторов, происходило формирование сиалической земной 
коры. 

Атлантический и Индийский океаны

Идея эпиконтинентального происхождения Атлантического и 
Индийского океанов восходит к временам В.Н. Вернадского (1959). 
Позднее её поддержали многие видные учёные, такие, например, 
как И.В. Муратов (1973), В.В. Белоусов (1989), Г.Б. Удинцев (1987), 
Т.И. Фролова (1997) и др.

Попытаемся кратко осветить фактический материал по этой про-
блеме.

1. В пределах дна рассматриваемых океанов установлены мно-
гочисленные блоки (хребты, поднятия), сложенные корой континен-
тального типа. На основании обзорных работ Ю.М. Пущаровского 
(2001), K.M. Сторедведта (Storedvedt, 1997), Г.Б. Удинцева (1987, 
2002) и других авторов наиболее крупные из блоков нанесены на 
предлагаемую схему (рис. 2.2). Работами многочисленных исследо-
вателей установлено, что породы континентального происхождения 
распространены не только в пределах вышеуказанных блоков, но и 
в структурах, которые считаются типично океаническими – средин-
но-океанических хребтах, секущих их трансформных разломах и 
глубоководных впадинах (Погребицкий, Трухалев, 2002; Силантьев 
и др., 1990; Фролова, Бурикова, 2002). Это может свидетельствовать 
о повсеместном распространении континентальной коры, на которую 
наложены более поздние океанические структуры.
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В составе океанических осадков 
установлены мелководные осадки конти-
нентального происхождения с остатками 
деревьев, бурых углей, мелководных пес-
чаников и гравелитов. Среди последних 
установлены кварцевые разности – про-
дукты размыва гранитов (Bonatti et al., 
1996; Equatorial Segment..., 1996; Mahoney 
et al., 1995).

2. Среди метаморфических конти-
нентальных пород дна океанов выделены 
группы исходного магматического и тер-
ригенно-осадочного происхождения, по 
степени метаморфизма варьирующие от 
гранулитовой до зеленосланцевой фаций. 
Исходно магматические породы основного 
состава ‒ это двупироксеновые гранулито-
вые сланцы, амфиболиты, амфиболовые и 
зелёные сланцы. Исходно магматические 
породы кислого и среднего состава пред-
ставлены гранитогнейсами, гранит-мигма-
титами, чарнокитизированными эндерби-
тами. Метатерригенные и метаосадочные 
породы: гранат-кордиерит – ортоклаз-био-
титовые гранулиты, гранат-биотитовые и 
биотитовые гнейсы, гранат-двуслюдяные 
сланцы, филлиты, кварциты, метапесча-
ники и метагравелиты, мраморы (Погре-
бицкий, Трухалев, 2002; Силантьев и др., 
1990). Среди неметаморфизованных маг-
матических пород, типичных для конти-
нентов, следует отметить граниты и анор-
тозиты (Богатиков и др., 1983; Силантьев и 
др., 1990). Все перечисленные выше поро-
ды аналогичны породам континентов.

3. Изотопные датировки перечислен-
ных выше пород можно разделить на че-
тыре группы – палеопротерозойские, не-
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Рис. 2.2. Схема предпо-
лагаемого распростра-
нения ранней докем-
брийской сиалической 
коры в Арктическом 
бассейне (А) и Антар-

ктиде (Б)
А: 1, 2 ранняя сиали-
ческая кора: 1 – архей-
ская (3.9–2.5 млрд лет), 
2 – палеопротерозойская 
(2.5–1.6 млрд лет); 3 – 
Центрально-Арктические 
поднятия; 4, 5 – точки 
расположения изотопных 
датировок возраста ран-
недокембрийских пород: 
4 – архейских, 5 – палео-
протерозойских. Номера 
точек соответствуют ли-
тературным источникам 
Приложения. 
Римскими цифрами обо-
значены кратоны: I – Си-
бирский, II – Восточно-Ев-
ропейский, III – Северо-Ат-
лантический, IV – Омоло-
но-Охотский.
Б: 1 – предполагаемое рас-
пространение хадейской 
протокоры; 2–4 – ранняя 
сиалическая кора: 2 – ар-
хейская (3.9–2.5 млрд 
лет), 3 – палеопротерозо-
йская (2.5–1.6 млрд лет), 
4 – мезо-неопротерозой-
ская (1.6 – 0.54 млрд лет); 
5–7 – точки расположения 
изотопных датировок воз-
раста докембрийских по-
род: 5 – архейских, 6 – па-
леопротерозойских, 7 – ме-
зо-неопротерозойских. Но-
мера точек соответствуют 
литературным источникам 
Приложения. X – Антар-
ктический кратон. 
Схемы составлены с ис-
пользованием материалов 
(Мишкин, Вовна, 2010; Ге-
ологическая карта докем-
брия континентов …, 1974) 
и литературных источни-
ков, указанных в Прило-
жении
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опротерозойские, палеозойские, мезозойские (Беляцкий и др., 1997; 
Погребицкий, Трухалев, 2002; Силантьев и др., 1990; Удинцев, 1987; 
Kröner, Layeг, 1992; Nicolaysen et al., 2001; Operto, Charvis, 1995; Pilot 
et al., 1998; Plummer, 1995). Из всех изотопных датировок весьма важ-
но отметить две, которые имеют принципиальное значение. 

Первая касается Индийского океана. Здесь, на поднятии Керге-
лен, скважиной глубинного бурения под позднемеловыми базальта-
ми были установлены гранат-биотитовые гнейсы ‒ сугубо континен-
тальные породы, с возрастом 2.5 млрд лет (Nicolaysen et al., 2001) 
(рис. 2.1, точка 1).

Вторая палеопротерозойская датировка касается Атлантического 
океана. Здесь, в Срединно-Атлантическом хребте (САХ), между 23о20' 
и 23о30' з.д. скважиной глубоководного бурения вскрыты метагаббро-
иды с возрастом 1.7 млрд лет (Pilot et al., 1998) (рис. 2.1, точка 2), а 
севернее, на 26о с.ш. в САХ, драгированы гранитогнейсы с возрастом 
1.85 млрд лет (Беляцкий и др., 1997) (точка 3). Приведённые данные 
подтверждают представления авторов и других исследователей, ко-
торые считают, что под рассматриваемыми океанами залегает конти-
нентальная кора, древнейшие образования которой имеют палеопро-
терозойский, а местами, вблизи Бразильского кратона, неоархейский  
возраст, как и показано на схеме (рис. 2.1).

В последние годы детальные изотопно-геохронологические ис-
следования магматических пород локальным изотопным U-Pb мето-
дом былы выполнены в центральной части Срединно-Атлантического 
хребта (Бортников и др., 2008; Беляцкий и др., 2007; Сколотнёв и др., 
2010 и др.). Этими исследованиями было установлено, что молодые 
(первые миллионы лет) магматические породы этого района содержат 
докембрийские (вплоть до архея) ксеногенные цирконы. 

Авторы работы (Бортников и др., 2008) справедливо отметили, 
что «находки древних цирконов, на первый взгляд, противоречат об-
щепринятой теории тектоники плит, согласно которой именно в зонах 
спрединга Мирового океана образуется новая океаническая кора. Од-
нако они могут найти свое объяснение в особенностях геодинамиче-
ских процессов, происходящих в недрах мантии океанов» (стр. 240). 
Эти авторы предполагают, что древние цирконы принесены в зону 
магмогенерации осевой части САХ глубинным плюмом, дренировав-
шим при своём подъёме с больших глубин «кладбища разновозраст-
ных слэбов», погрузившихся в мантию из зон субдукции. Однако это 
объяснение отвергает другая часть приверженцев теории тектоники 
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плит (Сколотнёв и др., 2010), которые дают своё толкование этого яв-
ления, столь же проблематичное, как и первое. Признание эпиконти-
нентальной природы Атлантического океана, развиваемое авторами 
этой книги, не требует сложных умозрительных построений в виде 
«кладбищ слэбов» (Бортников и др., 2008) или «валиковых конвек-
тивных ячеек», на которые ссылаются С.Г. Сколотнёв с коллегами. 
Положение об эпиконтинентальной природе Атлантического океана 
лишний раз подтверждают результаты работы (Сколотнёв и др., 2010) 
(табл. 2.1, рис. 2.3), получившие, к сожалению, превратное истолко-
вание у этих авторов.

Приведённые выше данные по составу континентальных мета-
морфических и магматических пород и их принадлежность к четырём 
возрастным группам (палеопротерозойской, неопоротерозойской, 
палеозойской и мезозойской) позволяют предположить, что конти-
нентальная кора рассмотренных океанов в структурном отношении 
представляла собой складчатую область. Впервые подобная идея 
была выдвинута Е.Е. Милановским (1995) на основе более скромного 
фактического материала.

Во второй половине мезозоя и в кайнозое эта складчатая область 
стала ареной проявления интенсивного платобазальтового магматиз-
ма и испытала погружение до 2‒5 км (Белоусов, 1960; Фролова, 1997; 
Фролова, Бурикова, 2002).

Сейсмотомографический профиль вдоль Срединно-Атлантиче-
ского хребта (Ritsema, Allen, 2003) (рис. 2.4, адаптация авторов) вы-
явил следующее: в районе островов Тристан и Асунсьон (точки 2, 6) 
профиль пересекает краевую часть «головы» плюма (корень плюма 
вне плоскости сечения профиля). Такая же голова плюма фиксиру-
ется под Азорскими островами (точка 14). Между этими плюмами 
находится область «сухого спрединга» (по Пучкову, 2009), центр ко-
торой обозначен крестиком, где проявления базальтового магматизма 
отсутствуют. Следующий плюм зафиксирован под о-вом Исландия, 
где плоскость профиля пересекает как голову плюма, так и его корень, 
уходящий на глубину около 700 км, т.е. на границу между верхней 
и нижней мантией. Материалы этих сейсмографических исследова-
ний свидетельствуют о следующем. Срединно-Атлантический хребет 
представляет собой не зону спрединга – раздвижения литосферных 
плит, где формируется новая океаническая плита, а состоит из разроз-
ненных рифтовых зон, возникающих над плюмами, сопровождаемых 
современным базальтовым магматизмом. Вне областей этих плюмов 



31

Таблица 2.1. Местоположение образцов в центральной части САХ, из которых 
были выделены и проанализированы цирконы (Сколотнёв и др., 2010)

№ 
п/п

Номер 
образца

Порода Широта, 
с.ш.

Долгота, 
з.д.

Глубина, 
м Структура

1 S0908/14 Базальт 15°07.0' 44°51.0' 4100 Восточное 
сочленение 
разлома Зеленого 
Мыса с рифтом

2 S0334/3 То же 15°00.0' 44°58.0' 3800 То же

3 L30289/7 Плагиогранит 13°31.2' 44°56.5' 2750 Осевая зона САХ 
между разломами 
Зеленого Мыса и 
Марафон

4 L30289/7-
1

То же То же То же То же То же

5 L30289/8 ‒ “ – ‒ " – ‒ " – ‒ " – ‒ " –

6 S2221/63 Пегматоидное 
габбро

10°43.0' 42°03.7' 4900 Поперечный хребет 
разлома Вима

7 S0976/1 Габбро-норит 8° 10.0' 38°22.0' 3900 Медианный хребет 
разлома Долдрамс

8 S0969/1 Лерцолит 8° 12.0' 38°18.0' 3400 То же

9 S0654/3 Базальт 8°03.0' 38°04.0' 4300 Восточное 
сочленение 
разлома Долдрамс 
с рифтом

10 S0664/28 Рудный 
габбро-норит

7°48.0' 37°45.0' 2070 г. Пейве, разлом 
Вернадского

11 L1097/1 Габбро 5°58.2' 33°11.4' 4180 Рифтовая впадина 
Маркова (разлом 
Сьерра-Леоне)

12 L1122/1 Габбро-норит 5°53.9' 33°10.5' 4470 То же

13 L1122/63 Плагиогранит То же То же То же ‒ " –

14 L1122/74 Диорит То же То же То же ‒ " –

15 11068/50 Гарцбургит 5°54.7' 33°11.3' 4680 ‒ " –

16 S2303/15 Щелочной 
вулканит

9°13.1' 21°15.7' 2400 г. Картера, 
поднятие Сьерра-
Леоне

17 S2304/5 То же 9°12.8' 21°17.4' 1900 То же
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Рис. 2.3. Диаграмма Аренса–Везерилла с конкордией для древних цирконов из ба-
зальтов САХ, образцы: a – S0334/3; б – 30289/7-1, на врезке - фрагмент конкордии в 
области возрастного кластера 1811 млн лет; в – S0976/1; г – S0969/1; д – S0654/3; е – 
S0664/28; ж – L1121/1, на врезке – фрагмент конкордии в области возрастного класте-
ра 1864 млн лет; з – S2303/15, на врезке – фрагмент конкордии в области возрастного 
кластера 57 млн лет. Эллипсы ошибок приведены для интервала 2σ (Сколотнёв и др., 
2010). Местоположение образцов приведено в табл. 2.1
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Рис. 2.4. Томографический разрез вдоль Срединно-Атлантического хребта (по Rit-
sema, Allen, 2003, с адаптацией авторов). Вверху: географическое расположение 
разреза. Сплошной жирной линией показана ось хребта, серые кружки – пикеты, 
расположенные на 10° по широте один от другого. Треугольники – горячие точ-
ки (пикеты 2, 6, 14, 17 – Тристан, Асунсьон, Азоры, Исландия соответственно). 
Крест – область "сухого" спрединга, в которой выплавление базальтов незначи-
тельно (по Пучкову, 2009). На томограмме внизу – аномалии скорости распростра-

нения поперечных волн

базальтоидный магматизм отсутствует. Можно полагать, что Средин-
но-Атлантический хребет представляет собой совокупность дискрет-
ных разломов, связанных с плюмами, и не является единой структу-
рой, по которой происходит раздвижение плит, ошибочно предпола-
гаемое на основе магнитометрии их базальтов (Гордин, 2002 и др.).
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Северный Ледовитый океан

Природа земной коры Арктического бассейна в настоящее время 
вызывает  у исследователей множество вопросов. Попытки их реше-
ния основаны главным образом на анализе материалов геофизических 
исследований и построении плейт-тектонических реконструкций 
(Соколов, 2009 и др.). В соответствии с этими реконструкциями Ар-
ктический бассейн разделяется на области с корой континентального 
и океанического типов. Корой континентального типа обладают Цен-
трально-Арктические поднятия – Ломоносова, Менделеева, Альфа 
(рис. 2.2, А). Существуют представления о докембрийской кратонной 
природе этих поднятий (Хаин, Филатова, 2009).

Выделенные на рис. 2.2, А нынешние архейские кратоны ‒ Си-
бирский, Восточно-Европейский, Северо-Атлантический, Омоло-
но-Охотский ‒ образуют внешнее континентальное обрамление со-
временного Арктического бассейна.

В палеопротерозое плюмовое корообразование сместилось от 
этих кратонов в северные широты, где сформировались складчатые 
области. Наличие раннепротерозойского сиалического основания в 
этих складчатых областях подтверждается изотопными датировками, 
которые южнее 70° с.ш. показаны на рис. 2.1, а севернее 70° с.ш. ‒ на 
рис. 2.2, А (Прокопьев и др., 2007; Верниковский и др., 1999; Сирот-
кин, 2013; Thrane, 2002; McClelland et al., 2006).

Эти складчатые области, смыкаясь под Арктическим океаном, об-
разуют его палеопротерозойский фундамент (Мишкин, Вовна, 2010) 
(рис. 2.2, А). В области палеопротерозойского фундамента Арктиче-
ского бассейна в позднем протерозое и фанерозое продолжалась плю-
мовая магматическая деятельность с сиалическим корообразованием. 
Здесь в рифее и фанерозое были проявлены два главных геотектони-
ческих режима: внутриконтинентальное рифтообразование и режим 
эпиконтинентального моря.

Рифтовый магматизм в них связан с мантийным плюмообразо-
ванием в верхней деплетированной мантии и представлен ультраос-
новными и основными породами толеитового ряда («офиолиты оке-
анической обстановки», по другим авторам), основными, средними 
и кислыми породами известково-щелочного ряда («островодужная 
серия субдукционной обстановки», по другим авторам).

За счёт осадков эпиконтинентальных морей был сформирован 
рифейско-палеозойско-мезозойский терригенный и терригенно-кар-
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бонатный покровно-складчатый комплекс. Наши представления нахо-
дят подтверждение в результатах исследований работы (Кабаньков и 
др., 2004), в которой обобщены имеющиеся результаты изучения дон-
но-каменного материала Арктического бассейна отечественных и за-
рубежных исследователей. В составе коренных пород дна Северного 
Ледовитого океана ими выделены четыре следующих комплекса: два 
осадочных (1 – палеозойский терригенно-карбонатный, 2 – мезозой-
ский терригенно-глинистый), 3 – комплекс метаморфических пород – 
гнейсы и сланцы, судя по радиогенным датировкам полевых шпатов 
из коры выветривания, имеющие возраст около 1800‒1900 млн лет, 
4 – магматический комплекс ‒ граниты, диабазы, меловые базальты и 
кислые эффузивы.

Авторы работы (Кабаньков и др., 2004) пришли к заключению 
о существовании в пределах дна акватории Северного Ледовитого 
океана Восточно-Арктической палеоплатформы. Однако, по нашему 
мнению, этому заключению противоречат данные сейсмотомогра-
фии, которые свидетельствуют о том, что под геологическими струк-
турами дна Северного Ледовитого океана отсутствует так называе-
мый «корень континента», образуемый положительными аномалиями 
сейсмических скоростей в верхней мантии, и, напротив, такие корни 
континентов присутствуют в верхней мантии Сибирского, Восточ-
но-Европейского и Северо-Атлантического кратонов (Павленкова, 
2002; Gosser, Kind, 1996). В то же время данные работы (Кабаньков 
и др., 2004) по составу донно-каменного материала подтверждают 
наши представления о существовании под акваторией Северного Ле-
довитого океана складчатой палеопротерозойской области.

В районе Северного полюса в 2007 году в ходе морского науч-
но-исследовательского рейса НЭС «Академик Фёдоров» осущест-
влён подъём донных осадков на станции AF-0701 – 89о59′10.9″ с.ш., 
32о19′13.8″ в.д., в илах которых обнаружены небольшие обломки 
гранитогнейсов архейского и палеопротерозойского возраста. U-Pb 
датированием локальным методом по цирконам (SIMS SHRIMP II) 
были установлены палеопротерозойские (2221 ± 10, 2366 ± 12, 2360 
± 16, 2492 ± 16 млн лет) и архейские (2651 ± 21, 2668 ± 12, 2684 ± 25, 
2954 ± 8, 2976 ± 10, 2987 ± 8 млн лет) значения возрастов (Петров и 
др., 2010). Авторы настоящей работы считают, что поднятые обломки 
архейских гранитогнейсов в районе Северного полюса являются про-
дуктами ледового разноса и не подтверждают представлений о суще-
ствовании архейского кратона в Северном Ледовитом океане. Наибо-
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лее вероятным источником архейских гранитогнейсов может служить 
Гренландский щит, где они наиболее близко подходят к Северному 
полюсу (рис. 2.2, А). 

Изотопным U-Pb датированием детритовых цирконов из неопро-
терозойских кварцитов юго-западного Шпицбергена установлен раз-
брос значений возрастов от 1700 ± 25 до 2029 ± 27 млн лет с интен-
сивным пиком 1971 млн лет, что свидетельствует в пользу существо-
вания палеопротерозойского фундамента под Северным Ледовитым 
океаном (Кузнецов и др., 2010) (рис. 2.5).

В мезо-неопротерозое процессы формирования ранней сиаличе-
ской коры, образованной за счёт базитового основания праокеана, рез-
ко замедлились. На этой стадии развития Земли ранняя сиалическая 
кора образует узкие зоны на окраинах Пангеи, обрамлявшие Палео-
пацифику (см. рис. 2.1). Примером мезо-неопротерозойской сиаличе-
ской коры является комплекс Кейп Меридит Западных Фолклендов с 
возрастом 1.12 млрд лет (Wareham et al., 1991) (рис. 2.1, точка 4). Ком-
плекс Кейп Меридит представляет собой толщу переслаивающихся 
гнейсов среднего и кислого состава и амфиболитов. Метаморфиче-
ский комплекс вмещает тела разгнейсованных гранитов, характеризу-
ющихся положительными значениями εNd, что свидетельствует о его 
ювенильном происхождении.

В западной Палеопацифике нижнекоровые сиалические обра-
зования неопротерозоя известны в южной части хребта Пекульней 
на Чукотке (Некрасов, 2009) (рис. 2.1, точка 5). Они представлены 
толщей гранулитов, состоящей из гранат-клинопироксеновых,  гра-
нат-биотитовых плагиогнейсов и гранат-амфибол-двупироксеновых 
сланцев, заключенной между тектоническими пластинами палеозой-
ских дунитов и гранат-шпинелевых пироксенитов. Значения темпе-
ратур и давлений метаморфизма толщи гранулитовых пород соответ-
ствуют 750‒850°С и 11‒12 кбар. Модельный Sm‒Nd возраст протоли-
тов гранулитовой толщи составляет 1.67 млрд лет (Некрасов, 2009).

Приведённые на рис. 2.1, 2.2 данные по изотопному датированию 
докембрийских метаморфических и магматических пород свидетель-
ствуют о том, что образование ранней сиалической коры, начавшись 
в хадее (4.4 млрд лет назад) в пределах нынешних архейских крато-
нов, происходило последовательно по латерали от них в протерозое. 
В результате этих корообразовательных процессов была сформиро-
вана Пангея. Авторы стоят на позициях фиксированного положения 
континентов, составляющих Пангею. Оставшаяся после образования 
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Рис. 2.5. Диаграмма с конкордией для изученных цирконов (обр. 07-091) неопротеро-
зойских кварцитов толщи гулликсенфьеллет, юго-западный Шпицберген (Кузнецов 

и др., 2010)

Пангеи часть земной поверхности была покрыта праокеаном – Пан-
таласса (позднее Палеопацифика), где образование сиалической коры 
происходило в фанерозое в весьма редуцированном виде или вовсе 
отсутствовало. Предложенная схема сиалического корообразования, 
по мнению авторов, отражает существующую геологическую асим-
метрию Земли.
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Г Л А В А  3
ХАДЕЙ (4440–3900 млн лет).  
АВСТРАЛИЙСКИЙ КРАТОН

Закономерности формирования земной коры (протокоры) на ха-
дейском этапе – начиная со времени окончания аккреции Земли – 

4.44 млрд лет (Allegre et al., 1989) до 3.9 млрд лет назад ‒ в настоящее 
время являются остро дискуссионными вопросами ввиду отсутствия 
горных пород этого времени. Косвенными свидетельствами магмати-
ческой деятельности на Земле в хадее являются находки детритовых 
и ксеногенных цирконов этого возраста в более молодых метаосадоч-
ных и метаинтрузивных породах. В настоящее время такие находки 
известны в пределах кратона Йилгарн Западной Австралии (районы 
Маунт Нарриер, Джек Хиллс и Майнард Хиллс), Атлантическом кра-
тоне (район Акаста, Лесин Лейк и Вайоминг), Антарктическом кра-
тоне (Земля Эндерби Ланд и область Рукер). В последнее десятиле-
тие появилась серия работ, посвящённых детритовым цирконам ха-
дея с возрастом 3.9‒4.4 млрд лет из мезоархейских метатерригенных 
пород районов Джек Хиллс и Маунт Нарриер Западной Австралии 
(рис. 3.1), которые включают исследования по геохимии и изотопной 
геохимии, а также минеральным включениям. На основе этих данных 
делаются попытки выяснить суть процессов корообразования на ха-
дейском этапе развития Земли (Peck et al., 2001; Nemсhin et al., 2006; 
Мишкин, Вовна, 2010 и др.).

Установленные конкордантные значения возрастов детритовых 
цирконов методом SHRIMP, характеризующиеся мантийными значе-
ниями δ18О (≤6,5‰) (Peck et al., 2001; Nemсhin et al., 2006), позволяют 
выделить следующие этапы плюмового мантийного магмообразова-
ния и соответственно образования первичной коматиит-базальтовой 
коры в хадее на западе Австралии (в современных географических ко-
ординатах): 4.4; 4.38; 4.36; 4.32; 4.25; 4.10; 3.96 млрд лет. Естественно, 
что этот ряд изотопных дат является неполным, так как соответствует 
случайной выборке цирконов из лотерейного ящика геологической 
эволюции Земли. Исследования гафниевой изотопии хадейских де-
тритовых цирконов из метатерригенных пород района Маунт Нарри-
ер Западной Австралии (Nemсhin et al., 2006) свидетельствуют, что 
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Рис. 3.1. Геологическая карта гнейсового комплекса 
Нарриер. На врезке изображены границы кратона Йил-

гарн, Западная Австралия (Trail et al., 2007)

магматическим источником циркона с возрастом 4.14 млрд лет явля-
лась примитивная мантия. 

Фундаментальными вопросами геологии хадея являются появле-
ние на Земле сиалической протокоры, гидросферы и процессов осад-
кообразования. 

Рассмотрим поставленные вопросы на основе имеющихся мате-
риалов по изучению детритовых цирконов Западной Австралии в ука-
занной последовательности. 
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1. Сиалическая протокора. Вероятно, правильнее было бы гово-
рить не о сиалической протокоре хадея, а о первых эмбрионах сиаля 
на поверхности Земли. Большое значение для решения этой пробле-
мы имеют результаты исследований минеральных микровключений в 
кристаллах хадейских цирконов, из которых особо выделяют включе-
ния группы «гранитного» минерального парагенезиса: калиевый по-
левой шпат, кварц, биотит, плагиоклаз, мусковит, амфибол, ксенотим, 
монацит, апатит (Peck et al., 2001; Hopkins et al., 2008) и др.

Рассмотрим происхождение включений «гранитного» минераль-
ного парагенезиса в хадейских цирконах с мантийными значениями 
δ18О (<6,5‰) на основе модели формирования ранней сиалической 
коры, предложенной нами в работах (Мишкин, Вовна, 2000; Мишкин 
и др., 2001; Мишкин, Вовна, 2010). В соответствии с этой моделью 
формирование ранней сиалической (андезит-дацитовой) коры проис-
ходит вследствие плавления первичной коматиит-базальтовой коры 
под влиянием тепла поднимающихся мантийных плюмов. 

При этом цирконы, входившие в состав первичных базальтов, по-
падали в андезит-дацитовый расплав, где происходил рост их внеш-
них оболочек с захватом микровключений «гранитного» парагенези-
са. Естественно, что и новообразованные цирконы андезит-дацито-
вых расплавов также содержали минеральные включения «гранитно-
го» парагенезиса. Из работы (Peck et al., 2001) следует, что краевые 
зоны зерна циркона, содержащие включения кварца, имеют возраст 
4.267 ± 5 млрд лет. Отсюда можно сделать вывод, что, по крайней 
мере, с этого времени началось плавление базальтов первичной кома-
тиит-базальтовой протокоры с образованием расплавов андезит-даци-
тового состава. Это событие означает формирование протолитов не-
коего подобия зеленокаменных поясов архея – протозеленокаменных 
поясов хадея. Можно полагать, что с этого времени началось форми-
рование хадейской земной протокоры, представлявшей собой пере-
слаивание коматиит-базальтовых и андезит-дацитовых лав.

2. Гидросфера, осадкообразование. После работы по кислород-
ной изотопии детритовых цирконов Западной Австралии (Peck et al., 
2001) широко распространилось мнение о появлении на Земле океана 
ранее 4.4 млрд лет, а также формировании осадочных пород и участии 
их в образовании гранитоидов, для которых характерны δ18О > 6,5‰. 
Однако эта точка зрения встретила критику в работе (Nemchin et al., 
2006) и др. По мнению авторов работы (Nemchin et al., 2006), высокое 
значение δ18О = 7.4‰ в цирконе с возрастом 4.4 млрд лет, установлен-
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ное в работе (Peck et al., 2001), может быть обусловлено воздействием 
на него низкотемпературных флюидов при более поздних (вплоть до 
современных) событиях (метаморфических, гидротермальных и др.). 
Результаты работы А. Немчина с соавторами свидетельствуют, что 
все исследованные ими цирконы древнее 4.3 млрд лет имеют мантий-
ные значения δ18О < 6.5‰ (рис. 3.2).

Рис. 3.2. Катодолюминис-
центные изображения четы-
рёх зёрен циркона > 4.3 Ga 
(белые круги показывают 
данные U-Pb метода, точеч-
ные – соотношения изото-
пов кислорода) (Nemchin et 

al., 2006)
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По нашему мнению, особое значение для решения вопроса о вре-
мени появления гидросферы имеет рассмотрение алмазных включе-
ний в хадейских цирконах. В работе (Menneken et al., 2007) на ос-
нове рамановской спектроскопии были идентифицированы включе-
ния алмазов в 45 цирконах района Джек Хиллс Западной Австралии 
в возрастном интервале 3.058‒4.252 млрд лет. Важно отметить, что 
совместно с алмазами эти цирконы содержат кварц, плагиоклаз, ка-
лиевый полевой шпат, биотит, амфибол, апатит, ксенотим, монацит, 
рутил.

Сравнение рамановских спектров алмазов из хадейских цирконов 
с алмазами кимберлитов, лампроитов, пород импактных структур и 
ультравысоких давлений (UНР) показало, что большинство хадей-
ских алмазов располагаются в поле пород UHP, однако, как отмечают 
авторы работы (Menneken et al., 2007), ни в одном случае в цирконах 
не было отмечено минералов высоких давлений – спутников алма-
зов: гранатов, клинопироксенов специфического состава и коэсита. 
Отдельные зёрна алмазов попадают в поле кимберлитов. Однако ис-
следования изотопии углерода алмазов из цирконов Западной Австра-
лии (Nemchin et al., 2008) показали, что их среднее значение δ13СPDB 
составляет -31‰, в то время как для кимберлитовых алмазов δ13СPDB 
имеют значения от -3‰ до -7‰ (Capdevila et al., 1999).

Изложенное выше позволяет предложить иную модель проис-
хождения алмазов в хадейских цирконах. 

Авторы настоящей работы полагают, что источником алмазов, 
включённых в хадейские цирконы, являлись коматииты хадейской 
протокоры. Известно, что коматииты раннедокембрийских зелено-
каменных поясов содержат микроалмазы с δ13СPDB, варьирующими в 
интервале от -23 ‰ до -27 ‰ (Capdevila et al., 1999) и др. Эти зна-
чениия близки к δ13СPDB алмазов из цирконов Западной Австралии, 
указанному выше. Предлагаемый нами сценарий происхождения ха-
дейских цирконов с включениями алмазов предполагает, что вскоре 
после формирования первичной коматиит-базальтовой коры и появ-
ления андезит-дацитовых лав начала формироваться гидросфера. Под 
воздействием вод первичного океана происходил размыв этих пород 
и сформировались первые терригенные осадки, содержавшие компо-
ненты разрушения как коматиитов, в том числе алмазы, так и анде-
зитов и дацитов. В последующем эти осадки погребались толщами 
эффузивов – продуктами последующих импульсов магматической 
деятельности мантийных плюмов. Этими осадками, содержащими 
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микроалмазы, были контаминированы последующие порции анде-
зит-дацитовой магмы, цирконы которых захватили микроалмазы. По 
предложенному сценарию, учитывая возраст наиболее древнего цир-
кона, содержащего включения алмаза, и «гранитного» парагенезиса 
минералов – 4.252 млрд лет (Menneken et al., 2007), можно полагать, 
что появление гидросферы произошло, вероятно, в интервале между 
4.267 млрд (предполагаемое время появления андезит-дацитовых рас-
плавов, см. выше) и 4.252 млрд лет, а не до 4.4 млрд лет, как предпола-
гается в работе (Peck et al., 2001). Этот вывод не противоречит резуль-
татам работы (Hopkins et al., 2008), в которой исследовались «гранит-
ные» минеральные парагенезисы включений в хадейских цирконах 
с участием мусковита – типичного минерала амфиболитовой фации 
метаморфизма терригенных и кислых магматических пород. В этой 
работе установлено, что возраст наиболее древнего циркона, содер-
жащего включения мусковита, составляет 4.192 ± 7 млрд лет, т.е. мож-
но предполагать, что к этому времени уже существовали вулканоген-
но-осадочные линзы исходных пород протозеленокаменных поясов 
хадея. Последующие циклы размыва, переотложения этих пород и их 
последующее переплавление привели в конечном итоге к появлению 
как хадейских алмазосодержащих цирконов, так и постхадейских ‒ 
архейских, сформировавшихся в средних и кислых расплавах, при по-
следующих импульсах плюмового магматизма во временном интер-
вале 3.80‒3.050 млрд лет назад, в соответствии с работой (Nemchin et 
al., 2008). На основе рассмотренного материала выделены временные 
этапы формирования земной протокоры хадея (табл 3.1). Аналогом 
по литотипному составу пород протозеленокаменных поясов хадея, 
вероятно, могут быть эоархейские (3.8‒3.87 млрд лет) образования 
Гренландского щита, кварциты которых содержат детритовые цирко-
ны с возрастом 3.9 млрд лет (Nutman et al., 1999).

Таблица 3.1. Временные этапы формирования земной протокоры хадея (млрд лет)

Х
ад

ей

4.26‒3.9 Формирование протокоры хадея с бимодальным исходным 
вулканизмом и осадочными породами

4.26‒4.25 Появление гидросферы и первых осадочных пород
4.26 Появление на Земле первых эмбрионов сиаля андезит-дацитового 

состава
4.44‒4.26 Формирование первичной коматиит-базальтовой коры 
4.57‒4.44 Аккреция Земли
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Г Л А В А  4
 ЭОАРХЕЙ (3900–3600 млн лет).  

ГРЕНЛАНДСКИЙ ЩИТ

4.1. Гранулит-гнейсовая область Фарингехэвн

Наиболее древняя (3870‒3800 млн лет) эоархейская ранняя сиали-
ческая кора Земли известна на юго-западе Гренландского щита, 

где она выступает на поверхность в протяжённом тектоническом бло-
ке, выступающем из-под вулканогенно-осадочных образований неоар-
хейского протоплатформенного чехла (рис. 4.1). Ранние сиалические 
образования представлены диафторированным гранулитовым ком-
плексом итсак, слагающим область Фарингехэвн (Nutman, 2007). На 
севере этой области породы комплекса итсак перекрываются образо-
ваниями гранит-зеленокаменной области Исуа. Гранит-зеленокамен-
ный комплекс исуа, с возрастом 3700‒3760 млн лет, по серии пологих 
надвигов надвинут на более древние породы комплекса итсак, возраст 
которого охарактеризован датировками 3800‒3870 млн лет (рис. 4.2, 
4.3). Следует подчеркнуть, что уникальные, древнейшие из извест-
ных на Земле эоархейские образования юго-западной Гренландии 
являются, вероятно, одной из наиболее изученных в отношении изо-
топного датирования пород по цирконам методом SHRIMР (Nutman, 
1999; Nutman, 2007; Whitehouse, Kamber, 2005 и др.). Этими иссле-
дованиями показано, что в эоархее в юго-западной Гренландии было 
проявлено три эпизода кислого магмаобразования: 1) 3800‒3870 млн 
лет – гранулитовый комплекс итсак; 2) 3700‒3760 млн лет – гра-
нит-зеленокаменный комплекс исуа; 3) 3600‒3660 млн лет – гранито-
идный магматизм, гнейсовый комплекс амитсок. Характерной чертой 
проявления магматизма в эоархее двух последних этапов (3700‒3760 
и 3600‒3660 млн лет) является то, что он проявлен на всей терри-
тории юго-западной Гренландии, где магматиты этого возраста обра-
зуют обычно маломощные  послойные тела среди супракрустальных 
толщ с возрастом 3800‒3870 млн лет, что было выявлено изотопным 
датированием методом SHRIMР. Это обстоятельство требует при пе-
трогеохимических исследованиях эоархейских образований комплек-
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Рис. 4.1. Схема тектонического строения юго-западной части 
Гренландского щита. Составлена с использованием материалов 

А.П. Натмана и др. (Nutman еt al., 2007), с упрощениями.
1 – неоархейский протоплатформенный чехол; 2 – гранит-зелено-
каменная область Исуа; 3 – гранулит-гнейсовая область Фаринге-
хэвн; 4 – граниты Коркут; 5 – ледник; 6 – тектонические разломы; 
7–9 – точки определения возраста пород: 7 – 3600–3660 млн лет, 
8 – 3700–3760 млн лет, 9 – 3800–3870 млн лет



Рис. 4.2. Схематическая геологическая карта северной части гранулит-гнейсовой об-
ласти Фарингехэвн, юго-западная Гренландия (составлена по Nutman et al., 2007, с 

изменениями).
1–5 – эоархейские метаморфические образования: 1 – ортогнейсы среднего и кислого 
состава гранит-зеленокаменной области Исуа и гранулит-гнейсовой области Фарин-
гехэвн (затемнено), 2 – толщи кислых метавулканитов и метавулканокластических 
пород, 3 – мощные толщи железистых кварцитов, 4 – пластовые тела и линзы мета-
ультраосновных пород, 5 – переслаивание ультраосновных метавулканитов, желези-
стых кварцитов и кислых метавулканитов. Маломощные линзы этих пород показаны 
условным знаком; 6 – метасупракрустальные породы, аналогичные 5, большой мощ-
ности; 7 – неоархейские протоплатформенные образования; 8 – моренные отложе-
ния; 9 – линия предполагаемого надвига; 10 – континентальный лёд; 11-13 – точки 
определения возраста пород: 11 – 3800–3870 млн лет, 12 – 3700–3760 млн лет, 13 – 
3600–3660 млн лет
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Рис. 4.3. Диаграмма с конкордией, определение  U-Pb возрас-
та пород из комплексов исуа и итсак (Nutman et al., 1996)

са итсак обязательного подтверждения возраста каждого образца изо-
топным датированием. Крупные интрузивные батолиты появляются 
лишь в конце неоархея, например, калиевые граниты Коркут с возрас-
том 2.53 млрд лет.

Установлено, что наиболее ранний гранулитовый метамор-
физм пород юго-западной части Гренландского щита был проявлен 
3.6‒3.65 млрд лет назад. Это доказывается наличием в гнейсах тона-
литового состава с возрастом ≥ 3.8 млрд лет популяции метаморфи-
ческих цирконов с возрастом 3.6‒3.65 млрд лет, а также кайм этого 
возраста на цирконах с ядрами ≥ 3.8 млрд лет (Nutman et al., 2007; 
Whitehouse, Kamber, 2005). Однако эти породы позднее были почти 
полностью перекристаллизованы в результате последующего эпизода 
метаморфизма в амфиболитовой фации высоких температур и высо-
ких давлений. Пиковые Р‒Т параметры этого метаморфизма, прояв-
ленные 2720 млн лет назад, определены по минеральным парагенези-
сам клинопироксен + гранат + плагиоклаз + кварц + роговая обманка 
в метаосновных породах и  гранат + кианит + рутил в парагнейсах и 
составляли 8‒12 кбар и 700‒750оС. 

Максимальные значения параметров этого цикла метаморфизма 
А. Натман и К. Френд связывают с коллизионными событиями, за-
тронувшими неоархейские образования, которые были надвинуты в 
виде складчатого сооружения на эоархейский фундамент (Nutman  et 
al., 2007).
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В последующее время 
регион испытывал деком-
прессионное поднятие с 
регрессивным метамор-
физмом и снижением тем-
ператур до 600оС и давле-
ния до 4 кбар.

4.1.1. Литолого-
петрографический 

состав комплекса итсак  
и геохимические 

особенности пород

По современным 
представлениям эоархей-
ский метаморфический 
комплекс итсак, слагаю-
щий гранулито-гнейсо-
вую область Фарингехэвн 
(рис. 4.1.), представлен 
супракрустальной тол-
щей, сложенной плагиог-
нейсами кислого состава, 
содержащими прослои 
метаосновных и метауль-
траосновных пород, а так-
же железистых кварцитов 
и других пород, вероят-
но, исходного осадочного 
и туфогенно-осадочного 
происхождения, часто об-
разующих пачки мало-
мощного переслаивания. 

Для разделения ис-
ходно-магматических и 
исходно-осадочных пород 
кислого состава использо-
ваны диаграммы  Si’ – Si/

Рис. 4.4. Петрохимическая диаграмма для раз-
деления орто- и парагнейсов (по Dennen, Moor, 

1971). Si' = Si/(Si + Fe + Al) x 100 ат. кол.
I – поле магматических, II – осадочных пород, 
III – поле неопределённости,  затемнённый ква-
драт – поле граувакк, чёрные точки – составы 
плагиогнейсов комплекса итсак Гренландского 
щита (Nutman et al., 1999; Nutman et al., 1996; 
Whitehouse, Kumber, 2005).

Рис. 4.5. Диаграмма Al/Fe – (Al+Fe)/Ca ат. кол. 
для магматических и осадочных пород сред-
него и кислого состава (57–77 SiO2, мас.%, 

СаО ≤ 7 мас.%, нормальной щёлочности).
I – поле дацитов, II – поле андезитов и дацитов, 
III – поле глинистых сланцев и граувакк, IV – 
поле глинистых сланцев. Чёрные точки – плаги-
огнейсы среднего и кислого состава комплекса 
итсак (по Nutman et al., 1999; Nutman et al., 1996; 
Whitehouse, Kamber, 2005)
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Рис. 4.7. Классификационная диаграмма Al – (Fe + Ti) – Mg (Jensen, 1976) для мета-
вулканитов эоархея Гренландского щита. Точками обозначены составы пород мета-
морфического комплекса итсак (Nutman et al, 2002; Nutman et al., 1999; Nutman et al., 

1996; Friend et al., 2002; Polat, Hofman, 2003; Whitehouse, Kamber, 2005). 

Рис. 4.6. Классификационная диаграмма SiO2 – (Na2O + K2O) (Классификация магма-
тических…, 1997) для метавулканитов эоархея Гренландского щита. Точками обозна-
чены составы пород метаморфического комплекса итсак (по Nutman et al., 2002, 1999, 

1996; Friend et al., 2002; Polat, Hofman, 2003; Whitehouse, Kamber, 2005) 
Римскими цифрами обозначены поля пород: I – пикробазальты, II – базальты, III – 
базальтовые андезиты, IV – андезиты, V – дациты, VI – риолиты VII – базаниты, 
VIII – трахибазальты, IX – базальтовые трахиандезиты, X – трахиандезиты, XI – тра-
хидациты
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(Si+Fe+Al) x 100 ат. кол. (Dennen, Moor, 1971) (рис. 4.4) и Al/Fe – (Al + 
Fe)/Ca ат. кол. (авторская разработка) (рис. 4.5) Как следует из рисун-
ков, плагиогнейсы кислого состава комплекса итсак располагаются в 
полях магматических пород. 

На диаграмме Na2O + K2O - SiO2 (рис. 4.6) ортопороды комплекса 
итсак соответствуют вулканитам нормальной щелочности, а на диа-
грамме Al – Fe+Ti – Mg (рис. 4.7) составы метавулканитов этого ком-
плекса соответствуют известково-щелочной и коматиит-толеитовой 
сериям. 

4.1.1.1. Плагиогнейсы известково-щелочной серии

Плагиогнейсы комплекса итсак возрастом ≥ 3.8 млрд лет явля-
ются древнейшими из известных сиалических образований земной 
коры. Они состоят из плагиоклаза (50‒60%), кварца (15‒25%), ам-
фибола (0‒15%), биотита (5‒20%), местами содержат реликтовый 
гиперстен. Акцессорные минералы представлены эпидотом, алла-
нитом, апатитом, сфеном, цирконом, рудными. По своему химиче-
скому составу плагиогнейсы соответствуют дацитам с содержанием 
SiO2 67.79‒70.02 (мас.%), 16.5‒17.9 Al2O3, 0.9‒1.2 MgO, 2.0‒2.4 Fe2O3 
(общее). Они относятся к натровому ряду с отношениями щелочей 
Na2O/K2O = 4.8‒6.9 (табл. 4.1). Плагиогнейсы дацитового состава 

Рис. 4.8. Спектры распределения РЗЭ для плагиогнейсов ком-
плекса итсак. Составы пород представлены в табл. 4.1. Плагио-
гнейсы I группы: 1 – G 97/18, 2 – G 97/39, 3 – G 97/31, 4 – G 97/38, 
5 – G 93/44. Плагиогнейсы II группы: 6 – G 97/97, 7 – G 97/98 

(Nutman et al., 1999), 8 – SM/97/8 (Whitehouse, Kamber, 2005)



Таблица 4.1. Химический состав плагиогнейсов комплекса итсак

Компо-
нент

SM/Gr/97/8 G97/31 G97/98 G97/18 G97/39 G93/44 G97/38 G97/97 Среднее

1 2 3 4 5 6 7 8 9
SiO2 65.74 66.79 69.23 69.79 69.81 70.02 70.13 71.75 68.91
TiO2 0.39 0.31 0.33 0.25 0.26 0.27 0.25 0.30 0.34
Al2O3 16.32 17.93 16.19 16.7 16.67 16.45 16.74 15.10 15.87
Fe2O3 3.95 2.36 2.61 2.12 2.15 1.95 2.05 2.47 3.01
MnO 0.07 0.03 0.05 0.03 0.03 0.02 0.03 0.04 0.05
MgO 2.36 1.2 0.96 0.94 0.94 0.96 0.89 0.71 1.34
CaO 4.86 5.02 3.44 3.94 3.95 3.57 3.93 2.82 3.71
Na2O 3.89 5.4 4.89 5.22 5.17 5.14 5.33 4.73 4.50
K2O 1.34 0.79 1.66 0.93 0.87 1.08 0.98 1.86 1.62
P2O5 0.09 0.07 0.01 ‒ ‒ ‒ ‒ 0.01 0.04
U 0.47 0.24 1.20 0.32 0.27 0.23 0.33 ‒ 0.84
Th 1.9 0.38 3.73 0.77 0.63 0.43 0.79 ‒ 2.82
Rb 73.1 26 72 31 27 53 37 78 74.37
Ba 84.1 87 204 100 93 136 122 212 166.70
Sr ‒ 469 294 429 424 394 431 294 294
La 11.7 4.83 15.0 5.81 5.17 4.23 5.17 21.6 16.1
Ce 28.4 9.8 25.0 11.4 9.7 7.7 10.3 41.1 31.5
Pr 3.6 1.38 3.34 1.48 1.54 0.9 1.31 4.68 3.87
Nd 14.8 6.18 13.5 6.05 5.95 3.37 5.89 16.6 14.97
Sm 3.2 1.23 2.92 1.3 1.2 0.64 1.38 2.81 2.98
Eu 0.72 0.54 0.65 0.48 0.42 0.37 0.45 0.74 0.70
Gd 2.9 1.14 2.79 0.91 0.84 0.47 0.98 1.93 2.54
Tb 0.39 0.15 0.39 0.13 0.14 0.05 0.19 0.28 0.35
Dy 2.1 0.75 2.86 0.63 0.65 0.29 0.56 1.58 2.18
Ho 0.41 0.11 0.54 0.12 0.11 0.06 0.1 0.29 0.41
Er 1.1 0.3 1.58 0.27 0.29 0.15 0.26 0.92 1.2
Tm 0.16 0.29 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.16
Yb 0.97 0.045 1.62 0.28 0.33 0.17 0.3 0.88 1.16
Lu 0.14 115 0.25 0.039 0.048 0.027 0.035 0.13 0.17
Zr 128 2.9 86 121 122 109 125 124 112.67
Ga ‒ 0.16 17 ‒ ‒ ‒ ‒ 18 17.5
Hf 3.6 1.2 2.7 3.2 3.2 3 3.4 3.6 3.3
Ta ‒ 3.5 0.81 0.21 0.18 0.26 0.2 0.45 6.3
Nb 5.4 ‒ 3.8 1.3 1.2 1.6 1.3 4.3 4.5
Y ‒ 18 16.3 2.9 2.9 1.4 3 8.6 12.45
Sc ‒ ‒ 5.9 ‒ ‒ ‒ ‒ 4.3 5.1

(La/Yb)N 8.14 11.5 6.4 14.85 10.9 17.5 12.1 17.0 10.51
Eu/Eu* 0.72 1.4 0.7 1.3 1.3 2.0 1.2 1.0 0.81

Примечание. Окислы ‒ мас.%, элементы примеси ‒ г/т, «‒»  ‒  содержание эле-
мента не определялось, анализ 1 ‒ по (Whitehouse, Kamber, 2005), остальные ‒ по 
(Nutman et al., 1999). 2, 4‒7 – плагиогнейсы I группы, 1, 3, 8 – плагиогнейсы II груп-
пы, 9 – средний состав плагиогнейсов II группы. Все анализы приведены для пород, 
имеющих возраст ≈ 3800 млн лет (метод SHRIMP).
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Рис. 4.9. Мультиэлементная диаграмма для биотитовых и биотит-амфиболовых пла-
гиогнейсов комплекса итсак Гренландского щита.

1 – плагиогнейсы комплекса итсак (по Nutman et al., 1999; Whitehouse, Kamber, 2005), 
2 – состав архейских серых гнейсов фундамента платформ (Martin, 1994). 3 – вул-
каниты средне-кислого состава океанической дуги Тонга–Кермадек (Брайан, 1983, 
Turner, 2012). Нормализовано по составу примитивной мантии (ПМ)

на диаграмме спектров распределения РЗЭ (рис. 4.8) образуют две 
группы. Плагиогнейсы I группы (G 97/18, G 97/39, G 97/31, G 97/38, 
G 97/44) относительно обогащены LREE: ((La/Yb)N = 10.2–17.5) и име-
ют незначительную положительную Eu аномалию (Eu/Eu* 1.3‒2.0). В 
целом для них характерно низкое содержание REE и других несовме-
стимых элементов (табл. 4.1). 

Плагиогнейсы группы II обладают более высоким содержанием 
РЗЭ и других несовместимых элементов (табл. 4.1.). Для них харак-
терны слабые отрицательные аномалии Eu (Eu/Eu* = 0.7‒1.0). На 
мультиэлементной диаграмме (рис. 4.9) средний состав плагиогней-
сов комплекса итсак отличается от средне-кислых вулканитов вну-
триокеанической дуги Тонга‒Кермадек повышенными содержаниями 
Th, U, K, Ta, Nb, La, Ce, Nd, но в то же время содержание Th и U по-
нижены в сравнении со средним составом архейских серых гнейсов 
фундамента платформ, что объясняется проявлением раннего этапа 
гранулитового метаморфизма комплекса итсак. 

4.1.1.2. Амфиболиты коматиит-толеитовой серии

Слоистые тела и линзы амфиболитов составляют около 2% со-
става комплекса итсак. Обычно эти породы образуют слои мощ-



53

ностью от нескольких десятков сантиметров до 1‒5 м среди пла-
гиогнейсов. Они состоят из амфибола (15‒75 объёмн.%), плагио-
клаза (An25-84) (20‒70 %), клинопироксена (0‒45 %), ортопироксена 
(0‒10%). Изредка встречаются гранат и биотит. Акцессории пред-
ставлены сфеном, магнетитом, апатитом, сульфидными минералами 
(Weaver et al., 1982).

Представительные анализы амфиболитов комплекса итсак приве-
дены в табл. 4.2. На диаграмме Na2О + K2О‒SiO2  (рис. 4.6) они нахо-
дятся в поле вулканических пород нормальной щёлочности. На клас-
сификационной диаграмме Al‒(Fe + Ti)-Mg (Jensen, 1976) составы 
этих амфиболитов относятся к коматиит-толеитовой серии (рис. 4.7). 
Метакоматииты комплекса итсак отвечают требованиям международ-
ной классификации магматических пород (Классификация магмати-
ческих…, 1997). Содержания MgO в них больше 18 мас.% (29.5‒21.09 
мас.%), содержание TiO2 < 1 маc.% (0.49‒0.23) (табл. 4.2). Магнези-
альность (Mg # = Mg/Mg+Fe) метакоматиитов варьирует в преде-
лах 0.73‒0.82. Средние отношения в них Al2О3/TiO2 и CaO/Al2O3 со-
ставляют 23.32 и 0.67 соответственно, что позволяет относить их к 
Al-недеплетированному типу коматиитов.

Спектры распределения РЗЭ в метакоматиитах (рис. 4.10, а) 
близки к хондритовым, отличаясь слабым обеднением лёгкими лан-
таноидами (La/Yb)N = 0.67 и 0.45. В спектрах отмечаются отрицатель-
ная и положительная аномалии: Eu/Eu*= 0.71 и 1.42 (анализы 6 и 2, 
табл. 4.2).

Концентрации MgO в толеитовых метабазальтах комплекса итсак 
колеблются в пределах 6.87‒9.47 мас.% (ан. 1, 3, 5, 7, табл. 4.2). Сред-
нее отношение в них Al2О3/TiO2 составляет 17.91, что меньше чем в 
коматиитах, а среднее отношение CaO/Al2O3, равное 0.84, больше, 
чем в коматиитах. Магнезиальность (Mg # = Mg/Mg+Fe) толеитовых 
метабазальтов существенно ниже, чем коматиитов: 0.54–0.59 (ан. 1, 3, 
5, 7, табл. 4.2), что объясняется накоплением кумулятивного оливи-
на в промежуточной магматической камере. Спектры распределения 
РЗЭ толеитовых метабазальтов (рис. 4.10, б.) близки к хондритово-
му, отличаясь слабым обеднением лёгкими лантаноидами (La/Yb)N = 
0.67 ‒ 0.94. На спайдер-диаграмме (рис. 4.11) средний состав толеи-
товых метабазальтов комплекса итсак отличается от базальтов MOR 
повышенным содержанием Th, U, K, что, по мнению авторов, кос-
венно отражает обогащённость эоархейской мантии литофильными 
элементами. 
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Таблица 4.2. Химический состав амфиболитов комплекса итсак

Компонент
121642 G91‒27 121679 G93/102 VM90‒31 G93‒71 121659 Cpeднее

метатол.
1 2 3 4 5 6 7 8

SiO2 42.7 46.04 46.4 46.61 46.71 48.710 51.7 46.88
TiO2 1.18 0.49 0.91 0.3 0.66 0.230 0.69 0.86
Al2O3 16.6 9.18 15.4 7.42 13.92 6.100 13.5 14.86
Fe2O3 15.35 12.17 11.59 13.22 12.81 11.700 11.9 12.91
FeO ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
MnO 0.28 0.18 0.2 0.18 0.19 0.16 0.21
MgO 9.47 21.09 6.86 29.51 9.24 27.350 7.8 8.34
CaO 10.76 7.15 14.19 2.45 13.93 5.510 10.36 12.31
Na2O 1.77 1.13 1.65 0.14 1.56 0.500 2.09 1.77
K2O 0.29 0.12 0.17 0.1 0.59 0.110 0.33 0.35
P2O5 0.078 0.02 0.062 0.01 0.03 ‒ 0.057 0.06
U ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Th 0.45 ‒ 0.27 ‒ ‒ ‒ 0.49 0.30
Rb 4 0.7 5 ‒ 9.6 ‒ 3 5.40
Ba 18 0.6 9 ‒ 10.9 ‒ 2 9.98
Sr 107 15.7 104 ‒ 57.8 ‒ 89 89.45
La 2.6 1.07 2.5 ‒ 1.61 0.4 2.1 2.20
Ce 7.8 3.25 7.5 ‒ 4.38 1.271 5.7 6.35
Pr ‒ 0.531 ‒ ‒ 0.743 0.235 ‒ 0.743
Nd 6.5 2.78 6 ‒ 4.05 1.347 4.5 5.26
Sm 2.5 1.01 2.2 ‒ 1.48 0.495 1.8 2.00
Eu 0.94 0.567 0.81 ‒ 0.556 0.144 0.67 0.74
Gd 3.2 1.471 2.6 ‒ 2.11 0.783 2.3 2.55
Tb 0.65 0.272 0.55 ‒ 0.399 0.151 0.45 0.51
Dy ‒ 1.77 ‒ ‒ 2.56 0.961 ‒ 2.56
Ho ‒ 0.392 ‒ ‒ 0.569 0.209 ‒ 0.57
Er ‒ 1.11 ‒ ‒ 1.64 0.632 ‒ 1.64
Tm 0.4 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.3 0.35
Yb 2.59 1.08 2.26 ‒ 1.62 0.601 1.5 1.99
Lu 0.42 ‒ 0.34 ‒ ‒ 0.092 0.28 0.35
Zr 66 24.8 45 ‒ 27.6 ‒ 55 48.4
Ga 18 ‒ 17 ‒ ‒ ‒ 16 17
Hf 1.79 ‒ 1.26 ‒ ‒ ‒ 1.43 1.49
Ta 0.18 ‒ 0.19 ‒ ‒ ‒ 0.14 0.17
Nb 3 0.8 2 ‒ 1.1 ‒ 2 2.03
Y 22 10.9 19 ‒ 14.4 ‒ 16 17.85
Sc ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
(La/Yb)N 0.68 0.67 0.75 ‒ 0.67 0.45 0.94 0.76
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Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8
Eu/Eu* 11.02 1.42 1.04 ‒ 0.96 0.71 1.01 0.75
Al2O3/TiO 14.07 18.73 16.92 24.73 21.09 26.52 19.57 17.91
CaO/TiO2 9.12 14.59 15.59 8.17 21.11 23.96 15.01 15.21
CaO/Al2O3 0.65 0.78 0.92 0.33 1.00 0.90 0.77 0.84
Mg/Mg+Fe 0.55 0.77 0.54 0.82 0.59 0.82 0.57 0.56

Примечание. Окислы ‒ мас.%, элементы примеси ‒ г/т, «‒»  ‒  содержание 
элемента не определялось. 1, 3, 5, 7 – толеитовые метабазальты; 2, 4, 6 – метакоматииты 
(2, 4 ‒ Nutman et al, 1999, 6 – Friend et al., 2002);  8 – среднее метатолеитовых базальтов. 
Все анализы приведены для пород, имеющих возраст ≈ 3800 млн лет.

Окончание табл. 4.2

Рис. 4.10. Распределение РЗЭ, нормализованных к хондриту С-1 (Evensen et al., 1978) 
в метавулканитах коматиит-толеитовой серии комплекса итсак; а – метакоматииты, 
б –толеитовые метабазальты. Cоставы пород по Nutman et al., 2002; Weaver et al., 1982

а
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Рис. 4.11. Спайдер-диаграмма для среднего состава толеитовых мета-
базальтов комплекса итсак (1). Для сравнения показан состав N-MORB 
Тихого океана (Arevalo, McDonough, 2010; Говоров и др.,1996) (2). 

Нормировано по составу примитивной мантии

Рассмотренные материалы по древнейшей ранней сиалической 
коре Гренландского щита свидетельствуют о том, что она представле-
на амфиболит-плагиогнейсовой ассоциацией, по исходному составу  
пород отвечающей дацитам известково-щелочной петрохимической 
серии, которой подчинены толеитовые и высокомагнезиальные ба-
зальты коматиит-толеитовой серии. Исходная вулканогенная толща 
содержала маломощные прослои хемогенно-осадочных пород. Это 
означает, что бытующие в литературе представления о сиалической 
коре архейского фундамента кратонов как имеющей интрузивное про-
исхождение – тоналит-трондьемит-гранодиоритовые гнейсы (TTG 
гнейсы) ‒ являются ошибочными, это отмечалось ранее в главе 1.

Модельный возраст TNd(DM) кислых плагиогнейсов комплексов 
итсак и исуа составяет 3930‒4270 млн лет (Bennet et al., 1993), это 
свидетельствует о том, что источником их исходных расплавов слу-
жила хадейская базитовая кора.

Древнейшая ранняя сиалическая кора Гренландского щита с воз-
растом 3800‒3870 млн лет в дальнейшем испытала воздействие по-
следующих циклов плюмового корообразования, в результате кото-
рого происходило внедрение кислых и основных магм, которые вне-
дрялись, как показало геологическое картирование с изотопным да-
тированием U-Pb методом SHRIMP, в виде силлов в эпохи 3.70‒3.75, 
3.69‒3.65, 3.4‒3.2, 3.1‒2.7, 2.9‒2.7 млрд лет. В результате этого ранняя 
сиалическая кора Гренландского щита в позднем архее превратилась 
в «слоёный пирог», насыщенный разновозрастными силлами и малы-
ми интрузиями.
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Г Л А В А  5
ПАЛЕОАРХЕЙ (3600–3200 млн лет).  

БАЛТИЙСКИЙ ЩИТ

В качестве примера в работе рассмотрена палеоархейская сиаличе-
ская кора Водлозёрского блока Карельской гранит-зеленокамен-

ной области (Балтийский щит).

5.1. Водлозёрский блок

Водлозёрский блок рассматривается в качестве одного из древ-
них ядер Балтийского щита (Лобач-Жученко и др., 2000).

Водлозёрский блок ограничен с севера и северо-востока неоар-
хейскими Южно-Водлозёрским и Сумозёрско-Кенозёрским зелено-
каменными поясами, с юго-востока ‒ палеозойским чехлом Русской 
платформы, а с запада ‒ неоархейским Водлозёрско-Сегозёрским зе-
ленокаменным поясом. Местами породы блока перекрыты протоплат-
форменными образованиями нижнего палеопротерозоя (рис. 5.1). 
Водлозёрский блок представлен палеоархейским водлозёрским ком-
плексом, сложенным биотитовыми и амфибол-биотитовыми плагио-
гнейсами, содержащими прослои и линзы амфиболитов и кумингто-
нит-серпентинитовых пород, которые прорваны интрузиями тонали-
тов с возрастом 3180, 2925, 2800 млн лет и гранитов (2720 млн лет). 
Часть разреза водлозёрского комплекса, где амфиболиты образуют 
частое переслаивание с биотит-амфиболовыми плагиогнейсами, вы-
делена в качестве волоцкой свиты (Куликова, 1993). Верхняя часть 
разреза комплекса, сложенная преимущественно биотитовыми и био-
тит-амфиболовыми плагиогнейсами, отнесена В.В. Куликовой к вод-
линской толще.

В разрезе волоцкой свиты, составленном В.В. Куликовой (1993) 
на основании описания разрозненных участков, выделяются 18 пачек 
амфиболитов (метавулканитов основного и ультраосновного соста-
ва), каждая из которых содержит 28‒35 лавовых потоков мощностью 
10 см‒15 м, залегающих непосредственно друг на друге.
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Рис. 5.1. Схема геологического строения Карельской гранит-зеленокаменной области 
(по Слабунов и др., 2006, с упрощениями)

1 – фанерозойский платформенный чехол, 2 – протоплатформенные  вулканогенно- 
осадочные образования протерозоя; 3 – граниты рапакиви (1.65–1.62 млрд лет); 4 – 
гранитоиды (1.85–1,75 млрд лет); 5 – архейские гранитоиды (2.74–2.72 млрд лет); 
6 – гранулитовые комплексы (2.61–2.680 млрд лет) (Он – онежский, Тл – тулосский, 
Нт – нотозёрский, Пд – пудасъярский); 7 – неоархейские зеленокаменные пояса; ин-
дексы в квадратах: Вс – Водлозёрско-Сегозёрский, Ск – Сумозёрско-Кенозёрский, 
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В качестве лавовых потоков рассматриваются тела амфиболитов 
асимметричного строения различной мощности с непосредствен-
но наблюдаемыми нижним и верхним контактами. Асимметричное 
строение обусловлено наличием однородной зоны мелко- или сред-
незернистого строения. Верхняя часть потока имеет устойчиво неод-
нородное строение, в ряде случаев с хорошо сохранившимися поду-
шечными текстурами, но в большинстве своём кровельная зона имеет 
шлаковую текстуру или близкую к лавобрекчии. Из состава волоцкой 
свиты В.В. Куликовой были исключены тоналитовые гнейсы, которые 
трактуются ею как образовавшиеся за счёт процессов «тоналитиза-
ции» амфиболитов, что, по мнению авторов настоящей работы, было 
неоправданно.

Полный разрез вышележащей водлинской толщи не известен. О 
характере её литологического строения можно судить по отдельным 
частным разрезам. Наиболее характерный из них, вскрытый скважи-
ной ПГО «Севзапгеология» (Куликова, 1993), имеет следующий вид 
(снизу):

1. Плагиоамфиболит  ‒ 7.4 м.
2. Биотит-амфиболовый плагиогнейс ‒ 51.3 м.
3. Биотитовый плагиогнейс – 22.5 м.
4. Амфиболит  ‒ 1.5 м.
5. Амфибол-биотитовый плагиогнейс – 58.4 м.
6. Амфиболит – 0.65 м.
7. Биотит-амфиболовый плагиогнейс – 2.1 м.
8. Амфиболит – 0.6 м.
9. Биотит-амфиболовый плагиогнейс – 13.1 м.
10. Биотитовый плагиогнейс ‒ 3.2 м.
11. Амфибол-биотитовый плагиогнейс ‒ 10.7 м. 
12. Биотитовый плагиогнейс ‒ 11.8 м.

М – Маткалахтинский, Ил – Иломантский, ХБ – Хедозёрско-Большеозёрский, Кст – 
Костомукшский, Кт – Кухмо-Суомуссалми-Типасярви, СвК – Северо-Карельский; 
8 – неоархейские парагнейсовые комплексы; 9 – гранитогнейсовые комплексы этапа 
2.9–2.7 млрд лет Центрально-Карельского (ЦК) террейна; 10 – Беломорского под-
вижного пояса (БПП), террейна Кианто (Ки); 11 – террейны этапа 3.1–2.7 млрд лет 
Иломантен-Вокнаволок (ИВ) и окраины Водлозёрского, 12 – террейны этапа 3.6–2.9 
млрд лет Водлозёрского (Во), Иисалми (Ии), Рануа (Ра); 13 – тектонические границы: 
а – главные надвиги, б – сбросы и взбросы, в – сдвиги, г – предполагаемые; 14 – место 
расположения стратотипа волоцкой толщи (3.39 млрд лет)
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Детальное описание разреза водлозёрского комплекса нами при-
ведено для доказательства того, что этот комплекс имеет стратифи-
цированную природу, а не представлен гранитоидами тоналит-трон-
дъемит-гранодиоритового ряда, как это считает ряд исследователей 
Балтийского щита. Состав водлозёрского комплекса выделен нами в 
качестве амфиболит-плагиогнейсовой ассоциации, которая принци-
пиально сходна по своему составу во всех архейских гранит-зелено-
каменных областях и выделена ранее под названием «серых гнейсов». 
Как следует из рис. 1.1, амфиболит-плагиогнейсовая ассоциация сла-
гает верхнюю часть разреза нижней коры.

Степень метаморфизма пород Водлозёрского блока повышается с 
севера на юг от эпидот-амфиболитовой до верхней амфиболитовой и 
местами гранулитовой фаций. Один из ореолов гранулитовых пород 
охватывает восточное побережье Онежского озера (рис. 5.1) и связан, 
как считается, с залегающими здесь на небольшой глубине более мо-
лодыми неоархейскими телами базитовых интрузивов. Породы вод-
лозёрского комплекса являются древнейшими на Балтийском щите, 
Sm-Nd изохронный возраст, полученный по анализам валовых соста-
вов метакоматиитов и метабазальтов, составляет 3391 ± 16 млн лет 
(Пухтель и др., 1991). 

U-Pb-изотопным методом по циркону из плагиогнейсов были 
получены изотопные датировки в интервале 3.3‒3.55 млрд лет (Ло-
бач-Жученко др., 1989; Сергеев и др., 1990). Это свидетельствует об 
одновозрастности плагиогнейсов и амфиболитов водлозёрского ком-
плекса. ɛNd(T) (Т = 3.2 млрд лет) для плагиогнейсов кислого состава 
составляет 0.76‒1.12, что свидетельствует о ювенильном происхож-
дении их протолитов (Самсонов, 2004).

5.1.1. Литолого-петрографический состав водлозёрского 
комплекса и геохимические особенности пород

Для определения исходной природы биотитовых и биотит-амфи-
боловых плагиогнейсов средне-кислого состава водлозёрского ком-
плекса (табл. 5.1) использованы диаграммы Si' - Al/Fe (Dennen, Moor, 
1971) и Al/Fe - Al+Fe/Ca (рис. 5.2 и 5.3). Породы, получившие на этой 
диаграмме определение как исходно магматические, использовались 
для дальнейших петрохимических исследований. На диаграмме TAS 
исходно магматические породы водлозёрского комплекса распола-
гаются в полях нормальной щёлочности (рис. 5.4). На диаграмме  
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Рис. 5.2. Диаграмма Si'- Al/Fe (Dennen, Moor, 1971). 
Si' = Si/(Si + Fe + Al) x 100 ат. кол. для метаморфических 
пород среднего и кислого состава водлозёрского комплекса 

Балтийского щита
I – поле магматических пород, II – поле осадочных пород, 
III – поле неопределённости, затемнённый квадрат – поле 
граувакк. Чёрные точки – составы пород  (по: Куликова, 
1993; Лобач-Жученко и др., 1989; Самсонов и др., 2004; 
Слабунов и др., 2011) 

Рис. 5.3. Диаграмма Al/Fe – Al+Fe/Ca ат. кол. для магмати-
ческих и осадочных пород среднего и кислого состава (57–

77 SiO2, СаО ≤ 7 мас.%, нормальной щёлочности)
Чёрные точки – плагиогнейсы среднего и кислого состава 
водлозёрского комплекса (по: Куликова, 1993; Лобач-Жу-
ченко и др., 1989; Самсонов и др., 2004; Слабунов и др., 
2011)
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Рис. 5.4. Диаграмма 
Na2O + K2O – SiO2 
для метамагмати-
ческих пород вод-
лозёрского ком-
плекса Балтийского 

щита.
Чёрные точки – со-
став пород (по: Ку-
ликова, 1993; Ло-
бач-Жученко и др., 
1989; Самсонов и 
др., 2004; Слабунов 
и др., 2011; Пух-
тель и др., 1991). 
Римскими цифрами 
обозначены поля 
пород: I – пикро-
базальты, II – ба-
зальты, III – базаль-
товые андезиты, 
IV – андезиты, V – 
дациты, VI – риоли-
ты VII – базаниты, 
VIII – трахибазаль-
ты, IX – базальто-
вые трахиандезиты, 
X – трахиандезиты, 
XI – трахидациты

Рис. 5.5. Диаграмма Al - (Fe+Ti) – Mg (Jensen, 1976) для метамагматических пород 
водлозёрского комплекса Балтийского щита

Чёрные точки – составы пород (по: Куликова, 1993; Лобач-Жученко и др., 1989; Сам-
сонов и др., 2004; Слабунов и др., 2011; Пухтель и др., 1991). Р – риолиты, Д – да-
циты, А – андезиты, Б – базальты (Fe-Б, Mg-Б – высокожелезистые и магнезиальные 
соответственно)



63

Таблица 5.1. Химические составы кислых плагиогнейсов Водлозёрского блока

Компо-
нент

K-14/86 E-ON 
1-1/4

E-ON 
1-2/4

E-ON  
1 10/2 K-15/86 K-4/86 K-13/86 K-17/86 K-11/86

1 2 3 4 5 6 7 8 9
SiO2 63.8 64.4 64.58 66.4 67.23 67.42 67.56 67.78 68.68
TiO2 0.44 0.31 0.46 0.74 0.41 0.23 0.38 0.29 0.56
A12O3 17.85 18.36 18.57 16.03 16.52 18.16 16.87 17.66 15.49
Fe2O3 4.28 1.03 1 1.5 3.35 2.41 3.61 2.82 4.28
FeO ‒ 1.86 2.44 2.73 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
MnO 0.13 0.04 0.04 0.04 0.12 0.03 0.05 0.03 0.12
MgO 1.64 1.92 1.23 1.54 1.43 1 1.51 1.27 1.57
CaO 5.54 4.8 4.06 3.48 4.38 4.75 4.22 4.1 4.14
Na2O 5.22 4.76 5.11 4.54 5.26 5.35 4.62 4.94 3.9
K2O 0.92 1.22 1.35 1.53 1.16 0.52 1.1 1 1.08
P2O5 0.19 0.18 0.15 0.27 0.15 0.14 0.07 0.13 0.17
U ‒ 1.97 0.7 1.4 ‒ ‒ 0.26 ‒ ‒
Th ‒ 5.08 4.1 10.97 ‒ ‒ 4.97 ‒ ‒
Ba ‒ 238 495 557 469 ‒ 371 455 ‒
Sr ‒ 323 300 287 429 ‒ 417 570 ‒
La ‒ 10.18 15.89 60.38 ‒ ‒ 31.4 ‒ ‒
Ce ‒ 20.22 27.99 125.26 ‒ ‒ 54.6 ‒ ‒
Pr ‒ 2.57 3.31 12.31 ‒ ‒ 5.69 ‒ ‒
Nd ‒ 11.49 13.34 47.96 ‒ ‒ 19.1 ‒ ‒
Sm ‒ 2.69 2.23 6.74 ‒ ‒ 2.59 ‒ ‒
Eu ‒ 0.93 0.8 1.48 ‒ ‒ 0.71 ‒ ‒
Gd ‒ 2.9 2.01 5.92 ‒ ‒ 1.86 ‒ ‒
Tb ‒ 0.41 0.23 0.6 ‒ ‒ 0.26 ‒ ‒
Dy ‒ 2 0.98 2.48 ‒ ‒ 1.5 ‒ ‒
Ho ‒ 0.38 0.22 0.43 ‒ ‒ 0.3 ‒ ‒
Er ‒ 1.04 0.66 1.18 ‒ ‒ 0.83 ‒ ‒
Tm ‒ 0.12 0.08 0.13 ‒ ‒ 0.12 ‒ ‒
Yb ‒ 0.94 0.64 0.85 ‒ ‒ 0.73 ‒ ‒
Lu ‒ 0.12 0.09 0.1 ‒ ‒ 0.11 ‒ ‒
Zr ‒ 56 218 468 198 ‒ 169 180 ‒
Hf ‒ 2.31 6.74 13.36 ‒ ‒ 4 ‒ ‒
Ta ‒ 1.42 0.38 1.26 ‒ ‒ 0.32 ‒ ‒
Nb ‒ 6.6 4.4 13.1 ‒ ‒ 5.42 ‒ ‒
Y ‒ 10 5 11 9 ‒ 9 14 ‒
Cr ‒ 44 14 31 ‒ ‒ 15 ‒ ‒
Ni ‒ 27 19 24 ‒ ‒ 15 ‒ ‒
V ‒ 52 43 58 ‒ ‒ 63 ‒ ‒
(La/Yb)N ‒ 7.31 16.76 47.95 ‒ ‒ 28.8 ‒ ‒
Eu/Eu* ‒ 1.02 1.16 0.72 ‒ ‒ 0.98 ‒ ‒
Na2O/K2O 5.67 3.90 3.79 2.97 4.53 10.29 4.20 4.94 3.61



Компо‒
нент

E‒ON 
1‒2/1 K‒16/86 E‒ON 

1‒1/1 K‒3/86 K‒12/86 K‒10/86 K‒8615/5 K‒6/86 K‒9/86 Среднее

10 11 12 13 14 15 16 17 18 19
SiO2 68.7 68.75 68.82 69.08 70.02 70.59 71.59 71.79 72.37 68.31
TiO2 0.27 0.34 0.41 0.33 0.35 0.32 0.39 0.19 0.21 0.40
A12O3 18.14 16.1 16.2 16.55 15.53 15.59 14.32 15.91 15.38 16.70
Fe2O3 0.56 3.61 1 2.83 2.8 2.83 3.27 2.41 2.21 2.50
FeO 1.72 ‒ 1.86 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.51
MnO 0.03 0.04 0.03 0.12 0.12 0.05 0.04 0.03 0.02 0.06
MgO 0.7 1.32 1.16 1.15 1.01 1.32 1.31 0.8 0.9 1.32
CaO 2.8 4.09 2.9 3.84 4.08 3.38 4.6 3.23 3.22 4.05
Na2O 4.99 4.68 4.74 4.99 5.18 4.71 3.81 4.77 4.68 4.82
K2O 1.48 1.01 1.91 1.02 0.79 1.15 0.56 0.75 0.95 1.09
P2O5 0.12 0.07 0.16 0.11 0.12 0.07 0.11 0.13 0.06 0.21
U ‒ ‒ ‒ ‒ 0.21 ‒ ‒ 0.21 ‒ 0.79
Th 19 ‒ 7.62 ‒ 4.48 ‒ ‒ 3.26 ‒ 6.79
Ba 335 427 512 429 486 477 355 310 783 439.81
Sr 207 403 238 472 398 380 258 405 454 371.00
La 48.1 ‒ 28.37 ‒ 25.1 ‒ ‒ 18 ‒ 32.42
Ce 89.74 ‒ 53.14 ‒ 46.3 ‒ ‒ 32.8 ‒ 66.71
Pr 8.76 ‒ 5.32 ‒ 4.62 ‒ ‒ 3.24 ‒ 7.50
Nd 32.76 ‒ 20.07 ‒ 15.5 ‒ ‒ 11.1 ‒ 29.73
Sm 4.44 ‒ 2.79 ‒ 1.97 ‒ ‒ 1.66 ‒ 5.29
Eu 0.72 ‒ 0.7 ‒ 0.62 ‒ ‒ 0.67 ‒ 0.86
Gd 3.68 ‒ 2.4 ‒ 1.19 ‒ ‒ 1.17 ‒ 4.68
Tb 0.34 ‒ 0.21 ‒ 0.13 ‒ ‒ 0.13 ‒ 0.59
Dy 1.17 ‒ 0.67 ‒ 0.66 ‒ ‒ 0.67 ‒ 2.59
Ho 0.22 ‒ 0.14 ‒ 0.12 ‒ ‒ 0.12 ‒ 0.46
 Er 0.6 ‒ 0.37 ‒ 0.31 ‒ ‒ 0.31 ‒ 1.20
Tm 0.06 ‒ 0.04 ‒ 0.04 ‒ ‒ 0.05 ‒ 0.14
Yb 0.41 ‒ 0.26 ‒ 0.25 ‒ ‒ 0.31 ‒ 0.85
Lu 0.06 ‒ 0.04 ‒ 0.04 ‒ ‒ 0.05 ‒ 0.11
Zr 253 150 175 177 129 200 188 155 146 180.38
Hf 8.11 ‒ 5.75 ‒ 3.19 ‒ ‒ 4 ‒ 5.37
Ta 0.16 ‒ 0.12 ‒ 0.11 ‒ ‒ 0.07 ‒ 0.51
Nb 4.4 ‒ 4.7 ‒ 2.64 ‒ ‒ 1.61 ‒ 5.95
Y 5 15 3 8 3 9 14 4 12 11.81
Cr 10 ‒ 26 ‒ 9 ‒ ‒ 6 ‒ 20.89
Ni 9 ‒ 16 ‒ 10 ‒ ‒ 6 ‒ 18.78
V 27 ‒ 32 ‒ 43 ‒ ‒ 36 ‒ 43.89
(La/Yb)N 79.19 ‒ 73.65 ‒ 68.1 ‒ ‒ 39.8 ‒ 41.42
Eu/Eu* 0.92 ‒ 0.55 ‒ 1.23 ‒ ‒ 1.47 ‒ 0.80
Na2O/K2O 6.56 4.63 2.48 4.89 6.36 4.10 6.80 6.30 4.39 4.42

Примечание. Окислы ‒ мас .%, элементы примеси ‒ г/т, «‒» ‒ содержание элемента 
не определялось. 1‒17 – метадациты, 18 – метадиорит. Анализы пород приведены по 
(Лобач‒Жученко, 2000, Куликова, 1993; Самсонов, 2004; Слабунов и др., 2011). 19 – 
средний состав плагиогнейсов.

Окончание табл. 5.1
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Таблица 5.2. Химические составы основных сланцев  
и амфиболитов Водлозёрского блока

Компо‒
нент

8795‒2 90105‒60 8795‒3 90105‒54 90105‒49 90127‒1 ON 1‒10/4 ON 9‒7/1
1 2 3 4 5 6 7 8

SiO2 45.54 45.67 46.41 47.2 48.88 49.11 49.58 49.59
TiO2 0.28 1.28 0.36 0.29 0.64 0.72 1.23 0.9
Al2O3 6.39 9.02 7.35 5.56 10.94 15.16 14.62 15.76
Fe2O3 5.57 12.64 5.02 4.36 1.72 2.47 3.96 3.11
FeO 5.87 5.23 6.39 6.37 10.31 8.7 9.03 8.93
MnO 0.18 0.26 0.21 0.15 0.2 0.19 0.2 0.2
MgO 31.12 12.23 27.01 27.17 13.67 9.1 6.55 8.06
CaO 4.36 12.55 6.31 8.02 12.77 11.82 10.42 9.62
Na2O 0.47 0.87 0.79 0.73 0.87 1.33 3.48 2.83
K2O 0.14 0.25 0.05 0.15 0.49 1.35 0.79 0.86
P2O5 0.08 ‒ 0.1 ‒ ‒ 0.05 0.14 0.14
U ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Th ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.47 0.74
Ba 30 140 7 100 ‒ 240 53 ‒
Sr 52 180 52 100 ‒ 130 106 136
La ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 4.1 5.72
Ce ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 10.98 14.67
Pr ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 1.61 2.07
Nd ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 9.32 10.09
Sm ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.9 2.76
Eu ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 1 0.84
Gd ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 3.9 3.28
Tb ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.68 0.65
Dy ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 4.44 4.04
Ho ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.97 0.84
Er ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.96 2.39
Tm ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.41 0.33
Yb ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.94 2.38
Lu ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.4 0.33
Zr 21 ‒ 49 ‒ 56 52
Hf ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.63 1.93
Та ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.33 0.3
Nb 3 ‒ 3 ‒ ‒ ‒ 3.2 2.2
Y 12 ‒ 23 ‒ ‒ ‒ 25 21
Cr 3484 850 1266 1800 1100 400 148 265
Ni 1459 310 245 500 310 150 81 21
V 122 240 203 120 190 190 317 296
(La/Yb)N ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.94 1.62
Eu/Eu* ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.91 0.41
Al2O3/TiO2 22.82 7.05 20.42 19.17 17.09 21.06 11.89 17.51
Mg/Mg+Fe 0.84 0.57 0.82 0.82 0.67 0.60 0.48 0.55



Компо‒
нент

8795a 8795в 90127 8‒795Г 90105‒55а 8795‒6 90105‒52 Средн.
метатолеитов

9 10 11 12 13 14 15 16
SiO2 49.85 49.98 50.17 50.18 50.44 51.78 51.94 49.43
TiO2 0.17 0.75 1.16 0.57 0.42 0.52 0.39 0.95
Al2O3 5.73 11.26 6.55 11.16 7.72 10.56 6.52 15.18
Fe2O3 3.26 1.68 2.62 1.96 1.55 1.51 1.61 3.18
FeO 5.49 10.58 12.92 10.04 9.1 10.2 9.49 8.89
MnO 0.16 0.19 0.25 0.19 0.2 0.22 0.2 0.20
MgO 25.76 13.96 12.80 13.59 16.85 13.1 22.94 7.90
CaO 8.65 10.22 12.09 9.9 12.42 9.66 6.32 10.62
Na2O 0.69 0.82 0.98 1.73 0.98 1.87 0.51 2.55
K2O 0.22 0.48 0.36 0.62 0.32 0.46 0.08 1.00
P2O5 0.02 0.08 0.10 0.06 0 0.12 0 0.11
U ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Th ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.61
Ba 100 120 100 120 ‒ ‒ ‒ 146.50
Sr 100 110 100 110 ‒ ‒ ‒ 124
La ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 4.91
Ce ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 12.83
Pr ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 1.84
Nd ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 9.71
Sm ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.83
Eu ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.92
Gd ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 3.59
Tb ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.66
Dy ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 4.24
Ho ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.91
Er ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.68
Tm ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.37
Yb ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.66
Lu ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.36
Zr ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 49 ‒ 54
Hf ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.28
Та ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.32
Nb ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.7
Y ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 23 ‒ 23
Cr 1700 1100 510 1100 1800 1266 1900 271
Ni 1300 290 200 290 500 245 1000 84
V 84 190 200 190 120 203 140 267.66
(La/Yb)N ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 1.28
Eu/Eu* ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.66
Al2O3/TiO2 33.71 15.01 5.65 19.58 18.38 20.31 16.72 16.82
Mg/Mg+Fe 0.85 0.68 0.60 0.67 0.74 0.67 0.79 0.54
Примечание. Окислы ‒ мас.%, элементы примеси ‒ г/т,  « ‒ » содержание элемента не 
определялось.  1, 3, 4, 10, 15 – метакоматииты, 2, 5, 10‒14 – коматиитовые метабазаль-
ты, 6‒8 – толеитовые метабазальты, 16 – средний состав толеитовых метабазальтов. 
Анализы пород приведены по: Куликова, 1993; Слабунов и др., 2011; Пухтель и др., 
1991.

Окончание табл. 5.2
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Al-(Fe+Ti)-Mg (Jensen, 1976) исходно магматические породы вод-
лозёрского комплекса соответствуют полям известково-щелочной и 
коматиит-толеитовой серий (рис. 5.5, табл. 5.1, 5.2). 

5.1.1.1. Плагиогнейсы известково-щелочной серии

Плагиогнейсы водлозёрского комплекса по химическому составу 
соответствуют главным образом дацитам, гораздо реже риолитам и в 
единичных случаях андезитам (рис. 5.4.). Плагиогнейсы относятся к 
натровому ряду с отношением Na2O/K2O = 4.42.

Рис. 5.6. Спектры распределения РЗЭ, нормализованных к хон-
дриту С-I (Evensen, 1978) в метадацитах водлозёрского ком-

плекса (по:  Слабунов и др., 2011; Самсонов и др., 2004)

Рис. 5.7. Мультиэлементная диаграмма для плагиогнейсов вод-
лозёрского комплекса (1). Для сравнения показан состав серых 
гнейсов фундамента архейских щитов (Маrtin, 1994) (2) и вул-
канитов андезит-дацитового состава внутриокеанической дуги 

Тонга–Кермадек (Брайан, 1989; Turner et al., 2012) (3)
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Спектры распределения РЗЭ гиперстеновых  плагиогнейсов сход-
ны по своей топологии (рис. 5.6) и свидетельствуют об обогащении 
лёгкими РЗЭ: (La/Yb)N варьируют в пределах 7.31–79.19 (табл. 5.1). 
На спайдердиаграмме (рис. 5.7) плагиогнейсы водлозёрского ком-
плекса обнаруживают сходство с серыми гнейсами фундамента плат-
форм (Маrtin, 1994), отличаясь лишь слабым обеднением Ba, U, K, 
что можно объяснить влиянием локального гранулитового метамор-
физма пород водлозёрского комплекса. Но в то же время они отчётли-
во обогащены Ba, Th, U, Ta, Nb, La, Ce, Nd, Hf, Zr в сравнении с вулка-
нитами андезит-дацитового состава внутриокеанической островной 
цепи Тонга‒Кермадек, что может свидетельствовать об обогащении 
LILE, HFSE корового источника средне-кислых расплавов Балтийско-
го щита в сравнении с Тихоокеанским сегментом.

5.1.1.2. Амфиболиты коматиит-толеитовой серии 

В.В. Куликовой (1993) было показано, что сланцы основного 
состава и амфиболиты образуют прослои мощностью от несколь-
ких десятков сантиметров до первых метров среди плагиогней-
сов водлозёрского комплекса. На классификационной диаграмме 
Na2O + K2O – SiO2 (рис. 5.4, табл. 5.2) эти породы попадают в поля 
базальтов и пикробазальтов нормальной щёлочности. На диаграм-
ме Al ‒ (Fe + Ti) – Mg (Jensen, 1976) (рис. 5.5) основные сланцы и 
амфиболиты располагаются в полях пород коматиит-толеитовой и 
известково-щелочной серий.

В метавулканитах коматиит-толеитовой серии водлозёрского 
комплекса выделяются метакоматииты, коматиитовые и толеито-
вые базальты. Метакоматииты водлозёрского комплекса отвечают 
требованиям международной классификации магматических пород 
(Классификация магматических …, 1997). Содержания MgO в них 
больше 18 мас.% (31.12‒22.94 мас.%), содержание TiO2  < 1 мас.% 
(0.39‒0.17) (табл. 5.2, ан. 1, 3, 4, 9, 15). Магнезиальность Mg # ≈ 
Mg(Mg+Fe) метакоматиитов составляет 0.85‒0.79 (табл. 5.2). По от-
ношениям Al2O3/TiO2 среди метакоматиитов водлозёрского комплекса 
выделяются три группы: деплетированные (16.72), недеплетирован-
ные (22.82‒19.17) и обогащённые (33.71), что находит объяснение в 
рамках плюмовой модели формирования коматиитов, предложенной 
ранее К. Робин-Попеулом с соавторами (Robin-Popieul et al., 2012). 
К коматиитовым метабазальтам отнесены амфиболиты с содержа-
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нием MgO = 12.23‒16.85 мас.% (табл. 5.2, ан. 2, 5, 10‒14). Магнези-
альность их варьирует в пределах 0.57‒0.74. Отношение Al2O3/TiO2 
меняется в широких пределах от 5.65 до 19.58. В толеитовых метаба-
зальтах концентрации MgO варьируют в пределах 9.1‒6.55 (табл. 5.2, 
ан. 6‒8), а TiO2 – 0.72‒1.23 мас.%. Спектры РЗЭ носят хондритовое 
распределение при  увеличении общего содержания РЗЭ в 20 норм 
(рис. 5.8). На мультиэлементной диаграмме средний состав толеито-
вых метабазальтов водлозёрского комплекса отличается от базальтов 
MOR повышенными содержаниями Ba, Th, K, La, Ce, Sr, P, Zr, что, по 
мнению авторов, косвенно отражает обогащённость архейской ман-
тии элементами LIL и HFS (рис. 5.9).

Рис. 5.8. Распределение РЗЭ, нормированных к хондриту С-1 
(Evensen et al., 1978), в толеитовых метабазальтах водлозёрского 

комплекса (табл. 5.2, ан. 7, 8) 

Рис. 5.9. Мультиэлементная диаграмма для среднего со-
става толеитовых метабазальтов водлозёрского комплек-
са (табл. 5.2, ан. 16) (1), в сравнении с базальтами MOR 
Тихого океана (Arevalo, McDonough, 2010; Говоров и др., 

1996) (2)
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Г Л А В А  6
МЕЗОАРХЕЙ (3200–2800 млн лет).  

АНАБАРСКИЙ ЩИТ

6.1. Далдынский гранулитовый комплекс

Классическим примером нижнекоровых мезоархейских супракру-
стальных образований является гранулитовый далдынский ком-

плекс Анабарского щита Сибирского кратона. Распространение по-
род далдынского комплекса в пределах Анабарского щита показано 
на рис. 6.1, а геологическое строение стратотипической местности 
далдынского комплекса ‒ на рис. 6.2.

Схема стратификации метаморфических толщ Анабарского щита 
была предложена в 1959 г. М.И. Рабкиным (Рабкин, 1959), выделив-
шим среди них три серии (снизу вверх): далдынскую, верхнеанабар-
скую и хапчанскую, представленные породами гранулитовой фации. 
Б.Г. Лутц (Лутц, 1964, 1974) отнёс исходные образования далдынской 
серии к вулканогенной, верхнеанабарской ‒ к вулканогенно-осадоч-
ной и хапчанской серии ‒ к карбонатно-флишоидной формациям. 
Позднее С.И. Турченко и О.М. Розен (Турченко, Розен, 2012) объе-
динили образования далдынской и верхнеанабарской серий в единый 
далдынский комплекс. При геологическом картировании Анабарско-
го щита далдынская и анабарская серии были разделены на толщи 
(Гусев, 2013).

На восточной окраине Анабарского щита далдынский комплекс 
перекрывается палеопротерозойскими гранулитовыми протоплат-
форменными образованиями хапчанского комплекса, Nd-модельный 
возраст которого составляет 2.3‒2.4 млрд лет (Розен и др., 2000). За-
падная окраина Анабарского щита сложена гранулитовыми прото-
платформенными образованиями маганского комплекса. Возраст про-
толитов метаморфических пород маганского комплекса составляет 
2.42 млрд лет (Бибикова и др.. 1988).

Исследованиями А.Н. Вишневского (Вишневский, 1978) показа-
но, что условия метаморфизма гранулитов далдынского комплекса 
соответствуют Т = 820‒950°С, Р = 8‒11 кбар. Таким образом, грану-



71

Рис. 6.1. Схема геологического строения Анабарского щита (по: Розен и др. 1988; 
Лутц, Оксман, 1990; Турченко, Розен, 2012, с изменениями)

1 – платформенный чехол, 2 – далдынский гранулитовый комплекс мезоархея; 3-4 – 
палеопротерозойские образования протоплатформенного чехла: 3 – маганский ком-
плекс, 4 –хапчанский комплекс, 5 – анортозиты, 6 – тектониты и мигматиты, 7 – гра-
нитоиды, 8 – тоналиты, 9 – геологические границы, 10 – разрывные нарушения, 11 – 
Далдынский участок детальных исследований вещественного состава и изотопного 
датирования далдынского комплекса (Гусев, 2013) 

литовые образования этого комплекса можно относить к нижнеко-
ровым. 

Изотопным датированием цирконов U-Pb-методом (SHRIMP-11) 
установлена одновозрастность метаморфических пород далдынского 
комплекса, включающих интервал, что весьма важно, от кислого до 
ультраосновного состава (Гусев, 2013).

Вулканические протолиты далдынского комплекса формирова-
лись в мезоархее во временном диапозоне 3160‒2900 млн лет, т.е. на 
протяжении 260 млн лет. Они были интрудированы позднеархейски-
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Рис. 6.2. Стратотипическая местность далдынского комплекса в районе устья р. Дал-
дын (по: Гусев, 2013, с упрощениями).

1 – четвертичные образования, 2 – металейкограниты, 3 – метаультрамафиты, 4 – ги-
перстеновые плагиогнейсы далдынского комплекса, 5 – участки интенсивной амфи-
болизации и биотитизации, 6 – гранатсодержащие плагиогнейсы, 7 – пироксеновые и 
амфиболовые кристаллосланцы, 8 – силлиманитовые плагиогнейсы,   9 – салитовые 
плагиогнейсы, 10 – кварциты, 11 – кальцифиры, 12 – магнетитовые сланцы, 13 – эле-
менты залегания гнейсовидности и полосчатости, 14 – места отбора и номера проб 
изотопного датирования циркона U-Pb-методом (SHRIMP II). В знаменателе – воз-
раст, млн лет
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ми плагиогранитами с возрастом 2.87 млрд лет и монцодиоритами с 
возрастом 2.7 млрд лет (Гусев, 2013). 

Исходный вулканогенный комплекс был образован, по представ-
лениям авторов, при плавлении мезоархейским долгоживущим ман-
тийным плюмом палеоархейской первичной базитовой коры. Нали-
чие палеоархейской первичной базитовой коры доказывается присут-
ствием в толеитовом метабазальте (верховья р. Налим-Рассоха) дал-
дынского комплекса с возрастом 2.95 млрд лет ксеногенных цирконов 
с возрастом 3.5; 3.4; 3.3; 3.2 млрд лет (Гусев, 2013). Ксеногенные цир-
коны с возрастом 3.3; 3.4 млрд лет устанавлены также среди пород 
далдынского комплекса в устьях рек Сербеян и Далдын (Степанюк и 
др., 1993, Розен и др., 1988). Исходная вулканогенно-осадочная толща 
мезоархейского далдынского комплекса претерпела два этапа грану-
литового метаморфизма: 2.8‒2.7 и 2.1‒1.9 млрд лет назад (Розен и др., 
2000), обязанного проявлениям плюмового магматизма.

6.1.1. Литолого-петрографический состав далдынского 
комплекса  и геохимические особенности пород

Далдынский комплекс приурочен к центральной части щита 
(рис. 6.1). В его составе преобладающая роль принадлежит гиперсте-
новым плагиогнейсам-эндербитам, которые содержат прослои двупи-
роксеновых кристаллических сланцев базитового и ультрабазитового 
состава. В незначительных количествах содержатся кварциты, в том 
числе магнетитовые, высокоглинозёмистые плагиогнейсы, гранат-пи-
роксен-магнетитовые сланцы, известково-силикатные породы и каль-
цифиры (рис. 6.2). Породы далдынского комплекса были выделены 
О.М. Розеном в качестве метабазит-эндербитовой ассоциации (Розен 
и др. 1988), которая, как оказалось впоследствии, является стандарт-
ной для глубинных гранулитов всех кратонов.

Слоистый облик толщ эндербитов в составе комплекса, присут-
ствие среди них прослоев исходно седиментогенных пород позво-
ляет предполагать его первичную осадочно-вулканогенную природу 
(Лутц, 1974; Розен и др., 1988).

Гиперстеновые плагиогнейсы в объёмном отношении представ-
ляют преобладающую группу в составе далдынского комплекса Ана-
барского щита.

Известно, что гиперстеновые плагиогнейсы по своему исходному 
составу могут относиться как к магматическим, так и к осадочным по-
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Рис. 6.3.  Диаграмма Si' – Al/Fe (Dennen, Moor, 1971), Si' = Si/(Si + 
Fe + Al) x 100 ат. кол. для гранулитовых пород среднего и кислого 

состава далдынского комплекса Анабарского щита.
I – поле магматических пород, II – поле осадочных пород, III – поле 
неопределённости, затемнённый квадрат – поле граувакк. Чёрные 
точки – составы пород  (по: Розен и др., 1988; Лутц, 1974; Рабкин, 
1959 и авторским данным)

Рис. 6.4. Диаграмма Al/Fe – Al+ 
Fe/Ca ат. кол. для магматических и 
осадочных пород среднего и кис-
лого состава (57–77 SiO2, мас.%, 
СаО ≤ 7 мас.%, нормальной щё-

лочности).
Чёрные точки – составы грану-
литов среднего и кислого состава 
далдынского комплекса (по: Розен 
и др., 1988; Лутц, 1974; Рабкин, 
1959 и авторским данным) 

родам. На диаграмме Si' ‒ Al/Fe (Dennen, Moor, 1971) большая часть 
гиперстеновых плагиогнейсов далдынского комплекса располагается 
в поле магматических пород и незначительная (гранат-гиперстеновые 
и биотит-гиперстеновые плагиогнейсы) ‒ в поле неопределённости, 
где их природа может иметь двоякое толкование: как осадочное, так 
и магматическое (рис. 6.3.). Для решения вопроса о природе пород, 
попавших в поле неопределённости, авторами предложена допол-
нительная диаграмма Al/Fe ‒ Al + Fe/Ca (рис. 6.4). Для дальнейших 
петрохимических исследований использованы пробы, располагаю-



75

Рис. 6.5. Диаграмма 
Na2O + K2O – SiO2 для 
метамагматических 
пород Анабарского 

щита.
Чёрные точки – состав 
пород (по: Розен и 
др., 1988; Лутц, 1974; 
Рабкин, 1959; Спири-
донов и др., 1993 и ав-
торским данным).
Римскими цифрами 
обозначены поля по-
род: I – пикробазаль-
ты, II – базальты, III – 
базальтовые андезиты, 
IV – андезиты, V – 
дациты, VI – риоли-
ты, VII – базаниты, 
VIII – трахибазальты, 
IX – базальтовые тра-
хиандезиты, X – тра-
хиандезиты, XI – тра-
хидациты

Рис. 6.6. Диаграмма Al - (Fe+Ti) – Mg(Jensen, 1976) для метамагматических пород 
далдынского комплекса Анабарского щита.

Чёрные точки – составы пород (по: Розен и др., 1988; Лутц, 1974; Рабкин, 1959; Спи-
ридонов и др., 1993 и авторским данным). Р – риолиты, Д – дациты, А – андезиты, 
Б – базальты (Fe-Б, Mg-Б – высокожелезистые и магнезиальные соответственно)
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щиеся в поле I (рис. 6.3) и 
в полях магматических по-
род диаграммы Al/Fe = Al 
+ Fe/Ca (рис. 6.4). На клас-
сификационной диаграмме 
Na2О + K2О ‒ SiО2 гипер-
стеновые плагиогнейсы ис-
ходно магматического про-
исхождения располагаются 
в полях андезитов, дацитов 
и риолитов нормальной щё-
лочности (рис. 6.5). На ди-
аграмме Al ‒ (Fe + Ti) ‒ Mg 
(Jensen, 1976) (рис. 6.6) ги-
перстеновые плагиогнейсы 
соответствуют андезитам, 
дацитам и риолитам извест-
ково-щелочной серии.

6.1.1.1. Гиперстеновые 
плагиогнейсы известково-

щелочной серии

Гиперстеновые плагио-
гнейсы ‒ эндербиты ‒ яв-
ляются преобладающей 
группой пород в составе 
далдынского комплекса. Ги-
перстеновые плагиогнейсы 
представляют собой лейко-
кратовые и мезократовые 
средне-, мелкозернистые 
породы полосчатого строе-
ния. Полосчатость обуслов-
лена чередованием лейко- 
и меланократовых полос 
мощностью от нескольких 
миллиметров до нескольких 
сантиметров. Главными ми-
нералами эндербитов явля-

Рис. 6.7. Спектры распределения РЗЭ в гра-
нулитовых породах далдынского комплекса 
Анабарского щита: а – гиперстеновые плагио-
гнейсы (1-3 метаандезиты, А-30б – метадацит, 
А-5 – метариолит); б – двупироксеновые слан-
цы (толеитовые метабазальты); в – двупирок-
сен-амфиболовые сланцы (2-2, 1-4 – метако-
матииты, 38 – коматиитовый метабазальт). Со-
ставы пород по: Розен и др., 1988; Спиридонов 

и др., 1993 и авторским данным
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Таблица 6.1. Химический состав гиперстеновых плагиогнейсов далдынского 
комплекса Анабарского щита

Компо-
нент

8 10 11 1‒3 13 12 38 36 37 14 15
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

SiO2 58.63 58.89 60.2 60.69 60.96 61.33 61.64 61.73 62.73 63.92 64.04
TiO2 0.65 0.68 0.52 0.81 0.6 0.81 0.67 0.72 0.65 0.91 0.66
А12O3 17.35 15.27 15.5 16.42 16.53 18.04 16.32 16.82 15.9 15.66 15.55
Fe2O3 1.74 2.11 0.73 ‒ 1.35 0.86 1.68 5.87 1.69 1.83 1.31
FeO 5.93 5.73 3.05 6.46 3.54 4.04 4.22 5.34 4.08 3.79 4.23
MnO 0.1 0.11 0.09 0.10 0.09 0.1 0.09 0.09 0.05 0.06 0.07
MgO 3.9 4.23 4 8.10 3.21 2.97 3.1 3.43 2.44 2.3 2.85
CaO 5.62 6.31 9.44 6.66 7 5.6 4.99 4.9 5.17 4.65 4.6
Na2O 4.1 4.53 4.32 3.85 4.23 4.56 4.24 3.98 4.22 4.22 4.25
K2O 0.65 0.59 0.83 1.06 0.72 0.61 1.48 1.53 1.18 0.99 0.86
P2O5 0.24 0.21 0.03 0.16 0.14 0.2 1 0.26 0.2 0.16 0.17 0.19
U ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.3 ‒
Th ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 1.1 ‒ 1 ‒
Ba 500 250 90 368 220 280 500 450 490 390 215
Sr 320 280 420 320 280 300 360 680 360 280 161
La ‒ ‒ ‒ 25.0 ‒ ‒ ‒ 17 ‒ 30 ‒
Ce ‒ ‒ ‒ 45.0 ‒ ‒ ‒ 32 ‒ 56 ‒
Pr ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Nd ‒ ‒ ‒ 18.0 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Sm ‒ ‒ ‒ 4.0 ‒ ‒ ‒ 3.4 ‒ 4.4 ‒
Eu ‒ ‒ ‒ 0.9 ‒ ‒ ‒ 1.2 ‒ 1 ‒
Gd ‒ ‒ ‒ 3.0 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Tb ‒ ‒ ‒ 0.43 ‒ ‒ ‒ 0.4 ‒ 0.4 ‒
Dy ‒ ‒ ‒ 2.5 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Ho ‒ ‒ ‒ 0.55 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Er ‒ ‒ ‒ 1.6 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Tm ‒ ‒ ‒ 0.22 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Yb ‒ ‒ ‒ 1.2 ‒ ‒ ‒ 1.4 ‒ 0.75 ‒
Lu ‒ ‒ ‒ 0.12 ‒ ‒ ‒ 0.2 ‒ 0.13
Zr 50 125 120 340 113 110 180 290 190 230 180
Hf ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Та 0.7 0.8 1 ‒ 0.8 0.7 0.5 0.7 0.7 1 0.8
Nb <7 <7 <7 39 <7 <14 9 ‒ <7 ‒ 5
Y ‒ ‒ ‒ 25 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Sc ‒ 16 ‒ 46 12 13 16 17 ‒ 12 ‒
Ni 40 93 13 75 29 23 30 30 25 36 49
Co 19 18 6 20 13 23 16 19 13 14 15.5
Cr 71 43 84 165 56 39 60 80 86 45 93
V 35 103 84 115 98 120 125 100 36 80 67
(La/Yb)N ‒ ‒ ‒ 13.8 ‒ ‒ ‒ 8.20 ‒ 27.00 ‒
Eu/Eu* ‒ ‒ ‒ 0.8 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
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Компо‒
нент

6э 41 А‒30б 16 17 7э 18 19 А-5 Среднее
12 13 14 15 16 17 18 19 20 21

SiO2 64.17 64.77 66.2 67 .7 67.72 67.9 70.38 71.11 73.6 61.03
TiO2 0.4 0.65 0.51 0.36 0.52 0.47 0.41 0.3 0.23 0.58
Al2O3 15.43 17 16.43 16.26 15.16 16.89 16.26 14 14.59 16.07
Fe2O3 1.24 0.68 1.26 0.96 0.6 0.84 0.28 0.46 0.58 1.37
FeO 4.67 3.18 3.6 2.93 3.38 2.32 2.17 2.07 1.77 3.83
MnO 0.08 0.07 0.05 0.03 0.06 0.03 0.06 0.03 0.02 0.07
MgO 3.39 1.18 1.9 1.2 2 1.67 1.14 0.8 1.51 0.75 2.64
CaO 4.56 4.34 4.24 4.52 5.26 4.17 3.31 4.68 3.32 5.17
Na2O 4.27 5.07 4.76 4.05 3.48 4.52 4 3 4.37 4.20
K2O 0.73 1.32 0.74 0.79 0.62 0.78 1.21 1.28 0.91 0.94
P2O5 0.21 0.24 0.12 0.08 0.12 0.06 0.15 0.11 0.05 0.15
U 0.3 ‒ 0.082 ‒ ‒ 0.1 ‒ ‒ 0.146 0.19
Th 0.6 ‒ 0.301 ‒ ‒ 1.2 ‒ ‒ 5.86 1.68
Ba 400 830 561.5 550 340 330 820 200 588 418.63
Sr 420 640 617 470 445 690 620 300 331.2 414.71
La 25 ‒ 23.06 ‒ ‒ 22 ‒ ‒ 25.85 23.99
Ce 41 ‒ 36.03 ‒ ‒ 27 ‒ ‒ 37.09 39.16
Pr ‒ ‒ 3.75 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 3.3 3.53
Nd ‒ ‒ 12.35 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 9.85 13.4
Sm 2.3 ‒ 1.63 ‒ ‒ 0.85 ‒ ‒ 1.14 2.53
Eu 0.8 ‒ 1.0 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.61 0.92
Gd ‒ 1.63 ‒ ‒ ‒ ‒ 1.26 1.96
Tb 0.23 ‒ 0.167 ‒ ‒ 0.096 ‒ ‒ 0.067 0.26
Dy ‒ ‒ 0.892 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.345 1.25
Ho ‒ ‒ 0.136 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.06 0.25
Er ‒ ‒ 0.446 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.128 0.72
Tm ‒ ‒ 0.065 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.024 0.10
Yb 0.57 ‒ 0.319 ‒ ‒ 0.2 ‒ ‒ 0.194 0.66
Lu 0.089 0.045 ‒ ‒ 0.25 ‒ ‒ 0.03 0.12
Zr 130 100 234.9 110 260 190 80 120 164.4 165.87
Hf ‒ ‒ 4.7 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 3.84 4.27
Та 0.4 0.8 0.18 1.6 1.3 1.3 <0.7 0.7 0.015 <0.77
Nb ‒ 9 2.5 7 9 ‒ <14 10 1.69 <9.70
Y ‒ ‒ 4.258 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 1.648 10.30
Sc 8 9 7.4 ‒ 5 2.3 4 ‒ 1.8 12.11
Ni 62 22 ‒ 13 15.5 13 5 19 ‒ 32.92
Co 17 9 14.7 8 11.5 10 5 6 6.9 13.23
Cr 140 29 ‒ 55 55 50 15 90 ‒ 69.78
V 55 47 71.3 38 48 28 33 30 22.16 66.77
(La/Yb)N 29.60 ‒ 47.61 ‒ ‒ 74.33 ‒ ‒ 91.7 41.75
Eu/Eu* ‒ ‒ 1.87 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 1.7 1.46

Примечание. Окислы ‒ мас.%. элементы примеси ‒ г/т,  «‒» – содержание элемента не 
определялось. 1–9 – гиперстеновые плагиогнейсы андезитового, 10–19 – дацитового, 
20 – риолитового состава, 21 – средний состав гиперстеновых плагиогнйсов. Ан. 1‒ 
по: Спиридонов и др., 1993; 14, 20 – авторские, остальные по: Розен и др., 1988.

Окончание табл. 6.1
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ются: плагиоклаз (35‒50% An, 60‒70% модального состава), кварц 
(5‒25%), гиперстен (5‒10%), клинопироксен (0‒5%), гранат (0‒5%), 
калиевый полевой шпат ‒ ортоклаз (0‒5%), биотит (0‒8%), амфибол 
(0‒10%). Акцессорные – магнетит, ильменит, циркон, апатит. Места-
ми эндербиты подвержены процессам калиевого метасоматоза (чар-
нокитизации), в связи 
с чем в них появляются 
новообразования позд-
него калиевого полевого 
шпата – микроклина. 

Спектры распреде-
ления РЗЭ гиперстено-
вых плагиогнейсов обла-
дают сходной топологи-
ей (рис. 6.7, а), показы-
вая обогащение лёгкими 
РЗЭ: (La/Yb)N варьи-
рует пределах 8.2‒91.7 
(табл. 6.1). На спайдер-
диаграмме (рис. 6.8) то-
пология графика распре-
деления элементов при-
месей в гиперстеновых 
плагиогнейсах далдын-
ского комплекса отличается обеднением Ba, Th, U, K от графика для 
архейских серых гнейсов основания платформ (Martin, 1994), обла-
дая сходным и характерными минимумами для Та, Nb, Р, Ti, которые 
обычно объясняются наличием в рестите исходного расплава сред-
не-кислого состава Ti-содержащих оксидов и апатита. 

В то же время гиперстеновые плагиогнейсы далдынского ком-
плекса отличаются от андезит-дацитовых вулканитов внутриокеани-
ческой островной дуги Тонга‒Кермадек более высокими содержани-
ями Ba, Th, La, Ce, Sr, Nd, Hf, Zr, что свидетельствует об обогащении 
корового источника расплавов исходных пород далдынского комплек-
са элементами LIL и HFS.

6.1.1.2. Двупироксеновые сланцы коматиит-толеитовой серии

Двупироксеновые сланцы основного и ультраосновного соста-
ва присутствуют cреди гиперстеновых плагиогнейсов в виде будин, 

Рис. 6.8. Мультиэлементная диаграмма для гипер-
стеновых плагиогнейсов далдынского комплекса 
(табл. 6.1, ан. 21) (1). Для сравнения показан со-
став серых гнейсов фундамента архейских щитов 
(2) (Martin, 1994) и андезит-дацитовых вулканитов 
внутриокеанической островной дуги Тонга–Керма-

дек (Брайан, 1983; Turner et al., 2012) (3)
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линз, прослоев мощностью от нескольких десятков сантиметров до 
первых метров и участвуют в построении складчатых структур дал-
дынского комплекса.

Метабазиты состоят из плагиоклаза (41‒52%), моноклинно-
го пироксена (17‒35%), ромбического пироксена (1‒6%), амфибола 
(10‒35%). В метаультрабазитах увеличивается содержание ромби-
ческого пироксена (9-69%), амфибола (10‒56%), появляются оливин 
(0‒6%), шпинель (2‒5%) (Розен и др., 1988).

На классификационной диаграмме Na2О + K2О ‒ SiО2 (рис. 6.5, 
табл. 6.2) двупироксеновые сланцы попадают в поля базальтов и пи-
кробазальтов нормальной щёлочности. На диаграмме Al-(Fe+Ti) ‒Mg 
(Jensen, 1976) (рис. 6.6) двупироксеновые сланцы располагаются в по-
лях пород коматиит-толеитовой серии. 

В толеитовых метабазальтах концентрации MgO далдынского 
комплекса колеблются в пределах 4.98‒8.77 мас.% (табл. 6.2, ан. 1‒3, 
5‒7, 10, 11). Среднее отношение в них А12O3/ТiO2 составляет 12.29, 
что меньше, чем в хондрите (20), а среднее отношение СаО/Al2O3 со-
ставляет 0.7, что примерно равно хондритовому (0.8). Магнезиаль-
ность (Mg# = Mg/Mg+Fe) толеитовых метабазальтов существенно 
ниже, чем в коматиитах: 0.38–0.57. Спектры распределения РЗЭ то-
леитовых метабазальтов близки к хондритовому: (Lа/Yb)N = 1.18‒1.9 

при слабом увеличении 
легких РЗЭ в отдельных 
образцах: (La/Yb)N = 4; 
3.9; 3.2 (табл. 6.2, обр. 
1-4, 25, А-7) (рис. 6.7, 
б). На спайдер-диаграм-
ме средний состав толе-
итовых метабазальтов 
далдынского комплекса 
отличается от базальтов 
МОR повышенными со-
держаниями Ba, Th, U, 
К, Nb, La, Ce, Sr, что, по 
мнению авторов, косвен-
но отражает обогащён-
ность архейской мантии 
литофильными элемента-
ми (рис. 6.9).

Рис. 6.9. Мультиэлементная диаграмма для то-
леитовых метабазальтов далдынского комплек-
са (табл. 6.2., ан. 10) (1). Для сравнения показан 
состав N-MORB Тихого океана (Arevalo, McDo-
nough, 2010; Говоров и др.,1996) (2). Нормировано 

по составу примитивной мантии
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Рис. 6.10. Диаграмма Nb/Y-Zr/Y (Condie, 2008) для 
толеитовых метабазальтов далдынского комплек-
са. Точки составов пород нанесены в соответствии 

с данными табл. 6.2, ан.1-3, 6-7.
Поля пород: ОРВ – базальты океанических пла-
то, OIB – базальты океанических островов, 
N-MORB – базальты срединно-океанических 
хребтов, IAB – островодужные базальты 

Отношения Nb/Y и 
Zr/Y в толеитовых мета-
базальтах далдынского 
комплекса свидетель-
ствуют об их плюмовом 
источнике (рис. 6.10.). 
Метакоматииты дал-
дынского комплекса 
отвечают требованиям 
международной клас-
сификации магматиче-
ских пород (Классифи-
кация магматических..., 
1997). Содержания MgO 
в них больше 18 мас.% 
(22.45‒23.46  мас.%), со-
держания TiO2 < 1 мас.% 
(0.42‒0.53 мас.% )   (табл. 6.2, 
ан. 4, 8). Магнезиальность 
(Mg# = Mg/Mg + Fe) метакоматиитов составляет 0.8‒0.79 (табл. 6.2, 
ан. 1, 7). Отношения Аl2О3/TiO2 14.5 и 17.5 позволяют относить их к 
А1-деплетированному типу коматиитов. Спектры распределения РЗЭ 
в метакоматиитах (рис. 6.7, в) близки к хондритовому, отличаясь сла-
бым обогащением лёгкими РЗЭ: (La/Yb)N = 3.4 и 4.1 (табл. 6.2., ан. 4, 
8). На спектрах РЗЭ метакоматиитов отмечаются слабые отрицатель-
ные Еu аномалии: Еu/ Еu* составляют 0.9 и 0.9 (табл. 6.2, ан. 4,8). 

Исследования пород мезоархейского далдынского гранулитового 
комплекса Анабарского щита позволили сделать следующие выводы.

Ранняя сиалическая кора мезоархея представлена исходной су-
пракрустальной вулканогенно-осадочной толщей.

Состав магматических протолитов ранней коры мезоархея прин-
ципиально сходен в количественном и качественном отношении с 
рассмотренными выше эоархейскими и палеоархейскими раннеко-
ровыми сиалическими образованиями Гренландского и Балтийского 
щитов соответственно.

В отношении осадочного комплекса мезоархейской коры следует 
отметить, что в мезоархее уже чётко наметилось многообразие фа-
циальных условий осадконакопления. Если в эоархее Гренландского 
щита это терригенные образования (биотитовые и амфибол-биотито-
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Таблица 6.2. Химические составы двупироксеновых сланцев далдынского 
комплекса Анабарского щита

Компо-
нент

А-12а 7-2 7-1 2-2 26 Д-1 А-43а 1-4 38

Сред-
нее 

толеи-
тов

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
SiO2 45.02 47.34 47.9 48.03 48.53 49.24 49.58 49.87 52.16 47.94
ТiO2 2.49 1.56 1.2 0.56 1.21 1.19 1.63 0.43 0.3 1.55
А12O3 12.95 13.95 14.85 7.82 14.71 14.46 13.49 7.44 2.53 14.07
Fe2O3 5.18 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 4.94 ‒ 5.06
FeO 14.49 15.38 13.08 10.2 12.45 13.45 11.68 11.09 7.22 13.42
MnO 0.31 0.26 0.22 0.17 0.23 0.24 0.25 0.2 0.16 0.25
MgO 6.64 7.78 8.77 24.43 7.78 8.06 6.31 22.73 17.98 7.56
CaO 10.19 12.18 11.95 7.56 13.03 10.08 8.85 6.87 18.95 11.05
Na2O 2.05 0.82 1.49 1.06 1.8 2.67 2.63 0.82 0.55 1.91
K2O 0.35 0.59 0.44 0.11 0.17 0.51 0.5 0.5 0.12 0.43
P2O5 0.33 0.14 0.1 0.06 0.09 0.1 0.14 0.05 0.03 0.15
U 0.045 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.19 ‒ ‒ 0.12
Th 0.157 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.73 ‒ ‒ 0.44
Ba 104.2 160 60 13 90 170 77.58 60 14 110.30
Sr 184.5 185 115 53 100 120 134.1 66 36 139.77
La 9.44 7.5 4 1.8 4.5 4 4.89 4 5.0 5.72
Ce 24.49 17 9.5 3.7 11 11.3 12.86 7.7 10.6 14.36
Pr 3.63 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.14 ‒ ‒ 2.89
Nd 17.19 11 6.2 2 7 10 9.76 3.5 5.5 10.19
Sm 4.84 3.6 2 0.57 2.3 3.2 2.72 0.95 1.58 3.11
Eu 1.59 1.2 0.7 0.19 0.7 1.3 1.87 0.33 0.4 1.23
Gd 6.75 5 2.8 0.7 3.2 4.3 4 1.3 1.21 4.34
Tb 1.06 0.8 0.47 0.1 0.55 ‒ 0.71 0.2 0.28 0.72
Dy 8.19 5 2.9 0.66 3.2 5.5 4.74 1.2 1.4 4.92
Ho 1.62 1.2 0.67 0.15 0.75 ‒ 1.04 0.27 0.22 1.06
Er 4.77 3.5 2 0.4 2.2 3.6 2.98 0.75 0.75 3.18
Tm ‒ 0.5 0.3 0.06 0.35 ‒ 0.41 0.11 0.10 0.39
Yb 4.81 3 1.7 0.35 1.9 2.13 2.79 0.65 0.53 2.72
Lu 0.728 0.5 0.3 0.06 0.35 0.4 0.43 0.11 0.08 0.45
Zr 118.8 85 81 34 80 70 82.8 32 21 86.27
Hf ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 2.0 ‒ ‒ 2
Ta ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ 0.29 ‒ ‒ 0.29
Nb 4.38 7 7 4.5 5 4 4.34 4.5 5 5.29
Y 47.75 25 19 4.5 1.7 26 29.03 4.5 4.5 24.75
Ni ‒ 78 120 1140 80 60 ‒ 660 800 84.5
Cr ‒ 150 410 2320 225 90 ‒ 3240 4040 218.75
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Компо-
нент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Al2O3/TiO2 5.21 8.94 12.38 14.15 12.21 12.13 8.26 17.50 8.40 9.86
Mg/Mg+Fe 0.38 0.47 0.54 0.80 0.53 0.52 0.49 0.79 0.82 0.49
(La/Yb)N 1.32 1.7 1.6 3.4 1.6 1.9 1.18 4.1 6.3 1.55
Eu/Eu* 1.47 0.9 0.9 0.9 0.8 1.1 1.73 0.9 0.8 1.15

Примечание. Окислы ‒ мас.%, элементы примеси ‒ г/т, «‒ » ‒ содержание элемента не 
определялось. 4, 8 – метакоматииты, 9 – коматиитовый базальт, остальные анализы – 
толеитовые метабазальты, 10 – средний состав толеитовых метабазальтов. Анализы 
1, 7  – авторские, остальные по (Спиридонов и др., 1993).

Окончание табл. 6.2

вые плагиогнейсы), которым сопутствуют хемогенные осадки (желе-
зистые кварциты), то в мезоархее Анабарского щита к ним добавляет-
ся карбонатообразование (кальцифиры) и формирование коры выве-
тривания, ведущее, в конечном итоге, к появлению высокоглинозёми-
стых осадков (силлиманитовые гнейсы).
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Г Л А В А  7
НЕОАРХЕЙ (2800–2500 млн лет).  

КИТАЙСКИЙ КРАТОН

Ранняя сиалическая кора неоархея обычно слагает краевые части 
кратонов, что подтверждается данными изотопного датирования 

(см. Приложение): например, Гарганский блок южной окраины Си-
бирского кратона ‒ 2727 ± 6 млн лет (Анисимова и др., 2009), Байда-
рикский и Тарбагатайский блоки северной окраины Китайского кра-
тона – 2800 млн лет и 2542 ± 1 млн лет соответственно (Козаков и др., 
2007; Kröner et al., 2015) (рис. 7.1).

В настоящей работе рассматриваются нижнекоровые сиаличе-
ские образования неоархея Байдарикского блока Китайского кратона.

7.1. Байдарикский блок

Неоархейские обра-
зования наиболее широко 
распространены в западной 
части Байдарикского блока 
(рис. 7.2) (Козаков и др., 
2007). Здесь они частично 
перекрыты рифейскими 
платформенными осадка-
ми, а также протоплатфор-
менным палеопротерозой-
ским комплексом и прорва-
ны палеопротерозойскими, 
палеозойско-мезозойскими 
и мезозойскими гранитои-
дами. Неоархейская ранняя 
сиалическая кора представ-
лена супракрустальным 
байдаргинским комплек-

Рис. 7.1. Схема распространения блоков неоар-
хейской сиалической коры в Китайском и Си-

бирском кратонах. 
1 – архейские кратоны; 2 – блоки неоархейской 
ранней сиалической коры; 3 – палеопротерозой-
ская ранняя сиалическая кора. 
I – Сибирский кратон; II – Китайский кратон. 
Арабские цифры  в кружках – блоки неоархея: 
1 – Байдарикский, 2 – Тарбагатайский, 3 – Гар-
ганский. Положение блоков неоархея показано 
по: Козаков и др. 2011; Kröner et al., 2015
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Рис. 7.2. Схема геологического строения западной части Байдарикского блока (по: 
Козаков и др., 2007, с изменениями).

1 – рифейские платформенные образования (филлиты, кварциты и гравелиты); 2 – па-
леопротерозойский протоплатформенный чехол, Бумбугерский комплекс – мраморы, 
кварциты, кристаллические сланцы, плагиогнейсы; 3 – неоархейский байдарагин-
ский комплекс фундамента: диафторированные эндербиты с прослоями амфиболитов 
и двупироксен-амфиболовых сланцев основного и ультраосновного состава; 4 – не-
расчлененные нижнедокембрийские породы; 5 – мезозойские гранитоиды; 6 – палео-
зойско-мезозойские гранитоиды; 7 – палеопротерозойские гранитоиды; 8 – габбро; 
9 – разломы

сом, состоящим из диафторированных в амфиболитовой фации тол-
щи эндербитов, содержащим отдельные прослои и линзы двупирок-
сен-амфиболовых сланцев и амфиболитов.

Возраст магматических протолитов байдарагинского комплекса, 
определенный методом SHRIMP II, составляет около 2.8 млрд лет. 
Позднее они претерпели несколько этапов метаморфизма: ранний 
гранулитовый метаморфизм ‒ 2646 ± 45 млн лет назад, метамор-
физм амфиболитовой  фации ‒ 1854 ± 5 млн лет назад (Козаков и 
др., 2007).
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Nd-модельный возраст ортоплагиогнейсов байдарагинского ком-
плекса составляет 3.1‒3.3 млрд лет (Козаков и др., 1997).

В соответствии с плюмовой моделью формирования ранней сиа-
лической коры, принятой в настоящей работе, это означает, что исход-
ные расплавы этих ортоплагиогнейсов образовались при плавлении 
первичной палео-мезоархейской базитовой коры. Отсюда проистека-
ет геотектонический вывод о принадлежности Байдарикского блока к 
северной окраине Китайского кратона, так как между Байдарикским 
блоком и Сибирским кратоном располагается область палеопротеро-
зойской ранней сиалической корцы, являющейся фундаментом Цен-
трально-Монгольского складчатого пояса (рис. 1, 2 Приложения).

7.1.1. Литолого-петрографический состав байдарагинского 
комплекса и геохимические особенности пород

Основная роль в составе байдарагинского комплекса принадле-
жит диафторированным в амфиболитовой фации гиперстеновым пла-
гиогнейсам – эндербитам, толща которых содержит прослои и линзы 
двупироксен-амфиболовых сланцев и амфиболитов основного и уль-
траосновного составов. В результате диафтореза большая часть ги-
перстена в эндербитах была замещена биотитом, что дало основание 
некоторым авторам называть эти породы при полевых исследованиях 
«биотитовыми плагиогнейсами» (Козаков и др., 2007 и др.). 

В гранулитовых породах основного и ультраосновного составов 
диафторез амфиболитовой фации привел к замещению моноклин-
ного пироксена более низкотемпературным амфиболом, который не 
развивался по гиперстену как минералу, не содержащему Са, что спо-
собствовало сохранению реликтового гранулитового гиперстена. При 
этом допускается, что при диафторезе общий валовый состав исход-
ных пород не меняется, за исключением зон повышенной фильтрации 
метаморфизующих растворов.

7.1.1.1. Плагиогнейсы среднего и кислого состава

Для определения исходной природы протолитов плагиогнейсов 
среднего и кислого составов (табл. 7.1) использованы диагностиче-
ские диаграммы Siˊ ‒ Al/Fe (Dennen, Moor, 1971) и Al/Fe – Al + Fe/Ca 
(авторская диаграмма) (рис. 7.3, 7.4). Имеющиеся составы пород (табл. 
7.1) на этих диаграммах определены как исходно магматические, за 
исключением одной пробы (ан.1, табл. 7.1), имеющей исходно оса-
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Таблица 7.1. Химические составы плагиогнейсов среднего  
и кислого состава байдарагинского комплекса

Компо-
нент

1924-4 М09-21 М09-27 М09-8 3070 М09-17 М09-25 М09-35
1 2 3 4 5 6 7 8

SiO2 57.47 60.17 60.18 64.29 64.59 66.22 66.47 66.67
TiO2 1.72 0.62 0.46 0.46 0.74 0.68 0.58 0.48
Al2O3 14.35 17.24 19.24 16.43 16.81 16.20 15.84 15.27
FeOобщ 12.45 5.47 4.68 4.58 4.68 3.42 4.43 4.43
MnO 0.28 0.09 0.09 0.07 0.07 0.05 0.08 0.07
MgO 3.18 3.15 1.99 2.53 1.78 1.93 1.70 1.90
CaO 4.96 5.57 4.37 4.44 4.09 3.48 4.14 4.50
Na2O 3.70 4.70 5.72 4.54 4.36 4.21 4.80 4.36
K2O 1.01 1.70 1.62 1.49 1.60 2.11 1.18 1.13
P2O5 0.21 0.15 0.32 0.10 0.37 0.11 0.21 0.19
п.п.п 1.42 0.93 0.89 0.90 0.73 1.33 0.45 0.76
Cyммa 100.75 99.79 99.57 99.82 99.82 99.74 99.89 99.75
La 34.30 26.82 ‒ ‒ 41.80 ‒ 35.23 ‒
Ce 67.00 62.77 ‒ ‒ 61.80 ‒ 72.64 ‒
Pr 7.86 7.43 ‒ ‒ 6.34 ‒ 7.43 ‒
Nd 27.60 31.63 ‒ ‒ 18.70 ‒ 28.68 ‒
Sm 5.62 6.77 ‒ ‒ 2.36 ‒ 4.44 ‒
Eu 1.56 0.98 ‒ ‒ 1.27 ‒ 1.10 ‒
Gd 6.36 6.11 ‒ ‒ 2.25 ‒ 3.57 ‒
Tb 0.86 0.90 ‒ ‒ 0.22 ‒ 0.48 ‒
Dy 5.48 4.97 ‒ ‒ 1.12 ‒ 2.53 ‒
Ho 1.19 0.89 ‒ ‒ 0.20 ‒ 0.45 ‒
Er 3.31 2.35 ‒ ‒ 0.57 ‒ 1.19 ‒
Tm 0.56 0.31 ‒ ‒ 0.08 ‒ 0.16 ‒
Yb 3.29 1.90 ‒ ‒ 0.50 ‒ 1.01 ‒
Lu 0.47 0.27 ‒ ‒ 0.10 ‒ 0.14 ‒
Th ‒ 2.25 ‒ ‒ ‒ ‒ 5.81 ‒
Nb ‒ 13.20 ‒ ‒ ‒ ‒ 8.10 ‒
Zr ‒ 181.00 ‒ ‒ ‒ ‒ 203.00 ‒
Y ‒ 20.10 ‒ ‒ ‒ ‒ 10.30 ‒
Cr ‒ 260.00 170.00 290.00 ‒ 48.00 240.00 62.00
Ni ‒ 80.00 43.00 66.00 ‒ 55.00 41.00 16.00
(La/Yb)N 7.48 9.79 ‒ ‒ 58.01 ‒ 24.20 ‒
Eu/Eu* 0.80 0.47 ‒ ‒ 1.68 ‒ 0.84 ‒
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Компо‒
нент

1924 М09‒16 М09‒1 1924‒1 5046‒1 М09‒12 М09‒38 Среднее
9 10 11 12 13 14 15 16

SiO2 66.70 67.03 67.43 67.94 68.50 69.45 69.69 66.10
TiO2 0.78 0.48 0.51 0.70 0.55 0.41 0.43 0.56
Al2O3 16.02 15.34 15.27 15.88 15.61 15.97 14.99 16.15
FeOобщ 4.58 3.24 2.99 4.26 3.91 2.45 3.19 4.02
MnO 0.06 0.06 0.05 0.07 0.05 0.04 0.05 0.06
MgO 1.73 1.49 2.14 1.45 1.07 1.22 1.19 1.81
CaO 3.62 3.78 3.79 3.90 3.30 3.48 3.83 4.02
Na2O 3.80 4.52 4.80 4.36 4.75 4.91 4.37 4.59
K2O 1.58 1.81 1.53 1.27 1.25 1.14 1.59 1.50
P2O5 0.25 0.18 0.11 0.22 0.19 0.11 0.16 0.19
п.п.п 1.16 1.55 0.98 0.32 0.70 0.75 0.33 0.84
Cyммa 100.28 99.47 99.60 100.37 99.88 99.92 99.81 99.84
La ‒ 11.89 ‒ 50.01 42.58 40.08 ‒ 35.34
Ce ‒ 18.61 ‒ 85.67 71.93 64.61 ‒ 63.13
Pr ‒ 1.83 ‒ 9.57 7.75 5.86 ‒ 6.76
Nd ‒ 6.73 ‒ 28.29 27.11 19.41 ‒ 23.52
Sm ‒ 1.00 ‒ 3.97 4.27 2.25 ‒ 3.84
Eu ‒ 0.69 ‒ 1.06 0.72 1.25 ‒ 1.08
Gd ‒ 0.89 ‒ 1.99 2.87 1.43 ‒ 3.18
Tb ‒ 0.12 ‒ 0.28 0.30 0.15 ‒ 0.41
Dy ‒ 0.78 ‒ 1.56 1.56 0.79 ‒ 2.35
Ho ‒ 0.15 ‒ 0.27 0.28 0.14 ‒ 0.45
Er ‒ 0.44 ‒ 0.83 0.77 0.38 ‒ 1.23
Tm ‒ 0.06 ‒ 0.10 0.10 0.04 ‒ 0.18
Yb ‒ 0.44 ‒ 0.75 0.62 0.33 ‒ 1.11
Lu ‒ 0.08 ‒ 0.13 0.07 0.05 ‒ 0.16
Th ‒ 0.76 ‒ ‒ ‒ 1.35 ‒ 2.54
Nb ‒ 2.70 ‒ ‒ ‒ 4.80 ‒ 7.20
Zr ‒ 172.00 ‒ ‒ ‒ 135.00 ‒ 172.75
Y ‒ 3.50 ‒ ‒ ‒ 3.30 ‒ 9.30
Cr ‒ 38.00 22.00 ‒ ‒ 370.00 280.00 178.00
Ni ‒ 33.00 12.00 ‒ ‒ 73.00 48.00 46.70
(La/Yb)N ‒ 18.75 ‒ 46.27 47.65 84.27 ‒ 41.28
Eu/Eu* ‒ 2.24 ‒ 1.15 0.63 2.13 ‒ 1.31
Примечание. Окислы ‒ мас.%, элементы примеси ‒ г/т, «–» – содержаниене элемента 
не определялось. 1 – плагиогнейс исходного осадочного состава, 2‒3 ‒ плагиогнейсы 
андезитового состава, 4‒15 – плагиогнейсы дацитового состава, 16 ‒ средний состав 
ортоплагиогнейсов. Анализы пород 1, 5, 9, 12, 13 по (Козаков и др., 2007), остальные 
по (Беляев и др., 2012).

Окончание табл. 7.1
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Рис. 7.3. Диаграмма Si'–Al/Fe (Dennen, Moor, 1971). 
Si'= Si/ (Si+Fe+Al) х 100 ат. кол.  для метаморфических 
пород среднего и кислого состава байдарагинского ком-

плекса.
I – поле магматических пород, II – поле осадочных 
пород, III – поле неопределённости, затемнённый ква-
драт – поле граувакк

Рис. 7.4. Диаграмма Al/Fe – Al+Fe/Ca ат. кол. для мета-
морфических пород байдарагинского комплекса.

I – поле дацитов, II – поле андезитов и дацитов, III – 
поле глинистых сланцев и граувакк, IV – поле глини-
стых сланцев

дочное происхожде-
ние. Наличие исходно 
осадочных пород в 
составе байдарагин-
ского комплекса сви-
детельствует о его су-
пракрустальной вул-
каногенно-осадочной, 
а не интрузивной при-
роде.

Для дальнейших 
петрохимических ис-
следований использо-
ваны пробы, опреде-
ленные на этих диа-
граммах как магмати-
ческие.

На классифика-
ционной диаграмме 
Na2O + K2O – SiO2  
плагиогнейсы исход-
но магматического 
происхождения рас-
полагаются в поле 
дацитов, в единичных 
случаях – андезитов 
нормальной щелоч-
ности (рис. 7.5). На 
диаграмме Al – (Fe + 
Ti) – Mg (Jensen, 1976) 
(рис. 7.6) орто-плагио-
гнейсы соответствуют 
дацитам и андезитам 
известково-щелоч-
ной серии. Спектры 
распределения РЗЭ 
орто-плагиогнейсов 
обладают сходной то-
пологией (рис. 7.7), 
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Рис. 7.5. Диаграм-
ма Na2O+K2O – SiO2 
для составов мета-
магматических по-
род байдарагинского 
комплекса (таблицы 

7.1, 7.2) 
Римскими цифра-
ми обозначены поля 
пород: I – пикроба-
зальты, II – базальты, 
III – базальтовые 
андезиты, IV – ан-
дезиты, V – даци-
ты, VI – риолиты, 
VII – базаниты, 
VIII – трахибазаль-
ты, IX – базальтовые 
трахиандезиты, X – 
трахиандезиты, XI – 
трахидациты

Рис.7.6. Диаграмма Al–(Fe+Ti)–Mg (Jensen, 1976) для метамагматических пород 
байдарагинского комплекса (таблицы 7.1, 7.2). Fe-Б, Mg-Б – высокожелезистые и 

магнезиальные базальты
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показывая обогащение легкими РЗЭ. (La/Yb)N  варьирует в пределах 
10‒87 (табл. 7.1).

На мультиэлементной диаграмме (рис. 7.8) ортоплагиогнейсы 
байдарагинского комплекса обнаруживают сходство с составом се-
рых гнейсов фундамента архейских щитов (Martin, 1994), за исклю-
чением Th, обеднение которым объясняется гранулитовым метамор-
физмом.

Рис. 7.7. Спектры распределения РЗЭ, нормализованных к 
хондриту С-1 (Evensen, 1978), в метаандезитах и метада-

цитах байдарагинского комплекса (табл. 7.1)

Рис. 7.8. Мультиэлементная диаграмма для ортоплагио-
гнейсов байдарагинского комплекса (1). Для сравнения 
показан состав серых гнейсов фундамента архейских щи-
тов (Martin, 1994) (2) и вулканитов андезит-дацитового 
состава внутриокеанической дуги Тонга-Кермадек (Брай-

ан, 1989; Turner et al., 2012) (3)
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В сравнении с вулканитами андезит-дацитового состава внутри-
океанической дуги Тонга‒Кермадек ортоплагиогнейсы байдарагин-
ского комплекса обогащены Th, K, Nb, La, Ce, Nd, P, Zr, Sm и обедне-
ны Yb.

7.1.1.2. Двупироксен-амфиболовые сланцы  
и амфиболиты

Двупироксен-амфиболовые сланцы и амфиболиты основного и 
ультраосновного составов присутствуют в виде будин, линз, просло-
ев мощностью от первых десятков сантиметров до нескольких метров 
среди плагиогнейсов байдарагинского комплекса (Беляев и др., 2012). 
Возраст протолитов этих пород (2.8 млрд лет) аналогичен возрасту 
исходных вулканитов плагиогнейсов байдарагинского комплекса (Ко-
заков и др., 2007). На классификационной диаграмме Na2O + K2O – 
SiO2 (рис. 7.5, табл. 7.2) эти породы располагаются в полях базальтов 
и пикробазальтов нормальной щелочности. На диаграмме Al – (Fe + 
Ti) – Mg (Jensen, 1976) двупироксен-амфиболовые сланцы и амфибо-
литы располагаются в полях пород коматиит-толеитовой серии. В ме-
тавулканитах коматиит-толеитовой серии байдарагинского комплекса 
выделяются толеитовые метабазальты, метаандезибазальты, коматии-
товые метабазальты и метакоматииты (рис. 7.6).

В толеитовых базальтах байдарагинского комплекса концен-
трации MgO варьируют в пределах 6.77 – 9.41 мас.%, а TiO2  ‒ 
0.46‒1.51 мас.% (табл. 7.2). Спектры распределения РЗЭ носят хон-
дритовое распределение при увеличении общего содержания РЗЭ в 
25 норм (рис. 7.9, а). В метаандезибазальтах наблюдается обогащение 
ЛРЗЭ (рис. 7.9, а), в которых отношение (La/Yb)N  составляет 2.15–5.81 
(табл. 7.2, ан. 24-26). Это обогащение ЛРЗЭ обусловлено дифференци-
ацией толеитовых базальтов в промежуточных камерах их расплавов. 

На мультиэлементной диаграмме средний состав толеитовых 
метабазальтов байдарагинского комплекса отличаются от базальтов 
MOR повышенными содержаниями Th, K, Nb, La, Ce, Nd и понижен-
ным P (рис. 7.10).

Эта геохимическая особенность толеитовых метабазальтов нео-
архейского байдарагинского комплекса является общей для нижней 
коры и более древних подразделений архея, описанных в предыду-
щих главах, и не является случайной, а подтверждает тезис об изна-
чальной обогащенности литофильными элементами архейской ман-
тии, в том числе и U-Th группы.
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Таблица 7.2 Химические составы двупироксен-амфиболовых сланцев  
и амфиболитов байдарагинского комплекса

Компо-
нент

М06-4 М09-4 М06-2/1 М09-15 М06-26 М06-34 М06-35 M06-22 М06-29
1 2 3 4 5 6 7 8 9

SiO2 44.74 45.64 45.88 46.96 47.01 47.19 47.55 47.76 47.83
TiO2 1.34 1.13 0.64 1.32 1.51 0.34 0.38 0.84 0.35
Al2O3 15.26 12.12 13.15 14.01 13.91 9.51 10.64 7.70 9.01
FeOобщ 15.76 15.13 12.50 13.49 14.78 11.35 10.95 13.81 10.79
MnO 0.25 0.41 0.26 0.24 0.22 0.20 0.19 0.28 0.19
MgO 8.21 8.16 11.56 7.94 6.91 17.29 15.87 13.73 16.99
CaO 12.75 13.31 11.45 9.97 11.14 10.15 10.21 12.29 11.17
Na2O 1.25 1.44 1.53 1.58 1.62 1.36 1.46 1.22 1.20
K2O 0.11 0.94 1.43 2.41 0.48 0.97 1.20 1.05 0.64
P2O5 0.12 0.09 0.10 0.09 0.12 0.02 0.03 0.15 0.04
п.п.п 0.15 1.33 1.13 1.66 2.25 1.30 1.40 0.91 1.61
Cyммa 99.93 99.70 99.64 99.66 99.94 99.67 99.86 99.73 99.80
La 6.27 6.58 19.76 13.17 5.43 1.45 2.41 26.39 1.23
Ce 15.96 14.47 43.32 34.80 15.02 3.20 6.41 71.49 3.03
Pr 2.29 1.88 4.83 4.24 2.09 0.43 0.74 8.93 0.44
Nd 12.58 8.43 19.06 20.28 11.15 2.33 3.60 36.09 2.14
Sm 3.98 2.40 4.02 5.13 3.46 0.76 1.01 6.43 0.75
Eu 1.24 0.79 0.94 1.38 1.19 0.30 0.37 1.49 0.28
Gd 5.01 2.93 4.19 4.94 4.85 1.05 1.40 6.59 1.04
Tb 0.89 0.54 0.75 0.84 0.88 0.20 0.26 0.91 0.19
Dy 5.96 3.76 4.91 5.27 6.16 1.36 1.71 5.53 1.40
Ho 1.24 0.86 1.20 1.12 1.33 0.31 0.39 1.05 0.32
Er 3.76 2.50 3.29 3.34 4.26 0.98 1.15 3.35 1.02
Tm 0.51 0.35 0.50 0.50 0.59 0.14 0.19 0.44 0.16
Yb 3.48 2.12 3.00 3.02 3.97 1.00 1.17 3.01 1.02
Lu 0.53 0.36 0.44 0.45 0.60 0.15 0.18 0.44 0.15
Th 0.43 1.95 2.01 2.18 0.45 1.02 1.28 1.44 0.14
Nb 4.50 3.90 7.40 7.10 4.00 0.90 1.30 11.40 6.60
Zr 68.00 65.00 75.00 60.00 74.00 25.00 29.00 64.00 17.00
Y 26.50 28.00 30.10 35.00 29.10 6.90 8.70 24.50 8.00
Cr 228.00 220.00 500.00 150.00 171.00 2092.00 1600.00 1192.00 1673.00
Ni 121.00 59.00 131.00 74.00 83.00 417.00 340.00 343.00 466.00
Al2O3/TiO2 11.39 10.73 20.55 10.61 9.21 27.97 28.00 9.17 28.60
Mg/Mg+Fe 0.48 0.49 0.62 0.68 0.45 0.73 0.72 0.64 0.74
(La/Yb)N 1.29 2.23 4.72 3.13 0.98 1.04 1.48 6.29 0.86
Eu/Eu* 0.85 0.91 0.7 0.97 0.89 1.03 0.95 0.7 0.97
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Компо-
нент

М06-1 М06-18 М09-22 М09-34 M06-2 М09-24 М09-11 М06-9 М06-10
10 11 12 13 14 15 16 17 18

SiO2 48.07 48.58 48.75 48.76 48.96 49.04 49.42 49.79 50.10
TiO2 0.75 0.24 1.15 0.34 0.70 0.64 0.92 0.78 0.39
Al2O3 6.80 5.74 14.30 14.01 6.08 7.29 14.48 14.17 9.96
FeOобщ 13.82 9.57 13.75 8.27 13.21 13.60 12.50 11.55 9.71
MnO 0.24 0.12 0.22 0.18 0.24 0.31 0.21 0.18 0.18
MgO 14.51 23.13 7.03 11.63 15.45 15.29 7.01 7.99 13.97
CaO 12.53 8.35 10.92 14.67 12.26 10.77 10.79 10.63 10.54
Na2O 0.89 0.36 2.30 1.16 0.77 1.25 2.71 2.77 2.03
K2O 0.76 0.24 0.49 0.29 0.73 1.35 0.98 0.86 1.11
P2O5 0.05 0.03 0.11 0.05 0.06 0.03 0.09 0.05 0.02
п.п.п 1.23 3.45 0.81 0.59 1.19 0.51 0.78 0.93 1.73
Cyммa 99.65 99.80 99.84 99.95 99.64 100.08 99.89 99.70 99.74
La 12.57 4.12 3.91 2.50 19.22 19.56 5.75 10.53 12.42
Ce 25.25 6.94 9.15 6.95 47.41 69.04 13.18 21.18 29.37
Pr 2.76 0.70 1.42 0.83 5.35 8.50 1.85 2.44 3.22
Nd 9.69 2.79 7.06 4.19 20.60 39.29 9.33 10.18 10.78
Sm 2.60 0.75 2.23 1.14 3.80 8.15 2.71 2.35 2.11
Eu 0.79 0.29 0.85 0.37 0.92 1.14 0.90 0.71 0.70
Gd 2.82 0.99 2.84 1.22 3.99 6.64 3.31 2.86 2.22
Tb 0.36 0.15 0.47 0.25 0.56 0.91 0.58 0.48 0.37
Dy 2.65 1.11 3.99 1.56 3.31 5.17 3.81 3.25 2.26
Ho 0.55 0.26 0.87 0.34 0.66 1.07 0.83 0.68 0.53
Er 1.43 0.74 2.76 1.00 2.07 2.90 2.45 2.06 1.46
Tm 0.22 0.12 0.37 0.16 0.27 0.46 0.35 0.29 0.25
Yb 1.47 0.74 2.40 1.04 1.68 2.99 2.32 1.98 1.62
Lu 0.20 0.12 0.37 0.16 0.25 0.41 0.37 0.31 0.22
Th 1.28 1.35 0.68 0.81 1.36 1.25 0.45 1.99 1.17
Nb 5.00 0.70 3.10 0.90 4.00 9.70 3.30 3.10 5.60
Zr 51.00 17.00 58.00 18.00 52.00 67.00 54.00 78.00 35.00
Y 13.80 6.00 29.30 9.10 14.10 28.80 18.80 14.80 13.70
Cr 1640.00 1401.00 400.00 330.00 1419.00 2800.00 490.00 387.00 1327.00
Ni 682.00 637.00 150.00 110.00 539.00 470.00 140.00 99.00 273.00
Al2O3/TiO2 9.07 23.92 12.43 41.21 8.69 11.39 15.74 18.17 25.54
Mg/Mg+Fe 0.65 0.81 0.48 0.71 0.51 0.67 0.5 0.55 0.72
(La/Yb)N 6.13 3.99 1.17 1.72 8.21 4.69 1.78 3.81 5.50
Eu/Eu* 0.89 1.03 1.03 0.96 0.72 0.47 0.92 0.84 0.99

Продолжение табл. 7.2



Окончание табл. 7.2

Компо-
нент

М06-19 М06-11 М09-32 2316 М09-14 М09-9 М09-16 М06-15 2316-1 Ср.

19 20 21 22 23 24 25 26 27 28
SiO2 50.14 50.22 50.86 51.32 51.53 52.08 52.32 52.90 54.92 49.65
TiO2 0.46 0.49 0.48 2.38 0.38 0.95 0.98 1.24 0.44 1.18
Al2O3 11.24 11.71 11.85 15.69 4.72 14.24 15.43 15.08 12.67 14.28
FeOобщ 12.09 10.78 9.60 13.35 11.51 10.31 8.95 12.70 8.61 12.57
MnO 0.27 0.22 0.20 0.17 0.24 0.21 0.13 0.25 0.16 0.22
MgO 9.41 10.64 11.59 3.90 14.50 7.08 6.77 3.96 7.27 6.85
CaO 13.49 10.64 11.29 7.13 13.89 10.07 8.00 11.29 9.92 10.49
Na2O 1.70 2.48 2.10 3.84 0.54 3.02 3.71 1.90 2.60 2.40
K2O 0.33 1.13 0.79 1.01 0.70 0.92 1.73 0.25 1.25 0.95
P2O5 0.02 0.04 0.04 0.91 0.07 0.10 0.10 0.11 0.04 0.16
п.п.п 0.75 1.36 1.05 1.16 1.78 0.84 1.74 0.36 1.83 1.15
Cyммa 99.89 99.71 99.85 100.86 99.87 99.81 99.85 100.04 99.71 99.91
La 3.75 23.70 13.95 ‒ 21.32 11.82 18.30 8.93 ‒ 9.07
Ce 9.50 57.23 36.92 ‒ 53.61 27.60 43.42 19.04 ‒ 21.38
Pr 1.36 7.56 3.72 ‒ 5.34 2.93 4.39 2.32 ‒ 2.59
Nd 6.64 29.69 16.40 ‒ 21.90 13.68 19.11 10.82 ‒ 12.26
Sm 2.02 6.17 3.30 ‒ 4.42 3.24 4.13 3.10 ‒ 3.27
Eu 0.52 1.24 0.69 ‒ 1.10 0.91 1.14 1.03 ‒ 1.01
Gd 2.56 5.24 3.14 ‒ 3.63 3.19 4.05 4.16 ‒ 3.81
Tb 0.45 0.73 0.46 ‒ 0.49 0.58 0.66 0.74 ‒ 0.67
Dy 3.02 4.38 2.66 ‒ 2.60 3.43 3.93 5.02 ‒ 4.46
Ho 0.62 0.93 0.56 ‒ 0.46 0.79 0.83 1.06 ‒ 0.96
Er 1.86 2.44 1.65 ‒ 1.24 2.24 2.38 3.21 ‒ 2.90
Tm 0.26 0.46 0.24 ‒ 0.17 0.35 0.36 0.45 ‒ 0.41
Yb 1.69 2.72 1.58 ‒ 1.11 2.29 2.26 2.98 ‒ 2.68
Lu 0.25 0.36 0.23 ‒ 0.16 0.33 0.31 0.48 ‒ 0.41
Th 0.54 2.00 0.89 ‒ 0.62 1.02 0.62 2.57 ‒ 1.23
Nb 2.40 9.40 3.00 ‒ 4.00 4.50 6.00 4.60 ‒ 4.41
Zr 45.00 53.00 39.00 ‒ 32.00 72.00 64.00 105.00 ‒ 69.80
Y 13.60 24.90 15.70 ‒ 11.90 20.90 22.40 23.00 ‒ 24.78
Cr 783.00 898.00 1500.00 ‒ 1300.00 530.00 300.00 132.00 ‒ 300.80
Ni 199.00 158.00 320.00 ‒ 480.00 130.00 99.00 53.00 ‒ 100.80
Al2O3/TiO2 24.43 23.90 24.69 6.59 12.42 14.99 15.74 12.16 28.80 12.12
Mg/Mg+Fe 0.58 0.64 0.68 0.34 0.69 0.55 0.57 0.36 0.6 0.6
(La/Yb)N 1.59 6.25 6.33 ‒ 13.78 3.70 5.81 2.15 ‒ 3.95
Eu/Eu* 0.7 0.67 0.66 ‒ 0.84 0.87 0.85 0.88 ‒ 0.85

Примечание. Окислы ‒ мас.%, элементы примеси ‒ г/т, «–» – содержание элемента 
не определялось. Анализ 11 – метакоматиит, 3, 6, 7, 8, 9, 10, 13, 14, 15, 18, 20, 21, 
23 ‒ коматиитовые метабальты, остальные анализы ‒ толеитовые метабазальты, 28 – 
средний состав толеитовых метабазальтов. Анализы 22, 27 по (Козаков и др., 2007), 
остальные по (Беляев и др., 2012).
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Рис. 7.9. Спектры распределения РЗЭ, нормированных к хондриту С-1 
(Evensen et.al, 1978), в метавулканитах коматиит-толеитовой серии бай-

дарагинского комплекса. 
a – толеитовые метабазальты и метаандезит-базальты; б – коматиитовые 
метабазальты первой группы и коматиит (M06-18); в – коматиитовые 
метабазальты второй группы
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Рис. 7.10. Мультиэлементная диаграмма для толеитовых 
метабазальтов байдарагинского комплекса (1). Для срав-
нения показан состав N-MOR базальтов Тихого океана 

(Arevalo, McDonought, 2010, Говоров и др.,1996) (2)

Этой особенностью архейской мантии обусловлено формиро-
вание в ней очагов расплавов, продуцировавших плюмы, что под-
тверждается дискриминационной диаграммой Nb/Y – Zr/Y (Condie, 
2008) для толеитовых метабазальтов нижней коры архея (см. преды-
дущие главы), в том числе и для неоархейской, завершающей форми-
рование архейских кратонов (рис. 7.11).

В имеющихся анализах двупироксен-амфиболовых сланцев и ам-
фиболитов, входящих в состав супракрустального байдарагинского 
комплекса в качестве вулканитов исходной коматиит-толеитовой се-
рии, широко представлены коматиитовые метабазальты и в единич-
ных случаях метакоматииты (табл. 7.2).

В коматиитовых метабазальтах содержания MgO составляют 
17.29–10.64 мас.%, TiO2 ‒ 0.34‒0.84 мас.% (табл.7.2). Магнезиаль-
ность их варьирует в пределах 0.62–0.74, отношения Al2O3/TiO2 меня-
ются от 20.55 до 41.21 (табл. 7.2).

По спектрам распределения РЗЭ среди коматиитовых метабазаль-
тов байдарагинского комплекса выделяются две группы. Для комати-
итовых метабазальтов первой группы характерна значительная диф-
ференциация РЗЭ: (La/Yb)N отношения варьируют в пределах 4.69–
13.78, Mg/Mg + Fe = 0.51–0.72, они обладают отрицательной Eu ано-
малией: отношение Eu/Eu* составляет 0.47–0.99. Источником комати-
итовых метабазальтов первой группы служила обогащенная мантия, 
представителем которой является коматиит обр. М06-18 (табл. 7.2). 
Этот метакоматиит отвечает требованиям международной классифи-
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Рис. 7.11. Диаграмма Nb/Y–Zr/Y (Condie, 2008) для 
толеитовых метабазальтов байдарагинского комплек-
са. Точки составов пород нанесены в соответствии с 

данными табл. 7.2.
Поля пород: OPB – базальты океанических плато, 
OIB – базальты океанических островов, N-MORB – 
базальты срединно-океанических хребтов, IAB – 
островодужные базальты

кации магматических 
пород (Классифика-
ция магматических…, 
1997). Содержание 
MgO в нем составля-
ет 23.13, Al2O3 – 5.74, 
TiO2  ‒ 0.24 мас.%.

Отношение Al2O3/
TiO2, равное 23.92, 
свидетельствует о его 
принадлежности к обо-
гащенному по Al типу, 
Mg/Mg + Fe = 0.81, 
(La/Yb)N = 3.99.

Топология спек-
тра распределения РЗЭ 
коматиита сходна со 
спектрами распределе-
ния РЗЭ коматиитовых 
метабазальтов первой 
группы (рис. 7.9, б). 

Это позволяет сделать заключение о том, что исходные коматиитовые 
базальты первой группы были сформированы при дифференциации 
коматиитов, аналогичных образцу М06-18 в промежуточных магма-
тических камерах.

Коматиитовые метабазальты второй группы отличаются распре-
делением РЗЭ, близким к хондритовому, при увеличении их содержа-
ний до 5‒10 хондритовых норм. Хондритовый спектр распределения 
РЗЭ коматиитовых метабазальтов второй группы позволяет связывать 
их происхождение с примитивным мантийным источником.

Приведенные выше материалы по составу пород неоархейского 
байдарагинского комплекса и их геохимическим особенностям сви-
детельствуют о его принципиальном сходстве с раннекоровыми об-
разованиями более древних эратем архея, рассмотренных в преды-
дущих главах. Это свидетельствует о единстве генетической модели 
формирования ранней сиалической коры архейских кратонов в целом. 
Неоархейское раннее корообразование окраин архейских кратонов 
последовательно продолжалось в палеопротерозое за счет первичной 
базитовой коры протоокеана.
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Так, на Китайском кратоне первые этапы неоархейского корооб-
разования, начавшиеся 2.8 млрд лет назад (Байдарикский блок), за-
вершились уже севернее этого блока (в современных географических 
координатах) 2542 млн лет назад (Тарбагатайский блок, рис. 7.1). 
Затем корообразование продолжилось в палеопротерозое, когда был 
сформирован фундамент Центрально-Азиатского складчатого пояса, 
разделившего Китайский и Сибирский кратоны. Породы этого палео-
протерозойского фундамента будут рассмотрены в следующей главе.
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Г Л А В А  8
ПАЛЕОПРОТЕРОЗОЙ (2500–1600 млн лет). 
ЦЕНТРАЛЬНО-АЗИАТСКИЙ СКЛАДЧАТЫЙ  

ПОЯС

В настоящее время строение и история формирования Централь-
но-Азиатского складчатого пояса почти всеми исследователями 

рассматриваются на основе гипотезы плитовой тектоники (Зоненшайн 
и др.,1990; Моссаковский и др., 1993; Диденко и др, 1994; Dobretzov 
et al., 1995; Коваленко и др., 1996; Ярмолюк и др., 1999; Коваленко и 
др., 1999; Khain et al., 2003; Ярмолюк, Коваленко, 2003; Козаков и др., 
2003; Козаков и др., 2005; Рыцк и др., 2011 и многие другие).

В составе Центрально-Азиатского складчатого пояса выделяются 
мозаичные и линейные области. В мозаичные области А.А. Мосса-
ковский с соавторами (Моссаковский и др., 1993) объединяют рифей-
ские, салаирские, каледонские и, частично, варисцийские складчатые 
сооружения, которые вмещают докембрийские континентальные бло-
ки разных размеров: Кокчетавский, Улутаусский, Илийский, Севе-
ро-Тяньшаньский, Тувино-Монгольский, Дзабханский, Южно-Гобий-
ский, Амурский и ряд других, более мелких. Конфигурация и назва-
ния этих блоков у последующих исследователей часто отличаются. 
Линейные области, по представлениям А.А. Моссаковского с соав-
торами, возникли на месте деструктивных зон с океанической корой. 
Для комплексов пород мозаичных и линейных областей выделяются 
одни и те же типы: островодужные, окраинно-морские, задуговые и 
преддуговые, офиолитовые. При этом предполагалось, что выделен-
ные в составе Центрально-Азиатского пояса континентальные блоки 
имеют архей-палеопротерозойский возраст.

Со времени написания вышеуказанной статьи А.А. Моссаков-
ского с соавторами (1993 г.) были получены обширные материалы по 
изотопному датированию метаморфических и магматических пород 
Центрально-Азиатского складчатого пояса, результаты которых мож-
но обобщить следующим образом.

Установлен неоархейский возраст Байдарикского, Тарбагатай-
ского и Гарганского блоков метаморфических пород, ранее включав-
шихся в состав Центрально-Азиатского складчатого пояса. Авторами 
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настоящей работы два первых блока отнесены к северной окраине 
Китайского кратона, а третий включен в состав Сибирского кратона 
(см. гл. 7).

Установлен палеопротерозойский возраст следующих блоков 
фундамента Центрально-Азиатского складчатого пояса, выходящих 
на поверхность: Джугджурского (Вовна и др., 2014), Батомгского 
(Мишкин и др., 2010), Суннагинского (Глуховский и др., 2007), Ста-
нового (Ларин и др., 2006; Великославинский и др., 2012; Вах и др., 
2013), Гонжинского (Геологическая карта Приамурья..., 1999), Гирин-
ского (Regional Geology of Jilin province, 1988), Кокчетавского (Летни-
ков и др., 2001) (см. Приложение).

В остальной части Центрально-Азиатского пояса палеопротеро-
зойский фундамент повсеместно перекрыт рифейско-фанерозойским 
покровно-складчатым комплексом. Этот комплекс, как полагают ав-
торы настоящей работы, представлен вулканогенно-осадочными об-
разованиями двух геотектонических обстановок – внутриконтинен-
тальных рифтовых зон и эпиконтинентальных морей. Рифтовые зоны 
рифея и фанерозоя сопровождались проявлениями ультраосновного 
и основного плюмового магматизма и продуктами плавления плюма-
ми первичной базитовой и сиалической палеопротерозойской коры – 
средними и кислыми вулканитами и их интрузивными фациями. Nd- 
изотопная систематика магматических, осадочных и малоглубинных 
метаморфических пород покровно-складчатого комплекса, а также 
U-Pb геохронометрия детритовых и ксеногенных цирконов (Ковален-
ко и др., 1995; Ярмолюк и др., 1999; Козаков и др., 2005; Рыцк и др., 
2011; Ковач и др., 2013; Цыганков, 2014; Ханчук и др., 2013; Крук и 
др., 2016 и др.) (см. Приложение) свидетельствуют, по мнению авто-
ров, о повсеместном распространении в пределах Центрально-Азиат-
ского складчатого пояса палеопротерозойского фундамента. Рассмо-
трим состав и геохимические особенности пород этого фундамента 
на примере гранулитового комплекса Джугджурского блока, пред-
ставляющего наиболее глубинное сечение палеопротерозойской коры 
Центрально-Азиатского складчатого пояса. Более высокие её уровни 
представлены в Батомгской и Становой гранит-зеленокаменной обла-
стях (Вовна, 2016; Александров, 2010).



102

8.1. Джугджурский блок

Джугджурский блок расположен в бассейнах рек Кун-Маньё, Аю-
мкан и Мая (рис. 8.1).

Впервые стратифицируемая природа гранулитовых пород Джугд-
журского блока была показана В.М. Мошкиным (Мошкин, 1962), 
который выделил среди них две толщи: нижнюю – пироксен-плаги-
оклазовых кристаллических сланцев и гнейсов; и верхнюю – био-
тит-гранатовых гнейсов с прослоями мраморов. Позднее территория 
Джугджурского блока была охвачена геолого-съемочными работами 
масштаба 1: 200000, выполненными под руководством Ю.Н. Гама-
леи (Гамалея, 1968). Ю.Н. Гамалеей была предложена более дробная 

Рис. 8.1. Схема блокового строения палеопротерозойского фундамента зоны сочлене-
ния Центрально-Азиатского и Верхоянского складчатых поясов 
1 – отложения покровно-складчатого комплекса, 2 – Сибирский кратон, 3, 4 – блоки 
палеопротерозойского фундамента Суннагино-Джугджурской гранулито-гнейсовой 
области: 3 – Джугджурский, 4 – Суннагинский; 5, 6 – блоки гранит-зеленокаменных 
областей: 5 – Батомгский, 6 – Становой; 7 - разрывные нарушения, 8 – местоположе-
ние района исследований (см. рис. 8.2)
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стратификация метаморфических образований с подразделением их 
на 4 согласно залегающие свиты. Однако авторы настоящей рабо-
ты на основании анализа имеющихся у них материалов и опублико-
ванной литературы приняли указанную выше схему В.М. Мошкина 
(рис. 8.2). 

Метаморфизм пород Джугджурского блока по данным минераль-
ной геотермобарометрии осуществлялся в условиях гранулитовой фа-
ции с максимальными параметрами T = 800°C, P = 9 кбар (Авченко, 
1990).

Возраст джугджурского комплекса ранее условно считался архей-
ским. Однако эти представления не были подтверждены изотопным 
датированием. Одновременно было установлено, что анортозиты 
джугджурского массива прорывают гранулиты джугджурского ком-
плекса и имеют возраст 1702‒1705 млн лет (Sm-Nd-изохронный ме-
тод, Суханов, Журавлев, 1989).

Рис. 8.2. Схематическая геологическая карта района исследований (составлена с ис-
пользованием Геологической карты СССР, масштаб 1:200000, листы N-53-I, N-52-VI 

и полевых наблюдений A.M. Ленникова, Р. А. Октябрьского, М.А. Мишкина).
1, 2 – джугджурский гранулитовый комплекс: 1 – гранулиты нижней толщи (эндер-
биты, метабазиты), 2 – гранулиты верхней толщи (глиноземистые гнейсы, эндер-
биты. метабазиты, кальцифиры); 3–5 – метаинтрузивные образования палеопроте-
розоя: 3 - метагипербазиты и базиты, 4 – анортозиты, 5 – граниты; 6 – мезозойские 
вулканогенно-осадочные образования, 7 – меловые гранитоиды, 8 – тектонические 
нарушения 
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Авторами было проведено исследование Sm-Nd-изотопной си-
стемы двупироксеновых плагиогнейсов андезито-базальтового соста-
ва нижней толщи джугджурского комплекса в университете Хоккай-
до, г. Саппоро (Япония) под руководством проф. Д. Маеды, которое 
показало, что их Nd-модельный возраст достигает 2.7 млрд лет при 
ɛNd(Т) = +1.15 (Мишкин и др., 2007).

Для решения дискуссионного вопроса о возрасте магматических 
протолитов джугджурского комплекса авторами совместно с В.И. Ки-
селёвым были выполнены исследования по их изотопному датирова-
нию, результаты которых приводятся ниже.

Наши изотопные исследования относятся к нижней толще джугд-
журского комплекса. Опробованию были подвергнуты гиперстено-
вые плагиогнейсы исходного андезитового состава. Проба имеет 
следующий минеральный состав (об. %): плагиоклаз с антиперти-
товыми вростками (50% An) ‒ 60%, кварц – 10%, гиперстен ‒ 20%, 
моноклинный пироксен ‒ 10%, акцессории: апатит, циркон, магне-
тит. Химический состав гиперстенового плагиогнейса, мас. %: SiO2 ‒ 
63.39, ТiO2 ‒ 0.63, Al2O3 ‒ 16.49, Fe2O3 ‒ 6.44, MnO ‒ 0.09, MgO ‒ 2.09, 
CaO ‒ 4.82, Na2O ‒ 4.01, K2O ‒ 0.59, P2O5 ‒ 0.15, п.п.п. ‒ 1.02, сумма – 
99.73. Петрохимические особенности гиперстенового плагиогнейса 
соответствуют андезиту известково-щелочной серии натрового ряда.

Изотопные измерения выполнены в лаборатории аналитической 
химии ДВГИ ДВО РАН методом LA-ICP-MS на масс-спектрометре с 
индуктивно связанной плазмой Agilent 7500а, соединенном с систе-
мой лазерной абляции образца UP-213.

Полученные изотопные данные приведены в табл. 8.1 и на 
рис. 8.3. Единичные реликтовые ядра цирконов имеют конкордант-
ный средневзвешенный возраст 2247 ± 35 млн лет. Этот возраст со-
ответствует времени кристаллизации магматического протолита ги-
перстенового плагиогнейса, представлявшего собой вулканит андези-
тового состава в исходной нижней толще джугджурского комплекса.

Для большинства цирконов (исследовались как ядра, так и каймы) 
получен средневзвешенный конкордантный возраст 1715±11 млн лет, 
который свидетельствует о том, что исходная нижняя толща джугд-
журского комплекса претерпела гранулитовый метаморфизм в конце 
палеопротерозоя. Это событие, по нашему мнению, связано с магма-
тической деятельностью Джугджуро-Улканского мантийного плюма, 
проявленной в интервале 1765‒1685 млн лет назад (Диденко и др., 
2010; Гурьянов и др., 2012; Ларин, 2011).
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Таблица 8.1. Изотопные U-Pb данные для цирконов из гиперстенового 
плагиогнейса джугджурского комплекса (проба Э14-137)

Изотопные отношения Возраст, млн лет

№ точки анализа 207Pb/235U 206 Pb/238 U 207 Pb /
206Pb 207Pb/235U 206 Pb/238 U

14-137—N1 (г) 4.3419 ± 2.8 0.3030 ± 1.8 0.1039 ± 2.8 1701 ± 23 1706 ± 26
14-137—N2(c) 4.2994 ±3.1 0.3008 ± 1.9 0.1036 ± 3.1 1693 ±26 1695 ± 28
14-137—N3(c) 4.3699 ± 3.2 0.3024 ±2.0 0.1048 ± 3.3 1707 ±27 1703 ± 29
14-137—N4(c) 4.3315 ± 3.8 0.3001 ±2.2 0.1047 ± 3.8 1699 ± 31 1692 ± 33
14-137—N5-l(r) 4.4350 ± 1.5 0.3086 ± 1.2 0.1042 ± 1.5 1719 ± 12 1734 ± 19
14-137—N5-2(c) 4.4449 ± 1.4 0.3077 ± 1.2 0.1048 ± 1.3 1721 ± 12 1729 ± 18
14-137—N6(c) 4.5065 ± 1.7 0.3082 ± 1.3 0.1060 + 1.8 1732 ± 15 1732 ± 20
14-137—N7 8.0281 ± 1.9 0.4156 + 1.5 0.1401 ± 1.9 2234 ± 18 2240 ± 28
14-137—N8-1 (c) 4.4084 ± 1.9 0.3049 ± 1.4 0.1048 ± 2.0 1714 ± 16 1716 ± 21
14-137—N8-2(r) 4.4011 ± 1.9 0.3047 ± 1.4 0.1047 ± 1.9 1713 ± 16 1715 ± 21
14-137—N9(c) 4.4791 ± 1.4 0.3046 ± 1.2 0.1066 ± 1.4 1727 ± 12 1714 ± 18
14-137—N10(c) 4.5221 ± 1.3 0.3001 ± 1.2 0.1093 ± 1.3 1735 ± 11 1692 ± 18
14-137—N11 (r) 7.9762 ± 1.5 0.4183 ± 1.2 0.1383 ± 1.4 2228 ± 13 2253 ± 24
14-137—N12(c) 4.4621 ± 1.4 0.3046 ± 1.2 0.1062 ± 1.4 1724 ± 12 1714 ± 18
14-137—N13(c) 4.4518 ± 1.5 0.3060 ± 1.2 0.1055 ± 1.5 1722 ± 13 1721 ± 19
14-137—N14(c) 4.5580 ± 1.8 0.3060 ± 1.3 0.1080 ± 1.7 1742 ± 15 1721 ± 20

Примечание. Ошибки приведены для интервала 1σ; (r) – краевая область зерна цир-
кона; (с) – центральная область зерна циркона. 

Рис. 8.3. Диаграмма с конкордией для цирконов пробы Э14-137 гиперстенового пла-
гиогнейса джугджурского комплекса (Вовна и др., 2014)
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8.1.1. Литолого-петрографический состав джугджурского 
комплекса и геохимические особенности пород 

Авторами, как указано выше, метаморфический комплекс Джугд-
журского блока делится на две толщи. Нижняя толща сложена гипер-
стеновыми плагиогнейсами ‒ эндербитами, переслаивающимися с 
двупироксеновыми сланцами. В верхней толще преобладают глинозё-
мистые биотит-гранатовые и биотитовые гнейсы с прослоями мрамо-
ров и подчинённым количеством эндербитов и пироксен-биотитовых 
гнейсов. Распространение этих толщ в пределах изученного района 
показано на рис. 8.2. Нижняя толща, представляющая начальные эта-
пы формирования земной коры Джугджурского блока, выделена в ка-
честве метабазит-эндербитовой ассоциации. 

Гиперстеновые плагиогнейсы ‒ эндербиты, составляющие боль-
шую часть объема пород этой ассоциации, на 50‒70% представлены 
плагиоклазом (40‒50 % An) с антипертитовыми вростками, кварцем 
(5‒10%), гиперстеном (5‒10 %), роговой обманкой (8‒10 %), моно-
клинным пироксеном ‒ до 5 %. В качестве акцессориев присутству-
ют апатит, циркон, магнетит, ильменит. Двупироксеновые сланцы на 

30‒40% состоят из плагиоклаза 
(50‒58% An), моноклинного 
пироксена (20‒40%), ромбиче-
ского пироксена (5‒10%). От-
дельные разновидности двупи-
роксеновых сланцев содержат 
примесь граната или биотита. 
Акцессории представлены апа-
титом, цирконом, магнетитом 
и ильменитом. Кристаллос-
ланцы ультраосновного со-
става (двупироксеновые, дву-
пироксен-амфиболовые, оли-
вин-двупироксен-амфиболо-
вые) сложены ортопироксеном 
(10‒35%), клинопироксеном 
(10‒45%), оливином (0‒19%), 
амфиболом (0‒80%). В виде 
примеси присутствуют магне-
тит, ильменит, шпинель, апатит.

Рис. 8.4. Петрохимическая диаграмма для 
разделения орто- и парагнейсов, по Денне-
ну и Муру (Dennen, Moore, 1971). Si' = Si/
(Si + Fe + Al) x 100. Чёрные точки – гра-
нулиты среднего и кислого состава джугд-

журского комплекса (табл. 8.2). 
I – поле магматических, II – осадочных по-
род, III – поле неопределённости
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Определение исходного состава метаморфических пород в работе 
основано на материалах полевых геолого-структурных наблюдений, 
анализа петрохимических данных и закономерностей распределения 
элементов примесей в породах.

На дискриминантной диаграмме (рис. 8.4) гиперстеновые плаги-
огнейсы среднего и кислого составов метабазит-эндербитовой асо-
циации джугджурского комплекса располагаются в поле магматиче-
ских пород и поле неопределённости. На диаграмме Al/Fe – Al+Fe/Ca 
(рис. 8.5) пробы № 11 и 12 (табл. 8.2) соответствуют полю глинистых 
сланцев и граувакк, остальные ‒ магматическим породам.

На классификационной диаграмме Na2O + K2O ‒ SiO2 (рис. 8.6) 
для вулканитов составы гранулитов метабазит-эндербитовой ассо-
циации располагаются главным образом в полях пород нормальной 
щёлочности начиная от ультраосновных пород до дацитов. Отдель-
ные пробы соответствуют субщелочной серии, которые в работе не 
рассматриваются.

На классификационной диаграмме Al ‒  (Fe + Ti) ‒ Mg (Jensen et 
al., 1976) (рис. 8.7) гранулиты исходного магматического состава рас-
полагаются в полях вулканитов известково-щелочной и коматиит-то-
леитовой серий. 

Рис. 8.5. Диаграмма Al/Fe – Al + Fe/Ca ат. кол. (Вовна, 2016) для 
магматических и осадочных пород среднего и кислого состава (57-
77 SiO2, мас.%, СаО ≤ 7 мас.%, нормальной щёлочности). Чёрные 
точки – гранулиты среднего и кислого состава джугджурского ком-

плекса (табл. 8.2)
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Таблица 8.2. Химичекие составы метабазитов и эндербитов известково-щелочной 
серии джугджурского комплекса

Компо-
нент

Э-24/222 Э-14/136 Э-37/318 Э-17/159 Э-16/148 Э-17/165 Э-17/164 Э-33/285 Э-17/158
1 2 3 4 5 6 7 8 9

SiO2 45.02 50.88 51.99 53.01 53.86 54.8 54.88 55.31 55.58
TiO2 0.75 0.71 0.84 0.84 0.7 0.55 0.7 0.42 0.49
Al2O3 20.91 17.1 16.78 18.25 17.39 17.26 17.62 19.5 18.14
Fe2O3 5.83 2.11 2.84 4.99 4.03 2.75 4.1 2.45 4.64
FeO 6.37 7.1 6.7 4.65 5.79 5.83 4.66 4.17 3.82
MnO 0.1 0.12 0.13 0.17 0.15 0.17 0.14 0.09 0.14
MgO 6.54 7.04 6.59 3.78 4.74 4.61 4.32 3.72 4
СaO 9.63 9.12 9.51 7.55 7.68 7.62 7 8.3 7.33
Na2O 2.67 3.32 2.75 4.4 4 3.84 4.01 4.27 4.12
K2O 1.03 1.03 0.61 1.26 0.85 1.61 1.12 1.13 1.06
P2O5 0.18 0.29 0.41 0.49 0.3 0.32 0.32 0.33 0.26
п.п.п. 0.97 1.18 0.85 0.61 0.51 0.64 1.13 0.31 0.42
U 0.18 0.25 0.04 0.03 0.02 0.02 0.03 0.07 0.02
Th 0.58 0.86 0.28 0.12 0.06 0.09 0.26 0.43 0.09
Ba 310.93 225.66 410.58 398.66 413.21 490.56 692.03 856.76 544.95
Sr 939.3 268 483.38 976.86 586.7 758.69 822.75 870.58 911.86
La 12.56 14.56 18.27 34.86 17.2 19.22 21.12 20.99 20.67
Ce 25.42 34.03 41.27 78.77 37.23 41.73 46.57 41.87 45.65
Pr 3.32 4.68 5.65 10.06 5.07 5.62 6.52 5.36 6.19
Nd 12.7 19.32 22.99 40.77 21.23 23.54 27.42 22.5 26.12
Sm 2.44 4.31 4.55 7.41 4.47 4.69 5.45 4.57 5.27
Eu 1.02 1.2 1.45 2.14 1.6 1.38 1.61 3.58 1.34
Gd 2.23 4.34 4.53 6.06 3.96 4.14 4.87 4.4 4.83
Tb 0.33 0.7 0.72 0.96 0.59 0.65 0.81 0.71 0.76
Dy 1.55 3.7 3.68 3.96 2.88 3.22 3.86 3.66 3.8
Ho 0.29 0.77 0.75 0.78 0.58 0.66 0.79 0.74 0.75
Er 0.82 2.27 2.18 2.32 1.72 1.95 2.3 2.11 2.21
Tm 0.1 0.31 0.29 0.3 0.22 0.28 0.33 0.3 0.32
Yb 0.69 2.02 1.86 1.79 1.5 1.79 2.03 1.82 2.09
Lu 0.1 0.29 0.27 0.29 0.23 0.27 0.31 0.27 0.3
Zr 25.4 41.76 49.04 29.01 17.33 34.32 25.51 40.79 21.1
Hf 0.73 1.35 1.32 0.98 0.7 1.12 1.01 1.12 0.84
Ta 0.61 0.38 0.39 0.64 0.3 0.5 0.39 0.45 0.26
Nb 3.25 5.18 5.27 12.16 5.2 4.82 6.81 3.17 4.53
Y 7.15 18.48 18.23 19.43 14.96 15.97 18.88 16.99 16.8
Sc 18.92 28.44 25.46 18.53 20.46 22.23 24.32 23.31 21.86
(La/Yb)N 12.28 4.86 6.63 13.15 7.74 7.25 7.02 7.79 6.68
Na2O/ K2O 2.59 3.22 4.51 3.39 4.7 2.38 3.58 3.78 3.89
Mg/Mg+Fe 0.5 0.58 0.56 0.43 0.47 0.50 0.48 0.51 0.47
(Gd/Yb)N 2.61 1.74 1.97 2.74 2.13 1.87 1.94 1.95 1.87
(La/Sm)N 0.31 2.13 2.53 2.96 2.42 2.58 2.44 2.89 2.47
Eu/Eu* 1.34 0.85 0.98 0.98 1.16 0.96 0.96 2.44 0.81



Компо-
нент

Э-17/171 Э-17/168 Э-36/312 Э-42/343 Э-17/156 Э-14/137 Э-41/339 Среднее
10 11 12 13 14 15 16 17

SiO2 56.83 57.41 58.22 58.19 59.78 63.66 64.52 60.30
TiO2 0.69 0.7 0.68 0.69 0.59 0.63 0.50 0.63
Al2O3 16.61 16.83 16.09 16.28 17.06 16.49 15.39 16.36
Fe2O3 3.32 3.61 1.28 3.65 2.61 6.44 1.62 3.20
FeO 4.71 4.51 6.98 5.21 4.12 - 4.17 5.00
MnO 0.14 0.16 0.12 0.15 0.13 0.09 0.05 0.12
MgO 4.27 3.93 3.77 4.03 3.16 2.09 3.70 3.45
СaO 7.3 6.65 6.44 6.84 5.74 4.82 3.95 5.74
Na2O 3.7 3.4 3.6 3.65 4.25 4.01 3.04 3.66
K2O 2.02 1.91 1.52 0.58 1.75 0.59 2.57 1.49
P2O5 0.41 0.27 0.31 0.31 0.36 0.15 0.23 0.27
п.п.п. 0 0.62 0.99 0.42 0.45 1.02 0.68 0.70
U 0.01 0.01 0.75 0.03 0.03 0.08 0.07 0.16
Th 0.03 0.26 3.22 0.08 0.10 0.29 0.10 0.68
Ba 838.12 685.77 339 286 700 297 670 496.30
Sr 718.98 715.94 594.24 555.65 712.35 510.7 418.45 514.81
La 24.08 17.37 33.44 11.57 20.5 10.37 16.19 18.24
Ce 58.02 40.53 70.28 24.82 44.01 20.51 28.57 38.12
Pr 7.85 5.63 8.86 3.41 5.9 2.44 3.23 4.91
Nd 33.13 23.41 34.8 13.83 24.78 10.28 11.64 19.79
Sm 6.4 4.76 6.39 2.74 4.93 3.24 1.84 3.98
Eu 1.54 1.07 1.39 1 1.35 1.56 1.27 1.27
Gd 5.47 4.27 5.85 2.85 4.34 5.21 1.59 4.02
Tb 0.9 0.7 0.94 0.47 0.72 0.90 0.25 0.66
Dy 4.23 3.35 4.46 2.51 3.63 5.85 1.13 3.49
Ho 0.88 0.69 0.87 0.51 0.76 1.20 0.24 0.71
Er 2.56 2.04 2.49 1.52 2.19 3.46 0.74 2.07
Tm 0.37 0.29 0.34 0.22 0.32 0.48 0.11 0.29
Yb 2.35 1.87 2.16 1.45 1.94 3.12 0.67 1.87
Lu 0.36 0.28 0.32 0.23 0.31 0.46 0.11 0.29
Zr 34.08 26.3 22.68 49.7 217.4 484.5 44.9 140.91
Hf 1.13 0.89 0.88 0.24 4.92 10.03 0.10 2.84
Ta 0.34 0.51 0.85 0.31 0.07 0.03 0.24 0.34
Nb 6.76 6.26 16.54 5.54 2.77 1.86 4.57 6.26
Y 21.14 15.42 - 21.03 24.24 31.68 18.49 22.17
Sc 21.78 19.69 - 17.71 20.19 13.1 19.39 18.02
(La/Yb)N 6.92 6.27 10.45 5.39 6.72 2.24 16.30 7.90
Na2O/ K2O 1.83 1.78 2.37 6.29 2.43 6.85 1.18 3.48
Mg/Mg+Fe 0.50 0.47 0.46 0.46 0.47 0.39 0.54 0.47
Gd/Yb)N 1.88 1.84 2.19 1.59 1.70 1.35 1.92 1.77
(La/Sm)N 2.37 2.30 3.30 2.66 2.62 2.02 5.54 3.07
Eu/Eu* 0.79 0.73 0.70 1.09 0.89 1.16 2.27 1.13

Приложение. Оксиды ‒ мас. %, элементы–примеси ‒ г/т, «‒»‒ содержание элемента не опре-
делялось. Все анализы приведены к сумме главных петрогенных оксидов. 1‒3 – метабазальты, 
4‒10 – метаандезибазальты, 11‒14 – метаандезиты, 15, 16 – метадациты, 17 – средний состав 
гиперстеновых плагиогнейсов джугджурского комплекса. Анализы выполнены в Аналитиче-
ском центре ДВГИ ДВО РАН и Институте геохимии СО РАН.

Окончание табл. 8.2
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Рис. 8.7. Классификационная диаграмма Al – (Fe + Ti) – Mg (Jensen et al., 1976). 
Составы гранулитов джугджурского комплекса – 1. Буквенными символами обозна-
чены поля: Р – риолитов, Д – дацитов, А – андезитов, Б – базальтов (Fe-Б, Mg-Б – 
высокожелезистых и высокомагнезиальных соответственно)

Рис. 8.6. Классифи-
кационная диаграм-
ма SiO2 – Na2O + K2O 
(Классификация магма-
тических …, 1997) для 
ортопород джугджур-
ского гранулитового 
комплекса. Римскими 
цифрами обозначены 
поля пород: I – пикро-
базальты, II – базаль-
ты, III – базальтовые 
андезиты, IV – андези-
ты, V – дациты, VI – 
риолиты, VII – базани-
ты, VIII – трахибазаль-
ты, IX – базальтовые 
трахиандезиты, X – 
трахиандезиты, XI – 

трахидациты
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8.1.1.1. Гранулиты известково-щелочной серии

В составе вулканитов этой серии установлены метабазальты, ме-
таандезибазальты (двупироксеновые сланцы), метаандезиты и мета-
дациты (гиперстеновые плагиогнейсы ‒ эндербиты). На этом основа-
нии метавулканиты  известково-щелочной серии выделены в качестве 
исходной базальт-андезит-дацитовой ассоциации. Представительные 
анализы пород этой ассоциации приведены в табл. 8.2. Метабазальты 
относятся к высоко-
глинозёмистым раз-
ностям (А12О3 > 15 
мас. %). Спектры 
распределения РЗЭ 
представлены на 
рис. 8.8, а. Для них 
характерно уме-
ренное обогащение 
легкими РЗЭ (La/
Yb)N = 12.68‒6.63. 
Сходной топологией 
спектров распреде-
ления РЗЭ характе-
ризуются андезито-
базальты, отличаясь 
несколько повышен-
ным общим содер-
жанием лёгких РЗЭ 
(рис. 8.8, б).

М е т а а н д е з и -
ты (эндербиты) по 
спектру распределе-
ния РЗЭ характери-
зуются умеренной 
дифференциацией 
РЗЭ: (La/Yb)N = 5‒13 
и наличием слабых 
Eu аномалий (рис. 
8.8, в).

На мультиэле-
ментной диаграмме 

Рис. 8.8. Распределение РЗЭ, нормализованных к хондриту С-1 
(Evensen et al., 1978), в метавулканитах базальт-андезитовой 
ассоциации известково-щелочной серии джугджурского грану-
литового комплекса: а – метабазальты, б – метаандезибазальты, 

в – метаандезиты и метадациты
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Рис. 8.9. Мультиэлементная диаграмма для 
гиперстеновых плагиогнейсов Джугджурско-

го блока.
1 – гиперстеновые плагиогнейсы Джугд-
журского блока, 2 – состав архейских «се-
рых гнейсов» фундамента платформ (Martin, 
1994), 3 – состав андезит-дацитовых пород 
океанической дуги Тонга–Кермадек (Брайан, 
1989, Turner et al., 2012). Нормализовано по 
составу примитивной мантии (ПМ)

(рис. 8.9) гиперстеновые пла-
гиогнейсы джугджурского 
комплекса сходны с «серыми 
гнейсами» архея основания 
щитов (Martin, 1994), отли-
чаясь пониженным содержа-
нием Th и U, что характер-
но для пород гранулитовой 
фации (см. гл. 1). Следует 
напомнить, что диаграмма 
Мартина составлена для се-
рых гнейсов – пород амфи-
болитовой фации.

В сравнении с анде-
зит-дацитовыми вулкани-
тами цепи океанических 
островов Тонга‒Кермадек 
метаандезиты джугджурско-
го комплекса содержат повы-
шенные количества Ba, Ta, 
Nb, La, Ce, Sr, Nd, P, Hf.

8.1.1.2. Гранулиты коматиит-толеитовой серии 

В составе двупироксеновых сланцев этой серии выделены толеи-
товые и коматиитовые базальты, а также коматииты.

Толеитовые метабазальты
Представительные анализы толеитовых метабазальтов (двупи-

роксеновые сланцы) приведены в табл. 8.3. Концентрации MgO в то-
леитовых метабазальтах колеблются в пределах 5.15‒9.25 (табл. 8.3, 
ан. 1, 5, 10‒13), при магнезиальности (Mg # = Mg/Mg + Fe) 0.42‒0.59. 
Толеитовые метабазальты характеризуются умеренно дифферен-
цированным распределением РЗЭ (La/Yb)N = 4.4‒6.8 при пример-
но 50-кратном увеличении лёгких РЗЭ по отношению к хондриту 
(рис. 8.10, а). На мультиэлементной диаграмме (рис. 8.11) метатоле-
иты джугджурского комплекса отличаются от толеитовых базальтов 
N-MOR повышенным содержанием Ва, Th, К, Ta, Nb, La, Ce, Sr, Nd, 
P, что, вероятно, косвенно характеризует геохимические особенности 
корообразующей мантии рассматриваемого региона. 
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Таблица 8.3. Химические составы метавулканитов основного и ультраосновного 
состава коматиит-толеитовой серии джугджурского комплекса

Компо-
нент

Э-14/119 Э-17/162 Э-14/121 Э-25/237 Э-10/77 2107-А Э-35/301 Э-17/174
1 2 3 4 5 6 7 8

SiO2 43.88 44.9 45 47.62 45.14 46.25 46.64 47.11
TiO2 0.47 1.59 0.47 1.12 1.25 0.54 1.25 0.67
Al2O3 13.12 12.36 13.99 13.92 12.93 9.27 8.5 8.94
Fe2O3 5.04 5.97 3.64 5.79 5.91 1.31 4.2 5.29
FeO 14 8.32 14.73 8.76 9.8 10.09 11.53 7.02
MnO 0.23 0.17 0.21 0.14 0.97 0.25 0.23 0.17
MgO 9.95 13.44 10.08 10.88 8.31 22.37 13.26 17.57
СaO 10.68 9.69 9.23 9.22 13.36 8.23 11.99 10.24
Na2O 0.41 2.39 0.68 2.12 1.72 1.32 1.5 1.94
K2O 1.19 0.95 1.51 0.24 0.22 0.2 0.59 0.81
P2O5 1.03 0.22 0.46 0.19 0.39 0.12 0.31 0.24
U 0.4 ‒ ‒ 0.12 0.14 0.42 0.09 <0.02
Th 1.25 ‒ ‒ 0.28 0.38 0.64 0.43 0.18
Ba 151 ‒ ‒ 150.04 34.43 <10 222.70 76.46
Sr 410 ‒ ‒ 878.07 146.7 55.21 386.05 171.11
La 25.04 ‒ ‒ 9.50 12.67 2.84 13.01 6.83
Ce 71.66 ‒ ‒ 22.03 36.58 7.30 37.48 22.46
Pr 10.28 ‒ ‒ 3.23 5.37 1.06 6.33 3.87
Nd 43.39 ‒ ‒ 14.12 23.33 4.94 29.4 17.95
Sm 9.20 ‒ ‒ 3.22 5.95 1.50 7.17 3.99
Eu 1.80 ‒ ‒ 1.15 1.64 0.71 1.55 1.18
Gd 9.56 ‒ ‒ 3.24 6.59 2.09 7.48 4.08
Tb 1.60 ‒ ‒ 0.48 1.16 0.36 1.13 0.59
Dy 8.81 ‒ ‒ 2.28 7.06 2.15 5.84 3.17
Ho 1.85 ‒ ‒ 0.41 1.58 0.46 1.17 0.64
Er 5.52 ‒ ‒ 1.12 4.95 1.32 3.42 1.84
Tm 0.78 ‒ ‒ 0.13 0.73 0.18 0.45 0.24
Yb 5.13 ‒ ‒ 0.80 4.81 1.18 2.87 1.56
Lu 0.76 ‒ ‒ 0.11 0.74 0.18 0.41 0.22
Zr 70.41 ‒ ‒ 29.38 83.04 36.91 70.74 43.3
Hf 2.20 ‒ ‒ 0.88 2.07 1.06 2.38 1.38
Ta 0.30 ‒ ‒ 0.32 0.52 <0.2 0.35 <0.2
Nb 1.41 ‒ ‒ 3.00 8.75 1.39 6.50 3.57
Y 47.11 ‒ ‒ 10.00 40.04 10.53 30.04 15.45
Sc 51.19 ‒ ‒ 32.75 56.46 31.81 53.84 52.32
Ni ‒ ‒ ‒ 144.06 122.79 845.46 145.01 120.2
Co ‒ ‒ ‒ 78.06 58.12 85.05 76.73 76.81
V ‒ ‒ ‒ 315.35 377.23 186.63 361.02 196.1
(La/Yb)N 3.30 ‒ ‒ 8.02 6.8 1.63 2.96 15.84
Al2O3/ TiO2 27.91 7.77 29.77 13.32 10.34 17.16 6.80 13.34
(La/Sm)N 1.71 ‒ ‒ 1.86 1.49 1.19 1.14 1.08
(Gd/Yb)N 1.51 ‒ ‒ 3.27 ‒ 1.43 2.11 2.11
Mg/Mg+Fe 0.50 0.64 0.50 0.58 0.50 0.78 0.61 0.73
Na2O/K2O 0.34 2.52 0.45 8.83 7.82 6.6 2.54 2.40
Eu/Eu* 0.59 1.09 0.81 1.23 0.65 0.89
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Компо-
нент

Э-7/66 Э-14/117 Э-17/175 Э-37/313 Э-37/319 Э-32/284 Э-40/337 Э-14/126 Среднее
9 10 11 12 13 14 15 16 17

SiO2 48.32 48.42 48.45 50.91 50.78 52.04 52.48 54.33 47.95
TiO2 0.26 1.58 1.02 1.96 2 0.95 0.86 0.45 0.83
Al2O3 2.87 13.21 16.33 14.67 15.45 15.91 14.08 14.65 14.50
Fe2O3 2.58 4.17 4.28 1.62 3.79 2.47 3.02 2.72 3.91
FeO 9.64 12.33 7.73 11.17 8.59 7.51 7.58 7.39 9.00
MnO 0.24 0.23 0.14 0.16 0.14 0.13 0.16 0.17 0.30
MgO 27.07 6.75 9.25 5.15 5.19 7.41 8.06 7.18 8.4
СaO 6.58 10.72 9.08 8.74 8.59 9.41 9.39 9.06 10.15
Na2O 0.35 2 2.61 3.68 3.38 3.2 3.21 3.33 2.41
K2O 0.01 0.34 0.9 1.25 1.22 0.73 0.85 0.48 0.73
P2O5 0.08 0.25 0.21 0.69 0.87 0.24 0.31 0.24 0.40
U <0.02 ‒ 0.04 ‒ 0.1 <0.02 0.23 0.03 0.07
Th 0.12 ‒ 0.24 ‒ 0.79 0.12 1.15 0.3 0.57
Ba <10 ‒ 365.10 ‒ 821.96 482 134.04 177 223.93
Sr 21.54 ‒ 618.03 ‒ 515.44 587.86 358.42 288.67 401.61
La 1.81 ‒ 12.97 ‒ 56.71 14.02 40.02 10.29 19.17
Ce 5.37 ‒ 34.81 ‒ 122.15 29.73 95.19 26.23 49.03
Pr 0.86 ‒ 5.64 ‒ 15.62 4.14 12.66 4.11 7.03
Nd 4.29 ‒ 25.7 ‒ 63.55 17.71 49.71 17.19 29.51
Sm 1.26 ‒ 5.87 ‒ 12.09 3.87 9.23 3.74 6..31
Eu 0.36 ‒ 1.69 ‒ 3.06 1.64 2.29 1.08 1.69
Gd 1.45 ‒ 5.72 ‒ 11.32 3.82 7.42 3.67 6.13
Tb 0.22 ‒ 0.88 ‒ 1.77 0.62 1.04 0.6 0.98
Dy 1.27 ‒ 4.39 ‒ 7.83 3.21 4.35 3.19 5.17
Ho 0.26 ‒ 0.87 ‒ 1.55 0.66 0.75 0.66 1.06
Er 0.75 ‒ 2.48 ‒ 4.6 1.97 2.25 1.92 3.18
Tm 0.1 ‒ 0.31 ‒ 0.58 0.26 0.26 0.27 0.44
Yb 0.66 ‒ 1.99 ‒ 3.62 1.67 1.64 1.76 2.83
Lu 0.1 ‒ 0.28 ‒ 0.51 0.25 0.23 0.27 0.42
Zr 10.63 ‒ 54.88 ‒ 55.52 44.43 18.85 44 52.60
Hf 0.4 ‒ 1.64 ‒ 2.06 1.24 0.93 1.45 1.59
Ta <0.2 ‒ 0.52 ‒ 0.95 0.43 0.56 <0.2 0.39
Nb 0.25 ‒ 4.97 ‒ 21.35 6.61 10.47 1.98 5.70
Y 6.44 ‒ 20.35 ‒ 39.9 16.36 19.14 16.15 26.53
Sc 30.38 ‒ 42.08 ‒ 28.98 31.57 34.31 33.34 41.49
Ni 645.31 ‒ 107.22 ‒ 30.8 70.61 232.2 25.36 93..03
Co 104.12 ‒ 54.1 ‒ 34.51 46.45 51.53 35.65 40.98
V 105.16 ‒ 283.5 ‒ 210.99 160.81 206.51 137.13 194.20
(La/Yb)N 1.85 ‒ 4.40 ‒ 10.6 5.7 16.5 3.9 6.77
Al2O3/ TiO2 11.04 8.36 16.01 7.48 7.73 16.75 16.37 32.56 19.99
(La/Sm)N 0.90 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
(Gd/Yb)N 1.78 ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒ ‒
Mg/Mg+Fe 0.81 0.43 0.59 0.42 0.43 0.58 0.58 0.57 0.55
Na2O/K2O 35.0 5.88 2.9 2.94 2.77 4.38 3.78 6.94 3.30
Eu/Eu* 0.81 ‒ 0.89 ‒ ‒ 1.30 0.85 0.59 0.83

Примечание. Оксиды ‒ мас. %, элементы-примеси ‒ г/т. Все анализы приведены к 
сумме главных петрогенных оксидов 100%, «‒» – cодержание элемента не определя-
лось. 1, 5, 10‒13 – толеитовые метабазальты; 14‒16 – андезибазальты, 2, 3, 4, 7, 8 – 
коматиитовые метабазальты; 6, 9 – метакоматииты, 17 – средний состав толеитовых 
метабазальтов джугджурского комплекса.

Окончание табл. 8.3
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Высокомагнезиальные сланцы основного  
и ультраосновного состава

Высокомагнезиальные сланцы (двупироксен-оливиновые, двупи-
роксен-амфиболовые) занимают в составе нижней толщи около 5 % 
её объёма. Они обычно образуют маломощные (не более 10 м, редко 
десятки метров) прослои и линзы, залегающие согласно полосчатости 

Рис. 8.11. Мультиэле-
ментный спектр средне-
го состава толеитовых 
метабазальтов джугд-
журского комплекса (1). 
Для сравнения показан 
спектр толеитовых ба-
зальтов N-MOR Тихого 
океана (Arevalo, Mc-
Donough, 2010, Говоров 
и др.,1996) (2). Норми-
ровано по составу при-

митивной мантии

Рис. 8.10. Распределе-
ние РЗЭ, нормализо-
ванных к хондриту С-1 
(Evensen et al., 1978), в 
метавулканитах кома-
тиит- толеитовой серии 
джугджурского гранули-
тового комплекса: а – то-
леитовые метабазальты, 
б – метакоматииты (об-
разцы 2107-А и Э-7/66) 
и коматиитовые метаба-

зальты
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вмещающих их эндербитов. На этом основании можно предполагать 
их исходное вулканогенное происхождение. Не исключено, что часть 
этих прослоев первоначально была представлена силлами. Анализы 
высокомагнезиальных сланцев основного и ультраосновного состава 
приведены в табл. 8.3. Метавулканиты коматиитового и коматиит-ба-
зальтового составов выделяются и на классификационной диаграмме 
Дженсена (Jensen, 1976), рассмотренной выше (рис. 8.7).

Метакоматииты
Метакоматииты джугджурского комплекса отвечают требова-

ниям международной классификации магматических пород (Клас-
сификация магматических…, 1997), содержание MgO в них больше 
18 мас.% (22.37‒27.07 мас.%), содержание TiO2 < 1 мас.% (0.26‒0.54 
мас.%) (табл. 8.3, ан. 6, 9). Магнезиальность (Mg # = Mg/Mg + Fe) ме-
такоматиитов варьирует в пределах 0.78‒0.81, отношения в них Al2O3/
TiO2 составляют 11.04‒17.16, что позволяет относить их к Аl-депле-
тированному (барбертонскому) типу коматиитов.

По спектрам распределения РЗЭ метакоматииты характеризуются 
слабо фракционированной, близкой к хондритовой, формой распреде-
ления РЗЭ (Lа/Yb)N = 1.63‒1.86 (рис. 8.10.б). (Gd/Yb)N отношения в 
метакоматиитах варьируют в пределах 1.43‒3.58, что подтверждает 
заключение, сделанное выше на основе петрохимических характери-
стик, об отнесении метакоматиитов джугджурского комплекса к бар-
бертонскому типу, в котором это отношение составляет 1.1 и более 
(Nesbit, 1982). 

Концентрации MgO в коматиитовых метабазальтах 
(MgO < 18 мас.%) 10.88‒17.57 мас.% (табл. 8.3, ан. 2, 3, 4, 7, 8) при 
магнезиальности 0.58‒0.73. С уменьшением магнезиальности в кома-
тиитовых метабазальтах растёт содержание Са и Al, что свидетель-
ствует об увеличении в расплаве клинопироксеновой и плагиоклазо-
вой фаз. Они обладают отношениями Al2O3/TiO2 = 6.8‒13.32.

В коматиитовых метабазальтах наблюдается общее увеличение 
содержаний РЗЭ. Содержание лёгких РЗЭ в них превышает хондри-
товые более чем в 30 раз (рис. 8.10, б).

Рассмотренные материалы свидетельствуют о том, что в палео-
протерозое, как и в архее, ранняя сиалическая кора в гранулит-гней-
совых областях представлена метабазит-эндербитовой ассоциацией, 
с исходным составом вулканитов среднего–кислого состава известко-
во-щелочной и коматиит-толеитовой серий. Вместе с тем отмечается 
появление субщелочных и щелочных метамагматитов (эти породы в 
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работе не рассматриваются). Это обусловлено планетарным пониже-
нием температуры мантии в протерозое (Hershberg, 1995) и умень-
шением степени частичного плавления её вещества при образовании 
плюмов.

Восточное окончание Центрально-Азиатского складчатого пояса 
является уникальным районом, где на поверхность выведены палео-
протерозойская ранняя сиалическая кора гранулит-гнейсовой (Джугд-
журский и Суннагинский блоки) и гранит-зеленокаменной (Батомг-
ский блок) областей (Вовна, 2016). Породы этих областей являются 
фундаментом для протерозойско-фанерозойского покровно-складча-
того комплекса.

Доказано, что начало заложения покровно-складчатого комплек-
са здесь относится к концу палеопротерозоя (1720 ± 2.5 млн лет, Ла-
рин, 2014). Неметаморфизованные породы этого возраста (Улканская 
серия) с угловым несогласием и глубоким размывом залегают как на 
гранулитах Джугджурского блока, так и на гнейсах амфиболитовой 
фации Батомгского блока (Гурьянов, 2007).

Изложенные в этой главе и главе 2 материалы неопровержимо 
доказывают, что фундаментом Центрально-Азиатского складчатого 
пояса является палеопротерозойская ранняя сиалическая кора. На 
этом фундаменте с конца палеопротерозоя, в мезо-неопротерозое и 
фанерозое благодаря импульсным проявлениям плюмовой активно-
сти шло формирование вулканогенно-осадочного верхнекорового по-
кровно-складчатого комплекса. Гипербазит-базитовые и синхронные 
им средне-кислые вулканиты соответствовали тектоническим обста-
новкам рифтовых зон, а осадки – эпиконтинентальных морей*.      

* По представлениям ответственного редактора, с конца палеопротерозоя стиль 
формирования сиалической коры уже определялся тектоникой плит.
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Г Л А В А  9
ПРОИСХОЖДЕНИЕ РАННЕЙ СИАЛИЧЕСКОЙ 

КОРЫ

Происхождение и состав первичной коры Земли является фун-
даментальной проблемой, многие вопросы которой до сих пор 

остаются нерешёнными. В настоящее время существует два принци-
пиально отличных представления о составе первичной коры Земли: 
1) первичная кора была гранитной (или тоналитовой), 2) первичная 
кора была базитовой. Сторонники первого направления развивают 
представления о первичном магматическом океане Земли, возникшем 
после стадии её аккреции. Фракционная кристаллизация этого океана 
привела к формированию гранитного (или тоналитового) слоя, став-
шего первичной корой Земли (Kramers, 1988; Ridley, Kramers, 1990; 
Hamilton, 2000; Шарков, Богатиков, 2001 и др.).

Представления о базитовой первичной коре основаны на моделях 
«холодной» аккреции Земли, при которых сохраняется твёрдая обо-
лочка. Доказано, что в архее существовали более высокие мантийные 
температуры, что обусловило её более интенсивное плавление с об-
разованием базальтовых и коматиитовых расплавов. Существующие 
расчёты (Sleep, Windley, 1982; Bickle, 1986; McKenzie, Bickle, 1988) 
показывают, что в архее формировалась базитовая кора, в 2-3 раза 
более мощная, нежели океаническая кора фанерозоя. По различным 
авторам, мощность её могла составлять 25‒60 км (Abbott et al., 1994).

Считается, что ранняя сиалическая кора Земли образовалась за 
счёт частичного плавления вышеуказанной первичной базитовой 
коры. 

В настоящее время существует несколько моделей образования 
ранней сиалической коры кратонов за счёт плавления первичной ба-
зитовой.

1-я модель – сагдукции (MсGregor, 1979; Kröner, Layer, 1992). 
Суть её заключается в том, что первичная коматиит-базальтовая зем-
ная кора затягивается в литосферу конвективными течениями ман-
тийных струй (плюмов) и подвергается плавлению с образованием 
сиалических расплавов, образовавших первые острова протосиаля 
(рис. 9.1, а). Позднее эта модель была детализирована и существенно 
дополнена В.М. Ненаховым (Ненахов, 2001).
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Рис. 9.1. Модели происхождения сиалической 
коры TTG состава (Nutman, 2007): а – модель 
плавления базитовой коры, втянутой в мантию 
процессами  сагдукции; b – модель плавления 
основания чешуйчато-надвигово утолщения 
базитовой коры на конвергентных границах 
плит; с – модель плавления базитовой коры при 
«пологой» субдукции; d – модель плавления 
базитовой коры при «нормальной» субдукции. 
1 – мафическая кора; 2 – мантия; 3 – расплавы 
TTG состава; 4 – зона плавления с реститовым 

гранатом и клинопироксеном 

2-я модель – обдукции 
(De Wit, 1998), предусма-
тривает образование пер-
вичной базальтовой коры 
океанического типа в спре-
динговых срединно-океани-
ческих хребтах, дальнейшее 
её скучивание на перифе-
рии хребтов и плавление 
основания этого чешуйча-
то-покровного сооружения 
с образованием ТТГ – магм 
(рис. 9.1, b).

3-я модель ‒ наиболее 
распространённая: сиали-
ческое магмаобразование 
происходит в зонах субдук-
ции, среди которых выде-
ляется два типа: «пологая» 
и «нормальная». Суть её 
заключается в плавлении 
океанической плиты при 
погружении в астеносфер-
ную мантию и образовании 
при этом островных дуг с 
кислым магматизмом из-
вестково-щелочного типа. 
Возможности применения 
этой модели к архейскому 
этапу развития Земли по-
священо огромное коли-
чество литературы (Drum-
mond, Defant, 1990; Taylor, 
McLennan, 1995; Nutman et 
al., 1999; Polat, Frey, 2005; 
Abbott et al., 1994; Martin, 
Moyen, 2002; Розен и др., 
2008; Минц, 1998; Щипан-
ский, 2012; Борукаев, 1996; 
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Van Hunen J, Van den Berg А.Р., 2008; Rollinson, 2010 и многие другие 
(рис. 9.1, c, d).

4-я – плюмовая модель предложена A.M. Гудвином в 1974 году 
(Goodwin, 1974). По концепции Гудвина, первые архейские прото-
континенты (микроконтиненты) сформировались над центрами дол-
гоживущих мантийных струй (плюмов) и в протерозое продолжали 
расти за счёт генерировавшихся в них магм, образующих кратоны. 
Для Канадского щита A.M. Гудвин предполагал существование ше-
сти кратонов, которые в результате своего роста в позднем докембрии 
объединились и образовали Северо-Американский континент.

Позднее А. Гликсон и И. Ламберт (Glikson, Lambert, 1973, 1976) 
предложили детальную модель формирования земной коры на основе 
концепции мантийных струй (плюмов). Важным положением пред-
ложенной модели была трактовка архейских высокометаморфизован-
ных образований как глубинных эквивалентов гранит-зеленокамен-
ных комплексов, которую полностью разделяют авторы настоящей 
работы. Модель Гликсона‒Ламберта представлена на рис. 9.2.

На первой стадии модели Гликсона‒Ламберта в результате маг-
матической деятельности плюмов происходит формирование первич-
ной океанической базит-ультрабазитовой коры (первичные зеленока-
менные пояса). 

На второй стадии, в соответствии с моделью сагдукции, упоми-
навшейся выше, происходит погружение первичной базит-ультраба-
зитовой коры и её частичное плавление с образованием расплавов то-
налит-трондъемитового состава, образующих плутоны. На поверхно-
сти формируются вторичные (более поздние) зеленокаменные пояса с 
известково-щелочными лавами и осадочными образованиями.

На третьей стадии идёт дальнейшее погружение коры, образова-
ние и внедрение тоналит-трондъемитов. На конечной стадии, в усло-
виях повышенного геотермического градиента, происходит образова-
ние коры с вертикальной метаморфической зональностью от гранули-
товой до зеленокаменной фаций. При частичном плавлении нижних 
частей сиалической коры формируются калиевые граниты.

В своей модели Гликсон отметил относительно большую распро-
странённость базит-гипербазитовых пород в первичных зеленокамен-
ных поясах, увеличение доли известково-щелочных вулканитов на 
более высоких стратиграфических уровнях, относительно большую 
распространённость обломочных осадков в верхних частях разрезов 
зеленокаменных поясов, формирование тоналит-трондъемитовых 
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Рис. 9.2. Модель формирования сиалической коры по (Glikson, Lambert, 1976)
1 – калиевые граниты, 2 – гнейсо-гранулиты, 3 – поздние зеленокаменные 
комплексы, 4 – осадочные породы, 5 – натровые граниты, 6 – мафические 
гранулиты, 7 – ранние зеленокаменные комплексы, 8 – мантийные диапиры, 
9 – мантия. I, II, III, IV – стадии формирования (см. текст)
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расплавов при плавлении пород основного состава, формирование 
поздних калиевых гранитов. Гликсон и Ламберт обосновали взаимо-
связь областей высоко- и слабометаморфизованных образований кра-
тонов: гранулит-гнйсовых и гранит-зеленокаменных областей. 

Эта взаимосвязь имеет большое значение для исследований со-
става глубокометаморфизованных глубинных комплексов ранней си-
алической коры, поскольку позволяет проводить определённые ана-
логии со слабометаморфизованными лито-стратиграфическими раз-
резами зеленокаменных поясов.

Главные особенности литологического состава зеленокаменных 
поясов рассмотрены и охарактеризованы К. Конди в фундаменталь-
ном труде «Архейские зеленокаменные пояса» (Конди, 1983). На ос-
нове изучения архейских зеленокаменных поясов Северной Америки, 
Африки и Австралии К. Конди установил следующие пределы рас-
пространённости в них главных типов вулканитов (в %): ультраоснов-
ные – 1‒24, основные – 10‒75, андезиты ‒ 5‒75, дациты и риолиты ‒ 
3‒15.

Развитие в последние годы методов изотопного датирования по-
зволяет дать оценку длительности магматической деятельности кон-
кретного плюма, над которым сформировались структуры зеленока-
менного пояса. Для примера рассмотрим два литостратиграфических 
разреза наиболее изученных палеоархейских зеленокаменных поясов: 
Восточная Пилбара (Западная Австралия) и Барбертон (Южная Аф-
рика) (рис. 9.3). Из рисунка следует, что оба литостратиграфических 
разреза сложены одинаковыми типами вулканитов и осадочных по-
род. Существующие данные изотопного датирования вулканитов сви-
детельствуют о том, что магматическая деятельность плюмов носила 
импульсивный характер и продолжалась в течение 325 млн лет для 
зеленокаменного пояса Восточная Пилбара и 268 млн лет для зелено-
каменного пояса Барбертон.

Несколько меньший период магматической деятельности плюмов 
установлен для мезоархейских зеленокаменных поясов Балтийского 
щита – 150‒200 млн лет (Вревский и др., 1996). Вероятно, эти данные 
свидетельствуют о снижении времени магматической деятельности 
плюмов в геологической истории Земли, если учесть, что время жиз-
ни фанерозойских плюмов исчисляется только десятками миллионов 
лет (например, Гавайский плюм – 80 млн лет (Norton, 2000), плюм 
Восточно-Индийского хребта – 45 млн лет (Артамонов, Золотарёв, 
2008) и др.
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Рис. 9.3. Литостратиграфические разрезы зеленокаменных поясов Восточная Пилба-
ра (Западная Австралия) – I и Барбетон (Южная Африка) – II (по: Van Kranendonk et 

al., 2007; Lowe, Byerly, 2007; Robin-Popieul et al., 2012)
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Последующие исследования зеленокаменных поясов кратонов, 
после опубликования модели Гликсона‒Ламберта в 1973 г. (Glikson, 
Lambert, 1973), показали полную правомерность основных её поло-
жений. 

В настоящее время плюмовой модели, в тех или иных модифи-
кациях, придерживается незначительное число исследователей (Глу-
ховский, Моралёв, 1996; Мишкин, Вовна, 2000; Petford, Gallagher, 
2001; Bеdard, 2006; Smithies et al., 2009; Вревский и др., 2010). При 
этом часть исследователей считает, что плюмовая модель формирова-
ния сиалической коры «работает» только в архее, другие (Шарков и 
др., 2000) полагают, что плейт-тектоническая модель формирования 
сиалической коры сменила плюмовую на рубеже раннего и позднего 
палеопротерозоя 2.2‒2 млрд лет назад.

Авторы настоящей работы в результате многолетних исследо-
ваний Алданского щита (Мишкин и др., 2000; Мишкин и др., 2001; 
Мишкин и др., 2007; Вовна, 2007; Мишкин, Вовна, 2009; Вовна и др., 
2009; Вовна, Мишкин, 2013; Вовна и др., 2014; Вовна, 2016) и анали-
за литературных материалов по архейским кратонам Мира пришли к 
следующим выводам. 

1. Ранняя сиалическая кора кратонов представлена не гнейсами 
тоналит-трондьемит-гранодиоритового состава, как считается ныне, 
а исходной андезит-дацитовой вулканогенной ассоциацией, которой 
резко подчинены одновозрастные вулканиты коматиит-толеитвой 
серии. Получить коматииты при плавлении субдуцирующей базаль-
товой океанической плиты петрологически невозможно. Однако 
присутствие коматиитов в составе ранней сиалической коры есте-
ственно, по модели Гликсона‒Ламберта. Геохимические особенности 
исходных толеитов коматиит-толеитовой серии (Nb-Y-Zr отношения, 
Condie, 2008) свидетельствуют об их плюмовом происхождении, что 
показано на примерах Алданского и Анабарского щитов (Вовна, 2016 
и гл. 6 данной работы).

2. Sm-Nd-изотопными исследованиями установлено, что модель-
ный Nd возраст раннекоровых сиалических образований кратонов 
всегда древнее возраста кристаллизации их магматических протоли-
тов на несколько сот миллионов лет. Эту разницу в возрасте можно 
объяснить только на основе модели Гликсона–Ламберта, но невозмож-
но по конвеерной модели спрединг – субдукция плитовой тектоники. 

На основании вышеизложенного авторы пришли к выводу о 
предпочтительности плюмовой модели Гликсона‒Ламберта при рас-
смотрении процессов раннего сиалического корообразования.
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Вместе с тем, авторы посчитали необходимым внести некоторые 
существенные дополнения к этой модели, из которых важное значе-
ние имеет вопрос об энергетическом источнике формирования ман-
тийных плюмов. 

Выбор модели сиалического корообразования находится в пря-
мой зависимости от выбранной концепции формирования Земли как 
планеты. 

Не останавливаясь на наиболее распространенных концепци-
ях происхождения Земли, обзор которых можно найти в работах 
А.Е. Рингвуда (1982), В.Е. Хаина (2003) и др., отметим, что авто-
ры придерживаются модели Шмидта‒Сафронова (Сафронов, 1969; 
Сафронов и др., 1978; Шмидт, 1957), рассматривающей происхожде-
ние планет Солнечной системы из холодного протопланетного газо-
пылевого облака. Согласно модели, формирование Земли (аккреция) 
на заключительной стадии происходило в результате соударения 
крупных планетезималей, которые по массе соизмеримы с Луной. 
Процесс аккреции Земли занял около 100 млн лет. Наиболее важные 
положения модели Шмидта‒Сафронова для проблемы, рассматрива-
емой в нашей работе, следующие. Первое положение: участием в ак-
креции Земли тел астероидных размеров на заключительных стадиях 
обусловлено то, что «отдельные области в недрах Земли отличались 
физическими свойствами, деталями химического состава, концентра-
цией радиоактивных элементов и т.п.» (Шмидт, 1957). 

Основываясь на первом положении модели Шмидта‒Сафронова, 
авторы полагают, что неоднородность составов планетообразующих 
астероидов приведёт к неравномерному распределению в будущей 
верхней мантии тугоплавких элементов: Са, Al, Ba, U, Th, РЗЭ. В от-
ношении группы радиоактивных элементов – 238U, 235U, 232Th (РАЭ) об 
этом свидетельствуют значения величины (238U/204Pb) для метеоритов. 
Для хондритов они составляют интервал значений 1‒100, для ахон-
дритов 10‒280 (Левский, Неймарк, 1991).

Второе положение: наибольшая начальная температура Земли, 
близкая к точке плавления ее вещества, достигалась на глубинах 
300‒500 км при наличии поверхностного твердого слоя.

Основываясь на втором положении модели Шмидта‒Сафронова, 
авторы настоящей работы полагают, что ввиду разности плотностей 
вещества квазирасплавленного слоя и твердого поверхностного слоя 
мантии неизбежно произойдёт подъем квазирасплавленного вещества 
примитивной мантии в виде отдельных струй (плюмов) с частичным 
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декомпрессионным плавлением. Частичное плавление мантийного 
вещества плюмов, ввиду неоднородности составов планетообразу-
ющих астероидов, приведёт к неравномерному обогащению прото-
мантии РАЭ. Это означает, что в мантии образуются области, обога-
щённые U и Th, которые будут играть решающую роль в радиогенной 
теплогенерации (Мёрти, 1980). Такие области мантии мы называем 
аномальными.

Магматическая деятельность мантийных плюмов в первые 
300 млн лет после израсходования ударной тепловой энергии, энер-
гии сжатия и тепла от распада короткоживущих радиоактивных эле-
ментов (26А1 и др.) в дальнейшем будет поддерживаться лишь в этих 
аномальных областях, где существовал достаточный дополнительный 
приток тепла за счет распада долгоживущих радиоактивных элемен-
тов (РАЭ) ‒ 238U, 235U, 232Th. Именно в аномальных областях верхней 
мантии продолжалась магматическая деятельность плюмов, кото-
рая носила импульсный характер, по мере накопления радиогенного 
тепла. Здесь происходит быстрое увеличение мощности первичной 
базальтовой коры и последующее ее подплавление снизу с образова-
нием расплавов среднего и кислого состава под влиянием тепла под-
нимающихся более поздних мантийных плюмов. Выплавляющиеся 
из мантийного источника ультраосновные магмы сопровождаются 
ореолом восстановленного флюида (Н2, СО, СН4) (Маракушев, 1996; 
Летников и др., 1997; Авченко и др., 2009). При подъёме мантийного 
плюма состав восстановленного флюидного ореола по мере охлаж-
дения постепенно трансформировался в водный и углекисло-водный 
(Маракушев, 1996) в результате протекания реакций типа Н2 + СО = 
С + Н2O, 2СО = С + СO2 и др. Под действием тепла поднимающегося 
плюма и водно-углекислого флюида происходил метаморфизм амфи-
болитовой фации основания первичной базитовой коры, а затем и ча-
стичное плавление с образованием магм среднего и кислого состава 
и излияние их на поверхность одновременно с базальтовыми и уль-
траосновными лавами. Преобладающим излиянием на поверхность 
андезитов и дацитов (производных частичного плавления первичной 
базитовой коры) и подчиненных коматиитов и базальтов (произво-
дных декомпрессионного частичного плавления мантийных плюмов) 
были сформированы протолиты ранней сиалической коры. Этот ком-
плекс вулканитов формировал на поверхности архипелаги вулканиче-
ских островов, которые, разрастаясь при дальнейшем функциониро-
вании магматической деятельности плюмов, превращались в первые 
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сиалические микропротоконтиненты (Вовна и др., 2009). При пульса-
ционной деятельности мантийных плюмов мощность базальтовой, а 
точнее, базитовой коры наращивается не только на поверхности пу-
тем излияния базальтов, но и при подслаивании (андерплейтинг) ее 
базитовыми интрузиями снизу (Rudnick, 1992). Эти интрузии базитов 
могут располагаться на глубинах, достаточных для термального воз-
действия и расплавления последующими поднимающимися плюмами 
(Мишкин, Вовна, 2009), что позволяет отказаться от механизма саг-
дукции, который предусматривали в своей модели Гликсон и Ламберт 
(Glikson, Lambert, 1973, 1976). Введение механизма андерплейтинга 
для первичной базитовой (океанической) коры, т.е. подслаивания её 
снизу базитовыми расплавами частичного плавления более поздних 
плюмов, позволило снять критическое замечание Б. Уиндли (Уиндли, 
1980) о несоответствии огромного объёма тоналит-трондъемитовых 
магм, выплавлявшихся из тонкой океанической коры в модели Глик-
сона‒Ламберта (Glikson, Lambert, 1973, 1976).

Авторы полагают, что областям аномальной верхней мантии в 
коровом слое в настоящее время соответствуют сформировавшиеся 
в интервале времени хадей‒архей кратоны. Это подтверждается ис-
следованиями свинец-свинцовой изотопной системы пород крато-
нов, свидетельствующими о высоких значениях величины (238U/204Pb) 
(Kamber et al., 2003). 

Cоответственно с этим образование первичной базальтовой коры 
не было одновременным процессом. В начале хадея (4.4 млрд лет) 
первичная базальтовая кора в результате магматической деятельно-
сти плюмов образовывалась лишь в отдельных областях Земли. Это 
доказывается исследованиями короткоживущей l46Sm-142Nd (период 
полураспада изотопа 146Sm составляет 103 млн лет) изотопной систе-
мы пород различных кратонов (Caro et al., 2006), из которых положи-
тельные аномалии ɛ142Nd из числа изученных установлены только в 
пределах нынешнего Гренландского щита. Приведенные данные от-
рицают гипотезу магматического океана, существовавшего после об-
разования Земли как планеты, так как в этом случае положительные 
аномалии ɛ142Nd наблюдались бы в древних кратонах повсеместно. На 
основании изотопного датирования ксеногенных и детритовых цир-
конов предполагается, что отдельные области формирования ранней 
сиалической коры хадея существовали в Северо-Атлантическом кра-
тоне (Акаста, Вайоминг, Гренландия), на западе Австралийского кра-
тона (Маунт-Нарриер, Джек-Хиллс) и Антарктиде (Вовна, Мишкин, 
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2011). Можно полагать, что в некоторых кратонах ранняя сиалическая 
кора начала формироваться позднее – в эоархее, например, Восточ-
но-Европейском (3.8 млрд лет), в палеоархее ‒ Южно-Американском 
(3.5 млрд лет) и Сибирском (3.4 млрд лет).

В результате архейского плюмового магмаобразования были 
сформированы кратоны, разделённые протоокеаном. В сравнении с 
областями аномальной мантии мантия под протоокеаном была менее 
обогащена теплотворными РАЭ, и поэтому процессы раннего сиали-
ческого корообразования здесь шли с запозданием и были проявле-
ны только в протерозое (2.5‒0.54 млрд лет назад). В палеопротерозое 
раннее сиалическое корообразование последовательно наращивало 
архейские кратоны (см. рис. 2.1, 2.2).

В мезо-неопротерозое, судя по имеющимся изотопным датиров-
кам (см. Приложение), раннее сиалическое корообразование происхо-
дит только в узкой зоне, окаймляющей Палеопацифику (см. рис. 2.1, 
глава 2). Это свидетельствует о затухании в неопротерозое процессов 
раннего сиалического корообразования. 

Приведённые материалы свидетельствуют о том, что в неопроте-
розое завершилось образование слоя ранней сиалической коры Зем-
ли-Пангеи, которая, как мы полагаем, больше никогда не распадалась. 
Существующие в литературе многочисленные плейт-тектонические 
модели образования разновозрастных суперконтинентов, их распада 
и последующего разновариантного слияния обломков (Хаин, 2009) 
на основе палеомагнитных данных не могут считаться достоверными 
(Storetvedt, 1977; Долицкий, 2002 и др.). Не подтверждают их и дан-
ные палеоклиматологии, которые свидетельствуют о том, что палео-
климатическая зональность, в том числе и распространение глобаль-
ных оледенений, зависит от эндогенной активности Земли, а не от 
дрейфа материков из южных широт в северные и обратно (Чумаков, 
2001 и др.).

Отдельные части Пангеи периодически погружались под воды 
Мирового океана. Современными аналогами этих обстановок явля-
ются эпиконтинентальные океаны – Атлантический, Индийский, Се-
верный Ледовитый, о чём говорилось в гл. 2.

Общая схема формирования ранней сиалической коры, построен-
ная на основе плюмовой модели Гликсона‒Ламберта (Glikson, Lam-
bert, 1976), с использованием материалов, изложенных в предыдущих 
главах и в работе (Вовна, 2016), представлена на рис. 9.4. В этой схе-
ме возраст первичной базитовой коры основан на данных неодимово-
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Рис. 9.4. Общая схема формирования ранней сиалической коры Земли (рисунок дан 
вне масштаба).

1 – первичная базитовая кора; 2 – деплетированная мантия; 3 – примитивная и обо-
гащённая мантия; 4 – очаги плавления первичной базитовой коры и излияния лав 
андезит-дацитовой ассоциации известково-щелочной серии; 5 – излияния лав кома-
тиит-толеитовой ассоциации

го модельного возраста (TNdDM) пород сиалической коры для эоархея 
(Bennett et al., 1993), палеоархея, мезоархея, неоархея (Вревский и 
др., 2010), палеопротерозоя (настоящая работа). Возраст первичной 
базитовой коры, исходной для источников средне-кислых расплавов 
ранней коры мезо-неопротерозоя принят на основании возраста ксе-
ногенных цирконов из мезозойских перидотитов и габбро Восточной 
Камчатки: о-ва Карагинского ‒ 1882 ± 24 млн лет, п-ова Камчатский 
мыс ‒ 1983 ± 13, 2320 млн лет (метод SHRIMP) (Тарарин и др., 2015).
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Исходя из установленного соотношения (возраст первичной ба-
зитовой коры всегда больше возраста образующейся за счёт её плав-
ления сиалической коры в среднем до 200 млн и более лет) (Вревский, 
2010) можно полагать, что на акватории Тихого океана, где отмечает-
ся только эмбриональная фанерозойская сиалическая кора типа океа-
нической островной цепи Тонга‒Кермадек, первичная базитовая кора 
может иметь мезо-неопротерозойский возраст. Это заключение имеет 
непосредственное отношение к проблеме возраста Тихого океана.

В заключение следует отметить, что ранняя (нижняя) сиаличе-
ская кора архейских кратонов и палеопротерозойских поясов яви-
лась фундаментом для пород верхней коры, формировавшейся в ар-
хее, протерозое и фанерозое, о чем неоспоримо свидетельствует их 
Nd изотопия. Особенности магматизма структур верхней коры сви-
детельствуют о плюмовой модели их образования, т.е. приходится 
признать этот единый способ формирования континентальной коры 
Земли. Этот вывод основан на анализе обширных материалов, нако-
пленных в литературе по этой проблеме к настоящему времени.
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Г Л А В А  1 0
СИАЛИЧЕСКОЕ КОРООБРАЗОВАНИЕ  
И ИЗОТОПНО-ГЕОХИМИЧЕСКАЯ 

ГЕТЕРОГЕННОСТЬ МАНТИИ

Приведенные в главе 2 материалы свидетельствуют о направлен-
ном в пространстве и времени снижении масштаба сиалическо-

го корообразования вокруг впадины современного Тихого океана 
(рис. 2.1, 10.1). Этот факт, по мнению авторов, можно объяснить из-
начальными, заложенными на поздней стадии аккреции Земли, геохи-
мическими различиями мантии под Индо-Атлантическим и Тихооке-
анским сегментами Земли (гл. 1). Многие исследователи такие разли-
чия доказывают на основе изучения изотопных систем Sr, Pb, Nd, Hf 
толеитовых базальтов срединно-океанических рифтов Индо-Атлан-
тического и Тихого океанов.

Обзоры выполненных изотопно-геохимических исследований 
(Nebel et al., 2007; Пущаровский, 2005 и др.) свидетельствует о более 
радиогенном изотопном Sr Индийского мантийного резервуара отно-
сительно Тихоокеанского, более высоких отношениях 208Pb/204Pb и ме-
нее радиогенном изотопном Nd относительно изотопа Hf. Причины 
изотопных различий одни авторы видят в деламинации нижней кон-
тинентальной коры  в Индо-Атлантическом сегменте Земли (Escrig et 
al., 2004 и др), другие ‒ в длительном проявлении процессов субдук-
ции, сопровождавшихся рециклингом океанических осадков (Pearce 
et al., 1999 и др). Наиболее распространённой точке зрения, связы-
вающей изотопные различия мантии Индийского и Тихоокеанского 
сегментов с процессами субдукции, противоречат изотопные иссле-
дования базальтов вдоль Юго-Восточного Индийского срединного 
хребта, который всеми исследователями трактуется как зона спре-
динга, а не субдукции. Здесь, в зоне примерно между 120–126о в.д., 
обозначаемой аббревиатурой AAD (Australian-Antarctic discordance), 
проводится граница между Индийским и Тихоокеанским мантийны-
ми резервуарами (Klein et al., 1988; White, Patchett, 1984), основанная 
на различиях в изотопных системах Sr, Pb, Nd, Hf.

В последнее десятилетие внимание исследователей всё более ста-
ла привлекать Nd-Hf изотопная система базальтоидов океанических 
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Рис. 10.1 Схема распространения докембрийской ранней сиалической коры, по 
(Мишкин, 2012, с изменениями).

1 – архейской (3.9–2.5 млрд лет); 2 – палеопротерозойской (2.5–1.6 млрд лет); 3 – 
мезо-неопротерзойской (1.6–0.54 млрд лет); 4 – блоки континентальной коры на 
дне океана; 5 – океанические поднятия с предполагаемой эмбриональной палеозой-
ско-мезозойской корой в основании; 6 – область отсутствия сиалической коры; 7–9 – 
точки расположения изотопных датировок возраста докембрийских пород: 7 – архей-
ского, 8 – палеопротерозойского, 9 – мезо-неопротерозойского; 10 – предполагаемая 
граница распространения мантии Индо-Атлантического типа; 11 – предполагаемая 
граница распространения мантии Тихоокеанского типа; 12 – область предполагаемо-
го распространения мантии переходного типа; 13 – срединно-океанические рифты. 
Римскими цифрами обозначены архейские кратоны: I – Сибирский, II – Омолоно- 
Охотский,  III – Северо-Атлантический, IV – Южно-Американский, V – Антарктиче-
ский, VI – Австралийский, VII – Китайский
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структур как более инертная по сравнению с изотопами Sr и Pb в от-
ношении наложенных вторичных процессов, искажающих начальные 
их отношения. На рис. 10.2 обобщены материалы по Nd-Hf изотопии 
базальтоидов Индо-Атлантического и Тихоокеанского сегментов Зем-
ли, на основании которых намечено предполагаемое распространение 
мантии Индо-Атлантического и Тихоокеанского типов. Эти два типа 
мантии в пространстве разделены переходной областью гетерогенной 
мантии (рис. 10.1), где в одной и той же структуре встречаются базаль-
тоиды, присущие обоим типам, например: островные дуги Алеутская, 
Камчатская, Кермадек, о-ва Фиджи (Pearce et al., 1999; White, Patchett, 
1984; Munker et al., 2004) (рис. 10.2). По мнению авторов, приведён-
ные материалы подтверждают тезис об изначальном геохимическом 
различии верхней мантии Индо-Атлантического и Тихо океанского 
сегментов, заложенном на поздней стадии аккреции Земли. 

Для характеристики изотопно-геохимической неоднородности 
верхней мантии обычно используется систематика А. Зиндлера и 
С.З. Харта (Zindler, Hart, 1986), основанная на исследованиях океа-

Рис. 10.2. Диаграмма εHf – εNd для базальтов океанических структур Индо-Атланти-
ческого и Тихоокеанского сегментов Земли, по (Мишкин, 2012).

Дискриминационная линия нанесена по (Kempton et al., 2002). Звёздочки – базальты 
AAD, по (Münker et al., 2004). Поля базальтов островных дуг и островов: 1 – Идзу-Бо-
нин-Марианская, 2 – Восточная Камчатка, 3 – Срединный хребет Камчатки, 4 – Але-
уты, 5 – Новая Британия, 6 – Кермадек, 7 – Малые Антилы, 8 – Сунда, 9 – Курилы, 
10 – о-ва Фиджи
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нических базальтов. В этой систематике для мантийных резервуаров 
выделено четыре конечных компонента:

DM ‒ деплетированная мантия с высокими изотопными отноше-
ниями I43Nd/I44Nd и низкими изотопными отношениями Sr и Рb;

EMI ‒ обогащенная мантия с низкими 206Рb/204Рb, 87Sr/86Sr и 
143Nd/144Nd;

ЕМ2 ‒ обогащенная мантия с высокими 87Sr/86Sr и 206Рb/204Рb и 
низким 143Nd/144Nd;

HIMU ‒ мантия с высокими значениями величин µ(238U/204Рb) и 
206Рb/204Рb. свидетельствующими о накоплении радиогенного изотопа 
206Рb. Для неё характерно низкое 87Sr/86Sr.

В работе (Рундквист и др., 2000) показано, что в пределах Ин-
до-Атлантического океана выделяются все четыре изотопно-геохи-
мических типа мантийных резервуаров по систематике Зиндлера и 
Харта (Zindler, Hart, 1986) ‒ DM, EMI, EM2, HIMU, в то время как 
Тихоокеанский тип соответствует только резервуару DM.

Гетерогенная мантия переходного типа (рис. 10.1) в соответствии 
с данными работы (Рундквист и др., 2000) отличается от Индо-Ат-
лантической весьма незначительным распространением резервуаров 
HIMU, которые, кроме того, имеют меньшие величины μ в отличие от 
резервуаров HIMU Индо-Атлантического океана, что следует из дан-
ных работ (Титаева, 2004; Woodhead, 2012).

Эти геохимические различия обусловили способность верхней 
мантии Индо-Атлантического сегмента генерировать в раннем докем-
брии сиалическую земную кору, что и привело, в конечном счёте, к 
геологической асимметрии Земли (Мишкин, 2012).

Следует отметить, что Земля является единственной планетой 
земной группы, обладающей сиалической корой. В связи с этим при 
изотопно-геохимической характеристике её мантии первостепен-
ное значение, среди прочих, имеют изотопные отношения РАЭ 236U, 
238U, 232Th, являющихся основными источниками радиогенного тепла 
планеты. Именно благодаря этим элементам в мантии Земли стало 
возможным возникновение очагов плавления с образованием восхо-
дящих колонн расплавленного мантийного вещества ‒ плюмов. Бла-
годаря появлению мантийных плюмов был запущен механизм сиали-
ческого корообразования, впервые предложенный Гликсоном и Лам-
бертом (Glikson, Lambert, 1973, 1976).

Для изотопной классификации мантии Земли особый интерес 
представляет изотопная система U‒Pb, поскольку U является важной 
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составляющей РАЭ. Для этой цели нами использована диаграмма, 
учитывающая величины µ и содержания U и Рb в базальтах океани-
ческих рифтов ‒ MORB и щелочных базальтах океанических остро-
вов ‒ OIB. На диаграмму нанесены линии постоянных значений 
μ(238U/204Pb) (рис. 10.3). MORB с наиболее низкими значениями μ ≤ 8, 
и содержания U = 0.01‒0.15 г/т, Pb = 0.1‒1 г/т отнесены к резервуарам 
деплетированной мантии DMU в рассматриваемой изотопной систе-
ме (рис. 10.3).

Поле NMU соответствует более высоким значениям μ = 8‒30 
с максимальными содержаниями U = 0.5 г/т, Pb = 1.3 г/т. Авторами 
источники этих базальтов отнесены к нормальной мантии (рис. 10.3). 
Поле базальтов океанических островов, ограниченое линиями значе-
ний μ = 8‒19 при содержаниях U = 0.15‒5 г/т и Pb = 1.3‒20 г/т со-
ответствует резервуарам обогащённой мантии EMU (рис. 10.3). Эм-
пирически установлено (Костицин, 2004), что поле HIMU базальтов 
океанических островов ограничено линиями значений μ = 19‒45, ему 
соответствуют содержания U = 0.3‒5 г/т и Pb =13‒20 г/т.

Рис. 10.3. Изотопно-геохимическая классификация мантийных источников базальтов 
срединно-океанических рифтов и океанических островов: 1 – деплетированная ман-
тия DMU; 2 –  нормальная мантия NMU; 3 – обогащённая мантия EMU; 4 – мантий-
ный резервуар HIMU; 5–7 – средний состав MORB океанов: 5 – Атлантического 6 – 
Индийского, 7 – Тихого (Arevalo, Mc Donough, 2010); 8 – базальты HIMU о. Св. Елена 
(Титаева, 2004); 9 – базальты HIMU Французской Полинезии (Woodhead, 1992); 10 – 

кимберлиты Сибирского кратона (Богатиков и др., 2004).
Диаграмма составлена с использованием материалов Ю.А. Костицина (2004)
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Происхождение базальтов HIMU обычно связывают с мантийны-
ми плюмами «горячих» точек. Однако в отношении источника компо-
нента HIMU существуют различные гипотезы, наиболее распростра-
ненная из которых предусматривает рециклинг древней океанической 
коры, обогащенной U и поступившей в нижнюю мантию в процессе 
субдукции (Hofman, 1997). В работе Ю.А. Костицина (2004) показа-
на несостоятельность этой гипотезы. Этот автор отмечает, что обога-
щённость HIMU базальтов в U‒Pb системе противоречит их Sr‒Nd 
изотопная система, согласно которой они происходят из обеднённого 
источника (εNd

 ≤ +5.1 ± 0.9, εSr = -22 ± 6) (Костицын, 2004). В послед-
нее время Н.А. Титаевой (Титаева, 2004) предложена новая гипотеза о 
происхождении мантийного резервуара HIMU, основанная на изуче-
нии щелочных базальтов Камерунского пояса Африки. Образование 
базальтов HIMU связывается главным образом с флюидной экстрак-
цией U и радиогенного РЬ из континентальной литосферы над голов-
ной частью поднимающегося плюма. Предполагается, что осколки 
такой литосферы существуют и в Атлантическом океане, где находит 
своё продолжение пояс Камеруна. Этой гипотезе противоречит су-
ществование HIMU базальтов на островах Французской Полинезии 
Тихого океана (Woodhead, 1996), где континентальная литосфера от-
сутствует (рис. 10.1). Поэтому авторы настоящей работы полагают, 
что образование базальтов HIMU связано не с флюидной экстракцией 
U и радиогенного Рb из континентальной литосферы плюмами, а с 
прямым происхождением плюмов из мантийных резервуаров, изна-
чально обогащенных U, возникших в процессе аккреции Земли, о чём 
было сказано выше.

Замечательным открытием сейсмической томографии стало уста-
новление под архейскими кратонами своеобразных «корней» конти-
нентов, сложенных высокоскоростной «холодной» верхней мантией, 
достигающей мощности 200‒600 км, а под палеопротерозойскими 
складчатыми областями – от нескольких десятков до 200 км. Эти дан-
ные сейсмотомографии позволяют полагать, что в архее и палеопроте-
розое плюмообразование охватывало только верхнюю палеомантию. 
«Корни континентов» сложены деплетированной верхней мантией ‒ 
тугоплавким реститом, из которого экстрагирована легкоплавкая ба-
зальтовая составляющая в результате корообразовательных процес-
сов, интенсивных под архейскими кратонами и менее интенсивных 
под палеопротерозойскими складчатыми областями. Иными словами, 
«корни континентов» – это остывшие истощённые реститы палео-
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плюмов, т.е. суммированный результат архейского и протерозой ского 
плюмового магматизма.

Изотопное датирование мантийных ксенолитов разных уровней 
глубинности мантии под кратонами Re‒Os методом (Pearson, 1999) 
свидетельствует о том, что возраст мантийных корней соответствует 
возрасту сиалических коровых образований кратонов. Это означает, 
что они связаны генетически и развивались синхронно, в результате 
плюмовой магматической деятельности.

Существующие данные по изотопному датированию магматиче-
ских пород мантийного происхождения в пределах кратонов свиде-
тельствуют о том, что плюмовая магматическая деятельность продол-
жалась под их корнями, в нижней части верхней мантии в редуциро-
ванном виде в палео-мезо-неопротерозое, палеозое и мезозое. С этой 
деятельностью связано образование траппов, кимберлитов, щелоч-
но-ультраосновных комплексов. Изотопно-геохимические характери-
стики этих образований имеют особый интерес, так как дают пред-
ставление о составе современной мантии под кратонами. Для этой 
цели авторы использовали U‒Pb-изотопную систематику кимберли-
тов Сибирского кратона (Богатиков и др., 2004) (рис. 10.3). Как видно 
из рисунка, составы кимберлитов Сибирского кратона образуют поле 
в пределах мантии HIMU состава, в отдельных случаях имея и более 
высокие значения μ. Это подтверждает основной тезис данной рабо-
ты об обогащённости РАЭ пород мантии под кратонами.

Авторы полагают, что в хадее‒архее в верхней палеомантии типа 
HIMU, наиболее обогащённой РАЭ, происходило относительно бы-
строе накопление радиогенного тепла, формирование плюмов, пер-
вичной базитовой, а затем ранней сиалической кор и, в конечном счё-
те появление кратонов (рис. 2.1).

Интервал вторая половина неоархея ‒ начало палеопротерозоя 
(2700‒2500 млн лет) является важной вехой в мантийном плюмообра-
зовании. В это время ощутимо понижается температура источника 
магмообразования, что приводит к уменьшению степеней плавления 
плюмов и появлению щелочных и субщелочных базитов и ультраба-
зитов. Распад РАЭ со временем привёл к сокращению интенсивности 
теплового потока из мантии. В соответствии с имеющимися расчёта-
ми в палеоархее теплогенерация была примерно в 3 раза выше совре-
менной, а в начале палеопротерозоя ‒ в 2 раза (Pollack et al., 1993). 
Связанное с этим снижение температуры плюмов во времени отраже-
но на диаграмме Р‒Т условий формирования расплавов коматиитов 
(рис. 10.4).
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Рис. 10.4. Диаграмма изменения Р-Т условий фор-
мирования коматиитовых расплавов во времени  

(Condie, 2001)

С этого времени в состав ранней сиалической коры кроме извест-
ково-щелочной и коматиит-толеитовой магматических серий добав-
ляются субщелочная и щелочная. Эти ассоциации в дальнейшем со-
существует вплоть до фанерозоя включительно. Модель совместного 
образования этих магматических серий мантийного происхождения 
представлена в современных плюмах. Так, для Гавайского плюма 
установлено, что первичные расплавы толеитовой и субщелочной 
серий имеют ультраосновной состав и образовались при плавлении 
мантийного перидотита при давлениях около 30‒40 кбар и темпе-
ратурах около 1650‒1500° С. Первичные расплавы щелочной серии, 
отвечающие составу щелочных пикритов, образовались при плавле-
нии мантийного перидотита на тех же глубинах, но при более низких 
температурах ‒ 1595‒1465°С (Соболев, Никогосян, 1994). Эта разни-
ца в температурах объясняется моделью латеральной температурной 
зональности Гавайского плюма  ‒ более высокими температурами в 
центре плюма и более низкими на его периферии (Wyllie, 1988). Сей-
смотомографические исследования (Zhao, 2004) позволяют полагать, 
что источник расплавов Гавайского плюма находится на глубинах 
550‒600 км.
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В областях палеомантии, соответствовавших типам NMU и EMU, 
относительно обеднённых РАЭ в сравнении с палеомантией HIMU 
типа, плюмовое корообразование происходило позднее ‒ в протеро-
зое, его результатом стало формирование фундамента протерозой-
ских складчатых областей (рис. 2.1). Над резервуаром гетерогенной 
(NMU+EMU+HIMU) переходной мантии (рис. 10.1) раннесиаличе-
ское корообразование осуществлялось в фанерозое и носило эмбрио-
нальный характер (например, цепь островов Тонга‒Кермадек), а над 
резервуаром DMU центральной части Тихого океана (рис. 10.1) оно 
вообще не установлено.

Рассмотренные выше изотопно-геохимические отличия мантии 
Индо-Атлантического и Тихоокеанского сегментов Земли авторы объ-
ясняют на основе широко известной гипотезы мегаимпакта (Hartman, 
Davis, 1975; Cameron, Ward, 1976). В соответствии с этой гипотезой, 
Земля на поздних стадиях аккреции испытала косое столкновение с 
планетой величиной с Марс. При этом из пределов нынешнего Ти-
хоокеанского сегмента Земли на околоземную орбиту был выброшен 
мантийный материал с глубин, примерно соответствующих современ-
ной верхней мантии. Из выброшенного мантийного материала был 
сформирован естественный спутник ‒ Луна. В работе А.Е. Рингвуда 
(Рингвуд, 1982) приведены геохимические доказательства возможной 
генетической связи Земли и Луны. Позднее к аналогичному выводу 
на основе изучения Hf‒W изотопной системы пород этих небесных 
тел пришел С.В. Якобсен (Jacobsen, 2005). 
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Образование ранней сиалической коры рассмотрено на основе 
теории  происхождения Земли Шмидта–Сафронова с примене-

нием концепции плюмового сиалического корообразования. После 
аккреции Земли в верхней протомантии за счёт накопления радио-
генного тепла образуются очаги расплавов, являющиеся источниками 
мантийных плюмов. Неравномерность распределения в протомантии 
радиоактивных элементов (РАЭ) влечёт за собой неравномерность 
распространения плюмов. В областях протомантии, наиболее обога-
щённых РАЭ (аномальной мантии), уже в хадее, начиная с 4.4 млрд 
лет, в результате плюмовой магматической деятельности происходит 
образование первичной коматиит-базальтовой коры и затем, под вли-
янием тепла более поздних плюмов, ‒ её плавление с образованием 
расплавов средне-кислого состава. В Западной Австралии самый 
ранний эпизод образования средне-кислых расплавов зафиксирован 
4.26 млрд лет назад. С этого времени здесь началось формирование 
хадейской протокоры, представлявшей, вероятно, переслаивание ко-
матиит-базальтовых и андезит-дацитовых лав, а с появлением гидро-
сферы (4.25 млрд лет назад) к ним присоединились терригенно-оса-
дочные и хемогенные породы.

Эоархейские (3.9‒3.6 млрд лет) образования известны на многих 
кратонах Земли. Наиболее древние из них, с возрастом 3.87‒3.8 млрд 
лет, установлены на юго-западе Гренландского щита, где представле-
ны диафторированным гранулитовым комплексом итсак. Супракру-
стальная толща комплекса итсак сложена плагиогнейсами кислого 
состава, содержащими отдельные прослои метаосновных и метауль-
траосновных пород, а также железистых кварцитов и других пород 
исходного осадочного происхождения. Метамагматические породы 
комплекса итсак соответствуют метадацитам известково-щелочной 
серии, коматиитам и толеитовым базальтам. Метадациты отличаются 
от средне-кислых вулканитов внутриокеанических дуг повышенным 
содержанием LILE и HFSE, но в то же время содержания Th и U в них 
понижены в сравнении со средним составом архейских серых гнейсов 
фундамента платформ, что объясняется проявлением гранулитового 
метаморфизма. Толеитовые метабазальты комплекса итсак отличают-
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ся от базальтов MOR повышенным содержанием Th, U, K, что кос-
венно отражает обогащённость эоархейской мантии литофильными 
элементами. Стиль формирования исходного состава ранней сиали-
ческой коры Земли, заложенный в начале эоархея (а возможно, ещё и 
ранее, в хадее) сохранился и в более поздних эратемах архея, что по-
казано на примере раннекоровых палеоархейских образований Вод-
лозёрского блока Балтийского щита, мезоархея Анабарского щита, 
неоархея Байдарикского блока Китайского кратона. 

В палеопротерозое раннее сиалическое корообразование смести-
лось от архейских кратонов в прилежащие области праокеана.

В это время в связи с планетарным снижением температуры ман-
тии происходит  уменьшение степени частичного плавления мантий-
ных плюмов, о чём косвенно свидетельствует обогащение элемента-
ми LIL и частично HFS палеопротерозойских раннекоровых метато-
леитов. Как и в архее, в палеопротерозое главную роль в исходном 
составе раннекоровых сиалических образований играют средне-кис-
лые вулканиты известково-щелочной серии. Подчиненное значение 
имеют вулканиты коматиит-толеитовой серии. Впервые появляются 
вулканиты субщелочной и щелочной серий.

В мезо-неопротерозое установлено затухание раннего сиали-
ческого корообразования. Ранняя сиалическая кора этого времени 
образует только фундамент мезозойского складчатого обрамления 
впадины Палеопацифики. Исследованиями Nd‒Hf-изотопной систе-
мы современных базальтов Индо-Атлантического и Тихоокеанского 
сегментов Земли показано изотопно-геохимическое различие подсти-
лающей их верхней мантии. На основе величины изотопной характе-
ристики μ (238U/204Рb) и содержаний U и Рb в современных базальтах в 
составе мантии выделены деплетированный, нормальный, обогащен-
ный и HIMU резервуары. Предполагается, что в Индо-Атлантическом 
сегменте раннее сиалическое корообразование хадея‒архея осущест-
влялось над резервуарами палеомантии HIMU типа, а корообразова-
ние протерозоя ‒ над резервуарами нормального и обогащенного ти-
пов. Деплетированный тип мантии изначально существовал под аква-
торией Тихого океана (в современных географических координатах), 
что можно объяснить хорошо известной гипотезой «мегаимпакта» ‒ 
косого удара Земли крупным астероидом в Тихоокеанском сегменте, 
который сопровождался выбросом вещества верхней мантии, сфор-
мировавшего Луну. Сиалическое докембрийское корообразование 
здесь не установлено. Итогом докембрийского сиалического корооб-
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разования в Индо-Атлантическом сегменте Земли явилось формиро-
вание Пангеи, которая больше никогда не распадалась, и лишь отдель-
ные её части периодически погружались под воды Мирового океана. 
Современными аналогами этих обстановок являются эпиконтинен-
тальные океаны – Атлантический, Индийский, Северный Ледовитый. 
Изложенные в работе материалы представляют основу предложенной 
авторами концепции плюмового сиалического корообразования. 

Существующий лавинообразный поток информации по геологии, 
геохимии и изотопному датированию пород ранеей сиалической коры 
Земли подтверждает предложенную концепцию. 
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Рис. 2П. Расположение точек изотопного датирования возраста докем-
брийских пород на площади с координатами 70‒150º в.д., 10о ю.ш. – 

60º с.ш.
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