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АННОТАЦИЯ

Эволюция геодинамических процессов показана на основе анализа ранних 
геологических проявлений (ранний докембрий, более 1.6 млрд, лет назад) в 
сопоставлении с известным комплексом процессов в фанерозое. Рассмотрены 
наиболее важные абиотические процессы раннего докембрия, признаки 
проявления которых установлены в континентальной коре, и комплементарные 
им процессы в подстилающей мантии. Конечная цель исследования -  показать, 
когда впервые проявился тот или иной процесс (явление, признак), каковы 
наблюдаемые данные о его сохранности, эволюции и возможном отмирании в 
течение последующей геологической истории. Проведенный анализ базируется на 
описаниях характерных объектов (приведенных в качестве “примеров”) для того, 
чтобы наглядно представить каждое явление и дать его причинно-следственную 
интерпретацию, после чего читателю станут понятными различные точки зрения, 
высказываемые в литературе.

Изложению предшествуют краткие сведения о начальных геологических 
явлениях, связанных с завершением формирования Земли как планетного тела.

Зеленокаменные пояса и офиолиты, островодужные системы и эклогиты 
описаны в первую очередь как явления, определявшие и маркировавшие 
геодинамику раннего докембрия. Гранитоиды и серые гнейсы (формация ТТГ) 
рассмотрены как определяющие компоненты зрелой сиалической земной коры, 
а отложения бассейнов длительного развития на устойчивой коре -  как чехлы 
первых кратонов, новообразование которых сопровождалось локальным исто
щением мантии и возникновением литосферного киля (корня). На этом 
фоне рассмотрены ранние проявления внутриплитной (внесубдукционной) 
геодинамики и магматизма -  рифтогенез, платобазальты, дайки, кимберлиты, 
крупные изверженные провинции, а также генетически сложная группа 
анортозитов. Отдельная глава посвящена осадочным отложениям -  граувакковым 
турбидитам аккреционных призм, прибрежным соленосным отложениям и 
обширным бассейнам железорудного осадконакопления, отложения которых 
превратились в полосчатые железистые кварциты.

Рассмотрение процессов метаморфизма сопровождается анализом процессов 
континентальной коллизии. Коллизионные процессы приводили к амальгамации 
фрагментов континентальной коры (континентов, микроконтинентов, террейнов) 
с образованием суперконтинентов.

В раннем докембрии выделены проявления геодинамических процессов, 
которые прослеживаются без заметных изменений в фанерозойский эон. С дру
гой стороны, установлены изменения в геодинамике, имеющие направленный, 
эволюционный характер. Последние удовлетворительно объясняются процессами 
векового охлаждения мантии, постепенным снижением ее температуры, включая 
уменьшение температурных параметров на кровле мантийных плюмов.



Геодинамика -  наука о глубинных силах и процессах, возникающих в резуль
тате эволюции Земли как планеты и обуславливающих движение масс вещества 
и энергии внутри Земли и в ее верхних твердых оболочках [Зоненшайн, Кузьмин, 
1993]. Другими словами -  это часть геотектоники, касающаяся связи движений 
в твердом веществе планеты Земля с петрологическими новообразованиями, 
то есть с изменениями вещественного состава. Базируясь на этом определении, 
можно выделить догеологический режим, связанный со становлением Земли как 
планетарного тела, расслоенного на оболочки, ядро, мантию и кору, и тот режим, 
начало которого фиксируется наиболее древними картируемыми геологически
ми телами. Догеологический режим, кратко охарактеризованный в первой гла
ве, реконструируется на основе данных математического моделирования, срав
нительной планетологии и изотопной геохимии. В более поздней геодинамике 
очевидны две главные движущие силы. Первая -  тепловая конвекция в мантии, 
неизбежная вследствие градиента температур; возникновение конвективных яче
ек и перманентное перемещение плит на кровле этих ячеек. На поднимающейся 
ветви мантийной ячейки происходит адиабатическое плавление, формируются 
базальтовые срединно-океанические хребты (СОХ), а на погружающейся ветви 
-  происходит субдукция океанической коры. Субдукционный магматизм может 
быть связан как с парциальным плавлением мантийного клина над погружаю
щейся океанической плитой, так и с частичным плавлением базальтовой коры 
погружающейся океанической литосферы. Вторая движущая сила геодинамики 
связана с мантийными плюмами. Зарождаясь в глубинной мантии, на границах 
D" или ядро -  мантия, поднимающиеся мантийные плюмы порождают внутрип
латный (внесубдукционный) магматизм, включающий формирование обширных 
магматических провинций (океанических плато и континентальных траппов), 
кимберлитовый магматизм и магматизм горячих точек, а также рифтогенез кон
тинентальной коры.

Зеленокаменные пояса и офиолиты, островодужные системы и экпогиты опи
саны в первую очередь как явления, определявшие и маркировавшие геодинами
ку раннего докембрия. Гранитоиды и серые гнейсы (формация ТТГ) рассмотрены 
как определяющие компоненты зрелой, сиалической земной коры, а отложения 
бассейнов длительного развития на устойчивой коре -  как чехлы первых крато- 
нов, новообразование которых сопровождалось локальным истощением мантии 
и возникновением литосферного киля (корня). На этом фоне рассмотрены ран-



ние проявления внутриплитной (внесубдукционной) геодинамики и магматизма 
-  рифтогенез, платобазальты, дайки, кимберлиты, а также генетически сложная 
группа анортозитов. Отдельные главы посвящены осадочным отложениям -  гра- 
увакковым турбидитам аккреционных призм, прибрежным соленосным отложе
ниям и обширным бассейнам железорудного осадконакопления, отложения кото
рых превратились в полосчатые железистые кварциты. Рассмотрение процессов 
метаморфизма сопровождается анализом процессов континентальной коллизии. 
Коллизионные процессы приводили к амальгамации фрагментов континенталь
ной коры (континентов, микроконтинентов, террейнов) с образованием агрегат
ных скоплений в форме суперконтинентов.

Обсуждение базируется на сопоставлениях с фанерозойскими моделями ос
тровных дуг, столкновения плит, крупных изверженных провинций, метаморфи
ческих поясов и других. Авторы стремились включить в рассмотрение каждого 
объекта: а) наблюдаемое явление, б) процессы, являющиеся причиной его появ
ления, и в) сохранение, изменение или исчезновение таких процессов в дальней
шей геологической истории.

Обсуждаются наиболее обоснованные модели, которые иллюстрируются кон
кретными региональными примерами (детально изученными объектами). Коли
чество публикаций, подвергшихся обобщению, крайне велико. С целью избежать 
излишнего цитирования, в список литературы включены опубликованные обзо
ры, дополненные последними публикациями, а по тем аспектам, где таких обзо
ров нет, приводится необходимый минимум ссылок. Среди последних отдается 
предпочтение доказательным материалам, независимо от приоритета высказыва
ния идей. Для сокращения текста обширная фактическая информация вынесена 
на рисунки, которые являются неотъемлемой частью содержания и позволяют 
избежать текстового изложения обширного фактического материала, что потре
бовало бы неуместно большого объема. Обширный объем охваченного материа
ла заставляет сосредоточиться на главных, наиболее обоснованных, гипотезах и 
опустить обсуждение многочисленных альтернативных предположений.

Использованная в книге современная возрастная шкала раннего докембрия 
является хронологической и предусматривает выделение, от древних к моло
дым, следующих отрезков времени: эоархей ->38007-3600; палеоархей -  3600- 
3200; мезоархей -  3200-2800; неоархей -  2800-2500; палеопротерозой -  2500- 
1600 млн. лет [Gradstein et al., 2004].

Работа выполнена в Лаборатории тектоники раннего докембрия Геологичес
кого института РАН (О.М. Розен, А.А. Щипанский) и в Лаборатории геодинамики 
и магматизма Института геологии и минералогии СО РАН (О.М. Туркина).

Авторы выражают искреннюю признательность М.А. Семихатову, который 
обратил внимание на актуальность и важность изучения геодинамики раннего 
докембрия и высказал ряд полезных рекомендаций на первом, начальном этапе 
работы. Ряд критических замечаний, а также конструктивных советов предложил 
М.В. Минц, за что авторы ему весьма благодарны.
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1. ПРИЗНАКИ НАЧАЛА ГЕОЛОГИЧЕСКИХ ПРОЦЕСОВ, 
ТЕПЛОВАЯ ЭНЕРГИЯ ЗЕМЛИ

Под геологическими процессами в данном случае удобно понимать мантий
ную конвекцию, подъем плюмов, обособление сиалического вещества с образо
ванием коры и другие сопутствующие явления. Они стали возможны после того, 
как Земля приобрела свойственную планетам устойчивую сферически-расслоен- 
ную структуру. С этого момента начинается, если можно так сказать, геологичес
кая стадия развития Земли. Переход к этой стадии еще недостаточно изучен, в 
первую очередь потому, что почти не признаков древнейших пород и процессов.

В соответствии с импактной гипотезой, через 25-35 млн. лет после образова
ния солнечной системы, 4550-4540 млн. лет назад, сформировалась система Зем
ля -  Луна [Williams, 2004]. На основании согласованных значений соотношения 
и распределения изотопов благородных газов установлен возраст Земли в 4.45± 
0.02 млрд, лет, когда последний планетезималь размера Марса упал на Землю 
и запустил геологические часы [Zhang, 1998]. Предполагается, что в результате 
ударного разогрева произошло частичное плавление (на 20-30%) верхней ман
тии, а возникший глубинный квазирасплавный горизонт назван магматическим 
океаном [Eriksson et al., 2004]. Быстрая аккреция планет земной группы позволяет 
допускать захват первичной атмосферы из солнечной туманности. Метеоритная 
бомбардировка, по аналогии с данными по Луне, >3.8 млрд, лет назад могла быть 
в 15 раз более интенсивной, чем теперь, и снизилась примерно в 2 раза к 3.0 млрд, 
лет назад. Для интервала 3.8-2.5 млрд, лет предполагается более 350 импактных 
событий (падений комет и астероидов), выявленных на основании распределения 
капель силикатного расплава (тектитов, сферул), возникающих при плавлении и 
испарении мишени -  силикатного вещества коры [Abbott, Hagstrum, 2004].

Формирование ядра, по-видимому, произошло в течение первых 100 млн. лет 
существования Земли как планеты, и так же рано произошла дифференциация 
мантии на химически различные домены с образованием деплетированного ре
зервуара верхней мантии [Nutman et al., 2001, 2002; Caro et al., 2003]. Примерно 
к этому же времени относятся первые свидетельства о возникновении гранитов. 
В западной Австралии были обнаружены детритовые цирконы с возрастом древ
нее 4.0 млрд, лет, один из которых показал изотопный возраст 4.404 млрд, лет 
[Wilde et al., 2001]. Эти цирконы обнаружили высокие значения тяжелого изотопа 
180  (7-8%о), что свидетельствует об их происхождении из гранитов, которые, в



свою очередь, должны были возникать за счет частичного плавления ранее су
ществовавшей гидратированной мафитовой коры [Moizsis et al., 2001, Valley et al., 
2002]. Однако недавно получены также данные о низких значениях 5,80  (<6.5%о) 
в этих цирконах, которые свойственны мантийным и лунным цирконам [Nemchin 
et al., 2006].

Известные местонахождения горных пород первого миллиарда лет в истории 
Земли (>3550 млн. лет) занимают на поверхности материков сравнительно не
большую территорию, около 10000 км2 [Nutman et al., 2001, 2002]. Самый боль
шой участок располагается в юго-западной Гренландии (гнейсовый комплекс Ит- 
сак, район Исуа), значительные по площади -  на полуострове Лабрадор в Канаде 
[Cates, Mojzsis, 2006] и в Западной Австралии, небольшие участки -  в Антаркти
де, Китае, а также в районе Акаста (запад провинции Слейв) Канадского щита, 
где обнаружены древнейшие земные горные породы с возрастом -4030 млн. лет.

Гнейсовый комплекс Итсак в Гренландии включает крупные домены, которые 
относительно слабо затронуты деформациями и мигматизацией и демонстрируют 
отчетливо различимые (в эпидот-амфиболитовой фации) осадочные, вулканичес-

Рис.1.1. Глобальное распространение раннедокембрийских ареалов (черное -  выходы на по
верхность, серое -  погребенные ареалы) [Goodwin, 1996]

1 -  Балтийский щит; 2 -  Шотландский щит; 3 -  Украинский щит; 4 -  Анабарский щит; 5 -  Бай
кальский, Саянский, Енисейский складчатые пояса; 6 -  Алданский щит; 7 -  кратоны Северо- и 
Южно-Китайский, Тарим; 8 -  Индийский щит; 9 -  комплексы Лит«филд, Рул-Джангл, Нанамбу; 
10 -  кратон Пилбара;11 -  кратон Йилгарн; 12 -  комплекс Напьер; 13 -  кратон Каапваль; 14 -  кратон 
Зимбабве; 15 -  блок Замбия; 16 -  кратон Касаи; 17 -  Центрально-Африканский кратон; 18 -  Эфи
опский блок; 19 -  кратон Чайлу; 20 -  комплекс Камерун-Нтем; 21 -  щит Мэн; 22 -  щит Туарег; 
23 -  щит Регибат; 24 -  массивы Рио-де-ла Плата, Луис-Алве; 25 -  кратон Сан-Франциско; 26 -  кра
тон Гуапоре; 27 -  щит Гайяна; 28 -  провинция Вайоминг; 29 -  провинция Сьюпериор; 30 -  группа 
Каминак; 31 -  блок Комити-Бэй; 32 -  провинция Слейв; 33 -  щит Лабрадор; 34 -  Гренландский щит



кие и плутонические породы. Эти данные показывают “нормальное” (фанеротип- 
ное) состояние Земли начиная с 3800 млн. лет, включая наличие гидросферы и 
расчленение литосферы на гранитный и мафический горизонты, хотя некоторые 
их этих положений и оспариваются [Eriksson et al., 2004].

Раннедокембрийские образования, включая упомянутые выше, достаточно 
широко распространены на современных континентах, составляя 75% поверх
ности континентальной коры [Condie, 1998] и показаны на рисунке 1.1.

Постепенный распад радиоактивных изотопов приводил к сокращению теп
ла, поступавшего из недр к поверхности. Согласно расчетам в палеоархее тепло- 
генерация была, примерно, в 3 раза выше современной, а 2.5 млрд, лет назад -  в 
начале палеопротерозоя, -  выше в 2 раза [Patchett, 1992; Pollack, 1997] (рис. 1.2А).

о и оо
8  8  8  Температура 
§  5  §  извержений

Рис. 1.2. Изменение теплового режима Земли во времени
А. Диаграмма возраст -  теплогенерация [Patchett, 1994]. Теплогенерация в палеоархее, 

3.5 млрд, лет назад, была примерно в 3 раза выше современной, в начале палеопротерозоя, 2.5 млрд, 
лет назад -  в 2 раза. Б. Диаграмма температура-давление, показывающая мантийный солидус по 
отношению к глубинам выплавления высокомагнезиальных магм (коматииты, пикриты), поступав
ших из мантийных плюмов. Температура таких плюмов в раннем архее была выше на 300°С темпе
ратуры плюмов фанерозоя, что объясняется вековым охлаждением Земли [Condie, 2001]

Снижение со временем температур генерации коматиитов и пикритов, связывае
мых с мантийными плюмами, с архея до фанерозоя составляла ~300°С, что объ
ясняется процессами векового остывания Земли [Condie, 2001] (рис.1.2Б).

Выводы
Сиалическая кора, гранитоиды и гидросфера реконструируются уже для вре

мени 3.8 млрд, лет назад, хотя изученная площадь таких ареалов невелика. Воз



раст наиболее древних горных пород коры составляет 4.03 млрд, лет, хотя из
вестны цирконы, происхождение которых связывается с гранитами, с возрастом 
>4.2 млрд. лет. Признаки существования наружных оболочек Земли, свойствен
ные ее фанерозойской истории, проявились всего через -400-500 млн. лет после 
завершения аккреции планеты.



2. АРХЕЙСКАЯ ОКЕАНИЧЕСКАЯ ЛИТОСФЕРА, 
ОФИОЛИТЫ И ОКЕАНИЧЕСКИЕ ПЛАТО

2.1. Теоретические представления об архейской 
океанической литосфере, ее структуре и составе

Механизм спрединга океанической литосферы и ее постоянного обновления, 
по-видимому, начал действовать, по крайней мере, с эоархея. Требование обнов
ления океанической литосферы и ее рециклинга в архее следует из необходимости 
обеспечения изотопного масс-баланса эволюционирующей системы взаимодейс
твия кора-мантия [Chase, Patchett, 1988; Galer, Goldstein, 1991; Hofmann, 1997]. 
Современные модели термальной эволюции Земли также предполагают, что в ар
хее должны были происходить плейт-тектонические процессы с высокими значе
ниями чисел Релея для конвектирующей мантии и балансирующей диссипацией 
тепловой энергии в субдукционных зонах [Conrad, Hager, 1999; Korenaga, 2003].

Предполагая, что в архее тепловой поток должен был быть, по крайней мере, 
в 2-3 раза более высоким по сравнению с современной Землей, можно ожидать, 
что архейская океаническая литосфера сильно отличалась от фанерозойской, а 
строение ее коровой части было не сопоставимо с офиолитами [Bickle, 1986]. 
Кажется вполне очевидным, что, если вязкость литосферы уменьшается с повы
шением температуры, то, по сравнению с современной литосферой мощностью 
в 125-150 км, архейская литосфера должна была быть очень тонкой. По оценкам 
О.Г. Сорохтина и С.А. Ушакова (1991), ее мощность была менее 30 км. Однако 
использование в расчетах только подобного высокого геотермического градиента 
и малой мощности литосферы приводит к тому, что широкомасштабное плавление 
литосферы и континентальной коры в архее кажется неминуемым [Richter, 1986].

Наиболее ярким свидетельством перегретого состояния архейской мантии 
считается присутствие высокомагнезиальных коматиитовых лав в разрезах мно
гих зеленокаменных поясов и, наоборот, их единичные находки в постархейский 
период. Хорошо известно, что ликвидусные температуры коматиитовых лав со
ставляют 1550-1650°С, что часто считается прямым указанием на более высокие 
(примерно на 300°С) температуры архейской мантии по сравнению с современ
ной [Vlaar, 1983, 1986а,Ь]. В соответствии с этим ранние модели архейской оке
анической коры связывались с представлениями о ее незначительной мощности 
(1-2 км) и насыщенности коматиитовыми лавами [Nisbet, Fowler, 1983].



С другой стороны, существует много объективных геологических фактов, ко
торые, напротив, свидетельствуют о том, что термальная структура и мощность 
литосферы на протяжении архея значимо не отличались от современной (см. 
напр., [Richter, 1985]). К числу таковых относятся данные по реконструкции гео
термических градиентов высокометаморфизованных областей, свидетельству
ющих о внутрикоровых Р-Т условиях, которые мало отличались от фанерозой- 
ских параметров [напр., England, Bickle, 1984]. Еще более ярким свидетельством 
“холодности” архейской литосферы явилось открытие архейского (3.4-3.1 млрд, 
лет) возраста алмазов из кимберлитовых трубок как Каапвапльского кратона 
[Richardson et al., 1984], так и Сибирской платформы [Jacob et al., 1994; Pearson et 
al., 1995]. Из этого открытия следует, что уже в мезоархее существовали области 
с холодной, т.е. отвечающей полю стабильности алмазов, субконтинентальной 
литосферой, которая не подвергалась конвективной пертурбации, по крайней 
мере, с 3.0 млрд, лет [Boyd et al., 1985].

Отсюда еще в начале 80-х годов прошлого столетия возникла проблема стаби
лизации архейской литосферы, поскольку, предполагая 2-3-кратно больший теп
ловой поток архейской Земли по сравнению с современным состоянием, необхо
димо было объяснить причины ранней стабилизации литосферы. Теоретически 
эту проблему можно разрешить, если предположить, что процессы охлаждения 
более горячей ранней Земли, т.е. ее основные теплопотери в архее, осуществля
лись подобно современной картине через океанические области. В принципе, 
можно рассчитать физические параметры, при соблюдении которых тепловой 
баланс на поверхности ранней Земли будет соблюден при помощи значительного 
увеличения суммарной длины дивергентных границ [Poliak, 1997].

Согласно другим моделям, возможна такая параметризация условий мантий
ной конвекции, при которой условия сохранения теплового баланса ранней Зем
ли потребуют только 2-х или 3-кратного увеличения суммарной длины диверген
тных границ в архейских океанических областях [Sleep, 1992]. Горячая мантия 
под этими областями вовлекалась в мелкоячеистую и быструю конвекцию, что 
предполагает более быстрые, нежели современные, движения океанических плит 
[напр., McKenzie, Weiss, 1975; Bickle, 1978 и др.].

Однако самым эффективным механизмом для стабилизации ранней лито
сферы Земли, препятствующим силам конвективного воздействия, считается хи
мическая дифференциация мантийного вещества, при которой возникает суще
ственная плотностная стратификация. Подобный эффект возникает только, если 
мантия подвергается процессам частичного плавления, с образованием легких 
выплавок, продукты которых формируют собственно коровый слой, и тяжелого 
рестита. Действительно, уменьшение плотности, вызванное частичным плавле
нием мантии, способно привести к стабилизации литосферы, препятствуя как ее 
быстрой субдукции, так и деструктивному воздействию мелкомасштабной кон
вективной нестабильности [Jordan, 1978; Oxburg, Parmentier, 1977]. Поскольку 
для архея предполагаются более высокие мантийные температуры и, как след



ствие, более интенсивное ее частичное плавление, этот механизм должен был 
приводить к формированию стабильной литосферы, устойчивой к воздействию 
конвективной пертурбации. На первый взгляд может показаться парадоксальным 
важнейшее для геодинамики следствие данного механизма, которое состоит в 
том, что в архее при более высоких мантийных температурах неизбежно долж
на была генерироваться океаническая кора большей мощности, чем современная 
океаническая кора.

Казалось бы, этот вывод противоречит известной закономерности -  пониже
нию вязкости с ростом температуры, ведущей к растеканию литосферы и умень
шению ее мощности. В действительности же, повышение температуры мантии 
имеет и другой, прямо противоположный по знаку эффект на мощность лито
сферной плиты.

Отмеченный парадокс исчезает, если обратиться к понятному и не вызываю
щему ни у кого сомнений положению о том, что процессы плавления в более го
рячей мантии начинаются на больших глубинах, формируя большие объемы ба
зальтового расплава, идущего на образование океанической коры (Sleep, Windley, 
1982; Bickle, 1986 и др.). Эти расчеты показывают, что в архее неизбежно должна 
была формироваться океаническая кора в 2-3 раза более мощная, нежели оке
аническая кора фанерозойской истории Земли [Sleep, Windley, 1982; McKenzie, 
Bickle, 1988]. Теоретически наиболее подходящим кандидатом на модель стро
ения архейской океанической коры представляется коровая структура современ
ного океанического плато Исландии, где тепловой поток выше в 2-3 раза, чем 
в среднем на Земле и, таким образом, соответствует оценкам теплового потока 
архейской Земли [Kroner, 1985].

На рисунке 2.1. показана модель строения архейской океанической коры, ос
нованная на вероятной ее аналоги с глубинной структурой Исландии, мощная 
симатическая кора которой вследствие особенного ее строения в литературе по
лучила название коры Исландского типа [Bott, 1974; Foulger et al., 2003].

Исландия представляет собой уникальный тип океанических структур совре
менной Земли. Одноименное океаническое плато располагается на срединно-оке
аническом хребте Северной Атлантики, т.е. в области совмещения двух главных 
типов мантийного апвеллинга -  пассивного, связанного с плитной дивергенцией, 
и активного, вызванного подъемом глубинного мантийного плюма. Потенциаль
ная температура мантийного поднятия под Исландией ~1500°С, определенная по 
составам примитивных лав, хорошо согласуется с сейсмологическими данными, 
согласно которым средняя коровая мощность Исландского плато составляет око
ло 25 км [White et al., 1992].

Исландия ясно демонстрирует значительные различия в особенностях строе
ния нормальной океанической литосферы и литосферы с утолщенной океаничес
кой корой. Если при растяжении “стандартной” океанической коры образуется 
спрединговый хребет с очень локализованными деформациями, то, в случае Ис
ландии, раздвигание и магмовыведение не концентрируются в узкой зоне, а про-
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Рис. 2.1. Модель архейской океанической коры, основанная на аналогии с моделью строения 
Исландского океанического плато

Для сравнения показана модель современной океанической коры по [Christensen, Smewing, 
1981]. Скоростной сейсмический профиль Исландии поданным [Darbishire et al., 1998]

исходят на обширной площади, где дайковые рои проявляют рассеянное распре
деление [Ломизе, 1976; Sigurdsson et al., 1978; Перфильев и др., 1987]. В глубоких 
горизонтах предполагается более широкое распространение дайковых роев, пи
тающих наземный вулканизм, и многочисленных габброидных силлов, обеспе
чивающих вертикальное наращивание мощности коры Исландии [Gudmundsson, 
1990; Marquart, Schmeling, 2003].

Скоростная картина глубинного строения коры Исландии позволяет ясно раз
личать два слоя -  верхнюю и нижнюю кору [Darbyshire et al., 1998; Foulger et al.,



2003]. Верхняя кора, мощностью от 5 до 7 км, по скоростным характеристикам 
сопоставляется со слоем 2 океанической коры, превышая мощность последней 
более чем в два раза. Кроме того, верхняя кора Исландии отличается сильной 
гетерогенностью, о чем свидетельствует сильно выраженная градиентность ско
ростного поля. По аналогии с Исландией можно полагать, что верхняя часть 
архейской океанической коры должна была слагаться оливиновыми толеитами 
Е- или Т-типа MORB, с некоторым количеством пикритов или коматиитовых ба
зальтов, свидетельствующих о высокотемпературной мантии. Некоторую малую 
часть (<10%) объема лавового комплекса могли составлять и вулканиты средне
кислого состава, формировавшиеся как за счет фракционной дифференциации 
основных расплавов, так и за счет частичного плавления амфиболитов нижний 
коры. Можно также думать, что этот слой был насыщен габбровыми и габбро- 
пироксенитовыми силлами.

Кровля нижней коры Исландии фиксируется по резкому излому в скоростях 
продольных волн на значении Vp~6.5 км/сек, что, примерно, соответствует вер
хнему скоростному пределу нетрещиноватых базальтов [Darbyshire et al., 2000]. 
Возможно, это связано с метаморфическими изменениями базальтов. Однако 
быстрое нарастание скорости продольных волн до 7.1 км/сек требует и изменения 
петрографии в сторону преобладания габбро-перидотитовых составов [Foulger et 
al., 2003]. К основанию нижней коры скорость продольных волн нарастает до 
7.5-7.9 км/сек. Следует заметить, что подобная картина свойственна и другим 
океаническим плато [Carlson et al., 1980], что контрастирует с данными по ско
ростной структуре базальных горизонтов океанических бассейнов с нормальной 
корой, характеризующихся скоростями 6.7-6.8 км/сек [Christensen and Salisbury, 
1975]. Подобные скоростные характеристики, скорее всего, свидетельствуют о 
том, что нижняя кора Исландии мощностью около 15 км, а, возможно, даже и 
больше, вероятно представляет собой реститовую смесь габброидного (габбро- 
амфиболитового) и дунитового состава [Foulger et al., 2003]. Не исключено так
же, что какая-то часть ее объема слагается гранатовыми мафическими гранули- 
тами, а верхняя часть -  гранатовыми амфиболитами. Предполагается, что подоб
ная мощная кора не обладала механической когерентностью и, следовательно, 
должна была тектонически расслаиваться, с главным срывом по границе хрупких 
и вязко-пластических деформаций, которая должна была проходить в средних го
ризонтах архейской океанической коры [Hoffman, Ranalli, 1988].

2.2. Офиолиты раннего докембрия: 
ассоциации горных пород и закономерности строения

Эмпирически устанавливаемая картина структуры архейской океанической 
литосферы оказывается более сложной. Это может быть связано с несколькими



обстоятельствами. Во-первых, на сегодняшний день известно лишь несколько 
раннедокембрийских полных офиолитовых разрезов; большинство из них от
носятся к частично сохранившимся или же сильно тектонически расчлененным 
офиолитам. Во-вторых, раннедокембрийские офиолиты, как и их фанерозойские 
аналоги, обнаруживают широкое разнообразие строения. Это разнообразие отра
жает существенные генетические различия в процессах развития и магматичес
кой аккомодации зон растяжения океанической литосферы, которые могут реали
зоваться в различных геодинамических обстановках [Coleman, 1984; Книппер и 
др., 2001]. Таким образом, вопросы соответствия какого-либо офиолитового раз
реза превалирующему типу строения океанической литосферы являются скорее 
интерпретационными, а не очевидными.

Вплоть до последнего времени к наиболее древним офиолитовым комплек
сам было принято относить палеопротерозойские (1.95-1.99 млрд, лет) комплек
сы Йормуа (Финляндия) и Пуртуник (Канада) [Kontinen, 1987; Scott et al., 1992], 
а также супрасубдукционные офиолиты Пейзон с возрастом -1730 млн. лет в 
центральной Аризоне [Dann, 1991]. Эти находки часто интерпретировались как 
доказательство того, что плейт-тектонические процессы на Земле начались лишь 
в конце палеопротерозоя.

Недавнее открытие в Северо-Китайском кратоне полного офиолитового раз
реза Донгванзи неоархейского возраста [Kusky et al., 2001] дало основание для 
пересмотра значения некоторых разрезов зеленокаменных поясов архея как веро
ятных членов сильно тектонически нарушенных офиолитов различного генезиса 
[de Wit, 2004; Kusky, 2004]. На рисунке 2.2 показано местоположение разрезов 
подобного рода, возрастной диапазон которых охватывает весь архей, а распро
страненность простирается на большинство древнейших щитов Мира. Анализ 
этих разрезов позволяет выделить три крупные группы архейских офиолитов: 
супрасубдукционные офиолиты; офиолиты, происхождение которых связывается 
с рифтогенными процессами, такими, как окраинноморский спрединг; и специ
фическую группу разрезов, демонстрирующих признаки офиолитовой псевдо
стратиграфии, но содержащих коматииты.

Супрасубдукционные офиолиты
Как и в фанерозойских складчатых поясах, супрасубдукционные офиолиты 

архея являются доминирующей группой. Именно к этому генетическому типу от
носятся полный офиолитовый разрез Донгванзи, который был идентифицирован 
в неоархейском Центральном орогенном поясе Северо-Китайского кратона (рис. 
2.3) [Kusky et al., 2001]. Вследствие особой важности этого офиолитового разреза 
для решения проблем геодинамики архея, его детальное описание будет дано в 
разделе 2.3.

Офиолитовая ассоциация Винд Ривер с возрастом >2.63±0.2 млрд, лет выде
лена в зеленокаменном поясе Саус Пасс в центральной части кратона Вайоминг 
[Harper, 1985, 1986]. Эта ассоциация включает метадиабазы и метаморфизован-
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Рис. 2.2. Схематизированная карта Мира, иллюстрирующая местоположение находок фраг
ментов архейской океанической литосферы в зеленокаменных поясах [de Wit, 2004], с добавлени
ями и изменениями

Рядом с названиями поясов цифрами в скобках обозначены их изотопные возрасты в милли
ардах лет. Звездочками обозначены разрезы с сохранившимися свидетельствами офиолитовых по
следовательностей; кружками -  разрезы с изотопно-геохимическими свидетельствами архейской 
океанической литосферы, включая присутствие в них бонинитовых серий

ные пиллоу-лавы, при подчиненном развитиии габброидных и ультрамафитовых 
тел, а также прослоев железистых кварцитов и пелитовых сланцев. Разрез сильно 
деформирован, однако локально сохранились свидетельства, позволяющие ин
терпретировать эту ассоциацию в качестве тектонически расчлененной офиоли- 
товой последовательности. К числу таковых относятся кумулятивные структу
ры, магматическая расслоенность, присутствие мономинеральных кумулусных 
пород (дунитов, клинопироксенитов), а также комплекса параллельных даек с 
сохранившимися зонами закалок и скринами габбро. Считается, что железис
тые кварциты могут представлять собой аналоги металлоносных осадков, кото
рые отлагались около горячих источников неоархейского спредингового хребта. 
По изотопно-геохимическим данным эта ассоциация является энсиматической 
(eNd=+3.95-H-3.45), возможно возникшей в задуговом бассейне, т.е. принадлежит 
к офиолитам супрасубдукционных зон [Wilks, Harper, 1997].

Олондинский зеленокаменный пояс расположен в центральной части Олек- 
минской гранит-зеленокаменной области на западе Алданского щита. Вулкано
генный разрез пояса стратиграфически расчленяется на две толщи -  нижнюю, 
мафит-ультамафитовую, и верхнюю, сложенную известково-щелочными вулка-
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Рис. 2.3. Разрезы раннедокембрийских офиолитов и офиолитоподобных комплексов 
Офиолиты Пейзон по [Dann, 1991]; офиолиты Йормуа по [Peltonen et al., 1996]; офиолиты 

Пуртуник по [Scott et al., 1992]; офиолиты Донгванзи по [Kusky et al., 2001; Kusky, Li, 2002]; 
комплекс серии Кэм пояса Йеллоунайф по [Helmstaedt et al., 1986]; комплекс Джемстаун пояса 
Барбертон по [de Wit et al., 1987].

1 -  пелагические или вулканокластические осадки; 2 -  вулканические брекчии, вулканоклас- 
тика; 3 -  кислые интрузии; 4 -  лавовый комплекс; 5 -  коматииты; 6 -  комплекс параллельных даек; 
7 -  массивные габбро, диориты; 8 -  серпентиниты; 9 -  мафитовые кумуляты; 10 -  ультрамафитовые 
кумуляты; 11 -  ультрамафитовые тектониты

нитами средне-кислого состава [Пухтель, Журавлев, 1993]. Метаморфизм пород 
пояса соответствует низкой и средней ступеням эпидот-амфиболитовой фации 
андалузит-силлиманитовой серии. По данным U-Pb датирования цирконов из 
кислых метавулканитов, изотопный возраст пояса оценивается в интервале 2986± 
12 млн. лет и 3005±10 млн. лет [Baadsgaard et al., 1990].

Ранее мафит-ультрамафитовые вулканиты Олондинского пояса рассматри
вались как генетически связанные с коматиитовым вулканизмом, а объем соб
ственно коматиитов оценивался в 15% от общего объема вулканогенно-осадочных



пород пояса [Попов и др., 1990; Dobretsov et al., 1997]. Новые изотопно-геохими
ческие исследования мафит-ультамафитовых вулканитов и связанных с ними ин
трузивных тел пояса привели к кардинальному пересмотру генезиса этих пород 
[Puchtel, 2004]. По этим данным, мафит-ультрамафитовые лавы Олондо и когене- 
тичные им габброиды более схожи с бонинитовыми сериями фанерозоя, нежели 
с классическими коматиитовыми сериями архея. Распределение элементов пла
тиновой группы в дунит-перидотитовых массивах, которые ранее интерпрети
ровались как кумулятивные резервуары коматиитовых лав, оказалось типичным 
для мантийных перидотитов супрасубдукционных офиолитовых комплексов. 
И, наконец, новые данные по Re-Os изотопии показали, что мафит-ультрамафито
вые лавы Олондо являются производными частичного плавления деплетирован- 
ной мезоархейской верхней мантии, а не обогащенного резервуара, питающего 
мантийно-плюмовые вулканиты. Хотя в пределах Олондинского пояса пока еще 
не обнаружены прямые свидетельства наличия непрерывной офиолитовой по
следовательности с комплексом параллельных даек, упомянутые выше изотопно
геохимические данные позволяют интерпретировать этот разрез как сильно тек
тонически нарушенную супрасубдукционную офиолитовую последовательность 
возраста 3.0 млрд, лет [Puchtel, 2004].

Другим примером архейских супрасубдукционных офиолитов является разрез 
Ириногорской структуры Северо-Карельского зеленокаменного пояса, который 
протягивается вдоль границы Карельского кратона и Беломорского подвижного 
пояса Балтийского щита. В Хизоваарской структуре пояса, представляющей со
бой тектонический коллаж типичных мафических и известково-щелочных фор
маций энсиматических островодужных систем с возрастом около 2.8 млрд, лет, 
впервые были открыты бониниты архейского возраста [Щипанский и др., 1999; 
Бибикова и др., 2003]. К северо-западу от нее, в Ириногорской структуре, об
наружены геологические свидетельства формирования этой бонинитовой серии 
в обстановке спрединга океанического ложа над зоной интраокеанической суб- 
дукции [Щипанский и др., 2001]. Опубликованы данные и о распространении 
пород бонинитовой серии в северной части пояса [Милькевич и др., 2003]. Разрез 
офиолитов Ириногорской структуры (рис. 2.4) включает габбровый и лавовый 
(пиллоу-лавы, массивные потоки, гиалокпастика) комплексы, а также сохранив
шиеся местами фрагменты комплекса параллельных даек. Геохимия габбро, па
раллельных даек и лав свидетельствует о том, что все члены этого офиолитового 
разреза принадлежат к единой петрогенетической серии, дифференцированной 
от примитивных низкотитанистых мафит-ультрамафитовых до собственно бо- 
нинитовых составов. Несмотря на то, что Ириногорский офиолитовый комп
лекс претерпел полифазные структурно-метаморфические трансформации как 
в неоархее, так и палеопротерозое, его изотопно-геохимические характеристики 
прекрасным образом сохранили свидетельства надсубдукционного вулканизма 
[Shchipansky et al., 2004, Щипанский, 2005]. По этим данным, породы, слагаю
щие офиолитовые покровы, практически неотличимы от вулканитов групп I и II
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Рис. 2.4. Схематическая колонка, показывающая детали строения Ириногорских супрасубдук- 
ционных офиолитов

верхних пиллоу-лав супрасубдукционных офиолитов Троодоса (Кипр) [Cameron, 
1985], которые считаются эталонными при выделении высококальциевых бони- 
нитовых серий. Такое сходство в петрохимии, геохимии и изотопии бонинитовых 
серий столь разного возраста (позднеархейских и позднемезозойских), вероятно, 
может быть объяснено только сходством петрогенетических и геодинамических 
условий их формирования. Требуется сочетание нескольких условий, при кото
рых возможно формирование бонинитовых серий. Среди прочих важнейшими 
являются: необходимость возникновения зоны спрединга над энсиматической 
зоной субдукции; мантийный клин, породы которого подверглись предваритель
ной и, как правило, неоднократной деплетации; высокие температуры и мало
глубинные условия плавления этого тугоплавкого мантийного клина [Crawford 
et al., 1989]. Таким образом, есть основания полагать, что механизм происхожде
ния офиолитового надсубдукционного комплекса Северо-Карельского зеленока
менного пояса ~2.8 млрд, лет назад, вероятно, не мог быть иным по сравнению с 
молодыми аналогичными по составу надсубдукционными офиолитами [Щипан- 
ский, 2005].



Метавулканиты бониитовой серии, которые традиционно рассматриваются в 
качестве индикаторных членов лавовых разрезов супрасубдукционных офиоли- 
тов фанерозоя [Cameron et al., 1979], обнаружены также в неоархейских зеленока
менных поясах Абитиби [Kerrich et al., 1998; Wyman, 1999] и Фротет-Эванс [Boily, 
Dion, 2002] Канадского щита, а также в поясе Гадвал в восточной части кратона 
Дхарвар Индии [Manikyamba et al., 2005].

Зеленокаменный пояс Абитиби в большей своей части обнаруживает фраг
менты литосферы неоархейского океанического плато, однако в последнее время 
здесь выявлены вулканиты бонинитовой серии, представляющие собой фрагмент 
океанической литосферы, возникшей в надсубдукционной обстановке. В строе
нии пояса выделяются три главных домена, различающихся по формационному 
составу вулканогенно-осадочных пород, характеру плутонизма и геохроноло
гии. С севера на юг это: (1) Северная вулканическая зона (2730-2710 млн. лет), 
(2) Центральная гранито-гнейсовая зона и (3) Южная вулканическая зона (2705- 
2698) млн. лет [Calvert, Ludden, 1999]. Временной интервал мантийно-плюмового 
коматиит-толеитового магматизма составляет 2720-2707 млн. лет, а формирова
ние бонинитовой серии произошло около 2716 млн. лет назад [Wyman, 1999]. 
Вулканиты бонинитовой серии Абитиби протягиваются полосой вдоль границы 
между Северной и Южной вулканическими зонами на расстояние более 300 км. 
На нижнем стратиграфическом уровне они перемежаются с плюмовыми вулка
нитами коматиит-толеитовой ассоциации, тогда как в верхней части наблюдается 
их переслаивание с островодужными толеитами. Такие соотношения свидетель
ствуют о непосредственном взаимодействии мантийного плюма с зоной интра- 
океанической конвергенции [Wyman et al., 1999]. Геохимически вулканиты бони
нитовой серии наиболее близки ко второму типу низкокальциевых бонинитов, 
они выделяются низкими концентрациями редкоземельных и некогерентных вы
сокозарядных элементов, U-образным распределением РЗЭ, негативными анома
лиями Ti, высокими отношениями А120 3/ТЮ2 и Zr/Sm, что типично для аналогич
ных фанерозойских и современных бонинитовых серий [Kerrich et al., 1998].

Зеленокаменный пояс Фротет-Эванс расположен в центре субпровинции 
Опатика, входящий в состав провинции Супериор Канадского щита. Доми
нирующими породами субпровинции являются тоналитовые гнейсы (-2700- 
2810 млн. лет), метаморфизованные в условиях амфиболитовой и гранулитовой 
фаций, которые прорываются серией интрузивных пород от диоритов и монцо- 
диоритов до лейкотоналитов и монцогранитов (-2820-2685 млн. лет) [Sawyer, 
1998]. В тектоническом плане провинция Опатика рассматривается как склад- 
чато-надвиговый пояс, структурное оформление которого возникло в результа
те коллизии с расположенным южнее вулканогенным поясом Абитиби [Sawyer, 
Benn, 1993]. Протягивающийся в субмеридиональном направлении на 250 км 
пояс Фротет-Эванс сложен преимущественно метавулканитами толеитовой и из
вестково-щелочной серий, сформировавшихся между 2793 и 2755 млн. лет [Boily, 
Dion, 2002]. В качестве наиболее древних пород пояса рассматриваются извест-



ково-щелочные базальты и андезиты формации Ле Гардер, развитые в самом за
падном сегменте пояса. Стратиграфически выше со структурным несогласием на 
них залегает мощная (первые км) толща толеитов группы Ассиника, в основании 
которой установлены вулканиты с геохимическими характеристиками бонинитов. 
В самом восточном сегменте пояса, Фротет-Труалю, бонинитовые породы обна
ружены в основании толщи группы Труалю, коррелируемой с группой Ассиника. 
Группа Труалю тектонически перекрывается пакетом чешуй, сложенных высоко
железистыми и высокомагнезиальными толеитами, а также андезитами и дацита- 
ми адакитовой серии. Наиболее молодыми породами пояса считаются отложения 
терригенно-осадочной толщи группы Бродбек, образованной вакками различно
го состава, полигенными конгломератами и сланцами.

Несмотря на метаморфизм зеленосланцевой фации, бонинитовые породы по
яса Фротет-Эванс местами обнаруживают первичные магматические минералы, 
характерные для неизмененных бонинитов фанерозоя. К числу таковых относят 
низкотитанистый ортопироксен, клиноэнстатит, оливин и хромит с высоким от
ношением Сг/А1. В наименее измененных разностях примитивных высокомагне
зиальных толеитов обнаруживаются скелетные и идиоморфные оливины, заклю
ченные в матриксе волокнисто-лучистого клинопироксена. Породы собственно 
бонинитового состава сохраняют также реликты первичного плагиоклаза, клино
пироксена и крайне редко оливина. По геохимическим характеристикам бонини- 
ты пояса относятся к группе высококальциевых бонинитов, со всеми параметра
ми, присущими неметаморфизованным аналогам фанерозоя [Boily, Dion, 2002].

Бонинитовые породы пояса переслаиваются с базальтами и базальтовыми ан
дезитами толеитовой серии, характеризующимися отчетливыми отрицательными 
аномалиями Nb и Та, индикаторными для магм, генерируемых в зонах интраоке- 
анической конвергенции. Эта толща интерпретируется как комплекс вулканитов, 
сформировавшихся в результате рифтинга и последующего спрединга преддуго- 
вой области интраокеанической островной дуги Ле Гардер. Косвенно предполага
ется, что мафический бонинитсодержащий разрез метавулканитов Фротет-Эванс 
изначально, до структурно-метаморфических преобразований, мог представлять 
собой супрасубдукционную офиолитовую последовательность. В пользу этого 
предположения свидетельствует то, что в этих разрезах фиксируются многочис
ленные тектонические фрагменты габбровых, пироксенитовых и перидотитовых 
тел, а среди метавулканитов обнаружены небольшие тела массивных сульфидов.

Зеленокаменный пояс Гадвал с возрастом около 2.7 млрд, лет расположен 
в восточной части кратона Дхарвар, Индия. Он сложен метавулканитами низов 
амфиболитовой фации, среди которых преобладают разности основного состава. 
В ассоциации с ними отмечаются островодужные известково-щелочные вулка
но-плутонические ассоциации как андезит-дацит-риолитовой, так и адакитовой 
серий. Метавулканиты бонинитовой серии обнаружены среди островодужных 
метатолеитов, часто сохраняющих первичные текстуры пиллоу-базальтов. В бо- 
нинитах установлены реликты первичных магматических минералов -  пироксе-



нов, оливина и плагиоклаза. По геохимическим характеристикам в бонинитовой 
серии Гадвал доминируют низкотитанистые примитивные толеиты с низкими 
концентрациями редкоземельных и некогерентных высокозарядных элементов, 
U-образным распределением РЗЭ, негативными аномалиями Nb и Та, а нередко и 
положительными аномалиями Zr и Hf, что типично для кайнозойских бонинитов. 
И формационный состав пояса Гадвал, и петрогенетические особенности разви
той здесь бонинитовой серии позволяют связывать геодинамику его формирова
ния с обстановками, близкими к интраокеаническим островодужным системам 
юго-западной Пацифики [Manikyamba et al., 2005].

В поясе Исуа (юго-западная Гренландия) в наиболее полном виде сохрани
лись свидетельства древнейших корообразующих процессов на Земле, датиро
ванных в 3.8-3.7 млрд, лет [Moorbath et al., 1973]. В современном структурном 
выражении он представляет собой дугообразный пакет супракрустальных по
род шириной до 3 км, прослеженный на расстоянии 35 км и залегающий среди 
обширных полей ТТГ гнейсов Итсок с изотопными возрастами от -3850 до 
-3570 млн. лет [Nutman et al., 1996]. Метаморфизм в Исуа определяется как по- 
лифазный, с главным метаморфическим событием в позднем архее. Оно отрази
лось в образовании изофациальных минеральных парагенезисов эпидот-амфибо- 
литовой фации повышенных давлений [Boak, Dimek, 1982].

Несмотря на полиметаморфические преобразования пород Исуа, локально 
сохраняются первичные вулканогенные текстуры, такие, как подушечные лавы 
и гиалокластовые горизонты. Согласно современным представлениям, литолого
тектонически пояс расчленяется на три домена -  внешний, центральный и внут
ренний [Myers, 2001; Nutman et al., 2002].

Центральный домен сложен метавулканитами формации Гарбеншифер (пят
нистых сланцев), геохимическое исследование которых открыло их схожесть с 
бонинитовыми сериями фанерозоя [Polat et al., 2002]. В опробованных разрезах 
доминируют примитивные низкотитанистые толеиты и островодужные пикриты. 
Как и в фанерозойских зонах интраокеанической субдукции, эти метавулканиты 
характеризуются отчетливыми отрицательными аномалиями Nb (Та) и, наоборот, 
положительными аномалиями Zr (Hf). На нормализованных kN-MORB диаграм
мах картина распределения РЗЭ имеет отчетливый U-образный вид, отражая 
субдукционную компоненту обогащения легкими РЗЭ. Хотя только два анали
за амфиболитов Гарбеншифер отвечают критериям определения бонинитов, вся 
совокупность аналитических данных позволяет отнести эту формацию к бони
нитовой серии, схожей с типом 2 низкокальциевых бонинитов. Амфиболитовые 
формации внешнего и внутреннего доменов пояса по геохимическим данным от
носятся к типичным островодужным толеитовым сериям [Polat, Hofmann, 2003]. 
К тому же изучение газово-жидких включений в кварцевых глобулах подушечных 
метабазальтов Гарбеншифер показало, что их состав аналогичен современным 
гидротермально-флюидным системам, воздействующим на пиллоу-лавы совре
менных океанов [Appel et al., 2001]. И, наконец, самое последнее открытие в по-



Рис. 2.5. Фото сохранившегося фрагмента комплекса параллельных даек в поясе Исуа с 
возрастом 3.8 млрд, лет [Fumes et al., 2007]

ясе Исуа -  это находка сохранившегося фрагмента параллельных даек (рис. 2.5), 
свидетельствующих о том, что в совокупности с известными здесь подушечными 
лавами, габбровыми и ультрамафитовыми телами, большая часть разреза пояса, 
скорее всего, представляет собой сильно тектонически нарушенный палеоархей- 
ский офиолитовый комплекс [Fumes et al., 2007].

Эти данные прекрасно согласуются и с многочисленными изотопно-геохи
мическими исследованиями пояса Исуа и его гнейсового обрамления. Наилуч
шими оценками изотопных характеристик мантийного протолита для пород 
Исуа считаются eNd[3.85]~+2±2 и sHf[3.85]~+6±2 [Blichert-Toft et al., 1999] или 
sNd[3.85]~+2±0.6 для Sm-Nd изохроны по 60 валовым пробам 3776±52 млн. лет 
[Moorbath et al., 1997]. Таким образом, разрез Исуа интерпретируется как имею
щий энсиматическое происхождение.

Рифтогенные офиолиты
К этой группе офиолитов отнесены мафит-ультрамафитовые разрезы зелено

каменных поясов, которые обнаруживают элементы офиолитовой псевдостратиг- 
рафии, но не обладают геохимическими характеристиками их происхождения в 
надсубдукционных обстановках. К ним отнесены фрагменты офиолитовых раз
резов неоархейских (2660-2720 млн. лет) зеленокаменных поясов кратона Слейв 
Канадского щита. Это -  пояс Йеллоунайф, пояс Пойнт Лейк и пояса Кэмерон 
и Болье Ривер (см. рис. 2.1). Все пояса обладают сходными структурно-вещест



венными характеристиками и тектонической позицией, определяемой близостью 
поясов к блокам древнего гнейсового фундамента, имеющего возраст от 2.8 до 
3.41 млрд, лет [Corcaran et al., 2004]. Центральным вопросом в интерпретации 
этих поясов как фрагментов неоархейских офиолитовых разрезов является приро
да их контакта с древним гнейсовым основанием [King, Helmstaed, 1997]. Во всех 
случаях этот контакт представлен мафическими милонитами с локально присут
ствующими телами габбро, пироксенитов, дунитов и перидотитов, что можно ин
терпретировать и как первичное надвиговое соотношение [Kusky, 1990], и как 
тектонизированную зону стратиграфического несогласия [Bickle et al., 1994]. На
иболее полным и представительным разрезом офиолитов кратона Слейв является 
разрез нижней части серии Кэм, составляющий основание зеленокаменного поя
са Йеллоунайф в южной части провинции [Helmstaedt et al., 1986]. Ее мощность 
без признаков тектонического сдваивания оценивается в >7 км. Она состоит 
преимущественно из габброидов, базитовых даек и метаморфизованных поду
шечных толеитовых лав (см. рис. 2.2). В некоторых случаях параллельные дайки 
слагают более 80% обнажений. Таким образом, внутреннее строение этой части 
разреза обладает существенным сходством с разрезом слоев 2 и 3 “пенроузского” 
офиолита. К тому же, лавовый комплекс имеет геохимические характеристики 
толеитов N-MORB, а его Sm-Nd изотопия показывает положительные значения 
eNd от +4.0 до +0.4, что указывает на происхождение этой вулкано-плутоничес
кой ассоциации из деплетированного источника верхней мантии [Cousens, 2000]. 
Происхождение офиолитового разреза Кэм связывается либо с континентальным 
рифтингом, либо со спредингом окраинно-морского бассейна [Corcaran et al., 
2004].

С офиолитами, образованными в архейском срединно-океаническом хребте, 
сопоставляется мафит-ультрамафитовая часть разреза мезоархейского зеленока
менного пояса Клиавервиль [Ohta et al., 1996] (см. рис. 2.1). Он расположен в 
тектоно-стратиграфическом домене Роебурн в западной части кратона Пилбара, 
северо-запад Австралии [Barley, 1997]. Основной объем пояса составляют мафи
ческие метавулканиты (коматиитовые базальты и метатолеиты), ассоциирующие 
с морскими кремнистыми метаосадками и железистыми кварцитами. Их струк
турное положение и соотношения с вмещающими метаморфизованными незре
лыми вулканогенно-осадочными толщами возраста ~3.1 млрд, лет было интер
претировано в терминах аккреционного комплекса, включающего верхнекоровые 
фрагменты мезоархейской океанической коры [Isozaki et al., 1991]. Геохимичес
кие исследования метавулканитов пояса показали их принадлежность к низко
калиевым толеитам, характеризующимся плоским спектром распределения РЗЭ, 
что типично для современных базальтов N-MORB-типа. Однако присутствие в 
разрезе базальтовых коматиитов свидетельствует о больших степенях частич
ного плавления мезоархейской мантии, которое начиналось на глубинах около 
90 км при потенциальной мантийной температуре ~1400°С [Ohta et al., 1996]. При 
такой потенциальной мантийной температуре мезоархейской мантии в ее средин-



но-океанических хребтах должна была формироваться океаническая кора мощ
ностью 18-20 км, что в 2.5-3 раза превышает современную мощность океани
ческой коры в 6-7 км, формирующейся при потенциальной температуре 1280°С 
[McKenzie, Bickle, 1988].

Офиолитоподобные разрезы с коматиитами
Некоторые классические коматиит-содержащие разрезы зеленокаменных по

ясов обнаруживают элементы офиолитовой псевдостратиграфии и, прежде всего, 
комплекс параллельных даек, что рядом исследователей интерпретируется как 
свидетельство высокомагнезиального состава архейской океанической коры [de 
Wit, 1998]. К таковым относятся неоархейский зеленокаменный пояс Калгурли 
кратона Иилгарн и палеоархейские зеленокаменные пояса Барбертон и Питерс- 
бург Каапвальского кратона (см. рис. 2.1).

Зеленокаменный пояс Калгурли, расположенный на востоке кратона Йил- 
гарн, известен широким развитием коматиит-толеитовой формации мантийно- 
плюмового происхождения, с которой связаны крупнейшие сульфидно-никелевые 
месторождения [Myers, Swagers, 1997]. Вторым членом разреза являются кислые 
вулканиты и связанные с ними вулкано-кластические породы. Известково-щелоч
ные вулканиты слагают крайне незначительный объем пояса. Супракрустальные 
породы пояса образовались между 2.715 и 2.675 млрд, лет [Nelson, 1995]. Одна
ко вулканиты пояса содержат популяции ксенокристовых цирконов с возрастами 
3.1-3.3 млрд, лет и 3.4 млрд, лет [Compston et al., 1986].

Вследствие интенсивного латеритного выветривания пояс Калгурли является 
трудно доступным для детального картирования, и его внутренняя структура в 
крупном масштабе остается слабо исследованной. Детальное же картирование 
островных обнажений на юге пояса, лишенных латеритного покрова, позволило 
обнаружить некоторые свидетельства офиолитовой псевдостратиграфии в кома
тиит-толеитовой формации пояса [Fripp, Jones, 1997]. На одном из островов озера 
Кован на протяжении 25 м непрерывно прослежен комплекс параллельных даек 
высокомагнезиальных мафических пород, который включает как дайки с односто
ронними, так и двухсторонними зонами закалок. Кроме того, выявлены обшир
ные выходы тел перидотитов и габбро со свидетельствами ранних магматических 
деформаций, а также фрагменты тел серпентинизированных дунитов и вебстери- 
тов. В лавовой фации широко распространены толеиты и высокомагнезиальные 
базальты с подушечными и массивными текстурами и горизонты гиалокластитов. 
Однако повсеместно также распространены и дифференцированные потоки ко- 
матиитовых лав с содержаниями MgO в зоне спинифекс-структур до 30 вес.%.

Пояса Барбертон и Питерсбург имеют композитную структуру, образован
ную несколькими аллохтонными надвиговыми пластинами разного возраста. 
Структура Барбертонского пояса сформирована тремя крупными надвиговыми 
пластинами -  Каапвальской, Онвервахт и Кромберг. Каапвальский аллохтон на 
северо-западе структуры на -230 млн. лет моложе по сравнению с ассоциациями



надвиговых пластин Онвервахт с возрастом 3480-3460 млн. лет [Brandt, de Wit, 
1997; de Wit, 2004]. Последняя ранее выделялись в качестве офиолитового комп
лекса Джеймстаун (см. рис. 2.2), сложенного коматиит-толеитовой ассоциацией, 
включающей перидотиты, дайковый и силловый комплекс, переходящий в лаво
вый комплекс, состоящий из высокомагнезиальных базальтов [de Wit et al., 1987]. 
Однако обилие коматиитовых лав и преобладание не даек, а силлов в разрезе 
Джеймстаун делает его интерпретацию как офиолитовую неоднозначной [Bickle 
et al., 1994]. Залегающая выше аллохтонная платина Кромберг имеет изотопный 
возраст 3.45 -  3.36 млрд, лет [de Ronde, de Wit, 1994]. Она сложена преимущест
венно толеитовыми метабазльтами, сменяющимися вниз по разрезу комплексом 
рассеянных параллельных даек с симметричными и односторонними зонами за
калок, мультплицированными диабазовыми и пироксенитовыми силлами, верли- 
тами, дунитами и перидотитами. Таким образом, эта часть разреза пояса рассмат
ривается как сохранившаяся “Штейманновская триада” [de Wit, 2004].

Океанические плато
Существует альтернативная интерпретация описанных выше коматиит-со- 

держащих мафит-ультрамафитовых разрезов зеленокаменных поясов. Прежде 
всего, это касается пояса Барбертон. Во-первых, этот разрез включает значитель
ное количество высокотемпературных коматиитовых лав. Во-вторых, дайковый 
комплекс распространен в виде локальных пакетов и не составляет 100% объема 
заполнения. Кроме того, у многих исследователей вызывает сомнение обосно
ванность выделения ультраоосновных тел в качестве даек [Bickle et al., 1994]. 
В-третьих, не исключено, что маломощная перидотитовая зона, состоящая здесь 
преимущественно из дунитов, является кумулятивной производной процесса 
фракционирования высокомагнезиальных расплавов, а не фрагментом верхней 
мантии. Известная в этой части разреза сульфидно-никелевая сингенетическая 
минерализация Бон Аккорд характеризуется очень высокими содержаниями Os и 
1г и надхондритовыми отношениями Ni/Fe и Ni/Co. Такие содержания элементов 
платиновой группы свидетельствуют об образовании ультраоосновной части раз
реза Джеймстаун при температурах >2000°С, а ее источником мог быть, скорее 
всего, обогащенный сидерофильными элементами резервуар нижней мантии или 
даже границы нижняя мантия -  ядро [Tredoux et al., 1989]. И, наконец, показа
тельным элементом этого разреза является его осадочный компонент. Детальные 
седиментологические исследования кремнистых образований и сланцев показа
ли их необычайную мелководность -  глубина бассейна не превышала первых де
сятков метров [de Wit, 1991].

Суммируя все вышеперечисленные данные о мафит-ультрамафитовых комп
лексах Барбертона, можно сделать вывод о том, что его мафит-ультрамафитовый 
разрез более всего схож не с современными офиолитами, а представляет собой 
верхнекоровую часть палеоархейского плато, сформировавшегося в океаничес
кой обстановке над мантийным плюмом [Lowe, 1994].



В основе представлений о мантийно-плюмовом происхождении коматиит-со- 
держащих разрезов лежат данные по ликвидусным температурам коматиитовых 
лав, которые примерно на 300-350°С выше, чем ликвидусные температуры толе- 
итовых лав. Поскольку в разрезах зеленокаменных поясов архея коматиитовые 
лавы тесно ассоциируют с толеитовыми базальтами, такой разрыв в ликвидус- 
ных температурах может быть объяснен только с позиций плавления мантийного 
плюма. В его осевой высокотемпературной части на больших глубинах происхо
дит выплавление коматиитовых расплавов, а в головной менее высокотемпера
турной части предполагается генерация толеитовых расплавов [Campbell et al., 
1989]. Ярким свидетельством прямой связи архейских коматиитов с глубинными 
мантийными плюмами являются данные о высоких концентрациях в них отно
шений 3Не/4Не [Richards et al., 1996]. Плюмовая модель образования коматиит-со- 
держащих вулканогенных разрезов в настоящее время считается аксиоматичным 
положением современной магматической петрологии [Arndt et al., 1997].

Установлено, что архейский плюмовый вулканизм отличался от фанерозойс- 
кого более высокими температурными характеристиками, а, следовательно, боль
шими глубинами, на которых начиналось декомпрессионное плавление. Если для 
фанерозойских примитивных плюмовых вулканитов наиболее магнезиальными 
являются преимущественно пикриты с содержаниями MgO>12 вес.% и, крайне 
редко, коматииты с максимальными значениями MgO 22-24 вес.%, то для архея 
типичными являются коматииты и коматиитовые базальты с содержаниями MgO 
в спинифекс-зоне > 18-30 вес.% и 12-18 вес.%, соответственно [Herzberg, O’Hara, 
2002].

Действительно, многие архейские коматииты с содержаниями MgO>25 вес.% 
свидетельствуют о крайне высоких потенциальных температурах в области пе
ресечения солидуса мантийного перидотита всплывающим мантийным плюмом. 
Наибольшие потенциальные температуры архейской верхней мантии составля
ют около 1800°С; они вытекают из расчетов ликвидусных температур генерации 
коматиитов с содержаниями MgO— ЗО вес.%. Конвертируя эту температуру в 
мощность расплавного слоя, идущего на формирование мафит-ультрамафитовой 
коры, получаем, что мощность надплюмовой коры океанических плато в архее 
должна была достигать 60 км [Abbott et al., 1994а]. Немногим менее магнезиаль
ные коматииты (MgO=25-28 вес.%) интерпретируются как сформировавшиеся в 
результате частичного плавления мантийных плюмов с потенциальными темпе
ратурами 1700-1750°С. При таких температурах мощности мафит-ультрамафи- 
товых построек должны были составлять -40-50 км.

Океанические плато с такой коровой мощностью должны обладать положи
тельной плавучестью, что препятствует их субдукции, а, следовательно, является 
благоприятным фактором для сохранности их фрагментов в аккреционно-суб- 
дукционных системах архея [Abbott, 1996]. Многочисленные фрагменты разно
возрастных океанических плато были идентифицированы среди зеленокаменных 
поясов Канадского щита [Kusky, Polat, 1999]. Происхождение упоминавшихся



выше коматиитовых разрезов поясов Барбертон и Питерсбург также связывается 
с океаническим плато [Lowe, 1994; Lahaye et al., 1995]. В Карельской гранит-зе- 
ленокаменной области к фрагментам нео- и мезоархейских океанических плато 
относят коматиит-толеитовые разрезы Костомукшского пояса и Каменноозер- 
ской зеленокаменной структуры [Puchtel et al., 1998; 1999].

Рисунок 2.6 иллюстрирует закономерности строения верхнекоровых частей 
архейских океанических плато на примере одного из наиболее полно сохранив
шихся и хорошо исследованных объектов подобных образований -  Контоккского 
террейна Костомукшского пояса на Балтийском щите. Этот террейн представля
ет собой фрагмент неоархейского океанического плато, мощность которого до
стигала 54 км [Puchtel et al., 1998]. В современной структуре сохранилась вер
хнекоровая его часть, аккретированная к островодужной ассоциации с возрас
том -2785 млн. лет, частью которой является Гимольский террейн, сложенный 
вулканогенно-осадочными породами с горизонтами промышленных залежей 
железистых кварцитов. Основной объем Контоккского террейна сложен толеи-

Кон токкекий террейн

2715± 5 млн. лет

Гимольский
террейн

2782±5 млн. лет
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Рис. 2.6. Схема тектоностратигра- 
фии Костомукшского зеленокаменного 
пояса

Схема иллюстрирует композит
ную структуру пояса, состоящего из 
двух разнородных террейнов -  Конток
кского (фрагмент вернекоровых уров
ней океанического плато) и Гимольско- 
го (аккреционной призмы преддугового 
бассейна). По [Puchtel et al., 1998], с из
менениями и добавлениями.

1-6 -  породы Контоккского тер
рейна: 1 -  риолиты и дациты, 2 -  желе
зисто-кремнистые осадки, 3 -  габбро- 
вые силлы, 4 -  перидотитовые силлы, 
5 -  базальты, 6 -  коматииты; 7-11 -  по
роды Гимольского террейна: 7 -  биоти- 
товые сланцы (туфогенно-осадочные 
метапелиты), 8 -  железистые кварциты,
9 -  афанитовые риолиты (гелефлинта),
10 -  метаконгломераты, И -  тоналито- 
вые гранито-гнейсы; 12 -  позднетек
тонические интрузии санукитоидов; 
13 -  плоскости надвигов



товыми метавулканитами, среди которых преобладают подушечные металавы. 
Реже отмечаются массивные, вариолитовые разности и гиалокпаститовые го
ризонты. Комагматичные толеитовым лавам силлы мелко- до среднезернистых 
габбро также широко распространены в разрезе и являются его интегральной 
частью. Коматииты, составляющие менее 20% от общего объема вулканитов 
в разрезе террейна, образуют как лавовые дифференцированные потоки, так и 
недифференцированные силлы перидотитового состава. Они относятся к типу 
АГдеплетированных коматиитов и характеризуются положительной аномалией 
Nb (Nb/Nb*=1.2), что считается индикативным признаком для вулканогенно-маг
матических формаций океанических плато [Kerr, 2003].

Глубина зарождения контоккского плюма превышала 400 км, поскольку 
петрогенезис А1-деплетированных коматиитов жестко ограничен требованием 
присутствия мейджоритового граната в качестве реститовой фазы. Это, в свою 
очередь, определяет глубину инициации частичного плавления, превышающую 
425 км [Ohtani, 1990]. Вероятно даже, что глубина зарождения этого плюма нахо
дилась на границе с ядром Земли, о чем свидетельствуют данные по Re-Os изото
пии коматиитов Костомукшского пояса. Они характеризуются высоким положи
тельным значением y187Os=+3.6±1.0, что указывает на мантийный источник плю
ма с надхондритовым начальным Re/Os отношением, которое интерпретируется 
как свойственное внешнему ядру Земли [Puchtel et al., 2001].

Несмотря на то, что коматиит-толеитовая формация Костомукшского пояса 
не несет никаких изотопно-геохимических следов коровой контаминации, т.е. 
относится к энсиматическим образованиям, можно видеть, что ее разрез резко 
отличен от разрезов офиолитов. Во-первых, мощность лавового комплекса здесь 
многократно превышает мощность такового в известных разрезах офиолитов. 
Это указывает на то, что степень частичного плавления верхней мантии при его 
формировании была существенно выше, чем при адиабатическом декомпресси
онном плавлении в фанерозойских срединно-океанических хребтах. Во-вторых, 
магматическая аккомодация разреза здесь осуществлялась не за счет внедрения 
комплекса параллельных даек, а за счет силлов, что свидетельствует о доминанте 
процессов вертикальной аккреции при формировании океанических плато. И, на
конец, редкие горизонты пепловых коматиитовых туфов указывают на субаэраль- 
ность вулканизма, что представляется характерным для формирования мощных 
вулканогенных построек над поднимающимися мантийными плюмами.

В заключение данного раздела отметим, что, хотя коматииты и являются до
вольно характерными вулканитами для архея, тотальная их распространенность 
в этот период геологической истории представляется сильно преувеличенной. 
Оценка глобальной распространенности коматиитов в архее показала, что их доля 
в большинстве поясов не превышает 5%, а во многих поясах они отсутствуют 
вовсе [de Wit, Ashwal, 1997]. Максимальная активность коматиитового вулканиз
ма пришлась на рубеж около 2.7 млрд, лет, а не на эо- и палеоархей, как следовало 
бы ожидать из концепции плюмовой геодинамики архея.



2.3. Региональный пример: 
неоархейские офиолиты Донгванзи 

и офиолитовый меланж Зунхуа, Северо-Китайский кратон

Офиолиты Донгванзи были идентифицированы в неоархейском Централь
ном орогенном поясе [Kusky et al., 2001], разделяющем Северо-Китайский кратон 
на две части -  Западный и Восточной блоки, сложенные преимущественно архей
скими (3.8-2.5 млрд, лет) гнейсами, мигматитами с подчиненным количеством 
метабазитов и парагнейсовых пород (рис. 2.7). Многочисленные U-Pb датировки 
цирконов из пород Центрального орогенного пояса попадают в интервал между 
2.55 и 2.50 млрд, лет [Kusky et al., 2004 а и ссылки в этой работе]. Метаморфизм 
пород пояса в основном соответствует амфиболитовой и гранулитовой фациям; 
эпидот-амфиболитовая и зеленосланцевая фации известны только в юго-восточ
ной части пояса. Наиболее высокобарические ассоциации (до 10-13 кбар и 850°С) 
распространены на северо-восточном фланге пояса. С юго-востока Центральный 
орогенный пояс граничит с форландовыми складчато-надвиговыми бассейнами 
Кьянлонг, сложенными кварцит-сланцево-карбонатными, турбидитовыми и мо- 
лассовыми ассоциациями, которые интерпретируются как отложения пассивной 
окраины Восточного блока, накапливавшиеся до 2.5 млрд, лет [Kusky et al., 2004 а].
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Рис. 2.7. Главные тектонические подразделения Северо-Китайского кратона, по [Li et al., 2000]



В северной части Центрального орогенного пояса на востоке провинции Хе- 
бей расположен структурный пояс Зунхуа, представляющий собой крупный ал
лохтон пород амфиболитовой и гранулитовой фаций, надвинутый на неоархей- 
ский гранулитовый террейн Кьянкси (см. рис. 2.7). Офиолиты Донгванзи выделе
ны в северо-восточной части пояса Зунхуа, где закартированы три протяженных 
(до 50 км) и мощных (5-10 км) пластины мафит-ультрамафитовых пород, ранее 
описывавшихся как ассоциации расслоенной интрузии (рис 2.8). В основании офи- 
олитов установлена мощная сдвиговая зона, сложенная высокотемпературными 
метаморфическими ассоциациями, которые прорываются диорит-тоналитовым 
интрузивным комплексом с возрастом 2391 ±50 млн. лет. В самой нижней части
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Рис. 2.8. Схематизированная геологическая карта офиолитов Донгванзи 
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офиолитового разреза первоначально была описана 70-метровая толща гарцбур- 
гитов со следами ранних высокотемпературных деформаций, которая была интер
претирована как мантийная часть разреза [Kusky et al., 2001,2004 а]. Однако впо
следствии датирование широко распространенных здесь плагиоклаз-пироксе- 
новых пород показало, что, по-видимому, они не принадлежат к офиолитовому 
разрезу, а представляют молодой интрузивный (дайковый) комплекс с возрастом 
-300 млн. лет [Zhao et al., 2007].

Выше залегает мощная (-5-6  км) толща мафит-ультрамафитовых кумулятов, 
сложенная пироксенитами, дунитами и в подчиненном количестве верлитами, а 
также переслаиванием оливиновых, оливин-пироксеновых габбро и вебстери- 
тов (см. рис. 2.3, 2.8). Габбровый комплекс, мощностью около 5 км, представ
лен преимущественно расслоенным габбро; изотропное габбро известно толь
ко в верхней части комплекса. Комплекс параллельных даек, мощностью около 
2 км, прослежен на протяжении 5 км, но, возможно, протягивается в длину до 
20 км. Дайки представлены преимущественно диабазами с односторонними зо
нами закалок, т.е. полудайками. Диабазовые дайки секут габбровый комплекс, но 
в некоторых местах наблюдаются обратные соотношения, что свидетельствует 
об их комагматичности [Kusky et al., 2004 а]. Цирконы из габбрового комплекса 
показали U-Pb конкордантный возраст 2505±2.2 млн. лет, что позволило отнести 
этот разрез к архею [Kusky et al., 2001].

Самая верхняя часть офиолитов Донгванзи сложена подушечными лавами, 
гиалокластовыми брекчиями, среди которых редко встречаются кремнистые слои 
и невыдержанные горизонты сульфидизированных железистых кварцитов.

Первая публикация об офиолитах Донгванзи как о полном офиолитовом раз
резе не сопровождалась сведениями о геохимических характеристиках этого ком
плекса и встретила критику со стороны китайских геологов [Zhai et al., 2002]. 
Последующие исследования показали, что геохимически этот комплекс гетеро- 
генен [Huson, Kusky, 2002]. Большая часть комплекса обнаруживает отчетливую 
геохимическую специфику надсубдукционного происхождения (низкие содержа
ния некогерентных элементов, таких, как Ti, Zr, Y и др.). Однако некоторые части 
разреза, включающие апатит-содержащие плагиоклаз-пироксеновые и лейкогаб- 
бровые дайки и, по-видимому, силы, отличаются высокими концентрациями Fe, 
Ti , Р и заметно обогащены легкими редкоземельными элементами [Kusky, Li, 
2002; Houson, Kusky, 2002]. Последнее чрезвычайно характерно для внутрипли- 
товых базитов контаминированных континентальной корой. Датирование этих 
базитов подтвердило, что они генетически не связаны с офиолитовой частью раз
реза, а его возраст по новым изотопно-геохронологическим определениям оценен 
в 294-300 млн. лет, т.е. относится к верхам карбона [Huson, Kusky, 2002; Zhao et 
al., 2007]. Таким образом, Донгванзи в строгом смысле должен рассматриваться 
как неполный архейский офиолитовый разрез [Kusky, Li, 2002].

Несмотря на неполноту сохранности, офиолиты Донгванзи несут крайне важ
ную информацию о процессах спрединга и тектонического выведения архейской



океанической литосферы на поверхность. Во-первых, можно отметить, что куму
лятивная нижняя часть разреза имеет необыкновенно большую мощность (около 
6 км) и состоит более чем наполовину из ультраосновного материала. Во-вторых, 
на поверхность все же выводились фрагменты верхней мантии, что противоре
чит известной модели реологической некогерентности архейской коры [Hoffman, 
Ranalli, 1988]. И, в-третьих, как и во многих примерах “фанерозойской офиоли- 
товой геологии”, в поясе Зунхуа к юго-западу от Донгванзи обнаруживается ши
рокое развитие офиолитового меланжа среди гранат-биотит-амфиболовых гней
сов, которые интерпретированы как турбидитовые осадки, метаморфизованные в 
условиях амфиболитовой и гранулитовой фаций [Li et al., 2002]. Удивительно, но 
в блоках меланжа столь высокой фации метаморфизма обнаруживаются все эле
менты разреза Донгванзи, включая фрагменты комплекса параллельных даек и 
подушечных лав. Отмечается, что выявлено около 1000 блоков размером по про
стиранию от первых метров до нескольких километров. Среди блоков мантийных 
перидотитов установлены обильные проявления подиформных хромитов, что 
считается типоморфным для дунит-перидотитовых фрагментов верхней мантии 
или зоны перехода верхняя мантия -  кора в фанерозойских супрасубдукционных 
офиолитах (рис. 2.9) [Li et al., 2002; Huang et al., 2004]. Re-Os модельный возраст 
этих хромитов составляет 2547±10 млн. лет, что соответствует изотопному воз
расту офиолитов Донгванзи [Kusky et al., 2004].

□  Серпентиниты с включениями j------п  . *
подиформных хромитов j 1 х | М е т а д и о р и т ы

ЕЗ Метагаббро Т р е н д

Ч е тв е р ти ч н ы й
а л л ю в и й

Рис. 2.9. Геологическая схема одного из районов локализации подиформных хромитов в 
структурном поясе Зунхуа [Huang et al., 2004]



Офиолитовый меланж прослежен далеко к югу от офиолитов Донгванзи и 
детально изучен также в горном хребте Вутайшань (см. рис. 2.7). Рисунок 2.10 
иллюстрирует структурную схему соотношений комплекса Вутай, сложенного 
преимущественно сильно деформированными мафит-ультрамафитовыми ассо
циациями, вероятно, аналогичными офиолитам Донгванзи, с обрамляющими 
комплексами Западного блока и форландовым поясом бассейна Кьянлонг. Офио
литовый меланж прослеживается в подошве комплекса Вутай. В блоках меланжа 
установлены многочисленные проявления массивных сульфидных руд со свиде
тельствами связи их формирования с черными курильщиками, действовавшими 
в быстроспрединговом хребте, который развивался, вероятно, в преддуговой об
ласти островодужной системы Центрального орогенного пояса [Li et al., 2004]. 
На это указывают и геохимические исследования комплекса Вутай, амфиболиты 
которого по своим характеристикам соответствуют типичным островодужным 
базальтам, а породы диоритового состава -  андезитам известково-щелочных се
рий островодужных систем. Весьма примечательно, что мантийные перидотиты
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Рис. 2.10. Схематический структурный разрез через Вутайшань, иллюстрирующий надвиго- 
вые соотношения комплексов Хенгшан, Вутай и Фупинг

Пояс офиолитового меланжа с ультрамафитовыми блоками и блоками массивных сульфидов 
расположен в подошве комплекса Вутай, тектонически перемежаясь с метаосадками форландового 
бассейна Кьянлонг. По [Kusky et al., 2004а], с небольшими упрощениями



с подиформными хромитами демонстрируют U-образное распределение редкозе
мельных элементов, обычно характерное для мантийных гарцбургитов фанеро- 
зойских супрасубдукционных офиолитов [Polat et al., 2005].

Таким образом, пример Донгванзи не оставляет сомнений в том, что процес
сы спрединга и плавления сублитосферной мантии в неоархейской надсубдук- 
ционной обстановке, а также механизмы выведения офиолитов на поверхность 
не сильно отличались от того, что происходило в более молодые геологические 
эпохи [Kusky et al., 2001; Kusky, Li, 2002; Li et al., 2002; Kusky et al., 2004]. Бу
дет точнее сказать, что найти различия гораздо трудней, чем прямое сходство. 
В связи с этим представляется, что проблема архейских офиолитов больше свя
зана с условиями их сохранности, нежели с представлениями о радикальных от
личиях архейской геодинамики по сравнению с фанерозоем. Пример Донгванзи 
показывает, что и в других архейских регионах, где ранее описывались текто
нически ограниченные фрагменты супрасубдукционных офиолитов, по всей ви
димости, могло происходить выведение пластин океанической литосферы и ее 
верхней мантии.

2.4. Выводы

Приведенные данные показывают, что жесткие океанические плиты суще
ствовали уже начиная с эоархея. Как и в постархейской геологической летописи, 
в архее можно выделить две крупные группы офиолитовых разрезов -  домини
рующую группу супрасубдукционных офиолитов и подчиненную рифтогенных 
офиолитов. Гигантские мощности лавовых, дайковых и кумулятивных комплек
сов сохранившихся разрезов. Донгванзи, Йеллоунайф и Пуртуник (см. рис. 2.3) 
позволяют думать, что мощности архейской и палеопротерозойской океаничес
кой коры могли в несколько раз превышать мощности современной океанической 
коры [Moores, 2002]. Как и в фанерозое, часть океанической литосферы в ран
нем докембрии формировали океанические плато, возникавшие над мантийными 
плюмами. Более высокие температуры архейских мантийных плюмов были от
ветственны за формирование коматиитовых вулканитов, а в случае их внедрения 
в океанах -  за формирование океанических плато с мощностью коры до 60 км, 
в то время как максимальная мощность коры современных плато не превышает 
40 км.



3. АРХЕЙСКИЕ ЗОНЫ КОНВЕРГЕНЦИИ ПЛИТ, 
ОСТРОВОДУЖНЫЕ СИСТЕМЫ И ЭКЛОГИТЫ

ЗЛ. Режимы архейской субдукции 
и проблема формирования ранней сиалической коры

Первые признаки конвергентных обстановок на Земле относятся к эоархею. 
Идентификация метавулканитов бонинитовой серии в поясе Исуа с возрастом 
~3.8 млрд, лет [Polat et al., 2002] в совокупности с многочисленными изотопно
геохимическими и геолого-структурными данными [Hanmer, Green, 2002; Polat, 
Hofmann, 2003; и др.] позволяют интерпретировать этот пояс в качестве фраг
мента древнейшей интра-океанической островодужной системы. Развитые здесь 
метавулканиты бонинитовой серии и метапикриты в ассоциации с островодуж- 
ными метавулканитами геохимически очень схожи с вулканическими ассоциа
циями, известными в современных примитивных островодужных системах зоны 
конвергенции Тихоокеанской и Индо-Австралийских плит [Polat et al., 2004], 
причем мантийно-плюмовых источников не выявлено [Blichert-Toft et al., 1999]. 
Складчатая структура пояса имеет большую схожесть со строением современных 
аккреционных комплексов, таких, как установленные в районе Японской дуги. 
Единственной породной разностью в Исуа, которая не имеет аналогов в фанеро- 
зойских островодужных обстановках, являются горизонты полосчатых железис
тых кварцитов, изотопно-геохимические характеристики которых обнаруживают 
их генетическую связь с развитыми в поясе вулканитами. Предполагается, что 
железистые кварциты Исуа могут являться продуктами высокотемпературных 
гидротермальных изменений ложа эоархейского палеоокеана, которые переотла- 
гались на склоне примитивной островной дуги [Polat, Frei, 2005].

Инфраструктуру пояса Исуа слагают тоналит-трондьемит-гранодиоритовые 
(ТТГ) гнейсы, являющиеся классическим примером ранней континентальной 
коры, происхождение которых связывается с процессами частичного плавле
ния полого погружающейся в зонах субдукции эоархейской океанической коры 
[Nutman et al., 1999; Polat, Frei, 2005]. Современными аналогами такого рода про
цессов являются зоны пологой субдукции молодой (<25 млн. лет), а, следователь
но, горячей океанической коры, где генерируются высокоглиноземистые кислые 
плагиопорфировые лавы, получившие название адакитов [Defant, Drummond,



1990]. Как и архейские серии ТТГ, адакитовые лавы отличаются высокими содер
жаниями А12Оэ, Na20 , Sr и низкими концентрациями тяжелых редкоземельных 
элементов и Y(Si02>56%, А120 3>15%, Sr/Y>40, La/Yb>20). Кроме того, они также 
деплетированы Nb, Ti и Та, а их изотопные характеристики Sr, Nd и Pb аналогич
ны таковым базальтов СОХ [Drummond et al., 1996; Martin, 1999].

Анализ вариаций составов серий ТТГ архея и фанеройских адакитов рас
крывает важные тенденции изменения составов средне-кислых расплавов, ге
нерировавшихся в субдукционных обстановках, в геологической истории Земли 
[Martin, Моуеп, 2002]. Показано, что наиболее древние, эо- и палеоархейские, 
серии ТТГ характеризуются наименее низкими содержаниями Sr и (Na20  + СаО). 
Концентрации этих элементов постепенно растут по мере омоложения возраста 
комплексов ТТГ и к концу неоархея достигают значений близких современным 
адакитовым лавам. Единственной фазой, контролирующей содержания этих эле
ментов, является плагиоклаз, стабильность которого строго зависит от давления, 
т.е. глубины, на которой начинается частичное плавление погружающегося слэ
ба. Таким образом, увеличение концентраций Sr и (Na20+CaO) с омоложением 
комплексов ТТГ свидетельствует о том, что плагиоклаз становится нестабильной 
фазой, а, следовательно, глубина начала плавления увеличивалась.

Эти данные хорошо согласуются с представлениями о большей мощности ар
хейской океанической коры, что предполагает большую ее плавучесть по сравне
нию с современной океанической литосферой. Предполагается, что стиль поло
гой субдукции был господствующим в архее, а его смена на стиль фанеротипной 
субдукции, когда начинают продуцироваться классические островодужные анде
зит-дацит-риолиовые серии, произошла в палеопротерозое (рис. 3.1) [McCulloch, 
1993; Abbott et al., 1994b; Martin, Moyen, 2002].

АРХЕЙ ПОСТ-АРХЕЙ

Рис. 3.1. Схемы, иллюстрирующие различия архейского и пост-архейского режимов субдукции 
[McCulloch, 1993]



По-видимому, эта закономерность носит очень усредненный характер, по
скольку уже в эоархее появляются магматические известково-щелочные комплек
сы с классической островодужной схемой плавления мантийного клина над зо
ной субдукции. Так, среди серий ТТГ обрамления пояса Исуа, наряду с гнейсами 
с характеристиками, типичными для адакитов, обнаруживаются и гнейсы, кото
рые отличаются геохимическими параметрами, свойственными полимодальным 
андезит-дацит-риолитовым (АДР) сериям классических островодужных систем 
фанерозоя [Nutman et al., 1999]. Подобная картина выявлена и при анализе ос- 
троводужного магматизма в мезо- и неоархейских зеленокаменных поясах. Хотя 
в них также по объему преобладают средне-кислые вулкано-плутонические ассо
циации адакитовых серий, нередки случаи, когда обнаруживаются латеральные 
соотношения с известково-щелочными вулканитами серии АДР [Polat, Kerrich, 
2001я,6; Бибикова и др., 2003; Samsonov et al., 2005; Светов, 2005]. В неоархейс- 
ком зеленокаменном поясе среди островодужных вулканитов резко доминируют 
вулканиты АДР серии [Wyman, 2003]. Кроме того, анализ глобальной распро
страненности типов вулканических пород в зеленокаменных поясах архея пока
зывает наличие лишь относительного незначительного частотного минимума в 
андезитовом интервале, что не позволяет определять вулканизм зеленокаменных 
поясов архея в качестве бимодального (рис. 3.2) [Sylvester et al., 1997].

По-видимому, формирование большинства зеленокаменных поясов архея 
было связано с зонами конвергенции плит, а не с дивергентными обстановками, 
как это часто предполагалось в 70-80 гг. прошлого века [de Wit, Ashwal, 1997]. 
Преобладание в поясах вулкано-плутонических ассоциаций адакитовой серии 
свидетельствует о том, что, в соответствии с различиями температурного состоя
ния верхней мантии, субдукционные процессы в архее отличались в целом более 
пологими траекториями погружения плит, что, тем не менее, локально проявля
ется и в современных конвергентных границах. Присутствие же продуктов плю- 
мового магматизма в зеленокаменных поясах в наибольшей степени согласует
ся с процессами взаимодействия мантийно-плюмовых структур положительной 
плавучести (океанические плато) с зонами плитовой конвергенции.

Рис. 3.2. Гистограмма, иллюстри
рующая распределение содержаний 
S i02 (вес.%) в вулканических породах 
архейских зеленокаменных поясов по 
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3.2. Региональный пример: 
неоархейская островодужная система 

в провинции Супериор, Канада

Коматиитовые мантийно-плюмовые формации часто слагают основания ар
хейских островодужных ассоциаций. Одним из ярких и наиболее изученных при
меров соотношений такого рода является южная часть зеленокаменного пояса 
Абитиби провинции Супериор Канадского щита. Она сложена преимущественно 
коматиитовыми, толеитовыми и известково-щелочными вулканитами энсимати- 
ческого происхождения. Помимо индикативных “океанических” геохимических 
характеристик, присущих вулканогенным породам Абитиби, существует еще 
несколько линий доказательств их накопления в интраокеанических обстанов
ках [Corfu, 1993; Corfu et al., 1989]. Во-первых, в поясе отсутствуют породы воз
можного фундамента, возраст которых был бы древнее возраста вулканизма, т.е. 
древнее 2750-2698 млн. лет. Во-вторых, в самих вулканитах отсутствуют ксе- 
нокристовые цирконы, которые могли бы захватываться из пород фундамента. 
В-третьих, данные многочисленных исследований Sm-Nd изотопных составов 
вулканитов пояса концентрируются вокруг значения sNd=+2.5, отчетливо указы
вая на их ювенильное происхождение.

На основании данных о литостратиграфии, структурной истории и изотопной 
геохронологии субпровинция Абитиби традиционно разделяется на две части -  
Северную и Южную вулканогенные зоны [Chown et al., 1992] (рис. 3.3). Иногда к 
ним добавляется еще одна зона -  Центральная гранито-гнейсовая, трассируемая 
цепочкой гранит-гнейсовых куполообразных структур и гранитных батолитов 
между главными вулканогенными зонами [Calvert, Ludden, 1999].

Изотопно-возрастные данные по зеленокаменному поясу Абитиби позволяют 
говорить о трех главных фазах вулкано-плутонической активности [Corfu, 1993; 
Wyman, 1999]. Ранняя островодужная фаза проявилась в извержении известково
щелочных вулканитов группы Хантер Майн в интервале времени между 2730 и 
2725 млн. лет. Эта группа распространена непосредственно к северу от разлом- 
ной зоны Дестор-Поркюпайн-Манвилль. Вероятно, что спорадическая остро
водужная активность в Северной вулканической зоне началась ранее, поскольку 
здесь известна и более древняя датировка 2747 млн. лет. Фаза мантийно-плюмо- 
вого вулканизма, толеит-коматиитовая ассоциация которого распространена на 
расстоянии более чем на 300 км по простиранию от вулканического центра Кидд 
на западе пояса до восточного окончания блока Малартик (см. рис. 3.3). Воз
раст этой фазы оценен в интервале 2720-2707 млн. лет. Поздняя островодужная, 
или пост-коматиитовая, фаза вулканизма датируется интервалом между 2710 и 
2698 млн. лет. Вулкано-плутонические комплексы этой фазы распространены в 
пределах Южной вулканогенной зоны пояса.



Рис. 3.3. Генерализованная геологическая карта центральной части субпровинции Абитиби 
[Wyman etal., 1999]

Цифрами в кружках обозначены: 1 -  вулканический центр Кидд; 2 -  группа Тисдейл; 3 -  группа 
Хантер Майн; 4 -  блок Малдартик. В рамке показано местоположение детального участка ЮВ 
части пояса Абитиба, показанного на рисунке 3.4

Эти данные отчетливо показывают, что широкомасштабное корообразование 
здесь происходило в относительно узком временном интервале (~30 млн. лет) и 
было обусловлено процессами как субдукционного, так и мантийно-плюмового 
тектогенеза. Наиболее ярким примером, раскрывающим картину структурных 

взаимоотношений между формациями различного возраста и происхождения, яв
ляется блок Малартик Южной вулканической зоны (рис. 3.4А). Северный домен 
и домен Вассан этого блока рассматриваются как целиком сложенные фрагмента
ми океанического плато [Desrochers et al, 1993]. Возраст плюмового магматизма 
оценивается в 2714±2 млн. лет [Wyman et al., 1999]. В Центральном домене среди 
формаций мантийно-плюмового происхождения обнаружены вулканиты бонини- 
товой серии, которые интерпретируются как индикаторы смены геодинамическо- 
го режима с мантийно-плюмового на субдукционный, когда начинает формиро
ваться примитивная островная дуга [Wyman, 1999]. В схеме стратиграфических 
соотношений на рисунке 3.4Б. эта часть разреза обозначена как переходная зона, 
характеризующаяся наличием вулканитов различного происхождения. К соб
ственно островодужным доменам относятся Центральный домен и домен Валь 
д’Ор.
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Рис. 3.4. Схемы, отображающие соотношения главных структурно-вещественных комплексов 
в юго-восточной части зеленокаменного пояса Абитиби

А -  схематизированная геологическая карта блока Малартик, иллюстрирующая распределение 
структурно-вещественных доменов [Desroshes et al., 1993]; Б -  стратиграфическая колонка, показы
вающая соотношения мантийно-плюмовых и островодужных формаций южной части сопровожда
емая схематическими диаграммами нормированных к примитивной мантии концентраций малых 
элементов главных членов разреза пояса [Wyman, 2003]

Домен Валь д ’Ор представляет фрагмент зрелой островодужной постройки, 
сложенный преимущественно андезитами и дацитами с подчиненным развитием 
риолитов. Возраст этих вулканитов 2705±1-2702±1 млн. лет [Wong et al., 1991; 
Scott et al., 2002]. Примечательно, что и по формационному набору и по геохи
мическим характеристикам вулканиты Валь д’Ор абсолютно аналогичны извест
ково-щелочным андезит-дацит-риолитовым сериям современных островных дуг.



Небезынтересно отметить, что в этих вулканитах сосредоточены гигантские по 
запасам жильные месторождения золота. Из них уже добыто более 5000 т золота 
[Wyman et al., 1999]. На юге домена Валь д ’Ор выделяется формация Хева, сло
женная толеитовыми базальтами задугового происхождения [Wyman, 2003].

Таким образом, на протяжении 20-25 млн. лет развития южной части зеле
нокаменного пояса Абитиби установлены, по крайней мере, два эпизода субдук- 
ции, с которыми было связано формирование островодужных серий групп Хан
тер Майн (2725-2730 млн. лет) и Валь д’Ор (2705-2700 млн. лет). Разрастание 
вновь возникающей континентальной коры южной части Абитиби сопровож
далось миграцией систем островная дуга -  желоб в сторону открытого океана 
(в южном направлении в современных координатах) (рис. 3.5) [Jackson, Cruden, 
1995]. Наибольшая амплитуда миграции, вероятно, была связана с мантийно- 
плюмовым событием возраста около 2715 млн. лет, после которого новая зона 
конвергенции была заложена в тылу аккреционной системы океаническое пла-

Рис. 3.5. Модель формирования композитного блока Малартик, пояс Абитиби, Канада [Desro- 
chersetal., 1993]

Верхний рисунок: причленение океанических плато до 2705 млн. лет к протоконтинентально- 
му блоку Супериор. Нижний рисунок: откат зоны субдукции и погружение океанической плиты, 
что результировалось в известково-щелочном вулканизме 2705 млн. лет назад на фундаменте ак- 
кретированных океанических плато



то -  островная дуга. Как следствие, аккретирование островных и океанических 
фрагментов происходило в северном направлении, обеспечивая быстрое прира
щение континентальной коры. Интересно, что подобная модель аккреционного 
роста континентальной коры была предложена и Шенгером с соавторами для 
Центрально-Азиатского складчатого пояса в палеозое [§engor et al., 1993; §engor, 
Natal’in, 2004].

Приведенный пример архейских островодужных систем является далеко не 
уникальным. От многих других зеленокаменных поясов он отличается только 
широким развитием известково-щелочной андезит-дацит-риолитовой серии ос
троводужных вулканитов с подчиненными проявлениями вулканитов адакитовой 
серии. В большинстве же архейских поясов вулканиты адакитовой серии либо 
превалируют, либо обнаруживают латеральные соотношения с вулканитами ан
дезит-дацитовой серии [Polat, Kerrich, 2001а; Samsonov et al., 2005; Светов, 2005]. 
Это свидетельствует о том, что в соответствии с различиями температурного со
стояния верхней мантии, субдукционные процессы в архее отличались в целом 
более пологими траекториями погружения плит, которые, тем не менее, локаль
но проявляются и в современных конвергентных границах, где обнаруживаются 
вулканиты адакитовой серии.

3.3. Архейские эклогиты Балтийского щита и их значение 
для интерпретации механизма формирования 

ранней сиалической коры

Большинством исследователей процесс трансформации базальта в эклогит 
рассматривается в качестве главного фактора субдукции океанических плит, по
скольку на каком-то интервале погружения происходит резкое увеличение плот
ности на 600 кг/м3. Поэтому отсутствие эклогитов в архейских комплексах мно
гими исследователями воспринималась как доказательство “несубдукционного” 
сценария формирования ранней континентальной коры, а, следовательно, и спе
цифической архейской геодинамики, принципиально отличной от постархейской 
плитовой тектоники [Vlaar, 1986 a,b; Davies, 1992, 1993]. Против возможности 
формирования эклогитов в архее часто используются представления о высоком 
геотермическом градиенте и, как следствие, высокой вероятности малоглубин
ной полной дегидратации базальтов до достижения давлений эклогитовой фации 
метаморфизма. В качестве аналогов таких условий предполагается рассматри
вать реконструированные условия формирования частично эклогитизированных 
мафических гранулитов калидонид Западной Норвегии [Bjornerud, Austrheim, 
2004]. Ряд аргументов против эклогитов как возможного источника расплавов 
ТТГ базируется на геохимических данных [Foley et al., 2002; Smithies, 2000]. И 
действительно, вплоть до самого последнего времени, как и в истории с архей



скими офиолитами, древнейшими считались палеопротерозойские (2.0 млрд, лет) 
эклогиты пояса Усагаран, Танзания [Moller et al., 1995].

Недавнее открытие архейских эклогитов в Беломорском подвижном поясе 
Балтийского щита выдвинули эту структуру в число уникальнейших архейских 
объектов Мира. Впервые архейские эклогиты были обнаружены в восточной час
ти Беломорского пояса в Гридинской зоне тектонического меланжа [Володичев и 
др., 2004]. Пиковые параметры эклогитового метаморфизма здесь оцениваются в 
14.0-17.5 кбар и 740-865°С; U-Pb возраст цирконов, выделенных из эклогитово
го тела, составляет 2720.7±5.8 млн. лет. Затем в центральной части пояса были 
открыты еще несколько крупных эклогитовых тел, которые получили название 
по месту первой их находки эклогиты Салмы [Konilov et al., 2004; Щипанский и 
др., 2005]. По предварительным данным их возраст оценивался в 2875±11 млн. 
лет и был интерпретирован как возраст магматической кристаллизации во время 
эклогитовой фации метаморфизма [Щипанский и др., 2005]. К настоящему вре
мени обнаружено более десятка эклогитов тел, схема распространения которых 
приведена на рисунке 3.6. По всей видимости, в действительности их количество 
в центральной части Беломорского пояса может составлять не одну сотню.

Эклогиты центральной части Беломорского пояса в виде блоков различной 
формы и размера размещены среди тоналит-трондьемит-гранодиоритовых (ТТГ) 
гнейсов, которые здесь имеют мезо- и неоархейские изотопные возраста. Наибо
лее крупное эклогитовое тело обнажается вдоль южного берега пролива узкая 
Салма оз. Имандра и вкрест простирания пересекается федеральной автотрас
сой Санкт-Петербург-Мурманск. Оно прослежено по простиранию примерно на 
4 км при мощности около 300—400 м. Многочисленные тела эклогитов, вскрытые 
в стенках карьера Кура-Ваара у озера Чалма, достигают в поперечнике не более 
десяти метров (рис. 3.7).

Макроскопически эклогиты Салмы представляют собой массивную плотную 
породу, в которой выделяются многочисленные порфиробласты розового гра
ната в мелкозернистой матрице светло-зеленого цвета. Тела в различной степе
ни подвержены амфиболизации -  от тонких кайм вокруг граната до полностью 
замещенных амфиболом линейных зон или пятен. В шлифах обнаруживается 
характерная для ретроградно измененных эклогитов симплектитовая клинопи- 
роксен-плагиоклазовая структура, псевдоморфно развивающаяся по омфациту 
(рис. 3.8А). Подобные эклогиты, где омфацит сохраняется лишь локально в сим- 
плектитовых колониях или не сохраняется вовсе, известны во многих складчатых 
поясах фанерозоя. К счастью, в эклогитах Салмы удалось обнаружить небольшие 
участки, где сохранился первичный парагенезис Omph+Grt+Amph+Qz+Ru, поз
воляющий уверенно говорить об основной массе эклогитов Салмы как продуктах 
ретроградных изменений амфиболовых кварцевых эклогитов (рис. 3.8Б). В этом 
случае хорошо видно, что симплектитовые разности эклогитов Салмы являют
ся продуктами декомпрессионного распада жадеитового минала в результате его 
реакции с кварцем, что приводит к формированию кислого плагиоклаза [Myson,
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Рис. 3.6. Схема геологического строения центральной части Беломорского мобильного пояса, 
с указанием местоположения архейских эклогитовых тел

В правом верхнем углу на врезке -  положение Беломорского мобильного пояса (БМП) на Бал
тийском щите



Рис. 3.7. Фотографии, иллюстрирующие положение эклогитовых блоков среди ТТГ гнейсов в 
стенках карьера Кура-Ваара (Чалмозеро)

А -  общий план; высота верхнего уступа 10 м, нижнего -  5 м. Б -  эклогитовый блок (5x3 м) на 
третьем уступе; у контактов с гнейсами эклогитовые парагенезисы полностью амфиболизированы. 
В -  блок эклогитов с пиклогитами (зеленовато-серый цвет) на третьем уступе; заметим, что в пик- 
логитах не наблюдаются признаки частичного плавления. Г -  небольшой (2x2 м) блок эклогитов 
среди ТТГ-гнейсов на четвертом уступе

Griffin, 1973]. Пиковые условия метаморфизма в эклогитах Салмы оценены при
близительно в 700-730°С и >14-15 кбар. Р-Т условия ретроградной стадии эво
люции оценены в 7-12 кбар при температурах 600-750°С. Это подразумевает, 
что подъем к поверхности тел эклогитов Салмы происходил в условиях, близких 
к изотермическим.

Часто эклогитовые тела, т.е. породы, которые по химизму соответствуют низ
кокалиевым толеитовым базальтам, ассоциируют с породами более высокомаг
незиальных составов (см. рис. 3.7В). По данным В.И. Пожиленко с соавторами 
[2002], последние могут принадлежать к коматиитам. Полученные нами данные 
позволяют различать среди этой группы пород как метаморфиты коматиитового 
состава (MgO>18 вес.%, ТЮ2<1 вес.%, сумма щелочей <1 вес.%), так и метамор
фиты пикритового состава (MgO -  12-18 вес.%), которые для удобства описания 
можно объединить термином пиклогиты [Anderson, Bass, 1984]. Несмотря на то,



Рис. 3.8. Микрофотографии шлифов эклогитов Салмы, сделанные под электронным микроско
пом в режиме вторичных электронов

А -  микрофото симплектитовых колоний диопсидового клинопироксена (светло-серый 
цвет) и плагиоклаза (темно-серый цвет; в прямоугольнике участок, где сохранился омфацито- 
вый клинопироксен с жадеитовым миналом 30%. Масштабная линейка -  1 мм; Б -  микрофото 
первичного эклогитового парагенезиса, омфацитовый клинопироксен с жадеитовым (Jd) мина
лом 23% (Срх)+амфибол (НЫ)+гранат (Grt)+KBapn (Qtz))+pyTnn (Rt); стрелками помечены уча
стки, где вокруг зерен кварца начинается декомпрессионный распад омфацита с образованием кис
лого плагиоклаза. Микрофотографии сделаны А.Н. Кониловым

что эти высокомагнезиальные породы не подверглись процессам эклогитизации, 
они сохраняют крайне важную информацию о возможных геодинамических ус
ловиях формирования эклогитов Салмы.

Выдающейся особенностью эклогитов Салмы является то, что в них запечат
лены процессы их частичного плавления, имеющие прямое отношение к пробле
ме механизмов формирования ранней континентальной коры, что будет обсуж
дено ниже. На рисунке 3.9 показаны примеры частичного плавления эклогитов. 
Рисунок 3.9а демонстрирует начальную стадию сегрегации кислой выплавки, а 
рисунок 3.96 -  кислую выплавку, выполняющую жильное тело. Поскольку та
кие расплавы нигде не выходят за пределы эклогитовых блоков, мы называем их 
“замороженными” расплавами, эксгумированными вместе с эклогитами. В поль
зу такой интерпретации свидетельствуют и имеющиеся данные по термобаро- 
метрии кианит-гранат-биотит-плагиоклаз-кварцевой ассоциации, слагающей 
“замороженную” жилу, которые показывают, что она формировалась в условиях 
эклогитовой фации метаморфизма: Р>13 кбар, Т=700-750°С. Датирование цир
конов, выделенных из этой жилы, на SHRIMP показало ее изотопный возраст 
2861±31 млн. лет (СКВО=0.19) [Каулина и др., 2007], а средневзвешенное зна-



Рис. 3.9. Фотографии, иллюстрирующие процессы частичного плавления в эклогитах Салмы 
а -  начальная стадия частичного плавления эклогита Салмы, сегрегация первых порций рас

плава; б -  кислая адакитовая выплавка выполняющая жильное тело. Звездочкой показано местона
хождение отбора изотопной пробы SB-805, показавшей мезоархейский возраст эклогитов

чение возраста по результатам датирования цирконов (17 точек) методом LAS 
ICPMS равно 2862±Ц млн. лет (СКВО=0.42) (Natapov et al., 2005). Кроме того, 
цирконы из этой замороженной жилы были подвергнуты также Lu-Hf изотоп
ным исследованиям. Значения eHf варьируют в пределах +1-Н-6. Модельные



возраста лишь на 200-100 млн. лет древнее возраста кристаллизации цирконов. 
Максимальный модельный возраст TDM около 3.04 млрд, лет, минимальный -  
2.92 млрд. лет. Такие параметры модельных возрастов указывают на ювенильную 
природу цирконов и вмещающей их адакитовой жилы [Natapov et al., 2005].

В участках эклогитовых тел, где фиксируются такие “замороженные” распла
вы, появляются пятнистые, линзовидные или полосчатые сегрегации эклогито
вых пород, обогащенных гранатом и железисто-титанистыми окислами (см. рис. 
3.9а). На выветрелой поверхности такие породы имеют ржавую окраску. По хи
мическому составу они могут быть определены как Fe-Ti эклогитовые породы, 
поскольку содержания FeO* в них достигают 18-19 вес.%, а ТЮ2 -  2.5 вес.%. 
И по геологическим соотношениям, и по геохимическим характеристикам эти 
породы, скорее всего, являются реститовыми, возникшими как реститовая фаза 
частичного плавления собственно эклогитов. Вследствие этого обстоятельства в 
дальнейшем такие породы мы будем называть железо-титанистыми (Fe-Ti, для 
краткости) реститовыми эклогитами.

На рисунке 3.10 показано положение фигуративных точек составов исследо
ванных комплексов на диаграмме M gO-Si02, показывающей, что в самом общем 
виде в центральном Беломорье выделяются две группы архейских пород: группа 
мафит-ультрамафитов, включающая собственно эклогиты и ассоциирующие с 
ними более высокомагнезиальные разности (пиклогиты), и группа вмещающих 
их гнейсов, которые по составу варьируют от тоналитов до лейкотрондьемитов.

Все исследованные на сегодняшний день эклогитовые тела Салмы по хи
мическому составу относятся к низкокалиевым толеитовым базальтам. Их 
Mg#[(Mg27Mg2++Fe2+), в молекулярных количествах] варьируют от ~0.6 до ~0.7,

Рис. 3.10. Вариационная диаграмма в координатах M gO-Si02(BecoBbie проценты) опробованных 
комплексов центральной части Беломорского пояса



свидетельствуя о том, что базальтовые протолиты эклогитов были сформированы 
из практически первичных верхнемантийных расплавов, без существенной по
следующей их фракционной кристаллизации.

По геохимии малых элементов они обнаруживают заметное сходство с то- 
леитами N-MORB. Спектры распределения РЗЭ во всех опробованных телах 
эклогитов обнаруживают заметное сходство с таковыми N-MORB, отличаясь 
от последних большей степенью деплетации, особенно в части легких редких 
земель (рис. 3.11а). Подобная картина может быть обусловлена двумя причи
нами. Во-первых, большими степенями частичного плавления по сравнению 
с современными MORB деплетированного архейского верхнемантийного ис
точника, когда генерировались базальтовые протолиты беломорских эклоги-

La Се Pr NdSmEuGdTb DyHo ErTmYbLu

RbBaU Th N b LaCeSr Pr Nd Zr H f Sm E uGdTi Tb Dy Ho Y ErTmYb

Рис. 3.11. Геохимические особенности эклогитов Салмы 
а -  нормированные к хондриту С1 содержания редкоземельных элементов в эклогитах Салмы; 

хондрит Cl по [Sun, McDonouch, 1989]; б -  спайдерграмма распределения малых элементов в экло
гитах Салмы. Примитивная мантия и N-MORB по [Hofmann, 1988]



тов. И, во-вторых, не исключено, что практически все исследованные тела 
эклогитов сами испытали начальные стадии частичного плавления. Норми
рованные к примитивной мантии спектры распределения малых элементов ар
хейских эклогитов Беломорья показывают аналогичные их характеристики, 
также близкие N-MORB (рис. 3.116). Исключение составляет лишь некоторая 
обогащенность крупно-ионными литофилами -  элементами, наиболее под
вижными в процессах метаморфизма и частичного плавления. Из некогерент
ных элементов, которые рассматриваются в качестве инертных в процессах такого 
рода, особое внимание обращает на себя наличие в эклогитах хорошо выражен
ной положительной аномалии Nb. Среднее значение Nb*/Nb для исследованных 
эклогитов Беломорья составляет около 6, что существенно превышает таковое 
для современных MORB (-1-1.2). Хорошо известно, что главным концентрато
ром Nb среди породообразующих минералов является рутил, рассматриваемый в 
качестве главной фазы, обеспечивающий баланс этого элемента в субдукционном 
процессе [Reyerson, Watson, 1987; McDonough, 1991; Klemme et al., 2002). Дей
ствительно, рутил является важнейшей фазой в первичном парагенезисе эклоги
тов Салмы; в результате наложенных метаморфических процессов он замещается 
ильменитом. Однако в данном случае нет оснований говорить о том, что этот ру
тил является реститовым. Следовательно, высокие концентрации Nb в эклогитах 
Беломорья, отражаемые ярко выраженными положительными аномалиями Nb, 
связаны с первичными причинами формирования расплавов, ставших протоли
тами эклогитов.

Fe-Ti эклогиты сильно отличаются от вмещающих эклогитов MORB-типа, 
что выражается в их заметной обогащенности окислами железа (Fe20 3*=~17- 
22 вес.%) и титана (ТЮ2— 1.52.5 вес.%). Соответственно величины Mg# рас
полагаются в интервале 0.36-0.41. Сильный контраст в магнезиальное™ Fe-Ti 
эклогитов и эклогитов MORB-типа не позволяет интерпретиовать их в качестве 
возможных поздних дифференциатов первичных верхнемантийных расплавов. 
Из малых элементов обращают на себя внимание высокие концентрации вана
дия: -1000 г/т в сравнении с -200 г/т в эклогитах MORB-типа. Подобный тип 
высокожелезистых и высокотитанистых эклогитов с высокими содержаниями 
V известен среди каледонских эклогитов Норвегии, где они служат источником 
промышленной добычи титана из легко извлекаемого концентрата рутила. Изве
стны Fe-Ti эклогиты и в поясе ультравысоких высоких давлений Сула в восточ
ном Китае, где их петрогенезис связывается с неопротерозойскими интрузиями 
магматизма горячих точек (OIB-тип) [Liu et al., 2007].

Несмотря на петрохимическую схожесть с упомянутыми эклогитами Норве
гии и Китая, Fe-Ti эклогиты Беломорья по геохимии малых элементов невозмож
но отнести к OIB-типу. Их распределения показывают сильную деплетацию в 
легкой части спектра и, наоборот, заметное обогащение в тяжелой по сравнению 
с вмещающими эклогитами MORB-типа (рис. 3.12а). На спайдерограмме распре
деления малых элементов хорошо видно, что их спектры в Fe-Ti эклогитах Бело-



Рис. 3.12. Геохимические особенности Fe-Ti эклогитов Салмы 
а -  нормированные к хондриту С1 содержания редкоземельных элементов в Fe-Ti эклогитах 

Салмы; хондрит Cl по [Sun, McDonouch, 1989]; б -  спайдерграмма распределения малых элементов 
в Fe-Ti эклогитах Салмы; примитивная мантия по [Hofmann, 1988]

морья имеют характеристики, далекие от OIB (рис. 3.126). Сравнение же с карти
ной распределения малых элементов в эклогитах MORB-типа ясно указывает на 
то, что Fe-Ti эклогиты обнаруживают заметное обогащение группой некогерент
ных высокозарядных элементов (HFSE) -N b, Zr, Hf и Ti и, наоборот, деплетацию 
когерентными элементами -  Rb, Ва, Sr и легкими РЗЭ. По сравнению с эклогита- 
ми MORB-типа в Fe-Ti эклогитах наблюдается примерно полуторно- двукратное 
обогащение ниобием: Nb*/Nb=8-13.5. Подобные особенности состава Fe-Ti эк
логитов, а также полевые наблюдения их связи с процессами частичного плавле
ния свидетельствуют о том, что эта группа эклогитов, скорее всего, представляет 
реститовые эклогиты, образовавшиеся в результате частичного плавления рути
ловых эклогитов MORB-типа.



Пиклогиты по химическому составу могут быть формально разделены на раз
ности пикритового состава (12 Bec.%>MgO<18 вес.%) и коматиитового состава 
(MgO>18 вес.%, Ti02<l вес.%). Хотя в пиклогитах, как и в эклогитах, не сохраня
ются первичные текстурные признаки пород, позволяющие определить их при
надлежность к эффузивным или интрузивным фациям, есть основания полагать, 
что их протолиты изначально представляли собой, вероятно, переслаивавшиеся 
между собой лавовые образования базальтов, пикритов и коматиитов (см. рис. 
3.7В). Образцы пиклогитовых тел обнаруживают отчетливые положительные 
аномалии ниобия (Nb*/Nb~4), что также указывает на несомненные генетичес
кие связи между эклогитами и пиклогитами. Положительная аномалия Nb яв
ляется индикативной для толеитов, пикритов и коматиитов океанических плато, 
сформировавшихся над кровлей глубинных мантийных плюмов [Kerr, 2003]. 
Хотя мантийно-плюмовый магматизм может происходить и в континентальных 
обстановках (траппы), имеющиеся изотопные и геохимические данные по экло- 
гитам и пиклогитам Беломорья показывают отсутствие в них признаков коровой 
контаминации.

Вмещающие эклогиты гнейсы принадлежат к натриевому ряду (Na20 /20=> 1.5) 
магматических пород, которые по составу варьируют от кварцевых диоритов до 
высокоглиноземистых (А120 3>15 вес.%) трондьемитов. По индексу насыщеннос
ти глиноземом (A/CNK), как правило, превышающему 1, они являются пералю- 
миниевыми. Большая часть проб характеризуется высокими для гранитоидов зна
чениями Mg#=0.45-0.53, характерными для современных адакитов [Drummond et 
al., 1996]. Однако заметим при этом, что, в отличие от современных адакитов, 
беломорские гнейсы при такой магнезиальное™ имеют низкие концентрации Ni 
и Сг.

Как и в других областях развития ТТГ-гнейсов, беломорские гнейсы по осо
бенностям распределения РЗЭ могут быть разделены на две группы. Наиболее 
многочисленная имеет сильно фракционированные спектры с сильным обогаще
нием легкими РЗЭ и обеднением тяжелыми РЗЭ (La/YbN>20) (рис. 3.13а). Для этой 
группы также характерны высокие отношения Sr/Y (-40-100), что, в совокупно
сти с повышенной глиноземистостью, позволяет отождествлять эти породы с ада- 
китами, а их происхождение связывать с процессами частичного плавления бази- 
тового источника с обязательным присутствием граната и, возможно, амфибола, 
но не плагиоклаза [Martin, 1986, 1994; Defant, Drummond, 1990, Drummond et al., 
1996]. Вторая группа гнейсов проявляет менее фракционированные спектры рас
пределения РЗЭ с более высокими концентрациями тяжелых РЗЭ (La/YbN~l 0-12), 
а также более низкими отношениями Sr/Y (-12-20), что отражает существенный 
контроль их петрогенезиса плагиоклазом либо в процессе частичного плавления, 
либо при последующей фракционной дифференциации расплава.

В общем объеме ТТГ-гнейсов резко преобладает первая группа, что находит 
отражение в их среднем составе [Martin, 1994]. Спайдерограмма распределения 
малых элементов (рис. 3.13 6) прекрасно иллюстрирует то, что беломорские гней-
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Рис. 3.13. Геохимические особенности ТТГ-гнейсов Центрального Беломорья 
а -  нормированные к хондриту С1 содержания редкоземельных элементов в ТТГ-гнейсах; 

хондрит Cl по [Sun, McDonouch, 1989]. б -  спайдерграмма распределения малых элементов в 
ТТГ-гнейсах. Примитивная мантия по [Hofmann, 1988]. Средний архейский ТТГ-гнейс по [Martin, 
1994]

сы являются типичными представителями ранней серогнеисовои континен
тальной коры, отличающейся от известково-щелочных островодужных серий 
фанерозоя сильным фракционированием редкоземельных элементов и очень низ
кими содержаниями в “тяжелом” спектре [Тейлор, Мак-Леннан, 1988]. В контек
сте проблемы происхождения ранней континентальной коры особую значимость 
имеет “замороженная” в эклогитовом теле кислая выплавка. Ее состав практи-



чески точно соответствует среднему составу ТТГ-гнейсов, а, следовательно, он 
может рассматриваться в качестве репрезентативного в обсуждаемых ниже воп
росах геодинамики формирования эклогитов, их частичного плавления и генера
ции ранней континентальной коры.

Впечатляющую картину генетических взаимосвязей формирования ранней 
континентальной коры и процессов частичного плавления эклогитов демон
стрирует рисунок 3.14. Практически полная геохимическая комплементарность 
состава “замороженной” в эклогите Салмы кислой трондьемитовй выплавки с 
адакитовыми характеристиками и реститовыми Fe-Ti эклогитами, сформиро
вавшимися в результате частичного плавления эклогита MORB-типа, не требует 
особых комментариев.

Следует заметить, что теоретически подобная картина частичного плавления 
эклогитов как механизма формирования ранней континентальной коры была не
однократно продемонстрирована как экспериментальными работами, так и дан
ными геохимического моделирования [напр., Rapp et al., 1991, 2003; Sen, Dunn, 
1994; Rapp, Watson, 1995; Wyllie et al., 1997; Жариков, Ходоревская, 1993 и др.]. 
Однако природные объекты, демонстрирующие такого рода процессы, вплоть до 
открытия эклогитов Салмы известны не были, что оставляло значительную не
определенность в геохимическом моделировании и выборе параметров для экс
периментальных работ.

В недавно вышедшем обзоре экспериментальных исследований, посвящен
ных происхождению ТТГ-расплавов [Moyen, Stevens, 2006], показано, что по-

Рис. 3.14. Спайдерграммы распределения малых элементов в эклогитах Салмы и 
“замороженном”кислом расплаве

Иллюстрируют практически полную комплементарность адакитового ТТГ-гнейса и реститового 
Fe-Ti эклогита; примитивная мантия по [Hofmann, 1988]
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Рис. 3.15. Положение “замороженной” адакитовой выплавки в эклогитах Салмы (белая звез

дочка) на петрологической диаграмме в Р-Т координатах
Суммированы результаты по экспериментально полученным составам расплавов при плавле

нии базитов [Moyen, Stevens, 2006]. Gm -  гранит, Tdj -  трондьемит, Топ -  тоналит, Dio -  диорит. 
Показаны также поля устойчивости амфибола и граната. Белая кривая -  положение солидуса дегид- 
ратационного плавления базальта по [Lopez, Castro, 2000]

давляющий объем экспериментов производился в режимах недосыщенного Н20  
плавления, что требует высоких температур (900-1100°С). Однако при таких 
параметрах в экспериментах по частичному плавлению базитов продуцируются 
преимущественно тоналитовые расплавы (рис. 3.15), тогда как среди архейских 
ТТГ-гнейсов резко преобладают высокоглиноземистые трондьемиты. Задавае
мые в экспериментах высокие температуры происходят от априорно принимае
мых представлений о высоких геотермических градиентах в архее. Но при таких 
условиях очень велика вероятность малоглубинной полной дегидратации ба
зальтов до достижения давлений эклогитовой фации метаморфизма [Bjmrnerud, 
Austrheim, 2004].

В ряде публикаций последних лет показано, что составы, наиболее адекватно 
отвечающие составам архейских ТТГ ассоциаций, как в части главных элемен
тов, так и в части их геохимических характеристик, возникают в экспериментах 
по водонасыщенному плавлению базитов в условиях эклогитового метаморфиз
ма в поле стабильности рутила [Prouteau et al., 1999; Barth et al., 2002; Xiong et al., 
2005; Xiong, 2006; Moyen, Stevens, 2006]. Рутил является главной минеральной 
фазой, способной обеспечить комплементарность Nb отрицательной аномалии, 
наблюдаемой во всех ТТГ-гнейсах архея [McDonough, 1991]. Следовательно, он 
должен был присутствовать в заметных количествах в реститовых рутиловых эк
логитах, которые до недавнего времени в виду их отсутствия среди архейских 
комплексов считались полностью погруженными в глубокие горизонты мантии 
[Rudnick et al., 2000].



В недавних экспериментах по частичному плавлению базитов в водонасы
щенных условиях (2-5 вес.% Н20 ) при Р=20 кбар и Т~1000°С был получен тона- 
литовый расплав (Si02=56-63 вес.%), равновесный с рутил-содержащей эклогито- 
вой ассоциацией -  Grt+Amph+Cpx+Fe-Ti окислы [Xiong et al., 2005; Xiong, 2006], 
подобной тому, что наблюдается в Fe-Ti реститовых эклогитах Салмы.

Однако имеющиеся данные по термобарометрии экпогитов Салмы показы
вают, что их частичное плавление не должно было происходить при температу
рах, заметно превышающих 700-750°С. На рисунке 3.15 показано, что частичное 
плавление эклогитов Салмы осуществлялось при температурных параметрах 
ниже солидуса дегидратационного плавления базальта, но близких к плоскости 
солидуса водонасыщенного базальта. Существуют петрологические свидетель
ства присутствия в эклогитах Салмы гидроксилсодержащих минералов, сохран
ность которых невозможно представить в высокотемпературных (~1000°С) ре
жимах метаморфизма и частичного плавления [Щипанский, Конилов, 2007]. 
И, наоборот, сохранность таких минералов могла быть легко обеспечена в откры
той системе, когда поступление большого количества водного флюида снижало 
солидус частичного плавления до температур ~700-750°С при давлениях эклоги- 
тового метаморфизма (~15 кбар).

Согласно имеющимся оценкам [Prouteau et al., 1999], современные дацитовые 
расплавы, возникшие за счет плавления погружающихся слэбов океанической 
коры, т.е. адакиты, содержали около 10 вес.% воды при 900°С, или даже больше 
-  при более низких температурах. Такие высокие содержания воды необходимы 
для того, чтобы “подавить” возможность ранней кристаллизации плагиоклаза 
(высокие отношения Sr/Y в расплаве), тогда как остальные ликвидусные минера
лы -  гранат, клинопироксен и амфибол -  остаются стабильными (высокие La/Yb 
отношения в расплаве), что, собственно, и наблюдается в частичных выплавках 
эклогитов Салмы и беломорских гнейсов.

К механизму формирования ранней континентальной коры имеет непосред
ственное отношение еще одно важное свойство водонасыщенного плавления эк
логитов. В условиях “сухого” и даже дегидратационного плавления эклогитов воз
никавшие кислые расплавы должны были бы обладать очень высокой вязкостью. 
В этом случае их подъем к поверхности был бы чрезвычайно затруднен, если бы 
был вообще возможен. Однако экспериментальные исследования показывают, что 
вязкость кислых расплавов в водонасыщенных условиях катастрофически падает 
и становится близкой к таковой базальтовых расплавов [Richet et al., 1994]. Кроме 
того, с возрастанием объема выплавок прочность пород уменьшается экспотен- 
циально [Rutter, Neumann, 1995]. Уменьшение прочности эклогитов при их плав
лении могло приводить к разрушению погружавшейся плиты, с последующим 
подъемом сегрегированных частичных расплавов ТТГ-состава, захватывавших 
эклогитовые блоки, к поверхности. Имеющиеся данные по термобарометрии эк
логитов Салмы и вмещающих их пород показывает, что подобный механизм мог 
обеспечивать подъем эклогитов в “ТТГ-расплавной каше” минимум на 25-30 км,



т.е. на уровень средней части формировавшейся ювенильной коры. Дальнейшая 
их эксгумация происходила когерентно с вмещающими ТТГ-гнейсами и, по-ви
димому, была связана со свекофеннскими тектоно-термальными событиями.

И водонасыщенные условия плавления эклогитов, и петрологические данные 
об условиях формирования эклогитов с сохранившимся в них свидетельствами 
проградной ветви метаморфизма, также как и изотопно-геохронологические дан
ные о, как минимум, двух разновозрастных группах эклогитов (нео- и мезоархей- 
ских) оставляют мало сомнений в том, что геодинамический механизм их форми
рования был связан с процессами субдукции океанической коры. Если принять 
минимальные давления, запечатленные в парагенезисах эклогитов центральной 
части Беломорского пояса, в -15 кбар, то геотермический градиент вдоль поверх
ности погружавшихся архейских слэбов составлял 12-13°С/км, что соответству
ет параметрам “пологой и теплой” субдукции современных океанических плит 
[Peacock, Wang, 1999]. В подобных условиях субдукции происходит формиро
вание амфиболовых и амфибол-цоизитовых эклогитов, аналогичных по своим 
характеристикам эклогитам Салмы, тогда в обстановках “крутой и холодной” 
субдукции с градиентом 5-7°С/км образуются более глубинные лавсонитовые 
эклогиты [Hacker et al., 2003].

На рисунке 3.16 в координатах Р-Т параметров метаморфизма показано по
ложение архейских эклогитов центральной части Балтийского щита и нанесены 
расчетные траектории геотерм погружения океанической литосферы разного 
возраста. Как можно видеть, положение архейских эклогитов Балтийского щита 
таково, что возраст архейских океанических плит до момента их погружения в 
зоны субдукции оказывается очень значительным, -100-150 млн. лет. Это непло
хо согласуется с данными по Hf-изотопии, согласно которым TDM эклогитов на 
100-150 млн. лет древнее их U-Pb изотопных возрастов. За такой длительный 
интервал времени океаническая кора, выплавленная даже в более высокотемпе
ратурных обстановках частичного плавления верхней мантии или более глубоких 
ее горизонтов (симатическая кора океанических плато), неизбежно должна была 
остыть. В современных обстановках генерация адакитов за счет плавления поло
гих слэбов происходит в условиях, где в зоны конвергенции погружаются моло
дые и горячие океанические плиты, возраст которых, как правило, не превышает 
25 млн. лет. В тех же зонах конвергенции, где происходит субдукция холодной 
и более древней океанической коры с возрастом -150 млн. лет, островодужного 
магматизма не происходит [Abbott, Hoffman, 1984]. Почему же могли происхо
дить процессы эклогитизации и частичного плавления погружавшихся в зоны 
субдукции архейских океанических плит, что приводило к генерации значитель
ных порций ранней континентальной коры?

Причина здесь видится в кардинальных различиях в строении и структуре 
фанерозойской океанической коры и архейской океанической коры [Щипанский, 
Конилов, 2007]. В архее при более высоких мантийных температурах должна 
была генерироваться океаническая кора большей мощности, чем современная:



Рис. 3.16. Положение архейских эклогитов центральной части Балтийского щита (обозначены 
зведочкой) на петрогенетической Р-Т диаграмме фаций метаморфизма

Приведены расчетные кривые геотерм субдуцируемой океанической литосферы разного воз
раста- 3, 8, 20, 40, 80 и 160 млн. лет по [Parsons, Sclater, 1977; Abbott, Hofmann, 1984]. 1 -  грани
цы метаморфических фаций (Зс -  зеленосланцевой, Гс -  голубых сланцев, Ам -  амфиболитовой, 
Гр -  гранулитовой, Экл -  эклогитовой); 2, 3 -  солидус базальта [Wyllie et al., 1997]: 2 -  водонасы
щенного, 3 -  безводного

20-25 км против 6-7 км. В отличие от современной океанической коры, в общем 
обладающей униформным толеитовым составом, архейская океаническая кора, 
вероятно, имела структуру “слоеного пирога”, где базальты переслаивались с вы
сокомагнезиальными вулканитами (см. рис. 2.1). Этот вывод находит подтверж
дение и в изложенных выше данных об эклогитах и пиклогитах, которые прина
длежали к единой постройке симатической коры, генерированной глубинными 
мантийными плюмами.

Сонахождение в едином разрезе субдуцирующей архейской симатической 
постройки различных по литологии разностей вулканитов, т.е. основных (ба
зальты) и высокомагнезиальных (пикриты, коматииты) пород (см. рис. 3.7В), 
представляется важнейшей причиной, объясняющей происхождение архейских 
ТТГ-расплавов в низкотемпературных водонасыщенных условиях. Рожденные 
высокотемпературными мантийными плюмами, пикриты и коматииты являлись



резервуаром для водной флюидной фазы, которая служила “спусковым крюч
ком” начала частичного плавления экпогитов в зонах конвергенции архейских 
плит. Судя по эклогитам Салмы, базальтовая часть субдуцирующего разреза была 
практически полностью дегидратирована и трансформирована в эклогиты, тогда 
как высокомагнезиальные разности сохраняли высокие содержания воды, крис
таллографически связанной в минералах группы серпентина, полная дегидрата
ция которых происходит при таких температурах на гораздо больших глубинах 
[Ulmer, TrommsdorfF, 1995]. Массовый привнос водного флюида в полностью 
эклогитизированные базальтовые слои из высокомагнезиальных разностей сни
жал солидус начала частичного плавления экпогитов до ~700-750°С, формируя 
ТТГ-расплавы ранней архейской континентальной коры. Рисунок 3.17 иллюст
рирует эту модель механизма формирования ранней архейской континентальной 
коры в сравнении с моделью формирования современной океанической коры, где 
формируются островодужные известково-щелочные расплавы за счет плавления 
гидратированной мантии над зоной субдукции.

Ранняя серогнейсовая кора 
О

Водонзсыщенные 
высоко-Мд породы 

Частично эклогитизиро ванное 
габбро200

100 -

Рис. 3.17. Схемы, иллюстрирующие принципиальные различия в механизмах формирования 
современной ювенильной (островодужной) континентальной коры (вверху) и ранней архейской 
(серогнейсовой) континентальной коры (внизу)



3.4. Выводы

Первые признаки развития субдукционных процессов в истории Земли от
носятся к эоархею. Бониниты, островодужные пикриты и толеиты, идентифици
рованные в поясе Исуа, относятся к индикаторным комплексам фанерозойских 
интраокеанических зон плитовой конвергенции. С процессами частичного плав
ления полого погружавшихся архейских океанических плит, по-видимому, было 
связано формирование основного объема ТТГ-гнейсов, т.е. ранней континенталь
ной коры. Доминирование в архее ТТГ-гнейсов с адакитовыми геохимически
ми характеристиками свидетельствует о господстве в это время режима пологой 
субдукции, что могло быть обусловлено большей плавучестью более мощных по 
сравнению с фанерозойскими океанических плит. В подчиненном объеме в архее 
генерировались и ТТГ-гнейсы с геохимическими характеристиками, типичны
ми для известково-щелочных островодужных АДР серий, эффузивные аналоги 
которых сохраняются во многих зеленокаменных поясах. В неоархее такие ост
роводужные средне-кислые вулканиты появляются в значительных объемах, что 
указывает на довольно широкое развитие зон конвергенции с крутым стилем суб
дукции, который преобладает в фанерозойской геодинамике. Как и в фанерозое, 
главной движущей силой, затаскивающей океанические плиты в мантию, веро
ятно, был фазовый переход базальта в эклогит, который осуществлялся по более 
“горячему” пути трансформации базальта в амфибол-цоизитовые эклогиты, а не 
лавсонитовые эклогиты, свойственные зонам крутой субдукции древних и хо
лодных океанических плит. Однако время жизни океанических плит, по крайней 
мере, в позднем архее при этом могло быть значительным и превышать 80 млн. 
лет.



4. РАННЯЯ СИАЛИЧЕСКАЯ КОРА

4.1. Гранитоиды -  показатели сиалической коры

Более 41% земной поверхности занимают континенты, которые возвышают
ся над океаническими бассейнами благодаря присутствию пород с пониженной 
плотностью -  фельзических и средних по составу. Эти породы преобладают в 
верхних частях земной коры континентов, что уникально для солнечной системы 
и, вероятно, напрямую связано с присутствием жидкой воды на Земле [Rudnick, 
Fountain, 1995, и цитированные в этой работе источники]. Континентальная кора 
по кремнекислотности средняя и содержит значительную часть (от валового со
держания во всей Земле) некогерентных элементов-примесей (35-55% таких эле
ментов, как Rb, Ва, К, Pb, Th и U).

По скоростям прохождения сейсмических волн и другим признакам конти
нентальная кора подразделяется на три уровня. Нижняя кора сложена преиму
щественно мафическими породами состава примитивного базальта, метаморфи- 
зованными в гранулитовой фации, суммарной мощностью 16-17 км. Средняя кора 
(12-17 км) сложена породами промежуточного (среднего) и основного состава со 
значительными содержаниями К, Th, U. Верхняя кора (10-14 км) сложена фель- 
зическими породами, преимущественно гранитоидами, и одержит подавляющую 
массу некогерентных элементов-примесей [Rudnick, Fountain, 1995].

Гранитоиды формируются в разных и не всегда очевидных тектонических об
становках. Наиболее яркими из них являются “офиолитовые плагиограниты” в 
центрах океанического спрединга; надсубдукционные граниты энсиматических 
островных дуг и активных континентальных окраин; гранитоиды коллизионных 
зон; так называемые анорогенные граниты, обычно объясняемые плавлением 
нижней коры под воздействием тепла разогретой (аномальной) мантии или в 
связи с внедрением мантийных расплавов. Как правило, гранитоиды образуют 
локальные интрузии, штоки и батолиты. Вместе с тем общеизвестно, что обшир
ные площади глубоко эродированных складчатых областей, например древних 
щитов, на 70% сложены гранитоидами, по преимуществу лейкократовыми, утра
тившими прямые тектонические признаки своего происхождения, а суждения об 
их генезисе основываются на геохимических и других косвенных данных. Эти 
ареальные гранитоиды образуют сложные купольные ансамбли [Розен, Федоров
ский, 2001]. Гранитоиды обособляются в верхней коре вследствие низкой плот



ности, формируют здесь так называемый “гранитно-метаморфический” слой и 
являются диагностическим признаком зрелой континентальной коры.

Подавляющую часть современной площади распространения образований 
раннего докембрия занимают гранитоиды. Овоидные в плане гранитные батоли
ты окружены осадочно-вулканогенными поясами в большинстве архейских гра- 
нит-зеленокаменных областей и внедрялись в форме субгоризонтальных пластин 
[Eriksson et al., 2004], подвергаясь позднее процессам диапиризма. Гранитоиды 
включают множество разновидностей, но в первом приближении по составу об
разуют две группы: 1) тоналит-трондьемит-гранодиоритовую (ТТГ) ассоциацию, 
метаморфизованные аналоги которой известны как “серые гнейсы”, 2) граноди- 
орит-гранит-монцогранитную, преимущественно синтектоническую, и сиенит- 
гранитную, посттектоническую, ассоциации [Eriksson et al., 2004]. Обе послед
ние ассоциации далее рассматриваются как просто граниты. Этим группам по 
составу частично соответствуют гранитоиды островодужных палеосистем, пред
ставляющие супрасубдукционные магмы, нередко синхронные вулканитам и не 
относящиеся к категории самостоятельных гранитоидных групп.

4.2. Тоналит-трондьемит-гранодиоритовая ассоциация -  
определяющий компонент первичной сиалической коры

Тоналиты, трондьемиты и гранодиориты,обрзующие единые серии, слагают 
подавляющий объем архейской ювенильной коры. ТТГ-серии архея в основном 
представлены биотит-кварц-олигоклазовыми (±микроклин, роговая обманка, 
пироксен) полосчатыми гнейсами и мигматитами -  “серыми гнейсами”, возник
шими вследствие метаморфизма интрузивных тел или вулканических толщ. По 
химическому составу они образуют обособленную группу (рис. 4.1 А) и класси
фицируются как гранитоиды I типа [Martin, 1994]. Собственно интрузии тоналит- 
трондьемитов известны с эоархея [Nutman et al., 1999]. Им нередко сопутствуют 
эффузивные аналоги средне-кислого состава, среди которых доминирует адаки- 
товый тип вулканитов.

Системные исследования Архейских ТТГ в гранит-зеленокаменном террей- 
не Барбертон (Южная Африка), позволили выделить три различные ассоциации: 
(1 ) -относительно высококалиевые граниты и гранитоиды, а также трондьемиты, 
образовавшиеся при плавлении фельзических, обогащенных источников, таких, 
как предшествовавшие ТТГ или фельзические породы -  осадки, кислые лавы, 
слагавшие супракрустальный разрез. Собственно ТТГ разделены на (2) -  высо
костронциевые ТТГ -  большей частью тродьемиты, выплавлявшиеся из базаль
тового протолита при давлениях выше 20 кбар, и (3) -  низкостронциевые ТТГ, 
варьирующие от тоналитов до трондьемитов и гранодиоритов, выплавлявшихся 
из амфиболитов при низких давлениях и относительно высоких температурах 
[Moyen et al., 2007].
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Рис. 4.1. Диаграммы, иллюстрирующие особенности составов и петрогенезиса докембрийских 
гранитоидов

А. Диаграмма нормативных минеральных составов альбит-анортит-ортоклаз для гранито
идов раннего докембрия: 1 -  тоналит-трондьемит-гранодиоритовая ассоциация [Matin, 1994]; 
2 -  гранитная ассоциация, включающая известково-щелочные, пералюминиевые и субще
лочные граниты [Sylvester, 1994]. То -  тоналит, Tdh -  трондьемит, Gd -гранодиорит, Gr -  гра
нит. Б. Схема стадий петрогенезиса тоналит-трондьемит-гранодиоритовой ассоциации [Mar
tin, 1994]. НЫ -  роговая обманка, Grt -  гранат, Р1 -  плагиоклаз, Срх -клинопироксен, Пт 
-  ильменит, ТТГ -  тоналит-трондьемит-гранодиоритовая ассоциация, РМ -  частичное плавление, 
FC -  фракционная кристаллизация. В. Схема эволюции процессов плавления субдуцируе- 
мой океанической плиты на протяжении геологической истории Земли [Martin, Моуеп, 2002]: 
1 -  архей, 2 -  конец архея-начало палеопротерозоя, 3 -  современная генерация адакитовых магм. 
СГМ -  солидус гидратированной мантии

В отличие от известково-щелочных островодужных серий фанерозоя, ТТГ-се
рии архея характеризуются сильным фракционированием редких земель и очень 
низкими содержаниями их в тяжелой части спектра. Такие характеристики опи



сываются геохимическими моделями с реститом из граната, амфибола и клино- 
пироксена, которые, таким образом, рассматриваются как главные ликвидусные 
фазы в генезисе архейских средне-кислых расплавов. В генерации постархейских 
известково-щелочных расплавов эти фазы не играют заметной роли [Barker, Arth, 
1976; Barker, 1979; Tamey et al., 1976]. Согласно экспериментальным данным, 
ТТГ-расплавы могут возникать при парциальном плавлении гранатового амфи
болита и/или эклогита с образованием гранат-кпинопироксенового (±амфибол) 
рестита [Foley et al., 2002; Rapp et al., 2003]. При этом важная роль в рестите 
отводится и рутилу как концентратору Nb и Ti [Rudnick et al., 2000]. Певичный 
тоналитовый расплав в процессе фракционной кристаллизации дает начало ос
тальным членам триады, причем степень фракционирования не превышает 30%, 
а в кумуляте доминирует роговая обманка (рис. 4.1 Б).

Для выплавления значительных объемов ТТГ-расплавов необходим водный 
флюид, который мог поступать за счет дегидратации амфибола при трансформа
ции базальта в эклогит в закрытой системе [Martin, 1994; Foley et al., 2002] или 
даже в больших объемах, если предполагать открытую систему плавления мета- 
базитов [Prouteau et al., 1999; Ходоревская, 2006].

Возможны две обстановки образования этих расплавов: 1) частичное плав
ление полого субдуцирующей горячей архейской океанической коры повышен
ной мощности; 2) дифференциация базальтовой коры на месте в результате ее 
парциального плавления, сопровождающаяся отделением эклогитового рестита 
в основании коры, затем -  деламинация (отрыв) этого рестита и погружение его 
в мантию в условиях растяжения [Eriksson et al., 2004; Martin, Sigmarsson, 2006]. 
Последняя гипотеза основана на предположении, что на месте архейских серых 
гнейсов, наблюдаемых на континентах повсеместно, располагались базальтоиды, 
объем которых превышал объем производной от их плавления архейской коры 
примерно в 5 раз (при вероятном 20-процентном плавлении базальта). Такая мо
дель частичного плавления основания мощной архейской базальтоидной коры in 
situ неизбежно сталкивается с проблемой чрезвычайно малого количества произ
водимого кислого расплава [Skjerlie, Patino Douce, 2002]. Вследствие этих при
чин эта модель представляется маловероятной.

ТТГ-расплавы скорее всего выплавлялись из субдуцируемой пластины океа
нической коры в специфических архейских условиях повышенного теплового по
тока. Обычно современная субдукция не приводит к плавлению слэба, поскольку 
геотермальный градиент в зоне погружения океанических плит относительно 
невысок. В этих условиях базальтовая океаническая кора дегидратируется рань
ше, чем достигаются температуры ее водного солидуса, а отделившиеся летучие 
поднимаются в мантийный клин, из которого выплавляются исходные магмы для 
супрасубдукционных известково-щелочных расплавов андезит-дацит-риолито- 
вой ассоциации, характерные для островных дуг фанерозоя [Martin, 1994].

Поскольку в архее геотермальный градиент был выше, чем сейчас, солидус 
обводненного базальта субдуцируемого слэба достигался раньше, чем последний



оказывался полностью обезвоженным. В результате тоналитовый расплав отде
лялся непосредственно от слэба погружающейся океанической коры, которая, 
по-видимому, и была источником серых гнейсов архея [Martin, 1994]. Наиболее 
благоприятными являются условия горячей, а, следовательно, и пологой субдук- 
ции, что в современных условиях достигается только тогда, когда в зонах конвер
генции поглощаются участки молодой (<25 млн. лет) океанической литосферы 
[Abbott et al., 19946]. Предполагается, что в раннем докембрии в такой обста
новке сокращалась длина пути гранитного материала внутри мантийного клина, 
и тоналитовый расплав поступал непосредственно в кору без взаимодействия с 
перидотитам мантийного клина (рис. 4.1В) [Martin, Моуеп, 2002].

4.3. Синкинематические и посткинематические граниты

Граниты раннего докембрия
Залегая в виде различного размера плутонов, граниты раннего докембрия об

разуют обособленное петрохимическое сообщество и принадлежат преимущест
венно к известково-щелочной, реже -  пералюминиевой или субщелочной петро- 
химическим сериям (см. рис. 4.1 A) [Sylvester, 1994]. Граниты раннего докембрия 
представлены ассоциацией гранодиорит-гранит-монцогранит, большей частью 
синкинематической, и сиенит-гранитовой -  посткинематической. Форма интру
зий -  субгоризонтальные пластины (лакколиты) [Eriksson et al., 2004].

Граниты, сформированные ранее, чем 3.1 млрд, лет назад, обычно метамор- 
физованы и представлены гнейсами, тогда как позднее преобладают слабо дефор
мированные граниты. Внутри отдельных комплексов наиболее ранние, известко
во-щелочные и пералюминиевые плутоны обычно тектонически деформированы, 
тогда как поздние, большей частью субщелочные, не обнаруживают деформаций. 
Все они образовались при парциальном плавлении изверженных или осадочных 
пород средней и нижней коры, а во многих случаях источником вещества явля
лись более ранние ТТГ-комплексы, причем влияние мантийных магм обычно не 
обнаруживается. Многие граниты раннего докембрия, подобно гранитам фанеро- 
зоя, вероятно, возникали в коллизионных орогенах, причем известково-щелочные 
и пералюминиевые разновидности рассматриваются как синколлизионные, а суб
щелочные -  как постколлизионные [Sylvester, 1994]. Говоря точнее, они являются 
соответственно синкинематическими и посткинематическими. Источником лету
чих для выплавления, вероятно, служили гидроксилсодержащие фазы в области 
плавления (биотит, амфибол). Предположения об образовании гранитов путем 
плавления при метасоматозе являются необоснованными, поскольку водонасы
щенный гранитный расплав не может перемещаться далеко от места зарождения. 
Как показано экспериментально, такой расплав при отделении от источника и 
подъеме должен немедленно терять воду и затвердевать [Skjerlie, Johnston, 1993].



В архее и, особенно, пост-архее (<2.5 млрд, лет) граниты отличаются от ТТГ-ком- 
плексов тем, что обнаруживают типичный известково-щелочной тренд, а обед
нение тяжелыми редкими землями (деплетирование) отсутствует [Martin, 1994]. 
В некоторых случаях постархейские граниты отличаются повышенными отноше
ниями La/Y и и Sr/P низкими значениями магнезиальности, что объясняется из
менением состава источника (раскислением коры) со временем [Sylvester, 1994].

Гранитоиды в зонах коллизии
Многие раннедокембрийские граниты так или иначе связаны с континен

тальной коллизией и, поэтому заслуживают специального рассмотрения. При 
коллизионном надвигании пластин сиалической коры ее суммарная мощность 
увеличивается. В коре возникающего горного сооружения температуры под
нимаются до 800-1000°С вследствие саморазогрева при релаксации тепловых 
потоков двух пластин, надвинутой и поддвинутой, как показывают модельные 
расчеты [England, Thompson, 1984], выполненные с всесторонним учетом факто
ров воздействия на систему, таких, как охлаждение при одновременной эрозии, 
вариации теплопроводности коры, и ряда других. На этой стадии выплавляются 
синкинематические мигматиты и гранитоиды, имеющие близкий к эвтектике из
начальный состав расплава-минимум (гаплограниты), а большей частью -  состав 
биотитовых лейкогранитов. Поднимаясь вверх до уровня изостатического (плот
ностного) равновесия с окружающими породами, они формируют в верхней коре 
слой до 10 км мощностью. Этот слой состоит из мигматит- плутонов, образую
щих гнейсово-купольные ансамбли, широко распространенные в докембрийской 
коре щитов [Розен, Федоровский, 2001]. По мере дальнейшего утолщения коры 
температура еще более повышается, а вязкость снижается. Начинается располза
ние нижней коры в стороны (обвал, коллапс горного сооружения) [Lister, Forster, 
2004; и др.]. Это происходит одновременно с растяжением подстилающей ман
тии. Мантийные выплавки начинают поступать в коллизионную призму, форми
руя, например, лампрофиры [Searle et al., 1987]. Поскольку в это время сжатие 
сменилось растяжением, внедряются секущие посткинематические интрузии 
сиенит-гранитной ассоциации, лишенные мигматитовых ореолов. Они сложены 
специфическими гранитоидами с геохимическими характеристиками внутрип- 
литных, “анорогенных” А-гранитов, поступающих из нижней коры и несущих 
изотопно-геохимические признаки мантийно-корового взаимодействия. Таковы, 
например, ортопироксеновые монцограниты, сопровождаемые щелочными габ- 
броидами, свидетельствующие о приостановке складчатых деформаций и вступ
лении горячей астеносферной мантии в непосредственный контакт с нижней ко
рой. Для объяснения такой смены магматизма предложены две гипотезы.

1) Гипотеза отслоения (деламинации) нижней коры и погружения ее в ман
тию, когда на освободившееся место поднимается вещество астеносферы. По
следнее подвергается адиабатическому плавлению с выделением базальтового 
расплава, который растекается в основании коры (базальтовый андерплейтинг).



Соприкасающееся с такой мантией вещество деплетированной нижней коры на
чинает плавиться с образованием А-гранитов.

2) Гипотеза отрыва субдуцирующего слэба (разрыв субдуцируемой литосфер
ной пластины), когда в образовавшееся окно внедряется горячий астеносферный 
диапир, что приводит практически к аналогичным последствиям [Владимиров 
и др., 2003]. Полный цикл коллизионного процесса, с учетом времени около 
25 млн. лет, уходящего на разогрев коллизионной призмы [England, Thompson, 
1984], занимает примерно 100-150 млн. лет. В этом отношении показателен при
мер юго-западной Финляндии [Nironen et al., 2000; Elliot et al., 1998]. Здесь в 
процессе формирования аккреционного орогена гранитообразование произошло 
в три этапа: 1 -  причленение островной дуги к кратону и выплавление в верхней 
коре синкинематических мигматитов и гранитоидов в обстановке сжатия (рис. 
4.2А); 2 -  отрыв слэба и выплавление посткинематических ортопироксеновых 
монцогранитов из нижней коры в обстановке растяжения (рис. 4.2Б); 3 -  повтор
ный эпизод коллизии и причленение осадочной призмы (по-видимому аккреци
онной) и опять -  выплавление синкинематических мигматитов и гранитоидов из 
верхней коры в обстановке сжатия (рис. 4.2В).

Чарнокиты
Это высокотемпературные ортопироксеновые граниты и гранодиориты. Они 

широко распространены в ареалах гранулитового метаморфизма независимо от 
возраста, но чаще всего в пределах раннего докембрия. Их появление обуслов
лено парциальным плавлением с образованием ортопироксеновых мигматитов 
при дефиците Н20 , или при резком преобладании С 02 во флюиде. Продолже
ние выплавления приводит к формированию чарнокитовых плутонов или чар- 
нокит-гранитных комплексов, в зависимости от пространственно-временного 
распределения Н20 . Необходимые температуры нередко обусловлены базальто
вым андерплэйтингом, когда базальты образуют силлы в нижней коре. Процес
сы формирования чарнокитов определяются соотношением летучих, С 0 2 и Н20, 
локальным метасоматизмом, притоком тепла и парциальным плавлением пород 
коры [Newton, 1992]. Выплавление чарнокитов, локализованных среди биотит-

Рис. 4.2. Геодинамика формирования гранитоидов в центральной и южной Финляндии, по ма
териалам [Nironen et al., 2000; Elliott et al., 1998]

A-B -  эпизоды коллизионного процесса. А, Б -  первый эпизод: А -  коллизия островной дуги с 
древним кратоном, 1.91-1.89 млрд, лет назад, и выплавление синкинематических гранитов 1-типа и 
гранодиоритов из вулканитов островной дуги; Б -  отрыв субдукционного слэба и коллапс коллизи
онной системы, 1.88-1.87 млрд, лет назад, внедрение мантийных диапиров в основание коры, вы
плавление посткинематических ортопироксеновых монцогранитов; В -  второй эпизод: возобновле
ние коллизии и причленение осадочной аккреционной призмы, 1.84-1.83 млрд, лет, выплавление 
микроклиновых S-гранитов из седиментогенного субстрата. Для наглядности изменения мощности 
коры во время коллизионных эпизодов не показаны



л  t s  л  л  п л  Коллизия островной дуги с древним кратоном, выплавление1.91 - 1.89 млрд.лет синкинемзтических гоансдиоритов и гранитов 1-типа из



роговообманковых гнейсов, происходит на заключительной стадии регионально
го метаморфизма в связи с вариациями состава летучих в пространстве [Kumar, 
2004]. Обособленная чарнокитовая магма образует интрузивные купола среди 
гранулитов фундамента кратона [Barbosa et al., 2004]. В коллизионных систе
мах чарнокитовые посткинематические интрузии внедряются во время коллап
са, когда плавится нижняя кора. В таких случаях их геохимические особенности 
соответствуют А-гранитам. Они относятся к гранитам чарнокитового типа “С” 
[Nironen et al., 2000].

А-граниты
По тектонической принадлежности эти своеобразные породы являются внут- 

риплитными и Возникают в стабильных кратонах или внедряются последними 
из гранитоидов после орогенеза. Они определяются как анорогенные, то есть не 
связанные с орогенезом [Anderson, 1987]. К ним, например, иногда относят гра
нитную составляющую анортозит-гранитных ансамблей, таких, как габбро-анор- 
тозит-сиенит-гранит, например, мезопротерозойский батолит Пайк-Пик в Коло
радо [Barker et al., 1975; Creaser et al., 1991] или ассоциация анортозит -  гранит 
рапакиви.

А-граниты в узком понимании включают серию щелочной гранит -  кварце
вый сиенит, присущую обстановкам современных рифтов и кольцевых экстру
зивных комплексов, расположенных в центральных частях кратонов и их кра
евых частях в отсутствие субдукции, а также обстановкам некоторых горячих 
точек (океанических островов, таких, как Реюньон в Индийском океане и Воз
несения в Атлантическом) [ЕЬу, 1990]. Хорошо документированные проявления 
А-гранитов датированы в интервале 1000-20 млн. лет, а в рифтах и на островах 
они внедряются и в настоящее время [ЕЬу, 1990]. По составу А-граниты варьиру
ют от биотитовых до высокожелезистых, аннит-феррогеденбергит-феррогастинг- 
сит-фаялитовых гранитов и ассоциируют с эгирин-рибекит-арфведсонитовыми 
сиенитами. Все эти породы обогащены высокозарядными элементами (Zr, Nb, Та, 
Се, Y). Для их выплавления требуются температуры 900-1010°С [Creaser et al., 
1991] и давления 6-8 кбар, то есть глубины 20-30 км, что соответствует нижней 
коре. Источником вещества являются деплетированные гранулиты нижней коры, 
подвергающиеся сухому плавлению; возможно также их выплавление из тона- 
лит- гранодиоритовой ассоциации [Creaser et al., 1991]. При этом необходимый 
фтор-водный флюид может возникать за счет разложения биотита и амфибола 
[Skjerlie, Johnston, 1993]. В основании коры разогрев осуществляется над головой 
плюма при базальтовом андерплейтинге или при растяжении и утонении коры. 
На океанических островах А-граниты являются продуктом фракционирования 
базальтоидной магмы горячих точек [ЕЬу, 1990].

В архее собственно А-граниты с указанными выше минералогическими ха
рактеристиками (аннит-феррогеденбергит-феррогастингсит-фаялитовые грани
ты в ассоциации с эгирин-рибекит-арфведсонитовыми сиенитами) пока не опи



саны. Возможно, это связано с недостаточной стабилизацией коры. Присутствие 
в зеленокаменных поясах базальтов палеоокеанических плато позволяет пред
полагать, что в дальнейшем А-граниты горячих точек могут быть здесь также 
обнаружены. В то же время в коллизионных зонах раннего докембрия широко 
распространены субщелочные биотитовые и ортопироксеновые гранитоиды с 
похожей геохимической спецификой. Они образуют дискордантные плутоны, 
лишенные мигматитового ореола, которые внедряются при прекращении сжатия 
во время локального коллапса орогена и выплавляются из истощенной нижней 
коры при взаимодействии с поднявшейся астеносферой (см. рис. 4.2). Их нередко 
называют постколлизионными [ЕЬу, 1990; Creaser et al., 1991; Sylvester, 1994], 
поскольку они внедряются после начальной фазы сжатия и выплавления синки- 
нематических мигматитов и гранитов. Однако эти граниты локализованы внутри 
коллизионных систем, и по существу они маркируют завершающую фазу магма
тизма отдельного коллизионного эпизода. Поэтому мы полагаем, что такие гра
ниты не являются ни внутриплитными, ни анорогенными, а в истории коллизион
ного орогена они формируются как посткинематические и позднеколлизионные 
(в рамках отдельного коллизионного эпизода).

4.4. Пример: древнейшие породы 
Сибирского кратона -  ТТГ-серые гнейсы

Сибирский кратон состоит из супертеррейнов (составных террейнов, тектони
ческих провинций) и их компонентов -  террейнов. Гранулит-гнейсовые террей- 
ны состоят главным образом из ортопироксеновых плагиогнейсов и эндербитов, 
двупироксеновых мафических кристаллосланцев (предположительно острово- 
дужные метавулканиты), а также метакарбонатов, ортопироксеновых кварцитов 
и глиноземистых гнейсов, в совокупности относящихся к гранулитовой фации 
метаморфизма. Гранит-зеленокаменные террейны включают обширные изомет- 
ричные, амебообразные ареалы гранитоидов, между которыми зажаты линейные 
складки, сложенные преимущественно основными вулканитами и граувакками 
(зеленокаменные пояса), в которых заметную роль играли, вероятно, базальтовые 
океанические плато. Они метаморфизованы в зеленосланцевой и/или амфиболи
товой фации и занимают 10-20% площади. Террейны, размером в сотни и тысячи 
километров, сочленяются по разломным зонам, которые обнаруживают признаки 
сдавливания и надвигания и относятся к категории коллизионных зон, или сутур 
[Розен, 2004].

Террейны интерпретируются как первоначальные архейские микроконтинен
ты, сталкивавшиеся 2.6-2.8 и 2.0-1.7 млрд, лет назад. В течение этих двух кол
лизионных событий граниты выплавлялись из древней коры внутри предполага
емых сутур, одновременно с региональным высокотемпературным метаморфиз-



роговообманковых гнейсов, происходит на заключительной стадии регионально
го метаморфизма в связи с вариациями состава летучих в пространстве [Kumar, 
2004]. Обособленная чарнокитовая магма образует интрузивные купола среди 
гранулитов фундамента кратона [Barbosa et al., 2004]. В коллизионных систе
мах чарнокитовые посткинематические интрузии внедряются во время коллап
са, когда плавится нижняя кора. В таких случаях их геохимические особенности 
соответствуют А-гранитам. Они относятся к гранитам чарнокитового типа “С” 
[Nironen et al., 2000].

А-граниты
По тектонической принадлежности эти своеобразные породы являются внут- 

риплитными и возникают в стабильных кратонах или внедряются последними 
из гранитоидов после орогенеза. Они определяются как анорогенные, то есть не 
связанные с орогенезом [Anderson, 1987]. К ним, например, иногда относят гра
нитную составляющую анортозит-гранитных ансамблей, таких, как габбро-анор- 
тозит-сиенит-гранит, например, мезопротерозойский батолит Пайк-Пик в Коло
радо [Barker et al., 1975; Creaser et al., 1991] или ассоциация анортозит -  гранит 
рапакиви.

А-граниты в узком понимании включают серию щелочной гранит -  кварце
вый сиенит, присущую обстановкам современных рифтов и кольцевых экстру
зивных комплексов, расположенных в центральных частях кратонов и их кра
евых частях в отсутствие субдукции, а также обстановкам некоторых горячих 
точек (океанических островов, таких, как Реюньон в Индийском океане и Воз
несения в Атлантическом) [ЕЬу, 1990]. Хорошо документированные проявления 
А-гранитов датированы в интервале 1000-20 млн. лет, а в рифтах и на островах 
они внедряются и в настоящее время [ЕЬу, 1990]. По составу А-граниты варьиру
ют от биотитовых до высокожелезистых, аннит-феррогеденбергит-феррогастинг- 
сит-фаялитовых гранитов и ассоциируют с эгирин-рибекит-арфведсонитовыми 
сиенитами. Все эти породы обогащены высокозарядными элементами (Zr, Nb, Та, 
Се, Y). Для их выплавления требуются температуры 900-1010°С [Creaser et al., 
1991] и давления 6-8 кбар, то есть глубины 20-30 км, что соответствует нижней 
коре. Источником вещества являются деплетированные гранулиты нижней коры, 
подвергающиеся сухому плавлению; возможно также их выплавление из тона- 
лит- гранодиоритовой ассоциации [Creaser et al., 1991]. При этом необходимый 
фтор-водный флюид может возникать за счет разложения биотита и амфибола 
[Skjerlie, Johnston, 1993]. В основании коры разогрев осуществляется над головой 
плюма при базальтовом андерплейтинге или при растяжении и утонении коры. 
На океанических островах А-граниты являются продуктом фракционирования 
базальтоидной магмы горячих точек [ЕЬу, 1990].

В архее собственно А-граниты с указанными выше минералогическими ха
рактеристиками (аннит-феррогеденбергит-феррогастингсит-фаялитовые грани
ты в ассоциации с эгирин-рибекит-арфведсонитовыми сиенитами) пока не опи



саны. Возможно, это связано с недостаточной стабилизацией коры. Присутствие 
в зеленокаменных поясах базальтов палеоокеанических плато позволяет пред
полагать, что в дальнейшем А-граниты горячих точек могут быть здесь также 
обнаружены. В то же время в коллизионных зонах раннего докембрия широко 
распространены субщелочные биотитовые и ортопироксеновые гранитоиды с 
похожей геохимической спецификой. Они образуют дискордантные плутоны, 
лишенные мигматитового ореола, которые внедряются при прекращении сжатия 
во время локального коллапса орогена и выплавляются из истощенной нижней 
коры при взаимодействии с поднявшейся астеносферой (см. рис. 4.2). Их нередко 
называют постколлизионными [ЕЬу, 1990; Creaser et al., 1991; Sylvester, 1994], 
поскольку они внедряются после начальной фазы сжатия и выплавления синки- 
нематических мигматитов и гранитов. Однако эти граниты локализованы внутри 
коллизионных систем, и по существу они маркируют завершающую фазу магма
тизма отдельного коллизионного эпизода. Поэтому мы полагаем, что такие гра
ниты не являются ни внутриплитными, ни анорогенными, а в истории коллизион
ного орогена они формируются как посткинематические и позднеколлизионные 
(в рамках отдельного коллизионного эпизода).

4.4. Пример: древнейшие породы 
Сибирского кратона -  ТТГ-серые гнейсы

Сибирский кратон состоит из супертеррейнов (составных террейнов, тектони
ческих провинций) и их компонентов -  террейнов. Гранулит-гнейсовые террей- 
ны состоят главным образом из ортопироксеновых плагиогнейсов и эндербитов, 
двупироксеновых мафических кристаллосланцев (предположительно острово- 
дужные метавулканиты), а также метакарбонатов, ортопироксеновых кварцитов 
и глиноземистых гнейсов, в совокупности относящихся к гранулитовой фации 
метаморфизма. Гранит-зеленокаменные террейны включают обширные изомет- 
ричные, амебообразные ареалы гранитоидов, между которыми зажаты линейные 
складки, сложенные преимущественно основными вулканитами и граувакками 
(зеленокаменные пояса), в которых заметную роль играли, вероятно, базальтовые 
океанические плато. Они метаморфизованы в зеленосланцевой и/или амфиболи
товой фации и занимают 10-20% площади. Террейны, размером в сотни и тысячи 
километров, сочленяются по разломным зонам, которые обнаруживают признаки 
сдавливания и надвигания и относятся к категории коллизионных зон, или сутур 
[Розен, 2004].

Террейны интерпретируются как первоначальные архейские микроконтинен
ты, сталкивавшиеся 2.6-2.8 и 2.0-1.7 млрд, лет назад. В течение этих двух кол
лизионных событий граниты выплавлялись из древней коры внутри предполага
емых сутур, одновременно с региональным высокотемпературным метаморфиз-
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Рис. 4.4. Соотношение древнейших датировок субстрата и первого наложенного метаморфиз
ма в пределах Сибирского кратона

А. Положение датированных объектов. 1 -  Тунгурчинский зеленокаменный пояс; 2 -  Олондин- 
ский зеленокаменный пояс; 3 -  Далдынский гранулит-гнейсовый террейн; 4 -  Алданский гранулит- 
гнейсовый террейн; 5 -  Шарыжалгайский полиметаморфический комплекс (основание Тунгусского 
гранит-зеленокаменного террейна). Б. Возраст субстрата и допалеопротерозойского гранитообра- 
зования и метаморфизма: гранулитового -  в гранулит-гнейсовых террейнах, амфиболитового -  в 
зеленокаменных поясах [Rosen, Turkina, 2007]

мом древней коры террейнов. Древнейшие породные ансамбли обнажены на юге 
Сибирского кратона, в пределах Шарыжалгайского поднятия и Алданского щита, 
и на северо-востоке кратона, на Анабарском щите (рис. 4.3). Датирование таких 
ансамблей затрудняется широким проявлением наложенного неоархейского ме
таморфизма и анатектического гранитообразования 2.6-2.8 млрд, лет назад (рис.
4.4) ([Rosen, Turkina, 2007] и цитированные в этой публикации источники).

Шарыжалгайское поднятие
Южная оконечность Тунгусского гранит-зеленокаменного террейна обнаже

на в Шарыжалгайском поднятии и включает древнейшие гранит-зеленокаменные 
домены -  Онот и Булун, и расположенные юго-восточнее гранулит-гнейсовые 
домены -  Иркут и Китой. Структурный термин свободного пользования -  домен 
-  использован вследствие неопределенности их геологических ограничений.

Тоналит-трондьемит-гранодиориты -  формация ТТГ (“серые гнейсы”), ло
кализованная в основании гранит-зеленокаменных доменов Онот и Булун, об
наруживает модельный возраст T(Nd)DM=3.5-3.6, а собственно гранит-зеленока
менные домены характеризуются модельными возрастами 3.3-3.5 млрд, лет (рис.
4.5) . Результаты U-Pb датирования цирконов этих комплексов составляют 3.41 и



Возраст субстрата, млн. лет

Рис. 4.3. Структура Сибирского кратона 
1 -  Шарыжалгайское поднятие; 2 -  Алданский щит; 3 -  Анабарский щит
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Рис. 4.5. Данные Sm-Nd изотопного датирования в пределах Шарыжалгайского поднятия 
([Бибикова и др., 2006] и новые данные О.М. Туркиной)

3.25 млрд, лет соответственно, и интерпретируются как возраст кристаллизации 
магматических протолитов.

Комплекс серых гнейсов основания домена Онот образует линзы и ограни
ченные надвигами пластины (до 12 км2), которые тектонически совмещены с 
удлиненными блоками, сложенными отложениями Онотского зеленокаменного 
пояса (рис. 4.6). В составе комплекса преобладают гнейсовидные до массивных 
биотитовые тоналиты и трондьемиты, менее распространены биотитовые и ред-
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Рис. 4.6. Схема геологического строения северо-западной части Онотского гранит-зеленока- 
менного домена [Ножкин и др., 2001]



ко -  амфибол-биотитовые гнейсы [Туркина, 2004]. Биотитовые гнейсы местами 
мигматизированы, и полевые наблюдения показывают, что они, вероятно, древнее 
первично интрузивных (гнейсовидных до массивных) трондьемитов. Местами 
гнейсы содержат пластообразные включения амфиболитов, максимальной мощ
ностью до первых десятков метров. Гнейсовидные трондьемиты также включа
ют неправильные или линзовидные тела амфиболитов. Включения амфиболитов 
интерпретируются как реликты более ранней мафической коры, которая предше
ствовала внедрению комплекса серых гнейсов. Образование гнейсов и слабо де
формированных трондьемитов предположительно связаны с двумя различными 
магматическими событиями. U-Pb SHRIMP-датирование магматического цирко
на из трондьемитового гнейса обнаруживает значение 3386±14 млн. лет, а ядро 
циркона в одном случае датировано в 3415±6 млн. лет [Бибикова и др., 2006]. 
Классическое U-Pb датирование фракций циркона из слабо сланцеватого трондь- 
емита показало возраст 3287±10млн. лет.

По валовому составу (63-71 вес.% Si02, 14.9-16.4 вес.% А12Оэ, при низком 
отношении K20/N a20=0.2-0.6) серые гнейсы соответствуют высокоглиноземис
тым тоналитам и трондьемитам. Как гнейсы, так и интрузивные трондьемиты 
обнаруживают низкие значения Mg# (23-50), подобно другим ТТГ с возрастом 
более 3.0 млрд, лет (Mg#<50) [Smithies, 2000)]. Они обнаруживают черты типич
ных архейских ТТГ серий [Martin, 1994], такие, как низкое содержание HREE и 
Y, сильно фракционированное распределение редких земель [(La/Yb)N=20—55], 
высокое отношение Sr/Y (23-66) [Туркина, 2004]. Распределение элементов-при
месей, нормированных к примитивной мантии (РМ), обнаруживает обогащение 
LILE* и LREE и значительные отрицательные аномалии Nb и Ti (рис. 4.7А). Уз
кий спектр значений sNd для серых гнейсов в интервале от +1.2 до -0.4 и Nd-мо
дельный возраст T(Nd)DM~3.5-3.6 млрд, лет отражают вклад древнего корового 
источника, согласующийся с возрастом древних ядер цирконов 3415±6 млн. лет 
[Бибикова и др., 2006]. Интрузивные трондьемиты обнаруживают более широкие 
вариации значений eNd (от +3.9 до -1.2) и модельных возрастов T(Nd)DM (3.2- 
3.6 млрд, лет), указывая на вклад как древнекоровых, так и ювенильных, мантий
ных источников.

Амфиболиты, образующие включения в комплексе серых гнейсов, по составу 
соответствуют низкомагнезиальным толеитовым базальтам с пологим (нефрак- 
ционированным) распределением редких земель [(La/Yb)N=0.9-l .4] и других эле
ментов-примесей, нормированных к примитивной мантии (рис. 4.7Б). На основе 
составов элементов-примесей амфиболиты подразделяются на два типа [Туркина, 
2004]. Амфиболиты первого типа относительно истощены Ti, REE, Th и HFSE; 
характерные отношения близки к значениям, присущим примитивной мантии

* Здесь и далее в тексте приняты следующие сокращения: LILE -  группа крупно-ионных лито- 
фильных элементов; LREE и HREE -  соответственно легкие и тяжелые редкоземельные элементы, 
HFSE -  группа высокозарядных несовместих элементов.



Рис. 4.7. Мультиэлементная диаграмма содержанй, нормированных к примитивной мантии 
(РМ) для Онотских серых гнейсов (А) и заключенных в них амфиболитов (Б)

[(Nb/La)N = 0.8-0.9, (Nb/Th)N=l-1.2, Th/La~0.1] (рис. 4.8). Эти черты близки к 
таковым фанерозойских базальтов океанических плато. Величины sNd (Т) таких 
амфиболитов варьируют от 2.6 до 2.4, указывая на деплетированный мантийный 
источник. Второй тип амфиболитов характеризуется слабой негативной анома
лией ниобия [(Nb/La)N=0.7-0.9, (Nb/Th)N=0.5-0.9] и более высоким отношением 
Th/La (0.13-0.2). Уменьшение отношений (Nb/La)N и (Nb/Th)N сопровождается 
снижением величин sNd to -0.4, что указывает на контаминацию первичного ба
зальтового расплава более ранней континентальной корой или на коровый мате
риал, рециклированный в мантийный источник в результате субдукции.

Обеднение пород ТТГ формации HREE, возможно, явилось результатом 
плавления гранатсодержащего источника на глубинах, соответствующих давле
нию >15 кбар. Это, вместе с низкими значениями Mg#, указывает на процесс 
выплавления в условиях пологой субдукции, тогда как величины sNd от +1.2 до 
-0.4 определенно указывают на вовлечение корового материала в генезис распла
вов ТТГ. В таком случае ТТГ интерпретируются как результат плавления коры 
повышенной мощности, содержавшей как мафические, так и сиалические ком-
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Рис. 4.8. Нормированные к примитивной мантии отношения Nb/La и Nb/Th [Puchtel et al., 1999] 
для Онотских серых гнейсов (1) и амфиболитовых включений в них (2)

РМ-примитивная мантия, M ORB-базальты срединно-океанических хребтов [Sun, McDonough, 
1989], TTG -  средний состав Онотских серых гнейсов (тоналит-трондьемит-гранодиортовая 
формация)

поненты. Геохимические особенности включений амфиболитов, образовавшихся 
по базальтам океанических плато, указывают на аккрецию океанических плато 
с фрагментами древней сиалической коры как на наиболее вероятный механизм 
роста коры повышенной мощности, сопровождаемого переплавлением и возник
новением ТТГ.

Гранулит-гнейсовые домены Иркут и Китой состоят из высокометаморфи- 
зованных гнейсов, мафических и фельзических гранулитов и амфиболитов. Их 
протолитами были базальтовые, андезитовые и дацитовые вулканиты. Они содер
жат прослои мраморов, метакарбонатно-силикатных пород и гранатовых высо
коглиноземистых гнейсов, производных первично осадочной карбонат-граувак- 
ка-пелитовой ассоциации. Эти метаосадочно-вулканогенные породы получили 
название шарыжалгайской серии. По составу петрогенных элементов и элемен
тов-примесей метавулканиты подобны породам, образующимся в результате суб- 
дукционных процессов.

Формирование протолитов высокометаморфизованных пород началось в 
палеоархее. Ядра цирконов из фельзических и средних гранулитов датируются 
в 3.3-3.4 млрд, лет [Poller et al., 2005], что отражает возраст их магматических 
протолитов. Природа этих гранулитов остается дискуссионной. Магматические 
и седиментогенные протолиты претерпели метаморфизм гранулитовой фации 
в неоархее и в палеопротерозое. Неоархейские значения возраста, ~2.6 млрд.



лет, отражены во внешних зонах зерен цирконов из Китойских гранулитов и в 
древних ядрах цирконов из метагаббро Иркутного домена. После неоархейского 
метаморфизма внедрились китойские граниты -2.53 млрд, лет назад [Гладкочуб 
и др., 2005], гранитные жилы и пегматиты в Иркутном домене -2,56 млрд, лет 
[Сальникова и др., 2003], Это указывает на сочленение доменов Китой и Иркут в 
неоархейское время. Несколько образцов гранулитов из обоих доменов, а также 
китойских гранитов обнаруживают Nd модельный возраст T(Nd)DM=3.1-3.4 млрд, 
лет [Poller et al., 2004].

Алданский щит
На юго-востоке Сибирского кратона, в пределах Алданского щита, на поверх

ность выходят метаморфические образования Алданской и Становой провинций 
(супертеррейнов), сочлененные вдоль Каларской коллизионной сутуры. Алдан
ская провинция включает Олекминский на западе и Батомгский на востоке гра- 
нит-зеленокаменные террейны, разделенные в центре Алданским (Западно-Ал- 
данским, Нимнырским) и Учурским (Восточно-Алданским) гранулит-гнейсовы- 
ми террейнами. Метаморфизм при Р<6.0 кбар, Т=850-1000°С широко распро
странен в Алданской провинции; более высокие значения параметров, Р<8.5 кбар, 
Т=950-1000°С, установлены в южной части [Томиленко, 2006]. Структурные 
элементы сланцеватости и метаморфической полосчатости указывают, что Ал
данский террейн был надвинут на Олекминский вдоль Алдан-Килиерского раз
лома (Амгинская зона). U-Pb датированием цирконов из коллизионных грани
тов вдоль этого разлома установлен возрастной интервал их внедрения 1966— 
1925 млн. лет назад. Учурский террейн надвинут на запад, на Алданский террейн, 
по системе разломов Тырканда-Тимптон, где коллизионное плавление происхо
дило в интервале времени 1993-1925 млн. лет назад. Батомгский террейн подод
винут на запад, под Учурский террейн. Амальгамация Алданского супертеррейна 
происходила с востока на запад (в современных координатах).

Использованные в данной работе данные изотопного датирования суммиро
ваны в [Jahn et al., 1998, Rozeb et al., 1994 и др.].

Гранит-зеленокаменный террейн Олекма большей частью сложен гнейсами 
и гранитоидами ТТГ-серии (рис. 4.9). Протолиты гнейсов частично сформирова
лись в палеоархее, о чем свидетельствует SHRIMP U-Pb-датировка 3212±8 млн. 
лет [Nutman et al., 1990, 1992]. Большинство гнейсов имеют возраст 3.0 млрд, 
лет. Они практически синхронны гранитоидам многофазных плутонов Амнуна- 
кта, Олдонгсо и Тунгурчакан, состоящих из тоналитов, трондьемитов и иногда 
габбро.

Супракрустальные комплексы зеленокаменных поясов залегают в виде узких 
полос среди серых гнейсов и отделены от последних бластомилонитовыми тек- 
тонитами. По всей вероятности, зеленокаменные пояса сохранились в виде тек
тонических фрагментов, метаморфизованных вплоть до эпидот-амфиболитовой 
фации.
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Рис. 4.9. Древнейшие породные ассоциации Олекминского террейна на Алданском щите 
[Смелов и др., 2001; Котов и др., 2005; Rosen, 2002]

Метавулканиты поясов варьируют по составу от редких коматиитов и домини
рующих толеитовых базальтов до средних и фельзических вулканитов [Puchtel et 
al., 1993]. Метакоматиит-базальтовые, андезит-дацитовые и терригенные толщи 
преобладают в Токко-Ханинском зеленокаменном поясе [Журавлев и др., 1989; 
Puchtel and Zhuravlev, 1989]. Темулякитскй и Тунгурчинский зеленокаменные по
яса включают, помимо метавулканитов, метаморфизованные карбонатные и тер
ригенные отложения.

А.Б. Котов [2003] подразделяет зеленокаменные пояса на несколько возраст
ных групп. Ранние пояса включают тектонические фрагменты Сырылыр и Олон- 
до. В Сылырылском фрагменте метаседименты (метапсаммиты и метапелиты) 
имеют Nd модельный возраст 3.2-2.8 млрд, лет и прорываются тоналитами с 
возрастом 3016±8 млн. лет [Nutman et al., 1992]. Андезиты и дациты фрагмен
та Олондо по магматическому циркону и Nd модельным определениям имеют 
возраст 3.0 млрд. лет. Более молодые зеленокаменные пояса (фрагменты Темуля- 
кит, Тунгурчакан и Субган) состоят из метавулканитов с Nd модельным взрастом 
3.0-3.1 млрд. лет. Ассоциированные метаосадки варьируют по Nd модельному 
возрасту T(Nd)DM в пределах 2.8-3.6 млрд, лет [Анисимова и др., 2005].



Гранулит-гнейсовый террейн Алдан состоит из ортогнейсов, гранитоидов и 
эндербито-гнейсов, среди которых залегают метаседименты. SHRIMP U-Pb-дати
рование тоналитовых серых гнейсов на р. Алдан дает сложную картину 207Pb/206Pb 
возрастов в интервале 2650-3350 млн. лет, из которых конкордантыми оказыва
ются древнейшие значения 3335±3 млн. лет [Nutman et al., 1992]. В работе [Jahn 
et al., 1998] приведены определения SHRIMP по цирконам, где ^РЬ /^Р Ь  возрас
тные датировки варьируют в пределах <3.2, ~2.8 и 2.2 млрд, лет, что указывает на 
интенсивные нарушения U-Pb системы циркона вследствие более поздних тер. 
мальных событий. Мезоархейский возраст 3005±4 млн. лет установлен для при
зматических цирконов из амфибол-биотитового тоналитового гнейса, тогда как 
большинство гранитоидов и чарнокитов внедрилось в палеопротерозое, 1.96-
2.4 млрд, лет назад [Сальникова и др., 1993, 1997]. Таким образом, архейская кора 
Алданского террейна была интенсивно ремобилизована в течение протерозой
ских тектоно-термальных событий, связанных с амальгамацией коровых террей- 
нов [Nutman et al., 1992; Frost et al., 1998].

Для гранулит-гнейсового террейна Сутам устновлен U-Pb возраст по цирко
ну 3.1 млрд, лет [Шемякин и др., 1998], Sm-Nd возраст в 3.0-3.2 млрд, лет [Ко
вач и др., 1995; Jahn et al., 1998]. Возраст тоналитовых гнейсов определен в 3.0- 
3.1 млрд, лет [Шемякин и др., 1998; Jahn et al., 1998].

Таким образом, в Олекминском террейне ювенильные архейские ТТГ породы 
показывают возраст главного корообразующего события в ~3.0 млрд, лет [Jahn 
et al., 1998]. В западной пограничной части Алданского гранулит-гнейсового 
террейна модельные T(Nd)DM датировки ортогнейсов разделяются на две груп
пы: 3.5-3.6 и 3.7-3.8 млрд.лет (обзор в [Котов, 2003]). Эти данные показывают, 
что гнейсы с возрастом 3.0-3.2 млрд, лет образовались вследствие рециклинга 
более древнего корового материала. В этом регионе палеопротерозойские (1.9-
2.4 млрд, лет) интрузивные гранитоиды и чарнокиты также имеют архейский Nd 
модельный возраст, до 3.0 млрд, лет [Котов и др., 1993, 1995, Frost et al., 1998]. 
Это обстоятельство указывает на выплавление гранитоидов из архейских источ
ников, с некоторым вкладом мантийного или протерозойского корового матери
ала. Последний, возможно, представлен метаосадками с модельным возрастом 
T(Nd)DM=2.3-3.5 млрд, лет [Ковач и др., 1996]. Очевидно, что континентальная 
кора Алданского террейна начала формироваться в палеоархее, а затем была ин
тенсивно переработана в палеопротерозое.

Мафические гранулиты террейна Сутам характеризуются модельным возрас
том T(Nd)DM=3.0-3.2, а тоналитовые гнейсы -  около 3.0 млрд. лет. Валовая Sm-Nd 
изохрона в 3.13 млрд, лет интерпретируется как возраст главного магматического 
события в этом регионе [Jahn et al., 1998].

Палеоархейские датировки в других частях Алданского щита пока неизвест
ны. В целом можно согласиться с заключением о том, что формирование конти
нентальной коры Алданского щита началось около 3.5 и достигло кульминации 
3.0 млрд, лет назад [Jahn et al., 1998].



Анабарский щит
Щит находится на северо-востоке Сибирского кратона. В его пределах распо

лагаются Анабарская провинция (террейны Маган и Далдын) и Оленекская про
винция (Биректинский террейн) [Розен, 2004; Rosen et al., 1994] (рис. 4.10).

Террейн Маган на современном эрозионном срезе большей частью состоит из 
ортопироксен-плагиоклазовых гнейсов (плагиогнейсов), эндербитов и чарноки- 
хов с редкими прослоями двупироксеновых метамафитов, которые в целом отно
сятся к верхнеанабарской серии. Северо-восточная, обнаженная часть террейна 
включает Вюрбюрский складчатый пояс, сложенный метаграувакками (гранато
выми гнейсами) и метакарбонатами, а также метамафитами и плагиогнейсами. 
Этот пояс образовался 2.4 млрд, лет назад (датирование по цирконам); он интер
претируется как фрагмент активной континентальной окраины, развивавшейся 
на фундаменте не древнее 3.09 млрд, лет (Sm-Nd модельный возраст метагра- 
увакк).

Террейн Далдын состоит преимущественно из двупироксеновых метамафи
тов, плагиогнейсов, включая эндербиты, с редкими небольшими телами чарно- 
китов и прослоями метакарбонатов и ортопироксеновых кварцитов, составляю
щими далдынскую серию. U-Pb датирование цирконов из плагиогнейсов и эн
дербитов показало значения изотопных возрастов 3.35 млрд, лет (SHRIMP) [Ро
зен и др., 1991], 3.32 и 3.16 млрд, лет (U-Pb классический метод). По-видимому, 
эти датировки отражают возраст первоначального фундамента. В то же время 
Sm-Nd модельный возраст равен 3.0-3.2 млрд, лет, он указывает на ювенильное 
происхождение гнейсов фундамента. Гранулитовый метаморфизм, охвативший 
оба террейна, и анатексис произошли 2.8 и 1.8-2.0 млрд, лет назад. Фиксируются 
существенные различия между террейнами в доле метамафитов по отношению к
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плагиогнейсам. В Маганском террейне их объемное отношение составляет 1:7, 
а в Даллдынском -  1:3 [Розен, 2004].

Гранит-зеленокаменный террейн Биректе тектонически перекрыт Хапчан- 
ским складчатым поясом на западе и Эекитским поясом на востоке (в современ
ной структуре). Пояс Хапчан содержит гранулитовые метаграувакки (гранатовые 
гнейсы), метакарбонаты с модельным Sm-Nd возрастом 2.3-2.4 млрд, лет (метаг
раувакки), что определяет возраст размывавшегося фундамента (Биректинского 
террейна) не древнее, чем граница архей-протерозой. В то же время Sm-Nd мине
ральная изохрона определяет возраст гранулитового метаморфизма метаграувакк 
в 1.9 млрд. лет. Эекитский пояс сложен фельзическими вулканитами, терриген- 
ными и углеродистыми сланцами, метаморфизованными в зеленосланцевой фа
ции и прорванными гранитами 1.8 млрд, лет назад.

Sm-Nd изотопная систематика Анабарского щита показывает, что вещество 
гранулит-гнейсовых террейнов отделялось от деплетированной мантии в раз
личное время; это значит, что террейны представляли независимые сиалические 
блоки, или микроконтиненты. Средние отношения 147Sm/144Nd=0.11-0.12 показы
вают, что террейны были сложены зрелой континентальной корой.

В целом в Далдынском террейне представлены древнейшие породы Анабар
ского щита с возрастом около 3.2 млрд, лет или несколько древнее. Исходная 
ассоциация метавулканитов и метаосадков в первом приближении может быть 
интерпретирована как островодужный ансамбль.

Преобладающие в Далдынском террейне плагиогнейсы (включая эндербиты) 
имели андезитовый до риодацитового протолит (Si02 -  54-72 вес.%). Низкие со
держания калия (K2O/Na2O=0.1-0.3) и высокие -  СаО и Sr (300-500 г/т) близки к 
соответствующим величинам архейских ТТГ серий. Однако по сравнению с ТТГ 
рассматриваемые плагиогнейсы характеризуются меньшим истощением HREE и 
Y, имеют умеренно фракционированные редкоземельные спектры с отношени
ем (La/Yb)N=35-47 (рис. 4.11). Распределение содержаний элементов-примесей, 
нормированных к составу примитивной мантии, показывает обогащение элемен
тами групп LILE и LREE, заметные негативные аномалии Nb и Ti и слабые по
зитивные аномалии Sr и Zr, что сопоставимо с соответствующими параметрами 
ТТГ-серий. Все эти геохимические особенности подтверждают субдукционное 
образование расплавов, предполагавшееся ранее [Розен и др., 1991]. Плагиогней
сы имеют сходные Nd-модельные и U-Pb цирконовые датировки, что исключает 
коровую контаминацию при их образовании. Первичные, средние до фельзичес- 
ких, расплавы могли возникать либо в результате фракционной кристаллизации 
более основной магмы, либо при парциальном плавлении мафического источни
ка. В последнем случае расплав скорее существовал в равновесии с амфиболом, 
чем с гранатом, то есть отделялся на глубинах менее 30 км , поскольку гнейсы 
недостаточно истощены HREE и Y.

Большинство плагиогнейсов предельно истощено Rb (3-30 г/т) и Th (<2 г/т), 
что может быть обусловлено удалением при метаморфизме или выплавлением из



Рис. 4.11. Мультиэлементные диаграммы содержаний, нормированных по примитивной 
мантии, для плагиогнейсов и эндербитов (А) и (В) для метамафитов (В) Далдынского террейна. 
Б -  нормированные к хондриту содержания REE в далдынских плагиогнейсах и эндербитах

источника, изначально деплетированного этими элементами [Rollinson, Tarney, 
2005].

Эндербиты, в противоположность плагиогнейсам, относительно обогащены 
А120 3, Ва, Sr, Zr, Y, REE и обнаруживают слабую отрицательную аномалию Ей 
(см. рис. 4.11, обр. 128а-90). Эти геохимические особенности указывают на их



образование в результате парциального плавления плагиогнейсового или мафи
ческого источника.

Двупироксеновые метаморфизованные мафические породы (обозначаемые в 
тексте как метамафиты) ассоциируются с плагиогнейсами и соответствуют низ
комагнезиальным толеитовым базальтам с пологим или слабо фракционирован
ным распределением редких земель [(La/Yb)N=0.6-3.5]. Содержания элементов, 
нормализованные к примитивной мантии, обнаруживают слабое обогащение Ва 
и незначительную до умеренной отрицательную аномалию Nb (см. рис. 4.11В). 
Все метамафиты содержат 1.0-1.6 вес.% ТЮ2. В отличие от Nb, Ti на спайдер- 
граммах не обнаруживает отрицательных аномалий. Отношения (Nb/La)N со
ставляет от 0.8 до 0.5, что указывает на привнос субдукционного компонента в 
мантийный источник или на незначительную контаминацию первичного базаль
тового расплава континентальной корой при транспортировке. Следует отме
тить, что наблюдаемые в Далдынских метамафитах отношения Ce/Nb (2.8-5) су
щественно ниже островодужных (Ce/Nb>6) и, частично, задуговых базальтов 
(Ce/Nb>3) [Saunders et al., 1988]. На диаграмме Zr/Y-Nb/Y [Fitton et al., 1997] 
далдынские метамафиты проектируются в поле плюмовых базальтов Исландии, 
вблизи точки примитивной мантии, то есть они соответствуют базальтам океани
ческих островов или плюмовым базальтам (рис. 4.12). В этой области диаграммы 
располагаются многие архейские базальты, не относящиеся к островодужным 
[Condie, 2005].

Рис. 4.12. Zr/Y-Nb/Y диаграмма для Далдынских 
метамафитов (квадраты)

Поле плюмовых базальтов Исландии по [Fitton et 
al., 1997], архейские базальты зеленокаменных поясов 
по [Condie, 2005]

Заключение
Сибирский кратон состоит из супертеррейнов (составных террейнов, текто

нических провинций) и их компонентов -  террейнов. Террейны интерпретиру
ются как архейские микроконтиненты, сталкивавшиеся 2.6-2.8 и 2.0-1.7 млрд, 
лет назад. В течение этих двух коллизионных событий граниты выплавлялись



из древней коры внутри предполагаемых сутур, одновременно с региональным 
высокотемпературным метаморфизмом древней коры террейнов. Древнейшие 
породные ансамбли микроконтинентов установлены на юге Сибирского кратона, 
в пределах Шарыжалгайского поднятия и Алданского щита, и на северо-востоке 
кратона -  на Анабарском щите.

Южная оконечность Тунгусской провинции, обнаженная в Шарыжалгайском 
поднятии, включает древнейшие гранит-зеленокаменные домены -  Онот и Булун, 
и расположенные юго-восточнее гранулит-гнейсовые домены -  Иркут и Китой. 
Тоналит-трондьемит-гранодиоритовая ассоциация (“серые гнейсы”) в основании 
гранит-зеленокаменных доменов Онот и Булун характеризуется модельным воз
растом T(Nd)DM=3.5-3,6 и 3.3-3,5 млрд, лет соответственно, тогда как U-Pb-цир- 
коновые датировки 3.4 и 3.25 млрд, лет отражают время кристаллизации маг
матических протолитов. Гранулит-гнейсовые домены Иркут и Китой состоят из 
метавулканитов субдукционной природы и метаосадков. Ядра цирконов из фель- 
зических и средних гранулитов имеют изотопный возраст в 3.3-3.4 млрд, лет, 
тогда как их модельный возраст T(Nd)DM=3.1-3.6 млрд. лет.

На Алданском щите, в гранит-зеленокаменном террейне Олекма, ТТГ-гнейсы 
доминируют и имеют T(Nd)DM=3.7-3.2 млрд, лет, тогда как тоналит-диоритовые 
плутоны -  3.1-3.0 млрд. лет. Ультрамафические и фельзические зеленокаменные 
вулканиты образовались 3.0-3.2 млрд, лет назад. Сходная картина наблюдается 
также в гранулит-гнейсовых террейнах -  Алданском и Сутамском.

На Анабарском щите только Далдынский гранупит-гнейсовый террейн об
наруживает древние датировки. Здесь метамафиты, протолитами которых, веро
ятно, были базальты мантийно-плюмового происхождения, образовались около 
3.35 млрд, лет назад. Плагиогнейсы формации TTG, или серых гнейсов, преоб
ладают и имеют возраст 3.32 млрд. лет. Результатом их парциального плавления 
около 3.16 млрд, лет назад явилось образование эндербитов. Прочие плагиогней
сы и метамафиты, датированные в 3.1-3.0 млрд, лет, являются, по-видимому, пе
реработанными более древними породами, указанными выше. Магматические 
породы по мере образования немедленно выходили на дневную поверхность, 
подвергались размыву и попадали в осадки, модельный возраст T(Nd)DM которых 
составляет 3.0-3.2 млрд. лет.

Таким образом, выделяются два эпизода в формировании древнейших пород
ных ансамблей первичных микроконтинентов, аккретированных позднее в Си
бирский кратон. Первый имел место, вероятно, в еще палеоархее, 3.7-3.5 млрд, 
лет назад, за этим последовала мезоархейская переработка коры 3.2-3.0 млрд, 
лет назад. Второй эпизод произошел 3.4-3.0 млрд, лет назад, и переработка, со
ответственно, -  3.1-3.0 млрд, лет назад. Древнейшая кора с изотопными возрас
тами 3.7-3.5 и 3.4-3.0 млрд, лет состоит большей частью из серых гнейсов TTG- 
формации, выплавленных в условиях пологой субдукции. Вулканиты зеленока
менных поясов, по химизму подобные базальтам океанических плато, вероятно, 
были производными мантийных плюмов.



4.5. Выводы

Гранитоиды (серые гнейсы и собственно граниты) были главными компо
нентами континентальной коры, начиная с палеоархея. Серые гнейсы (тона- 
лит-трондъемит-гранодиоритовая ассоциация) слагают фундамент почти всех 
раннедокембрийских кратонов, позднее вошедших в структуру большей части 
континентов. В отличие от супрасубдукционных магм фанерозоя, они преиму
щественно выплавлялись непосредственно из субдуцируемого слэба океаничес
кой коры повышенной мощности в условиях пологой субдукции. Очевидно, что 
чрезвычайно широкое распространение серых гнейсов, по-видимому, указывает 
на широкое распространение в архейском океане зон пологой субдукции, прояв
ленных на пространствах всех будущих континентов. Формирование серых гней
сов, по-видимому, прекратилось в таких огромных масштабах к концу раннего 
докембрия. Граниты и ассоциированные гранодиориты также прослеживаются 
начиная с палеоархея и принадлежат к обычной известково- щелочной серии 
(в широком определении), выплавленной из сиалической коры. Геохимические 
особенности архейских гранитов иногда указывают на более мафический состав 
их источника по сравнению постархейскими. Ареной гранитообразования в то 
время, как и во всей последующей истории, преимущественно были коллизион
ные системы. В архее практически отсутствуют А-граниты (согласно строгому 
определению этого понятия), присущие анорогенным (внутриплитным, интракра- 
тонным) обстановкам неопротерозоя и фанерозоя, что, возможно, обусловлено 
недостаточной консолидацией континентальной коры. Чарнокиты, как выплавки 
из коры в условиях гранулитовой фации при дефиците Н20 , проявлены широко 
как в раннем докембрии, так и позднее.



5. РАННИЕ КРАТОНЫ: ОСАДОЧНЫЕ ЧЕХЛЫ, 
ВНУТРИПЛИТНЫЙ МАГМАТИЗМ И 

ЛИТОСФЕРНЫЙ КИЛЬ

5.1. Особенности формирования кратонов

Кратоны -  это устойчивые участки земной коры, которые определяются как 
“часть земной коры, которая приобрела стабильность и в течение длительного 
времени почти не испытывала деформации. ... Термин применяется только по 
отношению к континентальным областям, главным образом докембрийского воз
раста. ...Отдельные части наиболее зрелых фанерозойских складчатых поясов 
достигли стадии кратона или приблизились к ней” (цитировано по [Glossary..., 
1997] в переводе по [Толковый словарь ...,2002]).

Континентальная кора, как было отмечено выше, имеет большей частью мощ
ность 40-35 км и включает три уровня, из которых верхний сложен преимущес
твенно гранитоидами [Rudnick, Fountain, 1995]. Присутствие континентальной 
коры еще не является признаком, достаточным для отнесения данного тектони
ческого блока к категории кратонов, поскольку многие складчатые области фане- 
розоя и докембрия имеют такую кору, но к кратонам не относятся. Гипотетичес
кий процесс формирования кратона из гетерогенной складчатой области получил 
название “кратонизации” [Windley, 1999; Eriksson, Donaldson, 1986 и др.], однако 
этот термин не получил четкого определения.

Среди признаков, определяющих такие кратоны, как Сибирский, Восточно- 
Европейский и Северо-Американский, можно назвать следующие. 1) Существо
вание достаточно мощного осадочного чехла, развивавшегося длительно, в тече
ние 500 млн. лет и более. 2) Специфический внутриплитный магматизм -  ким
берлиты, лампроиты, дайковые рои, крупные мафические расслоенные плутоны. 
3) Присутствие под кратоном, в верхней мантии, деплетированного алмазонос
ного горизонта -  литосферного киля, который обусловливает некоторые особен
ности породообразования на кратоне, в частности -  локализацию кимберлитов и 
присутствие в них алмазов. Существование киля как необходимого фактора ста
билизации кратона отмечено впервые в работе [Bleeker, 2003], Оказывается, что 
кратоны -  это сложные полихронные системы, их возникновение и становление 
в геологической истории было не одноактным, а постепенным, хотя и ограничен
ным во времени, процессом.



Первичные континенты, на которых формировались ранние осадочные бас
сейны, возникли в результате взаимодействия интраокеанических островных дуг, 
базальтовых океанических плато и аккреционно-коллизионных процессов. Такие 
континенты в архее составляли 5-10% современной коры [Eriksson et al., 2004].

5.2. Древние осадочные бассейны кратонов: 
распространение и основные черты 

обстановок осадконакопления

3.8-3.2 млрд, лет назад в составе формаций некоторых зеленокаменных поя
сов уже появились маломощные карбонатные отложения пассивных окраин, по
лосчатые железорудные формации, эвапориты, пелиты и обломочные кварциты, 
а также в меньшем масштабе синорогенные турбидиты, конгломераты и песча
ники. Существование осадочных бассейнов на Земле отчетливо устанавливается 
начиная с 3.5 млрд. лет. Они большей частью развивались на сиалическом осно
вании, иногда весьма длительно, до 500 млн. лет (что сопоставимо с чехлами сов
ременных платформ), и содержат, среди прочих отложений, кварцевые арениты, 
карбонаты, граувакковые турбидиты, нередко ассоциирующиеся с вулканитами.

В архее развивались такие крупные осадочные бассейны, как Понгола, Вит- 
ватерсаранд (перекрытый унаследованными бассейнами Вентерсдорп и Трансва
аль) в Южной Африке, Уарравуна и Фортескью в Австралии. Становление таких 
бассейнов, по-видимому, указывает на стабилизацию системы кора-мантия, соот
ветствующей представлению о кратонах.

Вулканокластические ассоциации в бассейнах, а также шельфовые, кварц- 
аренитовые (обычно с карбонатами) ассоциации были достаточно широко про
явлены с 3.5 млрд, лет [Eriksson, Donaldson, 1986; Thurston, Chivers, 1990]. При
сутствие высокозрелых косослоистых кварцевых песчаников маркирует снос 
с областей выветривания пород зрелой континентальной коры. Очевидно, что 
существовали обширные блоки стабильной, изостатически уравновешенной, 
континентальной коры. В терминальной части неоархея (<2.8...=2.5 млрд, лет) 
цианобактериальные маты превращаются в главный фактор докембрийского кар- 
бонатонакопления, а строматолитовые карбонатные платформы составляют за
метную часть мелководного шельфа [Сергеев и др., 2007].

Общий облик отложений, особенности их образования и процессы выветри
вания в области сноса достаточно отчетливо проявлены в отложениях суперг
руппы Понгола на востоке Каапвальского кратона в Южной Африке. На площа
ди 30x130 км распространены (снизу вверх) базальты и риолиты группы Нсузе, 
мощностью 8 км, флювиальные и приливно-отливные шельфовые песчаники, 
глинистые сланцы и строматолитовые карбонаты, а также железистые отложе
ния группы Мозан, мощностью 5 км. Эти отложения накапливались в рифтовой



долине 2.9 млрд, лет назад на поверхности гранит-зеленокаменного основания 
Каапвальского кратона, возраст которого превышает 3.1 млрд. лет. Базальные 
вулканиты Нсузе несогласно залегают на фундаменте, а на контакте развита 
кора выветривания мощностью 7.5 м. Глинистые сланцы содержат пирофиллит 
и диаспор. Представляется очевидным, что уже в архее происходило интенсив
ное химическое выветривание в субаэральных условиях [Grandstaff et al., 1986; 
Eriksson, Fedo, 1994].

Дальнейшее описание посвящено крупным осадочным бассейнам, которые в 
наибольшей мере отражают стабилизацию земной коры. Они достаточно редки, 
поэтому описание приведено для наиболее характерных представителей.

5.3. Примеры архейских осадочных бассейнов

Мелководный прибрежный бассейн
на базальтовом плато - Уарравуна (Австралия)
Бассейн формировался -3.46-3.32 млрд, лет назад на обширных простран

ствах субаэральных базальтовых плато и занимал площадь более 18000 кв. 
км. Слагающие отложения представлены серией маломощных (~50м) осадоч
ных горизонтов, залегающих среди базальтовых толщ и распространенных на 
всей площади плато [Barley, 1993; Krapez, 1993]. Бассейновые отложения сло
жены терригенными породами в ассоциации с эвапоритами (гипс) и стромато- 
литовыми карбонатными платформами, свидетельствующими, в первом при
ближении, о близком к современному составе океанских вод и прибрежном 
волновом режиме (рис. 5.1). Такие бассейны, по-видимому, не повторялись в 
дальнейшей истории. В отличие от них, сопоставимые по размеру фанерозой- 
ские океанические базальтовые плато перекрыты рифогенными известняками, на 
склонах -  брекчиями вулканитов и илистым материалом, а у подножья -  вулка- 
номиктовыми конгломератами, тогда как трапповые базальтовые ареалы совме
щаются главным образом с континентальными отложениями. Позднее, примерно 
2.8 млрд, лет назад, на смену древнейшим специфическим бассейнам (типа Уар
равуна) пришли бассейны длительного и унаследованного прогибания, сложен
ные разнообразными, преимущественно терригенными, отложениями.

Вулканогенно-терригенный бассейн длительного развития,
2.8-1.8 млрд, лет, Витватерсранд (Южная Африка)
Гигантский бассейн Витватерсранд располагается на кровле кратона Каапа- 

валь в южной Африке (рис 5.2А). Формирование кратона Каапваль продолжалось 
в течение 500 млн. лет, от 3.7 до 3.2 млрд, лет назад, начавшись накоплением 
базальтоидов океанического плато, фрагменты которого находятся в основании 
зеленокаменного пояса Барбертон, с последующей локальной аккрецией океа
нических террейнов [Windley, 1999; de Wit, Tinker, 2004; Eriksson et al., 2004].



В это время выплавлялись трондьемиты, преобладающие в коре кратона и име
ющие возраст 3340±3 млн. лет, а подстилающая литосфера подвергалась диффе
ренциации [Poujol, Anhaeusser, 2001]. Ко времени 3.1 млрд, лет назад аккреция 
террейнов ранней океанической коры (зеленокаменных комплексов и ТТГ-ареа-



лов) завершилась в южной и центральной частях кратона, а в северной и запад
ной частях аккреционные процессы продолжались [McCourt, 1995]. В течение 
последующих 500 млн. лет (3.1-2.6 млрд, лет назад) происходили перманентная 
аккреция композитных террейнов, формирование пассивных окраин и их растя
жение, формирование рифтов и ассоциированных межгорных бассейнов, в ко
торых накапливались рудоносные отложения формации Доминион, являющиеся 
прямыми предшественниками отложений Витватерсранд.

Образование континентальной коры кратона Каапваль закончилось сжатием и 
надвигами пластин на восток в интервале времени 2.92-2.76 млрд, лет [Windley, 
1999; Tinker et al., 2004]. В это время, 2.8 млрд, лет назад, заложился бассейн Вит
ватерсранд, в котором началось площадное накопление осадочных толщ суперг
руппы Витватерсранд, перекрывших сформировавшийся к этому времени картон 
Каапваль.

По-видимому, к 2.7 млрд, лет назад внутренняя часть Каапвальского крато
на была частью стабильного континента с алмазоносной мантийной литосферой 
мощностью более 150 км (литосферный киль). В обстановке растяжения пас
сивной окраины произошло излияние плюмовых платобазальтов Вентерстдорп, 
когда регион значительно поднялся выше уровня Мирового океана. Последу
ющее накопление карбонатов и железистых кварцитов 2.6-2.4 млрд, лет назад 
произошло во время глобального эвстатического подъема [Eriksson et al., 2004]. 
После перерыва, 2.3-2.2 млрд, лет назад, в обстановке регионального погруже
ния, накапливались терригенные осадки Трансвааль и разнообразные вулканиты, 
в которые около 2.02 млрд, лет назад внедрился расслоенный мафический плутон 
Бушвельд [Kamo et al., 1996].

2.05-1.95 млрд, лет назад произошла коллизия кратонов Каапваль и Зимбаба- 
ве вдоль коллизионной системы Лимпопо [Treloar et al., 1992; Holzer et al., 1998]. 
Коллапс этого горного сооружения 1.85 млрд, лет назад, вероятно, привел к нару
шению нижней термальной границы коры. Начали поступать базальты и разнооб-

Рис. 5.1. Положение и строение палеоархейских (3. 46 млрд, лет) осадочных отложений на 
базальтовом плато кратона Пилбара, северо-западная Австралия [Barley, 1993; Krapez, 1993; Van 
Kranendonk et al., 2004]

На врезке -  положение кратона Пилбара в северо-западной Австралии, стрелка указывает по
ложение рис. А.

А. Схема распространения мегаформации Уарравуна и ассоциированных отложений. 1 -  отло
жения перми; 2 -  мегаформация Маунт-Брюс, 2.8-2.2 млрд, лет; 3 -  мегаформация Джордж-Крик и 
Ребурн, 3.3-2.9 млрд, лет; 4-6 -  мегаформация Уарравуна, суперформации: 4 -  Салгаш, 5 -  Даффер, 
6 -  Талга-Талга; 7 -  гранитоиды; 8 -  главные разломы. Б. Стратиграфическое положение горизонтов 
осадочных пород внутри мегаформации Уарравуна; 1 -вулканомиктовые осадки, 2 -известково-ще
лочные вулканиты, 3 -кремнистые и другие осадки, 4-базальты. В. Реконструкция условий осадкона- 
копления; 1-мелководный сублиторальный песчаный вулканомиктовый покров, 2-вулканическийил, 
3 -  береговой песчаный ил, 4 -  надлиторальная илистая отмель, 5 -  приливно-отливной канал, 
6 -  карбонаты, 7 -  эвапориты (псевдоморфозы барита по гипсу), 8 -  строматолиты



5 0  км

Рис. 5.2. Строение кратона Каапваль
А. Схема выходов на поверхность отложений седиментационных палеобассейнов [Бреданова, 

Мигдисов, 2006; Kositcin, Krapez, 2004]. 1 -  фрагметы зеленокаменных поясов, 3.6-3.2 млрд, 
лет; 2 -  Древний гнейсовый комплекс, 3.57 млрд, лет; 3, 4 -  зеленокаменные пояса: 3 -  Амалиа; 
4 -  Барбертон; 5-8 -  палеобассейны: 5 -  Понгола, 2.95-2.92 млрд, лет; 6 -  Вентерсдорп, 2.7- 
2.63 млрд, лет; 7 -  Витватерсранд, 3.3-2.7 млрд, лет; 8 -  Трансвааль, 2.6-2.2 млрд, лет; 9 -  структурная 
(геофизическая) граница Каапавальского кратона; 10 -  область первоначального распространения 
бассейна Витватерсранд. Б. Строение коры по отраженным сейсмическим волнам [de Wit, Tinker, 
2004]. Цифры -  возраст метаморфизма в млрд, лет по обнаженным породам и коровым включениям 
в кимберлитах. I-V -  разновозрастные пластины коры. На врезке показано положение древних 
кратонов Каапваль и Зимбабве, сочлененных вдоль пояса Лимпопо, на юге Африки. Пояснения в 
тексте

разные вулканиты формаций Уотерберг и Саутпансберг и секущие их долериты, 
как из деплетированного, так и из обогащенного за счет субдукции океанической 
коры мантийного источника [Crow, Condie, 1990], или из плюмового источника 
[Hanson et al., 2004].



Современная земная кора кратона Каапваль обнаруживает отчетливую рас- 
слоенность, судя по данным сейсмического зондирования, интерпретированным 
в соответствии с наиболее полным, изученным и датированным разрезом коры 
в импактной антиформе Вредефорт. Прогибание ложа бассейнов, по-видимому, 
вызывалось не только их проседанием, но и утонением коры при растяжении 
вдоль пограничных разломов [Nijman, de Vries, 2004]. Нижняя кора, вероятно, 
сложенная аналогами Древнего гнейсового комплекса, обнаженного в Свази
ленде [Кгцпег, Tegtmeyer, 1994], расползлась в стороны 3.2-3.1 млрд, лет назад 
вследствие растяжения на западной континентальной окраине (рис 5.2Б, плас
тина V), на которую потом надвинулись неоархейские аллохтоны [de Wit, Tin
ker, 2004]. Слоистые толщи бассейна Витватерсранд простираются до глубины 
~12 км.

Суммарная мощность стратиграфических подразделений, перекрывающих 
кратон Каапваль, составляет около 50 км (см. рис. 5.2Б), однако максимальная 
наблюдаемая реальная общая мощность супергрупп Витватерсранд и Вентер- 
сдорп, там, где они перекрываются, не превышает 12 км, как показывает расшиф
ровка упомянутых выше сейсмических данных. Интервалы значений возраста, 
по-видимому, отражают длительность погружения, хотя продолжительность пе
рерывов в осадконакоплении остается неопределенной (рис. 5.ЗА). В целом плат
форменное осадконакопление на Каапвальском кратоне продолжалось от 2.8 до 
1.8 млрд, лет назад, т.е. в течение ~1 млрд, лет, что достаточно близко к време
ни развития чехла, например, Восточно-Европейской платформы, начавшемся в 
рифее. Однако тектоническая история кратона была более бурной. Между отде
льными стратонами наблюдаются региональные (повсеместные) несогласия и 
платобазальтовый магматизм. .

Присутствие вулканитов и мощные толщи конгломератов указывают на зна
чительную, но проявлявшуюся перманентно тектоническую активность. На пос
ледних этапах накопления толщи Витватерсранд, ~2.7 млрд, лет назад (перед 
накоплением отложений Вентерсдорп), на поверхности кратона, вероятно, суще
ствовал обширный пенеплен, так как источниками сноса стали практически все 
более древние комплексы. Об этом свидетельствует датирование терригенных 
цирконов [Kositcin, Krapez, 2004]. Со временем состав пород в области размыва 
последовательно изменялся от преимущественно мафического к фельзическому, 
на что указывает эволюция отношения Cr/Th в пелитах чехла картона Каапваль 
(рис. 5.ЗБ). Высокие значения указанных отношений в интервале времени 3.5- 
2.0 млрд, лет назад указывают на чрезвычайно большую роль мафитов среди 
источников терригенного материала (вулканиты зеленокаменных поясов, риф
тогенные базальтоиды) в областях размыва. Позднее величины этих отношений 
понижаются до значений, свойственных фанерозойским глинам (NASC, PAAS), 
главным источником которых были фельзические породы.

Присутствие в отложениях супергруппы Витватерсранд кимберлитовых ал
мазов, находки которые известны давно [Frimmel, 2005], указывают на утолщен-



А Б
300

•
’ О •  OP ассоциац ия

о oG R ассоциац ия

100 •  •

• О О •‘ О О О
50 - о •

- о • о
•

“ •  о  °

О - ♦ О

о

10 _ о NASC*
•  о

I • PAAS*
• •  О

5 -
о

•  •
•

2 t i л *■ 1 ■*. * > ,1..
4 3 2 

Возраст, млрд
1 0

ЛОТ

m m  1 н ~ 1  * 1*4-4 ' 10

Е Ш  * EZ3 • ЕЕЭ •

з ■  в
Рис. 5.3. Состав, возраст и особенности отложений платформенного чехла кратона Каапваль 

А. Схематизированная литолот-стратиграфическая колонка [Бреданова, Мигдисов, 2005; de 
Wit, Tinker, 2004]

1 -  песчаники и конгломераты; 2 -  глинистые сланцы и песчаники, иногда кремни и полосча
тые железные руды; 3 -  карбонаты, преимущественно строматолитовые доломиты; 4 -  коматииты и 
базальты; 5 -  различные вулканиты; 6 -  расслоенная мафическая интрузия Бушвельд; 7 -  гранит-зе- 
ленокаменный фундамент кратона; 8 -  региональные несогласия; 9 -  метаморфизм амфиболитовой 
до гранулитовой фации; 10 -  источники обломочных цирконов (звезда), датированных в отложени
ях Витватерсранд (точка) [Kositcin, Krapez, 2004]; 11 -  взаимоотношения отложений неизвестны. 
Б. Эволюция средних отношений Cr/Th в пелитах чехла кратона Каапваль и других кратонов 
[Condie, Wronkiewicz, 1990]. Q P -  литогенетическая ассоциация пелитов с кварцитами; GR -  пе
литы зеленокаменных поясов; NASC, PAAS -  средние составы, используемые как геохимические 
стандарты, соответственно, Североамериканская глинистая смесь и средний постархейский гли
нистый сланец Австралии [Taylor, McLennan, 1985]

ную, деплетированную и жесткую субконтинентальную литосферу (литосфер
ный киль), необходимую для формирования кимберлитов. Время внедрения ар
хейских алмазоносных кимберлитов можно приблизительно ограничить интер
валом 3450-2870 млн. лет, согласно датировкам обломочных цирконов [Kositcin, 
Krapez, 2004] из этих осадочных толщ, отражающим время формирования пород 
области размыва. Возникшая система кора -  мантия была настолько зрелой, что 
базальтовый андерплэйтинг 2785-2783 млн. лет назад, возможно связанный с



подъемом плюма, привел к парциальному плавлению нижней коры и к внедре
нию, по-видимому первого в истории Земли рапакиви- гранитного комплекса на 
площади более 6000 кв.км западной окраины бассейна [Moore et al., 1993].

Таким образом, на Каапвальском кратоне 2.8-1.8 млрд, лет назад, в течение 
примерно 1 млрд, лет, накапливались осадочные и вулканогенные отложения об
щей мощностью более 12 км, проявлялся рифтинг, сопровождаемый базальтовым 
магматизмом. В первой половине этого временного отрезка, по-видимому, уже 
сформировался деплетированный алмазоносный литосферный киль, где форми
ровались кимберлиты, выносившие алмазы, которые затем были переотложены в 
терригенных толщах. К концу рассматриваемого времени внедрился гигантский 
мафический расслоенный комплекс Бушвельд. Очевидно, что здесь уже был 
сформирован кратон, по своему строению и свойствам подстилающей литосфер
ной мантии соответствовавший фанерозойским кратонам.

5.4. Внутриплитный магматизм кратонов 
в раннем докембрии

Рифты, как и продукты внутриплитного магматизма -  мафические интрузии, 
платобазальты и дайковые рои -  в раннем докембрии проявлены ограниченно. 
Мало известно о кимберлитах этого возраста. Крупные расслоенные мафические 
интрузии (Бушвельд, Стиллуотер) не обнаруживают существенных различий в 
сравнении с молодыми аналогами, а такие гигантские дайки, как Великая Дайка 
Зимбабве, в дальнейшей геологической истории не повторялись.

Платобазальты
Континентальные платобазальты, или траппы, впервые появляются в конце 

архея. Их океанические аналоги -  формации базальтовых океанических плато в 
зеленокаменных поясах -  рассмотрены выше. Наиболее представительными при
мерами архейских континентальных траппов являются вулканиты Вентерсдорп 
(Южная Африка), формировавшиеся около 2.7 млрд, лет назад, и Фортескью,
2.77 млрд, лет назад (Австралия) [Condie, 2001]. Мощность вулканитов опреде
ляется примерно в 5-10 км и более, состав преимущественно толеитовый, но, 
кроме базальтов, присутствуют базальтовые коматииты, поздние фельзические 
туфы и пирокластолиты. В ассоциации с ними находятся эпикластические осад
ки и реже -  карбонатные отложения. Базальты обычно субаэральные, осадки 
-  аллювиальные и озерные. Базальты Фортескью залегают непосредственно на 
мезоархейском фундаменте кратона Пилбара, они контаминированы веществом 
верхней коры, о чем свидетельствуют высокие отношения Th/Ta и La/Yb, отри
цательные аномалии Nb, а также значения eNd=-1.5^--4.4. Сопутствующие им 
средние и фельзические вулканиты представляются продуктами фракционной
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Рис. 5.3. Состав, возраст и особенности отложений платформенного чехла кратона Каапваль 
А. Схематизированная литолого-стратиграфическая колонка [Бреданова, Мигдисов, 2005; de 

Wit, Tinker, 2004]
1 -  песчаники и конгломераты; 2 -  глинистые сланцы и песчаники, иногда кремни и полосча

тые железные руды; 3 -  карбонаты, преимущественно строматолитовые доломиты; 4 -  коматииты и 
базальты; 5 -  различные вулканиты; 6 -  расслоенная мафическая интрузия Бушвельд; 7 -  гранит-зе- 
ленокаменный фундамент кратона; 8 -  региональные несогласия; 9 -  метаморфизм амфиболитовой 
до гранулитовой фации; 10 -  источники обломочных цирконов (звезда), датированных в отложени
ях Витватерсранд (точка) [Kositcin, Krapez, 2004]; 11 -  взаимоотношения отложений неизвестны. 
Б. Эволюция средних отношений Cr/Th в пелитах чехла кратона Каапваль и других кратонов 
[Condie, Wronkiewicz, 1990]. Q P -  литогенетическая ассоциация пелитов с кварцитами; GR -  пе
литы зеленокаменных поясов; NASC, PAAS -  средние составы, используемые как геохимические 
стандарты, соответственно, Североамериканская глинистая смесь и средний постархейский гли
нистый сланец Австралии [Taylor, McLennan, 1985]

ную, деплетированную и жесткую субконтинентальную литосферу (литосфер
ный киль), необходимую для формирования кимберлитов. Время внедрения ар
хейских алмазоносных кимберлитов можно приблизительно ограничить интер
валом 3450-2870 млн. лет, согласно датировкам обломочных цирконов [Kositcin, 
Krapez, 2004] из этих осадочных толщ, отражающим время формирования пород 
области размыва. Возникшая система кора -  мантия была настолько зрелой, что 
базальтовый андерплэйтинг 2785-2783 млн. лет назад, возможно связанный с



поД^мом плюма, привел к парциальному плавлению нижней коры и к внедре
нию, по-видимому первого в истории Земли рапакиви- гранитного комплекса на 
плошади более 6000 кв.км западной окраины бассейна [Moore et al., 1993].

Таким образом, на Каапвальском кратоне 2.8-1.8 млрд, лет назад, в течение 
примерно 1 млрд, лет, накапливались осадочные и вулканогенные отложения об
щей мощностью более 12 км, проявлялся рифтинг, сопровождаемый базальтовым 
магматизмом. В первой половине этого временного отрезка, по-видимому, уже 
сформировался деплетированный алмазоносный литосферный киль, где форми
ровались кимберлиты, выносившие алмазы, которые затем были переотложены в 
терригенных толщах. К концу рассматриваемого времени внедрился гигантский 
мафический расслоенный комплекс Бушвельд. Очевидно, что здесь уже был 
сформирован кратон, по своему строению и свойствам подстилающей литосфер
ной мантии соответствовавший фанерозойским кратонам.

5.4. Внутриплитный магматизм кратонов 
в раннем докембрии

Рифты, как и продукты внутриплитного магматизма -  мафические интрузии, 
платобазальты и дайковые рои -  в раннем докембрии проявлены ограниченно. 
Мало известно о кимберлитах этого возраста. Крупные расслоенные мафические 
интрузии (Бушвельд, Стиллуотер) не обнаруживают существенных различий в 
сравнении с молодыми аналогами, а такие гигантские дайки, как Великая Дайка 
Зимбабве, в дальнейшей геологической истории не повторялись.

Платобазальты
Континентальные платобазальты, или траппы, впервые появляются в конце 

архея. Их океанические аналоги -  формации базальтовых океанических плато в 
зеленокаменных поясах-рассмотрены выше. Наиболее представительными при
мерами архейских континентальных траппов являются вулканиты Вентерсдорп 
(Южная Африка), формировавшиеся около 2.7 млрд, лет назад, и Фортескью,
2.77 млрд, лет назад (Австралия) [Condie, 2001]. Мощность вулканитов опреде
ляется примерно в 5-10 км и более, состав преимущественно толеитовый, но, 
кроме базальтов, присутствуют базальтовые коматииты, поздние фельзические 
туфы и пирокластолиты. В ассоциации с ними находятся эпикластические осад
ки и реже -  карбонатные отложения. Базальты обычно субаэральные, осадки 
-  аллювиальные и озерные. Базальты Фортескью залегают непосредственно на 
мезоархейском фундаменте кратона Пилбара, они контаминированы веществом 
верхней коры, о чем свидетельствуют высокие отношения Th/Ta и La/Yb, отри
цательные аномалии Nb, а также значения sNd=-1.5-^-4.4. Сопутствующие им 
средние и фельзические вулканиты представляются продуктами фракционной
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Рис. 5.3. Состав, возраст и особенности отложений платформенного чехла кратона Каапваль 
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литы зеленокаменных поясов; NASC, PAAS -  средние составы, используемые как геохимические 
стандарты, соответственно, Североамериканская глинистая смесь и средний постархейский гли
нистый сланец Австралии [Taylor, McLennan, 1985]
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подъемом плюма, привел к парциальному плавлению нижней коры и к внедре
нию, по-видимому первого в истории Земли рапакиви- гранитного комплекса на 
площади более 6000 кв.км западной окраины бассейна [Moore et al., 1993].

Таким образом, на Каапвальском кратоне 2.8-1.8 млрд, лет назад, в течение 
примерно 1 млрд, лет, накапливались осадочные и вулканогенные отложения об
щей мощностью более 12 км, проявлялся рифтинг, сопровождаемый базальтовым 
магматизмом. В первой половине этого временного отрезка, по-видимому, уже 
сформировался деплетированный алмазоносный литосферный киль, где форми
ровались кимберлиты, выносившие алмазы, которые затем были переотложены в 
терригенных толщах. К концу рассматриваемого времени внедрился гигантский 
мафический расслоенный комплекс Бушвельд. Очевидно, что здесь уже был 
сформирован кратон, по своему строению и свойствам подстилающей литосфер
ной мантии соответствовавший фанерозойским кратонам.

5.4. Внутриплитный магматизм кратонов 
в раннем докембрии

Рифты, как и продукты внутриплитного магматизма -  мафические интрузии, 
платобазальты и дайковые рои -  в раннем докембрии проявлены ограниченно. 
Мало известно о кимберлитах этого возраста. Крупные расслоенные мафические 
интрузии (Бушвельд, Стиллуотер) не обнаруживают существенных различий в 
сравнении с молодыми аналогами, а такие гигантские дайки, как Великая Дайка 
Зимбабве, в дальнейшей геологической истории не повторялись.

Платобазальты
Континентальные платобазальты, или траппы, впервые появляются в конце 

архея. Их океанические аналоги -  формации базальтовых океанических плато в 
зеленокаменных поясах -  рассмотрены выше. Наиболее представительными при
мерами архейских континентальных траппов являются вулканиты Вентерсдорп 
(Южная Африка), формировавшиеся около 2.7 млрд, лет назад, и Фортескью,
2.77 млрд, лет назад (Австралия) [Condie, 2001]. Мощность вулканитов опреде
ляется примерно в 5-10 км и более, состав преимущественно толеитовый, но, 
кроме базальтов, присутствуют базальтовые коматииты, поздние фельзические 
туфы и пирокластолиты. В ассоциации с ними находятся эпикластические осад
ки и реже -  карбонатные отложения. Базальты обычно субаэральные, осадки 
-  аллювиальные и озерные. Базальты Фортескью залегают непосредственно на 
мезоархейском фундаменте кратона Пилбара, они контаминированы веществом 
верхней коры, о чем свидетельствуют высокие отношения Th/Ta и La/Yb, отри
цательные аномалии Nb, а также значения eNd=-1.5-^-4.4. Сопутствующие им 
средние и фельзические вулканиты представляются продуктами фракционной



кристаллизации базальтоидных магм. На коровую контаминацию рифтогенных 
вулканитов прямо указывает присутствие ксенокристов циркона в базальтах тол
щи Вентерсдорп. Платобазальты Фортескью и Вентерсдорп изливались в обста
новке литосферного рифтинга, позволявшего плюмам достигать сравнительно 
небольших глубин в течение короткого промежутка времени. Расплав поступал 
из поднимающегося мантийного плюма при адиабатическом декомпрессионном 
плавлении в корневой, глубинной его части, где температура превышала значе
ния окружающей мантии на 100-150°С [Condie, 2001].

Дайки
Рои мафических даек и отдельные дайки маркируют растяжение и раскол 

континентальной коры. Наиболее известные их проявления приурочены к па
леопротерозою. В конце палеопротерозоя, 1.83 млрд, лет назад, в провинции 
Черчилл Канадского щита на площади 240 тысяч км2 произошло массовое внед
рение даек карбонатсодержащих высококалиевых лампрофиров (флогопит-кли- 
нопироксеновых минетт), сопровождаемых комагматическими вулканитами. 
Расплав поступал из архейской мантии с модельным возрастом T(Nd)DM=2.67- 
3.15 млрд, лет, метасоматизированной (обогащенной) в связи с освобождением 
флюида при архейской пологой субдукции [Cousens et al., 2004]. Другой при
мер позднепалеопротерозойских даек -  рой даек Кангамиут, который внедрил
ся -2,04 млрд, лет назад на шельфе пассивной окраины (форланде) и в послед
ствии был вовлечен в коллизионный орогенез Нагсукток (1,9-1,8 млрд, лет) в 
Гренландии [Nutman et al., 19996]. Несколько более древними являются дайковая 
серия Миннесоты, США (2.12 млрд, лет) и диабазовый комплекс Ниписсинг, Ка
нада (2.22 млрд, лет) [Green, 1992].

Мощный период глобального растяжения континентальной коры был при
урочен к раннему палеопротерозою; он маркируется крупнейшими расслоен
ными интрузиями и дайками возраста -2.45-2.4 млрд. лет. К таковым относятся 
Великая Дайка Зимбабве (2.46 млрд, лет); интрузия Жимберлана в Австаралии 
(2.42 млрд, лет), дайки и интрузии сумия Балтийского щита (2.46-2.4 млрд, лет), 
дайки Маттачеван, Онтарио, США (2.45 млрд, лет), дайки Скури, Шотландия 
(2.39 млрд, лет) [Green, 1992].

В архее рои даек, как правило, ассоциируют с платобазальтами. Самыми 
древними являются дайки Амералик с возрастом 3.5 млрд, лет, которые отчетли
во секут палеоархейские гнейсы Итсок, оставаясь при этом часто недеформиро- 
ванными [Nutman et al., 1996]. Это ясно указывает на то, что сформировавшие
ся к началу мезоархея континентальные блоки уже выступали как реологически 
жесткие тела.

Крупные изверженные провинции (КИП)
Мафит-ультрамафитовые магматические провинции обозначаются как круп

ные изверженные провинции (КИП), если они достаточно обширны, формирова



лись в течение короткого интервала времени (примерно <5 млн. лет, или формиро
вались в течение нескольких кратковременных импульсов) и имеют внутриплат
ные характеристики, то есть не связаны с эндогенными процессами на границах 
плит. Эта категория изверженных пород включает континентальные трапповые 
базальты (платобазальты), базальтовые океанические плато, бимодальные комп
лексы, связанные с рифтами и пассивными окраинами, а также такие магматичес
кие системы, где подводящие дайки, силлы и расслоенные интрузии выведены на 
поверхность вследствие эрозии. Наиболее представительны ассоциации, состоя
щие из гигантских роев даек (>300 км в длину), ареалов распространения силлов, 
больших расслоенных интрузий и реликтов покровных базальтов [Ernst, 2007].

Эродированные реликты архейских провинций покровных базальтов и подво
дящих даек (КИП) включают толщу Вентерсдорп Каапвальского картона в юж
ной Африке, а также группу Фортескью кратона Пилбара в Австралиии [Nelson 
et al., 1999] (рис. 5.4А), где установлено три импульса магматизма: 2770, 2720 и 
2690 млн. лет назад.

Большинство архейских вулканитов образуют деформированные и фрагмен
тированные пакеты, называемые зеленокаменными поясами. Одна группа зеле
нокаменных поясов содержит мафические до фельзических изверженные поро
ды известково-щелочной геохимической специфики и интерпретируется как ос- 
троводужная. Другая группа состоит из толеит-коматиитовых толщ и включает 
аккретированные базальтовые океанические плато, а также мафит-ультрамафи- 
товые излияния на континентальной коре и, возможно, относится к категории 
КИП [Ernst, 2007]. Исключением является проявление КИП на кратоне Рей в

Рис. 5.4. Примеры архейских крупных изверженных провинций [Ernst et al., 2005]
А. Базальтовая толща Маунт-Рой (низы разреза группы Фортескью [Nelson et al., 1999]) и под

водящие дайки Блек-Рейндж, 2780 млн. лет, кратон Пилбара, Австралия. Б. Базальтовые образова
ния группы Принц-Альберт и Вудборн-Лейк, 2730-2700 млн. лет, в пределах кратона Рей, север 
Канады



северной Канаде, где зеленокаменные образования слагают группы Принц-Аль
берт, Вудборн-Лейк и Мэри-Ривер и образуют линейный пояс протяженностью 
1500 км (рис. 5.4Б). Возможно, формирование вулканитов этих групп было свя
зано с мантийным плюмом или с позднеархейской границей раскола континента 
[Ernst et al., 2005].

Расплавы платобазальтов поступали главным образом в виде трещинных из
лияний. Главные рои даек могли питаться магмами из расплава, продвигающегося 
латерально в коре на глубине нейтральной плавучести. В этом случае мантийный 
источник должен находиться на одном конце роя даек, а не распространяться под 
всем роем. Это, по-видимому, характерно для гигантских радиальных роев даек, 
протяженностью более 1000 км, таких, как Унгава (2.2 млрд, лет) и Матачеван 
(2.4 млрд, лет) в Северной Америке. Самый крупный в мире расслоенный плутон 
Бушвельд в Южной Африке (2055 млн. лет) рассматривается как аналог ареа
ла платобазальтов большого объема и весьма быстрого внедрения и становления 
(в течение ~75 тыс. лет). К этой же категории относится, вероятно, и Великая 
дайка Зимбабаве.

По своему происхождению КИП связаны с подъемом мантийных плюмов, а 
также, возможно, с деламинацией нижней коры или с субдукцией под край пли
ты, когда привносится вода в мантийный источник, что приводит к обширному 
плавлению обводненной мантии.

Достаточно полный перечень КИП в истории Земли, в том числе и в раннем 
докембрии, приведен на рисунке 5.5. Статистическое исследование распределе
ния более чем 150 провинций показало довольно равномерное проявление КИП 
во времени. Оказалось, что в пределах континентов КИП появляются каждые 
20 млн. лет, начиная с 2.6 млрд, лет назад. Предполагается, что архейские про
явления недостаточно сохранились для корректной статистической обработки 
[Ernst, 2007]. Однако эти данные позволяют предполагать, что активность про
явления плюмового магматизма в раннем докембрии могла быть примерно такой 
же, как и в более поздней истории Земли.

Рифты
Заметное распространение рифтов в раннем докембрии начинается с 2.1 и 

завершается 1.8 млрд, лет назад. Отложения рифтовых впадин до 10 км мощ
ностью представлены бимодальными субаэральными вулканитами (толеитовый 
базальт-риолит), низкозрелыми аркозовыми флювиальными песчаниками, озер
ными фациями и эвапоритами, фациями стабильного шельфа и его подножья, в 
том числе карбонатами и полосчатыми железными рудами; турбидитовые гра- 
увакки и пелиты маркируют окраины континентов или быстро погружающиеся 
энсиалические бассейны [Green, 1992]. К числу типичных и наиболее изученных 
структур этого плана относятся палеопротерозойский пояс Циркум-Сьюпериор, 
длиной 2500 км, образующий северную границу архейского кратона Сьюпериор, 
рифтовая система Мидконтинента в районе Великих Озер, ороген Уопмей на за-



Кумулятивная кривая частоты распределения 
крупных изверженных провинций во времени
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Рис. 5.5. Распределение крупных изверженных (мафит-ультрамафитовых) провинций в истории 
Земли [Ernst, 2007]

Наклон кумулятивной кривой частоты встречаемости показывает, что крупная изверженная 
провинция формировалась, примерно, каждые 20 млн. лет. NA, SA, EU, AF, AS, РА соответственно 
означают Северная Америка, Южная Америка, Европа, Африка, Азия, Тихий океан

паде провинции Слейв (Канада) и ряд других на всех континентах. По-видимому, 
эти рифтогенные структуры не достигали полного развития -  широкого раскры
тия океанической коры по типу Красного моря [Green, 1992]. В архее рифты ме



нее известны. Они не достигали таких грандиозных размеров, а их известные 
проявления скорее являются частью другого процесса -  формирования длитель
но прогибающихся осадочных бассейнов, например бассейна Витватерсранд в 
Южной Африке. Недостаточно решена проблема разделения раннедокембрий- 
ских рифтов на пассивные (раскрытие бассейна при косом сдвиге литосферы, тип 
озера Байкал), и активные, вызванные подъемом плюма.

Кимберлиты и лампроиты
Поступающие в кору из пограничной области между верхней и нижней ман

тией и захватывающие алмазы из литосферной мантии, кимберлиты и лампроиты 
могут предоставить информацию о состоянии этих уровней в раннем докембрии. 
Однако в этом возрастном интервале они еще мало исследованы, что, возмож
но, обусловлено небольшими размерами эксплозивных тел и их деформациями 
при тектогенезе. Наиболее древние кимберлиты с алмазами, внедрившиеся 1.91- 
1.76 млрд, лет назад, известны в Южной Африке (Кимберли), в Карелии и Фин
ляндии, а лампроиты -  на Алданском и Балтийском щитах. В обломочных отло
жениях алмазы обнаружены в Южной Африке, в отложениях Витватерсранд с 
возрастом 3.0-2.7 млрд, лет; в западной Африке (Гана), 1.93-1.65 млрд, лет, и на 
северо-востоке Южной Америки, >1.7 млрд. лет. Особую группу представляют 
породы с микроалмазами. Таковы лампрофиры Северо-Западных территорий Ка
нады (1.83 млрд, лет) и коматииты Французской Гвианы (2.11 млрд, лет) [Зинчук 
и др., 2004].

Минеральные парагенезисы кимберлитовых алмазов показывают, что они 
формировались в литосферной мантии повышенной мощности, на глубинах 
примерно 200 км (мантийный киль) и в большинстве случаев имеют возраст 
3.1-3.5 и до 2.5 млрд, лет, определенный по минеральным включениям. Мик
роалмазы, обнаруженные в современных лавах Гавайских островов, сопровож
даются таким минералом, как мейджорит (твердый раствор клинопироксена в 
гранате) и другими ультравысокобарическими минералами, которые указывают 
на их поступление с глубин кровли нижней мантии (-600 км), то есть из области 
зарождения плюма, где концентрируются реститы субдуцированной океаничес
кой коры (см. обзор в [Розен и др., 2005]]). Присутствие кимберлитовых алма
зов в россыпях, накапливавшихся 3.0-2.7 млрд, лет назад, а также их непосред
ственное датирование (2.1-1.8 млрд, лет) показывают, что система кора -  лито
сферная мантия с характеристиками, близкими к современным, существовала в 
раннем докембрии, уже начиная с мезоархея.

Выводы
Внесубдукционный мафический континентальный магматизм в основном 

представлен платобазальтами, появившимися в неоархее. Отдельные мощные 
дайки и их рои наиболее отчетливо проявлены в первой половине палеопроте
розоя, в это же время развиваются и рифты как самостоятельные структуры.



Вероятно, такое распределение во времени обусловлено нарастающим объемом 
континентальной коры, которая в силу своей плавучести сохраняет свидетель
ства воздействия на нее мантийно-плюмовых процессов. Есть основания думать, 
что, по крайней мере, во второй половине архея мантия была локально метасо- 
матизирована (обогащена) в связи с освобождением флюида при пологой субдук- 
ции. В конце палеопротерозоя в подобной мантии генерировались расплавы, пи
тавшие лампрофировые дайки, что может быть связано с местным растяжением 
коры. Система кора -  литосферная мантия уже в мезоархее имела фанеротипные 
характеристики, а граница верхней и нижней мантии была отчетливо выраже
на, по крайней мере, ~2 млрд, лет назад. Исследование крупных мафит-ультра- 
мафитоых изверженных провинций позволяет предполагать, что интенсивность 
проявления плюмов, начиная с 2.6 млрд, лет, оставалась примерно постоянной в 
истории Земли.

5.5. Анортозиты

Анортозиты присутствуют на всех континентах в составе ранне- и позднедо- 
кембрийских комплексов. Метаморфизм их варьирует от зеленосланцевой до гра- 
нулитовой фации, причем текстурные особенности магматического расслоения 
обычно сохраняются. Выделяются следующие типы анортозитов: 1) архейские 
порфировые анортозиты (megacrystic anorthosites); 2) протерозойские массивные 
анортозиты, образующие самостоятельные массивы (massif-type anorthosites); 
3) позднедокембрийские анортозиты в составе габбро-анортозит-рапакиви-гра- 
нитных плутонов; 4) анортозиты офиолитов и крупных расслоенных мафичес
ких интрузий, встречающиеся как в докембрии, так и в фанерозое [Ashwal, 1993; 
Ashwal, Myers, 1994]. Брекчиевидные анортозиты лунного типа, содержащие 
плагиоклаз Ап94 99 и самородные Fe, Ni, деплетированные по щелочам, лишен
ные водосодержащих фаз, на Земле не обнаружены [Анортозиты Земли и Луны, 
1984]. Дайки анортозитов выходят далеко за пределы массивов. Они также при
сутствуют в зеленокаменных поясах. Анортозиты группы 2 именовалась в оте
чественной литературе автономными, а группы 3 -  стратиформными [Богатиков, 
1979].

Анортозиты образуются за счет всплывания кристаллов плагиоклаза при фрак
ционной кристаллизации базальта, что невозможно при атмосферном давлении, 
поскольку плотность базальтового расплава немного меньше или приблизитель
но равна плотности плагиоклаза. Однако расплав обладает значительно большей 
сжимаемостью, чем кристалл плагиоклаза, и при давлениях в 6 кбар плагиоклаз 
любого состава, вплоть до Ап^, будет всплывать, а при 1-2 кбар будут всплывать 
только средние и кислые кристаллы плагиоклазов [Kushiro, 1980; Kushiro, Fujii, 
1977]. Соответственно, глубина очага, где происходит фракционирование, долж
на превышать 22 км для всплывания основного плагиоклаза, а для среднего и



кислого плагиоклаза -  4-7 км. Обнаруживаются вариации состава анортозитов 
во времени: в архее плагиоклаз анортозитов был заметно обогащен анортитом.

Порфировые анортозиты
Формировавшиеся начиная с 3.7 млрд, лет назад, порфировые анортозиты ха

рактерны для архея [Ashwal, 1993; Ashwal, Myers, 1994]. Кристаллы плагиоклаза 
размером 0.5-30 см, при содержании анортита обычно более 80%, погружены 
в тонкозернистый мафический матрикс. Они наиболее хорошо изучены в юго- 
западной Гренландии, где анортозитовый комплекс Фискенессет ассоциирован 
с супракрустальными породами, в первую очередь -  мафитовыми вулканитами 
океанической коры [Ashwal, 1993] (рис. 5.6). В этих вулканитах, как и в сопро
вождающих силлах и дайках габброидов, вкрапленники и основная масса име
ют аналогичный анортозитам состав. Анортозиты предположительно являют
ся комагматами эффузивов и формируются в субвулканических магматических 
очагах, которые питают лавы, поступающие на поверхность, в то время как в 
очаге, на глубинах более 22 км, происходит кристаллизационная дифференциа-

Рис. 5.6. Геологическая схема строения анортозитового комплекса Фискенессет и вмещающей 
гнейсово-амфиболитовой метавулканогенной толщи, юго-западная Гренландия [Ashwal, 1993]



ция и флотация плагиоклаза. Исходная магма представляла собой обогащенный 
железом толеит, который в свою очередь являлся продуктом фракционирования 
ультраосновного расплава типа пикрита. Модель формирования представляется 
двухстадийной: сначала идет накопление и фракционирование в нижней коре 
выделившихся из мантии базальтов, затем внедрение в верхние горизонты коры 
плагиоклазовой кристаллической каши или обогащенного плагиоклазом распла
ва. Океаническая обстановка образования этих анортозитов определяется их по
ложением в зеленокаменных поясах, но возможна также и рифтогенная обста
новка. Учитывая высокие давления, необходимые для всплывания плагиоклаза, 
можно полагать, что океаническая кора в архее должна была быть значительно 
толще (>22 км), чем в фанерозое (6-7 км).

Массивные анортозиты
Массивные анортозиты с содержанием анортита в плагиоклазе 40-60% при

сутствуют только в протерозое (2.5-0.7 млрд, лет) и не встречены ни в архее, 
ни в фанерозое [Ashwal, 1993], хотя в последнее время такие анортозиты вы
явлены вблизи возрастной границы архея и протерозоя, ~2.6 млрд, лет [Розен и 
др., 2000; Сальникова и др., 2004]. Это -  разнозернистые породы, иногда с более 
крупными кристаллами плагиоклаза; вмещающая их масса не отличается спе
цифическими чертами, поэтому структура не может быть названа порфировой, 
а относится скорее к массивной. Массивные анортозиты являются членом ассо
циации анортозит (вместе с троктолитом и норитом)-мангерит (монцонорит, ио- 
тунит)-чарнокит-гранит (AMCG), а ультрамафиты весьма редки [Emslie, 1994]. 
Эти породы образуют крупные плутоны, до 17 тыс. км2, выведенные на повер
хность по разломам (рис. 5.7), или серию разобщенных интрузий [Corfu, 2004]. 
Размеры пластинчатых кристаллов плагиоклаза иногда превышают 1 м. При
сутствует микрорасслоенность, обусловленная послойным расположением цвет
ных минералов. Доказательством отщепления анортозита от основного расплава 
является магматический минглинг (смешение двух магм), проявленный в виде 
пиллоу-структур, когда подушки габброидов разобщены анортозитовым рас
плавом. Температуры кристаллизации оцениваются в 950±100°С при давлении 
3-5 кбар. Метаморфизм достигает иногда эклогитовой фации, когда появляется 
ассоциация омфацит -  гранат -  клиноцоизит -  парагонит -  кианит, формиру
ющаяся при Т~700°С и Р >18 кбар, что соответствует погружению на глубины, 
более чем 50 км [Ashwal, 1993].

Очевидно, что для образования массивных интрузий анортозитов необходим 
мафический очаг, где возможно флотирование плагиоклаза. Для создания таких 
условий благоприятен базальтовый андерплэйтинг, возникающий при растяже
нии коры, когда в низах коры обеспечиваются большое литостатическое давление 
и высокая температура. Исследования показали, что изотопные Sm-Nd соотноше
ния в анортозитах и вмещающих гранулитах могут быть практически одинаковы 
[Розен и др., 2000], что объясняется чрезвычайно глубокой коровой контамина-



Рис. 5.7. Положение массивов анортозитов в Котуйканской коллизионной зоне Анабарского 
щита [Розен и др., 2000]

1 -  гранатовые гнейсы (метаграувакки), метакарбонаты, Вюрбюрский складчатый пояс, 
2.9 млрд, лет; 2 -  эндербиты и чарнокиты; 3 -  эндербиты и мафические гранулиты; 4 -  блас- 
тотектониты, мигматиты и диафториты амфиболитовой фации сплошного (а) и локально
го, послойного (б) распространения; 5 -  тектониты и диафториты зеленосланцевой фации;



6 -  автохтонные гранитоиды, сопровождаемые мигматитами, 1.9-1.8 млрд, лет: гранодиориты
(а) и граниты (б); 7 -  анортозиты, 2.55 млрд, лет -  Sm-Nd изохрона по валовым пробам, и со
провождающие их пластовые залежи габброидов, пироксенитов и монцоноритов; 8 -  простира
ние в анортозитах плоскостных структурных элементов; 9, 10 -  отдешифрированные на аэро
фотоснимках и частично прослеженные на местности пачки пироксеновых метамафитов, гней
сов и амфиболитов (9) и биотит-гранатовых метаграувакк, метапелитов, метакарбонатов (10); 
11 -  линейные зоны тектонитов с преимущественным развитием милонитов (а) или катаклазитов
(б) ; 12 -  геологические границы; 13 -  граница рифейского чехла; 14 -  углы падения полосчатости: 
а -  крутые (>80°), б -  наклонные (50-80°), в -  пологие (<50°)

1.19-1.16 млрд, лет назад, после 
развития активной окраины на 
континенте-1, произошли коллизия 
континент-континент, сокращение 
коры по горизонтали и утолщение 
континентальной литосферы.

1.16-1.13 млрд.лет назад - деламинция 
нижней коры и удаление пограничного 
термального слоя, воздымание и 
последующий коллапс (расползание 
в стороны) коллизионного плато, 
образование осадочных бассейнов, 
поступление высокотемпературных 
мантийных расплавов, фракционирование 
и внедрение анортозитового комплекса.

1.12-1.09 млрд.лет назад-повторное 
утолщение коры и надвигание пластин 
в термально ослабленном орогене

Рис. 5.8. Историко-геологическая модель формирования массивных анортозитов (на материале 
провинции Гренвилл, по [Corrigan, Hanmerl997], с изменениями)

цией магматического резервуара. Модель образования анортозитов, удовлетво
ряющая таким условиям, разработана для гранулитового пояса Гренвилл [Corri
gan, Hanmer, 1997] (рис. 5.8). Предполагается базальтовый андерплэйтинг при 
коллапсе коллизионной системы, когда из астеносферы, вступившей в контакт с 
нижней корой, адиабатически выплавляется базальт и накапливается в основании 
коры на глубинах более 47 км (андерплейтинг). В этом резервуаре происходит 
фракционирование, плагиоклаз всплывает, а вмещающая кора разогревается. Из 
нее выплавляются и уходят вверх граниты, причем в нижней коре остается депле- 
тированный гранулитовый рестит. Часть этого рестита захватывается гранитом, 
и при их смешении образуется монцонорит (иотунит). Эти процессы длятся до 
30 млн лет.



Анортозиты в ассоциации с гранитами-рапакиви
Эти интрузии появляются к концу палеопротерозоя. Одним из первых фор

мировался Коростеньский плутон (1.8-1.7 млрд, лет) [Bogdanova et al., 2004]. 
Подобные ассоциации начинают преобладать позднее, в мезопротерозое, как, 
например, габбро-анортозит-сиенит-гранитный батолит Пайк-Пик, Колорадо 
[Barker et al., 1975; Creaser et al., 1991]. Однако первая рапакиви-анортозит-ри- 
олитовая формация появилась 2.8 млрд, лет назад на Каапвальском кратоне в 
Южной Африке во время формирования мощного осадочного чехла в условиях 
высокой стабилизации коры [Moore et al., 1993]. Анортозит-рапакиви-гранитная 
формация появляется на стабильных кратонах (во внутриплитной обстановке), 
вероятно, вследствие взаимодействия базальтов из области андерплэйтинга и де- 
плетированной нижней коры на кровле плюма.

Анортозиты в составе расслоенных интрузий и офиолитов
Такие анортозиты характеризуются высоким содержанием битовнита в пла

гиоклазе и образуют кумуляты в процессе фракционирования в расслоенных Плу
тонах, составляя, например, от 6% (Бушвельд) до 20% (Стиллуотер) объема плу
тонов. Затвердевание происходило на относительно неглубоких уровнях коры, 
и поэтому анортозиты в плутонах, так же как и в офиолитах, не обнаруживают 
закономерных вариаций во времени от архея до фанерозоя.

Временные вариации состава анортозитов представляются достаточно обос
нованными; в частности, обнаруживаются закономерные изменения состава пла
гиоклаза и смена типов интрузий во времени (рис. 5.9). Такая смена типов анор
тозитов может объясняться следующими факторами тектонической эволюции:
1) существованием мощной океанической коры в архее, формировавшейся при 
высокой потенциальной температуре верхней мании (порфировые анортозиты);
2) постепенным охлаждением верхней мантии в протерозое, что приводит к сме
не порфировых анортозитов массивными; 3) дальнейшим охлаждением верхней 
мантии к началу фанерозоя до такого состояния, когда становится невозможным 
длительное нахождение базальтового расплава на границе кора -  мантия, необхо
димое для всплывания плагиоклаза. И, наконец, во все времена анортозиты, как 
продукты кристаллизационной дифференциации, участвуют в строении рассло
енных мафических плутонов, внедрявшихся в верхние горизонты континенталь
ной коры, для которых условия затвердевания, по-видимому, мало зависели от 
геологического времени.

Выводы
Анортозиты обнаруживают значительные вариации в составе и в ассоциаци

ях с другими магмами. Их проявления можно суммировать следующим образом: 
1) в архее причиной появления порфировых анортозитов (габбро-анортозитовая 
формация) была флотация плагиоклаза из вулканитов высокотемпературной и 
мощной океанической коры; 2) в протерозое массивные анортозиты (анортозит-



Рис. 5.9. Распределение типов анортозитов во времени и мольная доля анортита в плагиоклазе 
[Ashwal, 1993]

1-5 -  типы анортозитов: 1 -  океанических бассейнов, выявленных при драгировании; 2 -  офи- 
олитов; 3 -  расслоенных мафитовых интрузий; 4 -  массивный, протерозой; 5 -  порфировый, архей. 
6 -  анортозиты Луны

мангерит-чарнокит-гранитная формация) формировались во время базальтового 
андерплэйтинга, возможно, при коллапсе коллизионной системы; 3) в мезо- и не
опротерозое анортозиты присутствуют в составе анортозит-рапакиви-гранитной 
формации, выплавлявшейся вследствие взаимодействия базальтов и деплетиро- 
ванной нижней коры на кровле плюма; 4) самостоятельные проявления анортози
тов в фанерозое отсутствуют; 5) анортозиты в офиолитах и расслоенных плутонах 
являются локальными фракционатами и не обнаруживают заметных изменений 
во времени. По-видимому, к началу фанерозоя длительное стояние раскаленно
го базальтового расплава на границе кора-мантия, необходимое для всплывания 
плагиоклаза, становится невозможным из-за снижения к этому времени темпера
тур на кровле мантии.

5.6. Алмазоносный литосферный киль кратонов

Глубокий литосферный киль (корень), обычно простирающийся до глубин, 
включающих область стабильности алмаза, является отличительным признаком 
архейских кратонов. Объяснение его происхождения остается противоречивым.



Свойства литосферного киля
Параметры литосферного киля выявляются путем исследования мантийных 

ксенолитов, тепловых потоков, сейсмических разрезов и электропроводности ([Ро
зен и др., 2005; King, 2005] и ссылки в этих работах). Специфика состава верхней 
мантии под древними кратонами выявляется при изучении ксенолитов в кимбер
литах [Glebovitsky et al., 2004]. Прямые сейсмические исследования определяют 
мощность корней континентов или тектосферы в 200-250 км [Jordan, 1978], а по 
данным сейсмической томографии мощность зоны повышенных скоростей под 
континентами достигает 400 км. Перидотиты киля деплетированы литофильными 
элементами и отличаются повышенной магнезиальностью (дефицит железа), по
этому их плотность понижена на 0.6-1.8% по отношению к окружающей мантии. 
Эти особенности определяют отличительные признаки физических свойств киля 
-  повышенные сейсмические скорости и пониженный тепловой поток. Признаки 
литосферного киля присутствуют почти во всех архейских кратонах. В протеро
зойских кратонах мощности литосферы значительно меньше, и киль отсутствует. 
Кора древних кратонов образовалась поверх такой деплетированной литосферной 
мантии (гранатовый лерцолит), обладавшей пониженной температурой и значи
тельной плавучестью, что определило сохранность древних континентов течение 
геологической истории. К ним приурочены кимберлиты, выносящие алмазы ар
хейского возраста, что указывает на мощность тогдашней литосферы не менее 
150 км. Напротив, протерозойская кора развивалась поверх неистощенной по 
железу литосферной мантии (шпинелевый лерцолит), служившей источником 
платобазальтов и магм для базальтового андерплейтинга, результатом которого 
нередко было утолщение коры и образование в нижней коре высокоскоростного 
слоя (>7 км/сек).

Примеры проявления литосферного киля
Каапвальский кратон представляет характерный пример образования киля, 

описанный в [Moser et al., 2001]. По геофизическим данным установлено, что 
мощность литосферной мантии под кратоном Каапваль на 100 км больше, чем 
в его протерозойском обрамлении (рис. 5.10А). Разрез верхней и нижней коры 
вскрыт и датирован в импактной антиформе Вредефорт. Здесь на геологической 
границе верхней и нижней коры установлен возраст метаморфизма гранатовых 
парагнейсов в 3.11±0.01 млрд, лет, что соответствует времени субдукционно- 
го процесса при аккреции кратона. Здесь же тоналитовая дайка и тоналитовый 
гнейс имеют возраст 3.08±0.01 млрд, лет, что датирует продолжавшиеся процес
сы субдукции и последний эпизод аккреции мезоархейского кратона. Значения 
2.86 млрд, лет, полученные Re-Os методом по сульфидным включениям в алма
зе, предположительно маркируют формирование мантийного киля. Последний, 
объединившись с корой, образует тектосферу, возраст которой определяется, таким 
образом, в 2.86 млрд. лет. В целом получается, что мантийный киль возник еще при 
продолжении субдукции после аккреции кратона в течение 200 млн. лет.
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Рис. 5.10. Соотношения мантийного киля и земной коры кратонов 
А. Кратон Каапваль [Moser et al., 2001]. На картограмме: 1 -  кратон Каапваль; 2 -  бассейн 

Витватерсранд; 3 -  импактная антиформа Вредефорт; 4 -  линия профиля. Б. Сибирский кратон, 
Якутская кимберлитовая провинция [Манаков, 1999]. На картограмме показаны глубины залега
ния литосферного электропроводящего слоя (предполагаемая граница литосфера-астеносфера). 
1 -  граница литосферного киля по комплексу данных; 2 -  линия профиля; 3 -  контур Якутской 
кимберлитовой провинции. Обозначения на па профилях: 1 -  верхняя кора; 2 -  нижняя кора;
3 -  литосферная мантия; 4 -  астеносфера; 5 -  предполагаемые краевые границы литосферного киля.

Обозначения на профилях: 1 -  верхняя кора; 2 -  нижняя кора; 3 -  литосферная мантия;
4 -  астеносфера; 5 -  предполагаемые границы литосферного киля

Субпровинция Абитиби Северо-Американского кратона имеет литосфер
ный киль мощностью примерно 280 км [Wyman, Kerrich, 2002]. Континенталь
ная кора сформировалась в интраокеанической обстановке -2.73-2.70 млрд, лет 
назад в течение -30 млн. лет. Становление коры включает два эпизода субдук- 
ции, с которыми были связаны формирование островодужных вулканитов групп 
Хантер Майн (2725-2730 млн. лет) на севере и Валь д ’Ор (2705-2700 млн. лет) 
на юге. Разрастание вновь возникающей континентальной коры южной части 
Абитиби сопровождалось миграцией систем островная дуга -  желоб в сторону 
открытого океана (в южном направлении в современных координатах) [Jackson, 
Cruden, 1995]. Наибольшая амплитуда миграции, вероятно, была связана с ман-



тийно-плюмовым событием возраста около 2715 млн. лет [Wyman et al., 1999], 
после которого новая зона конвергенции была заложена в тылу аккреционной 
системы океаническое плато -  островная дуга. Как следствие, аккретирование 
островных и океанических фрагментов происходило в северном направлении, 
обеспечивая быстрое приращение континентальной коры. Особое место в фор
мировании мантийного киля субпровинции Абитиби отводится мощнейшему 
мантийно-плюмовому событию, с которым было связано формирование широко 
распространенной здесь коматиит-толеитовой серии, слагавшей кровлю океани
ческого плато. Из этого же плюма около 2650 млн. лет назад были экстрагирова
ны и новые коматиитовые расплавы. В головной его части остался тугоплавкий 
рестит, который присоединился к островодужной коре и образовал мантийный 
киль [Wyman, Kerrich, 2002]. Сейсмические данные и датирование нижней коры 
в зоне Капускейсинг указывают на запаздывающее присоединение алмазоносной 
мантии к островодужной коре Абитиби.

Сибирский кратон подстилается литосферным килем, который маркирует
ся главным образом глубиной залегания астеносферы и пониженным тепловым 
потоком. Коровые структуры подстилаются утолщенной, до 260-300 км, алма
зоносной литосферной мантией с повышенными сейсмическими скоростями, 
которая утоняется к окраинам региона до <200 км. Такое локальное утолщение 
идентифицировано как литосферный киль [Манаков, 1999] (рис. 5.1 ОБ). Судя 
по датированию алмазов из кимберлитовых трубок, возраст киля оценивается в 
3.5-3.1 млрд. лет.

Гипотезы образования киля противоречивы и недостаточно системны (см. 
обзор [Розен и др., 2005]). Главный нерешенный вопрос -  как совместить мо
бильность коровых блоков при аккреции кратона и значительно более раннее об
разование киля, о чем свидетельствуют данные датирования алмазов? Очевидно, 
что знаний о реальной структуре киля сейчас еще недостаточно как для создания 
обоснованной модели его образования и эволюции, так и для выявления причин 
его отсутствия под протерозойскими кратонами.

Выводы
В архее образование континентов сопровождалось деплетированием и утол

щением литосферной мантии, чего в подобных масштабах не наблюдалось впо
следствии. Такое утолщение (провес подошвы) получило наименование лито
сферного киля (корня). Кажется наиболее правдоподобным, что он возникает как 
рестит в голове плюма после того, как выплавились и удалились в кору комати- 
иты. По существующим геофизическим данным киль кратонов представляется 
как бы однородной пластиной. Если это так, то остается неясным, как совме
стить древний возраст алмазов, датирующих появление киля, с более поздними 
процессами аккреции самого кратона из отдельных сиалических масс, микрокон
тинентов и/или террейнов. Очевидно, что для этого еще недостаточно данных по 
внутренней структуре киля.



6. ДРЕВНЕЙШИЕ ОСАДКИ 
И ОКЕАНИЧЕСКИЕ БАССЕЙНЫ

Признаки осадконакопления в раннем докембрии выявляются с большими 
затруднениями и, как правило, требуют специального изучения, дополненного 
анализом всего седиментогенного ансамбля, который позволяет определить сте
пень достоверности седиментологического анализа. В настоящей главе в первую 
очередь предполагается рассмотреть, какие осадочные породы были наиболее 
распространены в древнейших отложениях и насколько они отличаются от осад
ков, известных в фанерозое. Поэтому рассматривается древнейшая вулканоген
но-осадочная ассоциация комплекса Исуа, 3.8 млрд, лет, и отдельные осадочные 
породы в ансамблях зеленокаменных поясов слабо проявленного метаморфизма 
с возрастом 3.0-2.5 млрд, лет, а также океанические полосчатые железорудные 
формации, и в заключение -  турбидиты аккреционой призмы и их коллизионный 
метаморфизм на примере пояса Куэтико, Северо-Американский кратон.

6.1. Зеленокаменные пояса 
как древние вулканогенно-осадочные бассейны

Эоархейский зеленокаменный пояс Исуа: осадочные отложения
Это древнейшая на Земле осадочно-вулканогенная структура. Магматизм 

пояса подробно был рассмотрен выше, в специальном разделе. На юго-запа
де Гренландии, в районе Исуа, он занимает сравнительно небольшую терри
торию, длиной в 35 км и до 3 км шириной, а мощность отложений достигает 
4 км. Здесь преобладают мафические вулканиты с сохранившимися местами 
подушечными текстурами и горизонтами гиалокластитов, кремнистые поро
ды, полосчатые железорудные отложения, турбидитовые метаосадки, пере
слаивающиеся фельзические и средние метавулканиты, мраморы и известко
во-силикатные породы, иногда присутствуют обломочные кварциты. Возраст 
протолита по циркону из гранат-биотитового гнейса в Исуа составляет 3847± 
6 млн. лет, а в районе Акилии 3872±Ю млн. лет [Rosing et al., 1996].

Метаморфизм отложений не выходит за пределы амфиболитовой, а местами 
и зеленосланцевой фации. На отдельных участках хорошо сохранились тексту



ры первичных отложений и их химический состав, что придает определенную 
достоверность палеофациальным реконструкциям. Однако интерпретация усло
вий формирования комплекса является предметом широких дискуссий; можно 
привести лишь наиболее важные выводы. Широкое распространение мафитовых 
турбидитов, отсутствие континентальной или островодужной примеси в крем
нях и подстилающих низкокалиевых толеитах, дуплекс- структуры с достаточно 
полными разрезами позволяют относить метаосадочные отложения этого пояса к 
аккреционному комплексу, подобному современному, формирующемуся на запа
де Тихого океана [Komiya et al., 1999].

В метапелитах зеленокаменного пояса Исуа присутствует метеоритное ве
щество. Об этом свидетельствует вольфрамовая изотопная аномалия в системе 
182H f - 182W (период полураспада 9 млрд. лет). Эти отложения существенно менее 
радиогенны по вольфраму (sW ~-0.44-M.23), чем изученные ранее породы Зем
ли, такие как MORB, сульфиды Великой Дайки Зимбабве, шеелиты различных 
месторождений (sW~0) и приближаются к метеоритам (sW~-0,5-M,5). По-види
мому, обломочный материал поступал из такой области питания, которая пре
терпела метеоритную бомбардировку еще до начала эрозии и осадконакопления. 
Предполагается, что отложения накапливались при размыве как вулканических 
пород, так и метеоритного материала, выпадавшего на земную поверхность в 
эпоху завершения “Последней интенсивной бомбардировки”, датированной на 
Луне в интервале 3.8М.0 млрд, лет [Schoenberg et al., 2002].

Палеоархейские-палеопротерозойские зеленокаменные пояса:
осадочные комплексы
Такие комплексы сохранили свои признаки лишь местами, где степень ме

таморфизма не превышает зеленосланцевой фации, хотя в условиях зонально
го (проградного) метаморфизма она может достигать уровня амфиболитовой и 
гранулитовой фаций. В среднем давление при метаморфизме составляло 1.5± 
0.5 кбар, что соответствует глубинам захоронения 5±2 км, а глубины океана, ис
ходя из расчетов изостатического равновесия, несущественно отличались от сов
ременных [Galer, Mezger, 1998].

Всего в мире описано более 260 зеленокаменных поясов, большая часть кото
рых сформировалась в раннем докембрии. На дневной поверхности они образу
ют извилистые межкупольные складки или линейные приразломные синформы 
размером в десятки, редко первые сотни километров в длину, а их подошва зале
гает на глубинах до 10 км, судя по геофизическим данным. Стратиграфическая 
мощность отложений, определяемая по литологическим корреляциям, достигает 
25 км, в среднем она составляет около 10 км (рис. 6.1), а осадочные отложения 
составляют большей частью около 1/3 разреза, достигая иногда 90% мощности. 
По геодинамической природе магматизм зеленокаменных поясов сопоставляется 
с островодужными вулканитами, океаническими базальтовыми плато или конти
нентальными плато-базальтами [Galer, Mezger, 1998]. Очевидно, что зеленока-



А

25 

20 

15 |- 

10 

5

I Аппалачи, 
США

0.5

■  Кейп Смит 
Унаааа. 
Канада

Мурчисон. 
Иилаарн 

Австралия I

j  - .  Ь.

г f
1.5 2 2.5 3

Возраст, \ирд. лет

I Нон давни, 
Каапваль. 
Ю. Африка

Исуа.
Гренландия 
К

3.5 4

Рис. 6.1. Диаграмма, отражающая мощность отложений зеленокаменных поясов и долю 
осадочных отложений в них [De Wit, Ashwal, 1997]

А. Суммарная мощность отложений в зеленокаменных поясах (представительная оценка по 
стратиграфическим разрезам и геофизическим данным). Б. Доля осадочных пород от суммы всех 
пород (магматических и осадочных) в разрезах 44 зеленокаменных поясов

менные пояса -  это глобально распространенные вулканогенно-осадочные бас
сейны раннего докембрия, которые достаточно представительны для характерис
тики процессов осадконакопления в интервале времени 1.6-3.5 млрд, лет назад.

Седиментогенные отложения зеленокаменных поясов обнаруживают ши
рокое разнообразие типов осадков в зависимости от обстановок их накопления 
[Lowe, 1994] (табл. 6.1). В реконструированных обстановках центров спрединга 
и океанических плато среди мафит-ультрамафитов залегают мафические вулка- 
нокластиты, черные (углеродистые) и полосчатые кремни, отложения полосча-



Таблица 6. /.
Главные литофациальные ассоциации архейских зеленокаменных поясов [Lowe, 1994]

Литофациальные ассоциации Состав Интерпретация
Анорогенная вулканокласто- 
химико-биогенная ассоциация, 
мафические вулканокластиты

Мафит-ультрамафитовые 
вулканокластиты, черные 
и полосчатые кремни, 
эвапориты, ПЖФ*

Спрединговые центры. 
Океанические острова, 
океанические плато

Анорогенная химико-биогенная 
ассоциация

Черные и полосчатые кремни, 
ПЖФ

Океаническое дно. Не 
активная подводная 
обстановка. Подводные 
фации на вулканических 
островах и океанических 
плато

Терригенно- вулканокластическая 
ассоциация, фельзические 
вулканокластиты

Фельзические вулканиты 
и туфы, автокластические 
осадки. Фельзические 
эпикластические осадки, 
ПЖФ, карбонатные глины

Магматические дуги 
конвергентных сочленений

Орогенная терригенная 
ассоциация

Турбидитовая

Конгломераты, песчаники, 
глины, местами ПЖФ

Конвергентные сочленения. 
Желоб, преддуговые и 
задуговые бассейны

Аллювиально-флювиальная Конвергентные сочленения. 
Бассейны форланда, 
позднеорогенные бассейны

Анорогенная полициклическая 
терригенная ассоциация

Кварцевые песчаники, глины, 
карбонаты, эвапориты

Границы и чехлы древних 
блоков

*ПЖФ -  полосчатая железорудная формация

той железорудной формации (ПЖФ) и эвапориты. В обстановках магматических 
дуг активных окраин с фельзическим вулканизмом накапливаются фельзические 
эпикластические осадки, ПЖФ, карбонатные глины. В островодужных обстанов
ках, предцуговых и задуговых бассейнах, а также на форландах устанавливаются 
турбидитовые и аллювиально-флювиальные отложения, представленные конгло
мератами, песчаниками, глинами и местами ПЖФ. Наконец, в режиме форми
рования осадочных чехлов древних блоков и пассивных окраин накапливаются 
кварцевые песчаники, глины, карбонаты, эвапориты.

Базальные горизонты: коры выветривания, 
конгломераты и карбонаты стабильного шельфа
В основании зеленокаменных разрезов нередко залегает специфический го

ризонт, сложенный косослоистыми кварцевыми аренитами, конгломератами, же
лезистыми отложениями, иногда с мелководными строматолитовыми карбоната
ми. Такие горизонты относят в категории “платформ” [Thurston, Chivers, 1990] в



предположении, что они накапливались на выровненной, горизонтальной повер
хности предшествующего пенеплена, образованного на сиалической коре.

В Африке такие отложения подстилают разрез Булавайского зеленокаменного 
пояса кратона Зимбмбве. Группа Мудис с возрастом 3.3 млрд, лет залегает в ос
новании части разреза пояса Барбертон Каапвальского кратона, а зрелые осадки 
системы Додоман с возрастом >3.2 млрд, лет обнаружены на Танзанийском кра- 
тоне. В провинции Сьюпериор Северо-Американского кратона подобные отло
жения широко распространены в основании разрезов с возрастом ~2.7 млрд. лет. 
В разрезах кратона Йилгарн (Австралия) также известны зрелые осадки с воз
растом 2.9 млрд. лет. Среди них установлены стратиформные отложения барита, 
заместившего гипс первоначально эвапоритового разреза. Формация Даффер на 
кратоне Пилбара, Австралия также содержит эвапоритовые горизонты [Thurston, 
Chivers, 1990].

Рассматриваемые отложения формировались на мелководье, при эрозии сиа
лической земной коры, с последующим расширением бассейна, погружением и 
вулканизмом. Обстановка накопления этих отложений имеет следующие особен
ности:

-  Несогласное залегание на подстилающих породах.
-  Кора выветривания в основании, указывающая на длительное субаэральное 

выветривание.
-  Высокая зрелость кварцевых аренитов, обусловленная интенсивной водной 

переработкой.
-  Присутствие гнейсовых валунов из фундамента в некоторых конгломератах.
Очевидно, что некоторые зеленокаменные пояса закладывались как энсиали-

ческие бассейны, с последующим погружением и вулканизмом [Thurston, Chivers, 
1990].

Таким образом, в тех случаях, когда отложения зеленокаменного пояса архей
ского возраста залегают непосредственно на древнем гранитном основании, на
блюдаются угловое несогласие и размыв. Базальные слои содержат конгломераты, 
полевошпатовые песчаники, кварцевые арениты, строматолитовые карбонатные 
отложения, аргиллиты, прослои оксидных (иногда сульфидных) железных руд и, 
иногда, коры выветривания. В качестве показательных примеров отметим базаль
ные разрезы группы Стип Рок (Онтарио, Канада) и формации Маньери в поясе 
Белингве (Зимбабве, Африка) (обзор в [Eriksson et al. 1997]) (рис. 6.2).

В отложениях Стип Рок базальная обломочная толща перекрывается строма- 
толитовыми карбонатами формации Мошер. Строматолиты в низу разреза име
ют небольшие размеры, верху образуют крупные постройки, до 3 м в диаметре. 
В нижней части разреза также содержатся радиально ориентированные волок
нистые кристаллы карбоната до 25 см в длину, которые интерпретируются как 
псевдоморфозы по гипсу или арагониту. Марганцовистые породы перекрывают 
карбонаты Мошер и состоят из смеси гетита, гематита, кремня, каолинита, ил- 
лита, гиббсита и пиролюзита. Выше залегает Гетитовый горизонт, сложенный
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А. Группа Стип Рок, Онтарио, Канада. Б. Формация Маньери, пояс Белингве, Зимбабаве, 
Южная Африка

гематитом и гетитом с небольшой примесью марганца и линзами пирита, а по 
структуре представляет собой брекчиевидные массы или, в других местах, пере
слаивание слоев гетита и кремня. Обстановка осадконакопления сопоставима с 
интракратонным рифтингом, а последовательность отложений указывает на ус
ловия стабильного шельфа [Eriksson et al. 1997].

Разрез формации Маньери начинается с валунных полевошпатовых песчани
ков, которые перекрывают кору выветривания, а вверх по разрезу переходят в сло
истые галечниковые песчаники и далее -  в кварцевые арениты со знаками ряби, 
что отражает переход к аллювиальным условиям осадконакопления. Встречаю
щаяся выше по разрезу обратная смена фаций указывает на углубление бассейна 
и переход от аллювиальной к прибрежной и шельфовой обстановкам. При этом в 
разрезе появляются железистые оксидные отложения [Eriksson et al. 1997].

Наибольший интерес представляет надвигание офиолитового комплекса на 
такой базальный осадочный горизонт, перекрывающий сиалическое осно
вание. В этом отношении весьма показателен разрез пояса Йеллоунайф в про
винции Слейв на Северо-Американском кратоне (рис. 6.3). Провинция Слейв, 
площадью 210 тыс. км2, представляет собой сложную амальгамацию осадочных 
складчатых бассейнов и небольших, но широко распространенных мафических 
(до фельзических) зеленокаменных поясов. Плутонические породы разнооб-
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А. Блок-диаграмма отложений группы Кэм [Helmstaedt et al., 1986], состав которой соответствует разрезу океанической коры [Windley, 

1999]. Б. Блок-диаграмма отложений вулканического пояса Йеллоунайф, в нижней части которого залегает группа Кэм [Mueller et al., 2002]
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разны, от гнейсов Акаста с возрастом 4.00-4.03 млрд, лет и до синтектоничес- 
ких гранито-гнейсов, датированных в 2.52-2.64 млрд. лет. Вулканический пояс 
Йеллоунайф несогласно перекрывает тоналитовый фундамент и состоит из цик
лов, в которых мафические и фельзические вулканиты сменяются турбидитами. 
В свою очередь он перекрыт более поздними обломочными отложениями [Muel
ler et al., 2002]. В основании залегает офиолитовый разрез, содержащий базальты, 
насыщенные параллельными (односторонними) дайками, выше которых залега
ют массивные долериты и пилоу-базальты [Helmstaedt et al., 1986]. Вся после
довательность интерпретируется как надвинутая на фундамент пластина океа
нической коры [Windley, 1999], выше которой залегает островодужный разрез. 
В подошве надвига располагаются маломощные фрагменты платформенного раз
реза, включающего кварцевые арениты, железистые отложения и конгломераты с 
возрастом >2.8 млрд, лет, залегающие с несогласием на тоналитах, которые были 
ремобилизованы при наложенном метаморфизме.

Таким образом, коры выветривания, оксидные и сульфидные железорудные 
отложения и строматолитовые постройки, развивавшиеся в прибрежных услови
ях в архее, от 3.0 до 2.7 млрд, лет назад, представляют собой объекты, которые 
не отличаются от фанерозойских по существу происходивших процессов, что, 
однако, не исключает выявления в дальнейшем особых условий седиментогенеза, 
присущих только раннему докембрию.

Сульфатные, красноцветные отложения
и другие показатели условий литогенеза
Сульфатные отложения присутствуют в зеленокаменных поясах архея -  бло

ке Пилбара (Австралия), бариты -  в районе Карнатака (Индия) и в поясе Барбер
тон (Южная Африка), и интерпретируются как эвапоритовые горизонты, вероят
но, претерпевшие переработку горячими рассолами. Формация Корбой (кратон 
Пилбара) согласно перекрывает мафические и ультрамафические вулканиты; в 
вулканокластических отложениях залегает слой мощностью ~20 м, в котором 
выявлены окремнелые псевдоморфозы по кристаллам нахколита (NaHC03) и ба
рита, которые, предположительно, накапливались в полуоткрытом эвапоритовом 
бассейне 3.3 млрд, лет назад [Sugitani et al., 2003].

Палеоархейская толща Талга-Талга (восток блока Пилбара) включает крем
нисто-баритовый горизонт, прослеженный на расстояние до 25 км, при мощности 
5-40 м. Сопровождающие горизонт косослоистые алевролиты содержат микро
кристаллический кварц, карбонат и кремнистые псевдоморфозы по диагенети- 
ческому гипсу размером 0.5-1.0 мм; первоначально они представляли химичес
кий осадок карбоната с глинистой примесью, включая прослои грубозернистых 
пород сульфат-эвапоритовой литофации. Отложения сформировались в мелко
водных, частично субаэральных условиях отшнурованной лагуны [Eriksson et al., 
1997] (рис. 6.4А). Выше по разрезу, в толще Салгаш, содержатся скрыто-водо
рослевые ламиниты, окремненные строматолиты, углеродистые кремни, белые
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Рис. 6.4. Представительные разрезы сульфатсодержащих толщ раннего докембрия [Eriksson et 
al., 1997]

А. Стратиграфия поднятия Норт-Пол, блок Пилбара, Австралия. Б. Эволюция литогенеза 
кремней Стрелли Пул, толща Салгаш: А -  скрыто-водорослевые ламиниты; В -  строматолиты 
с прослоями кремней; С -  гипс, псевдоморфозы сохранились в светлых кремнях; D -  песчаные 
отложения

кремни с ленточными псевдоморфозами по гипсу и горизонты кварцевых обло
мочных пород. В углублявшемся, а затем обмелевшем бассейне последовательно 
формировались: 1) подводные ламиниты и строматолиты; 2) в условиях периоди
ческого осушения накапливались строматолиты, карбонатные ламиниты, черные 
и светлые полосчатые кремни, эвапориты и внутриформационные обломочные 
отложения; 3) субаэральные эоловые пески, эвапориты и прослои повторно рас
творенных эвапоритов [Eriksson et al., 1997] (рис. 6.4Б).

В палеопротерозое сульфатные эвапориты достаточно широко распростране
ны в Австралии, Канаде и Южной Америке начиная с 2.2 млрд, лет [Pirajno et al., 
2002] и вплоть до 1.69 млрд, лет [Windley, 1999].

Красноцветные терригенные отложения (в широком определении), в ко
торых оксидный железистый пигмент образует рубашки на обломочных зернах, 
заполняет поры или рассеян в глинистом матриксе, тесно ассоциированы с по
лосчатой железорудной формацией и мафическими вулканитами в палеопроте
розое; 2.3-2.1 млрд, лет назад они образовались при диагенезе в окислительных 
условиях [Windley, 1999]. В конце палеопротерозоя, 1.9 млрд, лет назад, извест
ны собственно красноцветные аридные отложения с гематитовыми рубашками, 
ассоциированные с гипергенными гематитовыми рудами и латеритными корами 
выветривания.



Коры выветривания на гранитах и мафических вулканитах зеленокамен
ных поясов известны начиная с 2А-2.2  млрд, лет (супергруппа Гурон, Канада; 
Трансвааль и Грикваленд, Южная Африка)(обзор в [Windley, 1999]).

Фосфориты (урансодержащие) накапливались совместно с граувакками, кар
бонатными глинами и доломитами 1.95-1.85 млрд.лет назад в составе группы 
Анимики (Канада). Тиллиты, предположительно водно-ледниковые отложения, 
широко распространены начиная с 2.5 млрд, лет назад и приурочены к опреде
ленным возрастным эпохам.

6.2. Пример: палеофациальные реконструкции 
зеленокаменного пояса

Известно немало детальных реконструкций седиментации в древнейших бас
сейнах, избежавших воздействия глубокого метаморфизма. В качестве характер
ного примера можно рассмотреть отложения вулканогенно-осадочного комплек
са Индин-Лейк, входящего в нижнюю часть разреза супергруппы Йеллоунайф 
провинции Слейв Канадского щита. Здесь, в условиях предгорного бассейна 
(форланд), в интервале 2.7-2.63 млрд, лет назад, сформировался сложный оса
дочно-вулканогенный разрез. Составляющими этого разреза являются массив
ные и подушечные толеитовые базальты, фельзические вулканиты, сопровож
даемые пирокластикой и синэруптивными обломочными потоками, пеперайты 
(смесь неконсолидированного осадка с жидкой магмой при ее внедрении). Эти 
выводы сделаны на основании исследований переслаивающихся силикластичес- 
ких фаций, изотопных и геохимических характеристик и сохранившихся зерен 
циркона.

В основании залегают обогащенные кварцем обломочные породы, образо
вавшиеся в результате размыва кор выветривания кристаллического фундамента, 
на котором откладывались отложения всего этого комплекса. Палеофациальные 
исследования позволяют представить весьма детальную картину обстановок се
диментации [Pehrsson, 2002].

В режиме островной дуги происходили подводные щитовые излияния базаль
тов и внедрения гипабиссальных габбро, среди которых локально появлялись 
аппараты центрального типа, продуцировавшие фельзические вулканиты. Ос
новные вулканиты изливались на умеренной глубине. Фельзические вулканиты 
формировали мелководные центры на базальтовых покровах. Из этих центров в 
бассейн поступали вулканический дебрис и осадочные гравитационные потоки 
(рис. 6.5А). Затем отложение разнообразных по составу мафических, средних и 
фельзических вулканитов происходило в умеренно-глубинной обстановке. Стра
товулканы возникали иногда на образованиях предыдущего этапа (рис. 6.5Б). 
Позднее накопление осадочных пород и фельзических вулканитов происходило
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в условиях окраинного прогиба. Источниками обломочного материала служили 
дуга второго этапа и более древняя сиалическая кора (рис. 6.5В).

С переходом к режиму сжатия и началом формирования синколлизионного 
бассейна, после перерыва, отмеченного несогласием, начали накапливаться кон
гломераты, градационно-слоистые алевролиты, поступавшие в составе гравита
ционных потоков в глубокий морской бассейн. Закрытие этого синколлизионного 
бассейна при общем орогенном сжатии в провинции Слейв окончательно сфор
мировало структуру данного комплекса.

6.3. Полосчатые железорудные формации

Полосчатые железорудные формации (ПЖФ) являются специфической чер
той раннедокембрийских осадочных бассейнов. Они присутствуют в архее, но 
наибольшее их распространение приходится на палеопротерозой. В архее поло
счатые железорудные формации ассоциируют с вулканитами (тип Алгома), тогда 
как в палеопротерозойских железорудных разрезах участвуют доломиты, кварци
ты, железистые аргиллиты, полосчатые железные руды, углеродистые сланцы и 
аргиллиты (тип Сьюпериор).

Выделяется два типа полосчатых железных руд: 1) зернистые железные руды 
-  грубополосчатые, состоящие из яшмовых округлых пеллоидных обособлений, 
нередко с внутренними трещинами синерезиса и межзернового кремня; 2) пелито- 
морфные железные руды -  тонкополосчатые, состоящие из магнетита (гематита), 
кремня, сидерита (анкерита) и железистых слоистых силикатов [Trendall, 2002] 
(рис. 6.6А). Накопление начинается с маломощных песчаных пород, нередко за
легающих непосредственно на кристаллическом основании. Внутри железоруд-

Рис. 6.6. Геология полосчатой железорудной формации раннего докембрия (примеры)
А. Стратиграфические соотношения полосчатых железных руд и вмещающих отложений 

[Trendall et al., 2004; Simonson, Hassler, 1996]. Б. Геологическая схема расположения железорудных 
палеобассейнов в Западной Австралии [Hall, Goode, 1978; Trendall et al., 2004]. 1-3 -  палеобасейн 
Хаммерсли, Супергруппа Брюс, площадь 150 тыс. км2, возраст 2.8-2.2 млрд, лет: 1 -  группа 
Фортескью, с несогласием залегает на архейских гранит-зеленокаменных породах кратона 
Пилбара, включает мафические и фельзические лавы, присутствуют осадки, мощность 7.5 км; 
2 -  группа Хаммерсли, согласно перекрывает предыдущую, содержит полосчатые железные руды 
(360 м), преобладают эпикластические осадки (граувакки в понимании В.Д. Шутова [1975]), пелиты, 
присутствуютпирокластолиты и карбонаты, общая мощность2.5 км, датировки от2.78 млрд, летвнизу 
до 2.45 млрд, лет вверху; 3 -  группа Туре-Крик, эпикластические осадки варьирующей мощности; 
4 - палеобассейн Набберу,группаЕрахиди, несогласно перекрываетархейскиегранит-зеленокаменные 
породы кратонаИилгарн; циклические отложения, включающие высокозрелые кварцевые и аркозовые 
песчаники, полосчатые железные руды пеллоидной структуры с шамозитом и анкеритом (формация 
Фрере, 1300 м), строматолитовые доломиты, общая мощность 6 км, возраст в интервале 1.7- 
2.0 млрд.лет; 5 -  протерозойские отложения, возраст <2.2 млрд.лет



ной формации залегают слои кремней, аргиллитов и карбонатов. Карбонаты по 
своему генезису могут принадлежать как шельфовым карбонатным платформам, 
так и донным бассейновым карбонатам. Разрез завершается аргиллитами или
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шельфовыми карбонатами. Показательны примеры из Западной Австралии, где 
железорудный палеобассейн Хамерсли занимает более 150000 кв. км (рис. 6.6Б).

Полосчатую железорудную формацию образует тонкое чередование прослоев 
оксидов железа, гематита и магнетита (50% мае.), и кремня (50% мае.), нередко 
в ассоциации с сидеритами и сульфидами [Trendall, 2002]. Они редко содержат 
обломочный материал. Как в архее, так и в палеопротерозое полосчатая железо
рудная формация обнаруживает отчетливую положительную аномалию европия 
и отрицательную аномалию церия [Bolhar et al., 2005]. В современной обстановке 
подобные параметры могут быть обусловлены составом вод океана на глубине 
100 м с примесью 0.1% гидротермального флюида, поступающего в воду, напри
мер, в окрестностях Восточно-Тихоокеанского хребта. Такая модель наиболее 
приемлема для объяснения накопления полосчатой железорудной формации. Она 
указывает на химическое осаждение железа в раннем докембрии из растворов, 
представлявших смесь морской воды с добавкой гидротермального флюида (об
зор в [Windley, 1999]). Поступление гидротермального железистого компонента 
достигло максимума в палеопротерозое в таких регионах, как Сьюпериор (Кана
да), Бразилия, Африка, Австралия, Воронежский кристаллический массив, Укра
инский щит и другие. Затем приток железистого компонента снижался и прекра
тился уже в неопротерозое, <1.0 млрд, лет назад [Klein, Beukes, 1994] (рис.6.7А). 
Предполагается [Cloud, 1973], что морская вода постепенно освобождалась от 
растворимых двухвалентных оксидов железа за счет их окисления до нераство
римых трехвалентных форм, вследствие повышения содержания кислорода в ат
мосфере в связи с возросшей биологической активностью.

Фациальные различия позволяют предположительно различить образование 
формации в условиях трансгрессии и регрессии океана. Дело в том, что нередко 
ассоциированные с железорудными отложениями строматолитовые известняки 
и углеродистые глины обнаруживают распределение редкоземельных элементов, 
соответствующее мелководно-морским, поверхностным водам с добавлением 
терригенной примеси. Тонкослоистая железорудная формация, напротив, подоб
на глубинным морским водам с примесью гидротермального компонента без до
бавки терригенного материала. При трансгрессии зона фотосинтеза находится

Рис. 6.7. Геологические и геохимические особенности формирования докембрийских полосча
тых железорудных формаций [Klein, Beukes, 1994], с дополнениями

А. Диаграмма изменения относительных объемов докембрийских полосчатых железорудных 
формаций в истории Земли (в сравнении с формацией Хаммерсли, где объем железорудной фор
мации является максимальным). Б. Схема обстановки осадконакопления железорудной формации 
и ассоциированных литофаций на стадии трансгрессии в морской системе со стратифицированной 
водной колонной. Зона фотосинтеза существенно выше дна шельфа, что обусловливает отложение 
различных железорудных фаций и кремней. В, Г. Схемы обстановок осадконакопления: В -  на пас
сивной окраине, тип оз. Верхнего, архей; Г -  в условиях островной дуги, тип Алгома, палеопроте
розой [Windley, 1999]



выше дна, поступление углерода невелико, а кислорода -  значительно. Железо из 
гидротермального источника поступает в окислительную обстановку и выпадет 
в виде гематита и магнетита (рис. 6.7Б). Напротив, в условиях регрессии на мел
ководном шельфе зона фотосинтеза достигает дна и обусловливает образование 
строматолитовых карбонатов. Отсюда значительное количество органики смыва
ется вниз, в воды над континентальным склоном. Часть ее окисляется и образует
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глинистые карбонаты на склоне, а у его подножья остаток, не успевший окис
литься, встречается с поднимающимися из глубин растворами железа и образует 
скопления сульфидов [Klein, Beukes, 1994].

В палеопротерозое полосчатые железорудные формации типа Сьюпериор 
формировалась в результате апвеллинга донных вод, а железо осаждалось в зоне 
мелководья, выше пикноклина, где происходит резкое изменение плотности воды 
с глубиной (рис. 6.7В). В архее, 3.2-2.6 млрд, лет назад, формации типа Алгома 
ассоциированы с островными дугами в зеленокаменных поясах (рис. 6.7Г).

В древнейших осадочных отложениях Исуа (Гренландия) ПЖФ накаплива
лась 3.8-3.6 млрд, лет назад. Данные по редким землям, изотопии Nd и Fe в желе
зистых прослоях указывают на гидротермальное происхождение Fe-компонента. 
Железорудные отложения пространственно и по времени ассоциированы с бони- 
нитами и пикритами, указывающими на интраокеаническую островодужную или 
преддуговую обстановку их накопления. Предполагается, что высокотемператур
ные гидротермальные изменения океанической коры способствовали образова
нию растворов с большим содержанием Fe и последующей разгрузке этих рас
творов в морскую воду, что приводило к образованию ПЖФ [Polat, Frei, 2005].

Полосчатые железорудные формации представляют собой специфический 
режим осадконакопления в докембрии, который не повторялся в более поздней 
геологической истории. Можно предполагать, что значительный выброс железа 
в гидротермах, типа черных курильщиков океанического вулканизма, был связан 
с выносом железа из мантии в связи с завершением общего перераспределения 
этого элемента на ранних стадиях геологической эволюции Земли. Об этом кос
венно свидетельствует сопоставление разновозрастных коматиитов и пикритов, 
в которых отношение Fe/Ti в архее составляло 8-70, а в фанерозое только 3-20 
[Condie, 2001].

6.4. Пример: седиментация и коллизионный метаморфизм 
турбидитов аккреционной призмы Куэтико, 

Северо-Американский кратон

Аккреционные призмы субдукционных обстановок наиболее отчетливо ре
конструируются среди мезо- и неоархейских комплексов, однако возможно их 
присутствие и среди более древних образований (см. например [Komiya et al., 
1999]). Многочисленные линейные пояса осадочных пород внутри древних оро- 
генов, скорее всего, являются синвулканическими (островодужными и другими 
осадками), однако значительная часть их, при низкой доле вулканитов, вероятно, 
является аккреционными призмами, которые пока недостаточно изучены. На
иболее наглядны проявления, связанные с коллизией картонов. К числу таковых 
относятся складчатый пояс Куэтико и расположенные на его продолжении к севе-



ро-востоку пояса Опатика и Опинака Северо-Американского кратона. Вдоль этих 
поясов сочленяются субпровинция (составной террейн, супертеррейн) Вабигун и 
пододвинутые с юго-востока на северо-запад (в современной структуре) субпро
винции Вава и Абитиби, образуя единую архейскую тектоническую провинцию 
Сьюпериор (рис. 6.8А). Таким образом, пояс вместе с его продолжениями образу
ет центральный шов провинции, который, вероятно, прямо связан с ее аккрецией 
из супертеррейнов и закрытием океана.

Полоса метаседиментогенных складчатых поясов, Куэтико, Опатика и Опина
ка, превышает по длине -1800 км (в современной структуре) и предположитель
но представляет собой протяженную аккреционную призму. Собственно пояс Ку
этико, при ширине 70 км и более, простирается на расстояние -1200 км.

Аккреционная призма Куэтико была сложена преимущественно кварц-содер- 
жащими турбидитными граувакками проксимальных фаций и олистостромовыми 
прослоями (меланж). Олистолиты, размером до 400 м по простиранию, сложены 
коматиитами, ультрамафитовыми кластолитами и другими магматическими по
родами. Эти блоки сползали с надвигавшегося гранит-зеленокаменного супер- 
террейна Вабигун (рис. 6.8Б). В настоящее время эти отложения метаморфизова- 
ны в амфиболитовой фации [Valli et al., 2004].

Осадконакопление в пределах пояса Куэтико началось 2698 млн. лет назад, 
почти одновременно (при оценках времени в миллионах лет) с метаморфизмом, 
протекавшим по схеме изотермической декомпрессии (метаморфизм нагрузки) 
[Valli et al., 2004] (рис. 6.8В). Декомпрессия и охлаждение начались 2667 млн. лет 
назад, т.е. длительность всего процесса (накопления аккреционной призмы и мета
морфизма) не превышала-30 млн. лет. В осадочную призму внедрились тоналиты 
(2696 млн. лет), карбонатно-щелочные комплексы (2680 млн. лет) и граниты (2670- 
2650 млн. лет).

Обломочный материал, поступавший с юга, захоронялся, погружаясь до глу
бин -20 км при быстром поддвиге. На заключительном этапе добавочное сжа
тие призмы было вызвано поддвигом с юго-востока гранит-зеленокаменного су- 
пертеррейна Вава. Установленный градиент температур метаморфизма, равный 
30°С/км, значительно выше, чем в современных аналогах -  аккреционных при
змах (10°С/км) [Valli et al., 2004], что объясняется повышенным тепловым пото
ком в архее. Высоким градиентом, по-видимому, обусловлено также и отсутствие 
в раннем докембрии глаукофансланцевого метаморфизма, который обычен в ак
креционных призмах фанерозоя.

6.5. Выводы

Архейские зеленокаменные пояса, не претерпевшие глубокого метаморфизма, 
уже 3.8 млрд, лет назад включали осадочные породы и их ассоциации с вулкани
тами, которые не обнаруживают заметных систематических отличий от соответ-
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ствующих фанерозойских аналогов. Исключение составляют только отложе
ния полосчатой железорудной формации. Наиболее древние осадки с возрастом 
3.8 млрд, лет, вероятно, включают незначительную примесь метеоритного мате
риала, поступавшего на последней стадии гигантской метеоритной бомбардиров
ки 4.0-3.8 млрд, лет назад.

С точки зрения седиментационного анализа зеленокаменные пояса можно 
рассматривать в качестве глобально распространенных вулканогенно-осадоч
ных бассейнов раннего докембрия, которые достаточно представительны для 
характеристики процессов осадконакопления в интервале времени 1.6-3.5 млрд, 
лет назад. Когда отложения зеленокаменного пояса архейского возраста залега
ют непосредственно на древнем сиалическом основании, наблюдаются угловое 
несогласие и размыв. В этих случаях базальные слои содержат конгломераты, 
полевошпатовые песчаники, кварцевые арениты, строматолитовые карбонатные 
отложения, аргиллиты, прослои оксидных и сульфидных железных руд и, иногда, 
коры выветривания.

Установлено, что фрагменты раннедокембрийской океанической коры (офи- 
олиты), надвигаясь на сиалическую кору, перекрывали пенеплены, маркирован
ные кварцевыми аренитами, конгломератами, корами выветривания. Надвиговые 
соотношения океаническая кора-континент соответствуют наблюдаемым в фане- 
розое, и их можно рассматривать как прямое доказательство фанеротипных соот
ношений континент-океан в раннем докембрии.

Раннедокембрийские сульфатные отложения накапливались в обстановке эва- 
поритизации, в том числе и 3.5 млрд, лет назад. В палеопротерозое появляются 
красноцветы и фосфориты.

Петрологические и изотопно-геохронологические исследования позволяют 
создавать объемно-возрастные модели петрогенезиса раннедокембрийских вул
каногенно-осадочных комплексов, различать вулканы щитового и центрального 
типа, различные синэруптивные обломочные потоки, пеперайты и другие эле
менты осадочно-вулканогенного литогенеза. Многочисленные модели, состав
ленные для раннего докембрия, не встречают противоречий при сопоставлении с 
фанерозойскими моделями.

Специфической чертой раннедокембрийского литогенеза является широкое 
распространение полосчатых железорудных формаций, отсутствующих в позд
нем докембрии и фанерозое. Однако условия их осадконакопления достаточно до
стоверно объясняются в рамках представлений о фанерозойской окраинно-океа
нической седиментации (поступление в бассейн кислорода, углерода, накопление

Рис. 6.8. Архейская аккреционная призма Куэтико [Valli et al., 2004]
А. Положение пояса Куэтико в структуре тектонической провинции Сьюпериор Канадского 

щита. Б. Геодинамическая модель эволюции аккреционной призмы Куэтико. В. Диаграмма эволю
ции условий метаморфизма аккреционной призмы Куэтико во времени



кремней у континентального подножья, отложение карбонатов на мелководном 
шельфе и др.). В этих условиях причиной поступления гигантских объемов окси
дов железа, вероятно, является обильное поступление Fe2+ из гидротермальных 
источников, типа черных курильщиков, что, возможно, связано с особенностями 
дифференциации вещества планеты на ранних стадиях геологической эволюции 
и не повторялось в дальнейшей истории.

Аккреционные осадочные призмы в субдукционной обстановке известны в 
неоархее, однако не исключено их присутствие и в более древних комплексах. 
Они формировались при более высоком геотермальном градиенте, чем в фане- 
розое, по-видимому, из-за более высоких температур на поверхности мантии в 
архее, следствием чего предположительно является и отсутствие глаукофанового 
метаморфизма в это время.

Таким образом, сопоставление раннедокембрийских процессов седименто- 
генеза с фанерозойскими позволяет выделить две отличительных особенности: 
повышенный геотермальный градиент вследствие более высоких температур на 
поверхности мантии и аномально большое поступление железа из вулканогенных 
флюидов в океанические бассейны, предположительно, связанное с завершением 
процесса глобального перераспределения железа на ранних стадиях геологичес
кой эволюции.



7. МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ ПОЯСА 
И КОНТИНЕНТАЛЬНАЯ КОЛЛИЗИЯ

Метаморфические ареалы раннего докембрия широко распространены на 
всех континентах. Они представляют собой выход на поверхность глубоко мета- 
морфизованных толщ, залегающих обычно в средней или нижней коре (рис. 7.1). 
Для объяснения причин повышения температур и давлений, необходимого для 
реализации процессов регионального метаморфизма, используется ряд моделей, 
из которых наиболее широко применимыми представляются две [Percival, 1994].

Рис. 7.1. Глобальное распределение глубокометаморфизованных провинций раннего докемб
рия [Condie, 1981; Goodwin, 1996; Percival, 1994]

An -  Анабарский щит, А1 -  Алданский щит, СА -  Центрально-Африканский кратон, Ch -  Ки
тайский кратон, К -  Кольская провинция, Ка -  кратон Каапваль, Ki -  кратон Касаи, L -  пояс Лим
попо, Le -  комплекс Льюизиан, Li -  Либерийский кратон, NA -  Северо-Американский кратон, 
Ng -  гнейсовый комплекс Нарриер, Np -  комплекс Напьер, RH -  провинция Рей-Хирн, Rh -  Роде
зийский кратон, SI -  Южно-Индийский кратон, S L - провинция Слейв, Su -  провинция Сьюпериор, 
U -  Украинский щит, Wy -  провинция Вайоминг, Y -  кратон Иилгарн. Фанерозойские глубокомета- 
морфизованные провинции: Fc -  комплекс Фьордланд, НЬ -  пояс Хидаки, Те -  комплекс Техачапи, 
We -  метаморфический комплекс Уотерман



В изложении этого автора, приведенном ниже, опущены локальные типы мета
морфизма (глаукофансланцевый и др.), а также многочисленные петрологичес
кие детали, что делает изложение доступным широкому кругу читателей. Заин
тересованный читатель может найти всестороннее изложение практической пет
рологии метаморфизма в специальной публикации Подкомиссии по систематике 
метаморфических пород КСП МСГН [Fettes, Desmons, 2007].

7.1. Два типа регионального метаморфизма

Метаморфизм в условиях коллизии континент-континент
и в обстановке островной дуги
Когда одна из столкнувшихся плит затягивается на значительную глубину 

(рис. 7.2А), в этой погруженной сиалической плите сначала повышается давление 
вследствие надвигания верхней плиты и образования коллизионного горного соору
жения, затем растет температура, вследствие термальной релаксации, и выплавля
ются анатектические гранитоиды. Завершается процесс снижением давления при 
снятии нагрузки верхних частей коры коллизионной призмы, например, вследствие 
их эрозии (модельные термодинамические расчеты в [England, Thopmson, 1984]). 
Характерным признаком такого течения процесса является P-T-t-тренд “по часо
вой стрелке” (рис. 7.2В). Обычно это метаморфизм высоких давлений, который 
по положению нисходящей ветви тренда относится к категории изотермального 
подъема (декомпрессии).

Вокруг поступающих из мантии базальтовых магм, при их кристаллизации в 
нижней коре, образуются ореолы гранулитового метаморфизма и парциального 
плавления. Выплавляющиеся гранитоидные магмы поднимаются и кристалли
зуются как чарнокитовые и гранитные плутоны (рис. 7.2Б). Подобные процес
сы также могут быть вызваны базальтовым андерплэйтингом, который нередко 
связан с коллапсом коллизионной призмы. При этом из мантии поступает ба
зальтовый расплав и растекается в нижней коре в виде многочисленных силлов, 
вызывая разогрев, метаморфизм и частичное плавление. По мере поступления и 
затвердевания базальтовых магм, кора утолщается и давление повышается.

Другой возможный механизм связан с утонением коры, например при риф- 
тинге, когда термальная граница кора-мания перемещается вверх, происходит 
быстрый разогрев и метаморфизм пород коры. Такие процессы завершаются изо
барическим охлаждением. Они обычно представлены категорией метаморфизма 
высоких температур. Для них характерен P-T-t-тренд “против часовой стрелки” 
[Percival, 1994] (см. рис. 7.2В).

Распространение, Р~Т параметры
и длительность процессов метаморфизма разных типов
Статистические обобщения показывают, что рассмотренные выше два 

типа метаморфизма достаточно отчетливо различаются в различных регио-



Рис. 7.2. Геологические условия и термодинамические параметры регионального метаморфизма 
[Percival, 1994]

А, Б -  два крайних типа тектонической обстановки образования глубоко метаморфизованных 
пород, преимущественно гранулитов: А -  коллизия континент-континент, когда внизу коллизионной 
призмы растет давление и происходит саморазогрев (режим 1, цифра в кружке); Б -  активная 
островная дуга, когда вокруг внедряющихся из мантийного клина базальтовых магм (черное) 
возникают ореолы гранулитовот метаморфизма, выплавляются и отделяются гранитоидные 
магмы, образуя чарнокитовые и гранитные плутоны (режим 2). В -  схема условий метаморфизма, 
показывающая тренды его эволюции в координатах давление-температура-время (P-T-t) для пород 
основного состава зеленый сланец-амфиболит-гранулит-эклогит, а также солидус гранитной 
выплавки при избытке воды: Ab-Qtz-H20/L. Ку -  кианит, Sill -  силлиманит, And -  андалузит, АЬ -  
альбит, Q tz - кварц, L - расплав. Цифры 1 и 2 соответственно режимы изотермальной декомпрессии 
(подъема) и изобарического охлаждения, соответствуют показанным на рисунке А, Б

нах мира (рис. 7.3). Режим изотермального подъема (декомпрессии) прояв
лен в гранулитовых комплексах различных регионов Мира: пояса Лимпопо 
на юге Африки; южной Индии; ареалов Приц-Бей и Рейнер (Антарктида); гор 
Мусгрейв (Австралия). Изобарическому охлаждению подверглись гранули-
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рологии метаморфизма в специальной публикации Подкомиссии по систематике 
метаморфических пород КСП МСГН [Fettes, Desmons, 2007].

7.1. Два типа регионального метаморфизма

Метаморфизм в условиях коллизии континент-континент
и в обстановке островной дуги
Когда одна из столкнувшихся плит затягивается на значительную глубину 

(рис. 7.2А), в этой погруженной сиалической плите сначала повышается давление 
вследствие надвигания верхней плиты и образования коллизионного горного соору
жения, затем растет температура, вследствие термальной релаксации, и выплавля
ются анатектические гранитоиды. Завершается процесс снижением давления при 
снятии нагрузки верхних частей коры коллизионной призмы, например, вследствие 
их эрозии (модельные термодинамические расчеты в [England, Thopmson, 1984]). 
Характерным признаком такого течения процесса является P-T-t-тренд “по часо
вой стрелке” (рис. 7.2В). Обычно это метаморфизм высоких давлений, который 
по положению нисходящей ветви тренда относится к категории изотермального 
подъема (декомпрессии).

Вокруг поступающих из мантии базальтовых магм, при их кристаллизации в 
нижней коре, образуются ореолы гранулитового метаморфизма и парциального 
плавления. Выплавляющиеся гранитоидные магмы поднимаются и кристалли
зуются как чарнокитовые и гранитные плутоны (рис. 7.2Б). Подобные процес
сы также могут быть вызваны базальтовым андерплэйтингом, который нередко 
связан с коллапсом коллизионной призмы. При этом из мантии поступает ба
зальтовый расплав и растекается в нижней коре в виде многочисленных силлов, 
вызывая разогрев, метаморфизм и частичное плавление. По мере поступления и 
затвердевания базальтовых магм, кора утолщается и давление повышается.

Другой возможный механизм связан с утонением коры, например при риф- 
тинге, когда термальная граница кора-мания перемещается вверх, происходит 
быстрый разогрев и метаморфизм пород коры. Такие процессы завершаются изо
барическим охлаждением. Они обычно представлены категорией метаморфизма 
высоких температур. Для них характерен P-T-t-тренд “против часовой стрелки” 
[Percival, 1994] (см. рис. 7.2В).

Распространениеу Р -Т  параметры
и длительность процессов метаморфизма разных типов
Статистические обобщения показывают, что рассмотренные выше два 

типа метаморфизма достаточно отчетливо различаются в различных регио-
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Рис. 7.2. Геологические условия и термодинамические параметры регионального метаморфизма 
[Percival, 1994]

А, Б -  два крайних типа тектонической обстановки образования глубоко метаморфизованных 
пород, преимущественно гранулитов: А -  коллизия континент-континент, когда внизу коллизионной 
призмы растет давление и происходит саморазогрев (режим 1, цифра в кружке); Б -  активная 
островная дуга, когда вокруг внедряющихся из мантийного клина базальтовых магм (черное) 
возникают ореолы гранулитового метаморфизма, выплавляются и отделяются гранитоидные 
магмы, образуя чарнокитовые и гранитные плутоны (режим 2). В -  схема условий метаморфизма, 
показывающая тренды его эволюции в координатах давление-температура-время (P-T-t) для пород 
основного состава зеленый сланец-амфиболит-гранулит-эклогит, а также солидус гранитной 
выплавки при избытке воды: Ab-Qtz-H20/L. Ку -  кианит, Sill -  силлиманит, And -  андалузит, АЬ -  
альбит, Q tz - кварц, L -  расплав. Цифры 1 и 2 соответственно режимы изотермальной декомпрессии 
(подъема) и изобарического охлаждения, соответствуют показанным на рисунке А, Б

нах мира (рис. 7.3). Режим изотермального подъема (декомпрессии) прояв
лен в гранулитовых комплексах различных регионов Мира: пояса Лимпопо 
на юге Африки; южной Индии; ареалов Приц-Бей и Рейнер (Антарктида); гор 
Мусгрейв (Австралия). Изобарическому охлаждению подверглись гранули-
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Рис. 7.3. Гистограмма Si02 -  частотность проявлений разных режимов метаморфизма [Rudnick, 
Fountain, 1995]

ты зон Пикуитоней (Канада), Скуриан (Шотландия), Напиер (Антарктида), 
комплекса Фурура (Танзания), зоны Ивреа (Альпы), гор Адирондак (северная 
Америка) [Rudnick, Fountain, 1995]. Ксенолиты пород коры, захваченные ким
берлитами и молодыми щелочными изверженными породами, обычно мета- 
морфизованы в гранулитовой фации. Однако по составу они оказываются более 
мафическими, чем обнаженные на дневной поверхности гранулитовые комплек
сы. Такое различие может иметь несколько причин. Наиболее предпочтительна 
гипотеза базальтового подслаивания (андерплейтинга).

Параметры метаморфизма в режиме изотермальной декомпрессии (высоких 
давлений) достигают давления 6-12 кбар и температуры 750-900°С (архей юж
ной Индии, комплекс Льюизиан в Шотландии, пояс Лимпопо и др.), предположи
тельно в обстановке континентальной коллизии. В режиме изотермальной деком
прессии температуры могут быть и более высокими, до 1000°С (архей западной



Гренландии, комплекс Напиер, провинция Сюпериор и др.), что объясняется ра
зогревом при утонении коры во время коллапса коллизионной призмы [Harley, 
1989; Mezger, 1992; Windley, 1999].

Несмотря на очевидное пространственное разделение типов, многие регионы 
глубокого метаморфизма локально обнаруживают признаки совмещения обоих 
типов трендов. Так, например, в коллизионных системах на первом этапе идет 
метаморфизм, завершающийся изотермальной декомпрессией, а при коллапсе 
этого горного сооружения может произойти базальтовый андерплейтинг, и тогда 
реализуется метаморфизм изобарического охлаждения.

Континентальная коллизия
В современных коллизионных призмах (Кавказ, Гималаи) граниты выплавля

ются из гранулитов на глубинах ~30 км и затем всплывают до достижения плот
ностного (изостатического) равновесия с окружающими породами, расплываясь 
в верхней коре слоем мощностью около 10 км, который широко распространен 
и выведен на поверхность на щитах в виде гнейсово-купольных ареалов [Розен, 
Федоровский, 2001]. В то же время гранулитовые комплексы, помимо поясов, 
нередко занимают огромные площади, до 300 тыс. кв. км, к которым относятся 
Анабарский [Розен, 2003] и Алданский [Глебовицкий, 1996] щиты, блок Минто 
на Северо-Американском кратоне [Percival, 1994] и ряд других. Такие крупные 
ареалы формировались в несколько этапов и чрезвычайно длительное время. 
В частности, на Анабарском щите при систематическом изотопном датировании 
с помощью Sm-Nd и Rb-Sr методов по минералам и валовым составам [Розен и 
др. 2006а], а также U-Pb метода по циркону [Розен и др., 2006б], устанавлива
ется, что метаморфизм проходил в три этапа в интервале времени 2.2-1.6 млрд, 
лет, то есть в течение 600 млн. лет. Такие крупные высокометаморфизованные 
ареалы обычно обнаруживают все признаки коллизионных систем, но гранитный 
(гнейсово-купольный) слой коры здесь отсутствует полностью, как на Анабар
ском щите, или, по крайней мере, частично -  как на Алданском щите. Очевидно, 
что выплавленный коллизионный гранит был размыт при эрозии коллизионного 
горного сооружения.

Литостатическое давление в 10 кбар внутри коллизионных призм указывает 
на глубины метаморфизма примерно в 35 км. Сегодня эти архейские породы за
легают на дневной (эрозионной) поверхности континентальной коры, мощность 
которой составляет 30-40 км. Параметры гранулитового метаморфизма при на
блюдаемом составе пород указывают на то, что уже в архее мощность сиаличес- 
кой коры континентов составляла ~40 км, а в коллизионных призмах соответство
вала мощности современной коллизионной системы Гималаев, составляющей по 
разным оценкам 75-80 км.

Колоссальные объемы гранитоидов верхней коры гранулитовых областей 
раннего докембрия, по-видимому, тогда же и размытых, обеспечили поступление 
на океанские шельфы гигантского количества терригенного материала, который,
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Рис. 7.3. Гистограмма S i02 -  частотность проявлений разных режимов метаморфизма [Rudnick, 
Fountain, 1995]

ты зон Пикуитоней (Канада), Скуриан (Шотландия), Напиер (Антарктида), 
комплекса Фурура (Танзания), зоны Ивреа (Альпы), гор Адирондак (северная 
Америка) [Rudnick, Fountain, 1995]. Ксенолиты пород коры, захваченные ким
берлитами и молодыми щелочными изверженными породами, обычно мета- 
морфизованы в гранулитовой фации. Однако по составу они оказываются более 
мафическими, чем обнаженные на дневной поверхности гранулитовые комплек
сы. Такое различие может иметь несколько причин. Наиболее предпочтительна 
гипотеза базальтового подслаивания (андерплейтинга).

Параметры метаморфизма в режиме изотермальной декомпрессии (высоких 
давлений) достигают давления 6-12 кбар и температуры 750-900°С (архей юж
ной Индии, комплекс Льюизиан в Шотландии, пояс Лимпопо и др.), предположи
тельно в обстановке континентальной коллизии. В режиме изотермальной деком
прессии температуры могут быть и более высокими, до 1000°С (архей западной



рренландии, комплекс Напиер, провинция Сюпериор и др.), что объясняется ра
зогревом при утонении коры во время коллапса коллизионной призмы [Harley, 
1989; Mezger, 1992; Windley, 1999].

Несмотря на очевидное пространственное разделение типов, многие регионы 
глубокого метаморфизма локально обнаруживают признаки совмещения обоих 
типов трендов. Так, например, в коллизионных системах на первом этапе идет 
метаморфизм, завершающийся изотермальной декомпрессией, а при коллапсе 
этого горного сооружения может произойти базальтовый андерплейтинг, и тогда 
реализуется метаморфизм изобарического охлаждения.

Континентальная коллизия
В современных коллизионных призмах (Кавказ, Гималаи) граниты выплавля

ются из гранулитов на глубинах -30 км и затем всплывают до достижения плот
ностного (изостатического) равновесия с окружающими породами, расплываясь 
в верхней коре слоем мощностью около 10 км, который широко распространен 
и выведен на поверхность на щитах в виде гнейсово-купольных ареалов [Розен, 
Федоровский, 2001]. В то же время гранулитовые комплексы, помимо поясов, 
нередко занимают огромные площади, до 300 тыс. кв. км, к которым относятся 
Анабарский [Розен, 2003] и Алданский [Глебовицкий, 1996] щиты, блок Минто 
на Северо-Американском кратоне [Percival, 1994] и ряд других. Такие крупные 
ареалы формировались в несколько этапов и чрезвычайно длительное время. 
В частности, на Анабарском щите при систематическом изотопном датировании 
с помощью Sm-Nd и Rb-Sr методов по минералам и валовым составам [Розен и 
др. 2006а], а также U-Pb метода по циркону [Розен и др., 2006б], устанавлива
ется, что метаморфизм проходил в три этапа в интервале времени 2.2-1.6 млрд, 
лет, то есть в течение 600 млн. лет. Такие крупные высокометаморфизованные 
ареалы обычно обнаруживают все признаки коллизионных систем, но гранитный 
(гнейсово-купольный) слой коры здесь отсутствует полностью, как на Анабар
ском щите, или, по крайней мере, частично -  как на Алданском щите. Очевидно, 
что выплавленный коллизионный гранит был размыт при эрозии коллизионного 
горного сооружения.

Литостатическое давление в 10 кбар внутри коллизионных призм указывает 
на глубины метаморфизма примерно в 35 км. Сегодня эти архейские породы за
легают на дневной (эрозионной) поверхности континентальной коры, мощность 
которой составляет 30-40 км. Параметры гранулитового метаморфизма при на
блюдаемом составе пород указывают на то, что уже в архее мощность сиаличес- 
кой коры континентов составляла -40 км, а в коллизионных призмах соответство
вала мощности современной коллизионной системы Гималаев, составляющей по 
разным оценкам 75-80 км.

Колоссальные объемы гранитоидов верхней коры гранулитовых областей 
раннего докембрия, по-видимому, тогда же и размытых, обеспечили поступление 
на океанские шельфы гигантского количества терригенного материала, который,



вследствие процесса рециклирования, составил значительную часть осадочных 
чехлов древних, а, возможно, и фанерозойских, платформ.

Метаморфические пояса и отторженцы нижней коры,
выдвинутые в верхнюю кору
Ареалы метаморфических пород, выходящие на поверхность, обычно отно

сят к тектонической категории метаморфических поясов, что не всегда верно, 
поскольку существуют нелинейные области развития высокометаморфизован- 
ных пород. Кроме того, когда происходит сжатие и раскол континента, эти ком
плексы выходят по надвигам на поверхность в виде полос -  фрагментов нижней 
коры. Зачастую такие полосы неправомерно отождествляются со складчатыми 
поясами, поскольку на самом деле они представляют собой тектонические оттор
женцы. Примером может служить зона Капускейсиг Канадсктого щита.

Собственно метаморфические пояса представляют собой коллизионные си
стемы, подвергшиеся глубокой эрозии. В этом случае на поверхность выходят 
метаморфические комплексы сутур, по которым произошло столкновение сиали- 
ческих блоков коры и внутри которых оказались зажаты террейны, первоначаль
но находившиеся между этими блоками. Таков метаморфический пояс Лимпопо, 
представляющий собой зону столкновения двух картонов в южной Африке.

В целом можно сказать, что среди линейных (поясовых) проявлений метамор
физма различаются тектонические отторженцы и коллизионные пояса.

7.2. Примеры линейных проявлений метаморфизма: 
зона Капускейсиг, Канада, 

и пояс Лимпопо, южная Африка

Линейный тектонический отторженец -  зона Капускейсиг, Канада 
Линейный тектонический отторженец метаморфических пород нижней коры 

образует зону Капускейсинг на Северо-Американском кратоне [Percival et al., 
1992; Percival, 1994]. Вследствие сжатия кратона с северо-востока на юго-запад, 
около 2600 млн. лет назад, образовался раскол и произошло надвигание коро
вых блоков. При этом гнейсовый террейн Вава был надвинут на гранит-зелено- 
каменный террейн Абитиби (рис. 7.4). На дневной поверхности эти террейны 
представлены гранит-зеленокаменными ассоциациями, метаморфизованными в 
зеленосланцевой фации. В результате надвига по расколу возникло горное со
оружение, после размыва которого на поверхность тектонически были выведе
ны гранулитовые комплексы нижней коры, слагающие зону Капускейсинг. Они 
включают разнообразные метабазиты, анортозиты и парагнейсы, метаморфизо- 
ванные в гранулитовой фации, которые первоначально -  в ненарушенном разрезе 
коры -  располагались на глубинах более 20 км. Выше залегают породы верхней
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Рис. 7.4. Геологическая карта центральной части провинции Сьюпериор, положение и строение 
зоны Капускейсинг (Канадский щит) [Percival et al., 1992]

ABCD -  линия геофизического профиля



коры -  метавулканиты, тоналитовые гнейсы, граниты и гранодиориты, соответ
ствующие амфиболитовой фации (рис. 7.5А).

Измеренные свойства вещества коры в зависимости от глубины залегания 
(плотность, скорость продольных сейсмических волн, теплогенерация, типы 
пород) представляют уникальную возможность интерпретации геофизических 
данных по другим кратонам (рис. 7.5Б). При таких интерпретациях не меньшую 
ценность представляет реконструкция соотношений наблюдаемых пород коры на 
разных глубинах (рис. 7.5В).

Таким образом, в результате сдавливания Северо-Американского кратона воз
ник разлом с большой надвиговой составляющей. На поверхность вышла крупная 
гранулитовая линейная область, длина которой превышает 400 км, при ширине 
до 50 км. Эта область представляет собой линейный тектонический отторженец 
гранулитовых пород нижней коры.

Метаморфический пояс Лимпопо, южная Африка
Пояс Лимпопо на юге Африки является классическим примером коллизион

ной палеосистемы, которую будет корректно называть метаморфическим поясом 
(рис. 7.6). Подобных поясов описано достаточно много (обзор в [Лобковский и 
др., 2004]), например, детально изучен Гранулитовый пояс Кольского полуост
рова [Глебовицкий и др., 1996]; такие пояса различаются в деталях, но главные 
черты наиболее отчетливо выявлены в пределах пояса Лимпопо.

Пояс расположен между гранит-зеленокаменными кратонами Каапваль и 
Зимбабве, в которых породы метаморфизованы в зеленосланцевой фации. Когда 
на их края накладывались окраинные зоны коллизионного пояса, метаморфизм 
достигал гранулитовой фации (обзор в [Windley, 1999]).

Центральная зона пояса сложена парагнейсами, с прослоями кварцитов и 
мраморов, с геохимическими признаками сноса терригенного материала со зре
лого континента [Boryta, Condie, 1990]. Присутствуют прослои толеитовых ме
табазальтов (амфиболитов). Значительные площади заняты блоками древней 
коры, включающими гранодиориты супрасубдукционного типа с возрастом до 
3.8 млрд, лет, которые интрудированы расслоенными ультрамафитами 3.27 млрд, 
лет назад.

Рис. 7.5. Вертикальный разрез земной коры в районе зоны Капускейсинг [Percival et al., 1992] 
А. Геолого-геофизический профиль (по линии ABCD, см. рис. 7.4): 1 -  метавулканиты и со

путствующие породы; 2 -  тоналитовый гнейс; 3 -  гранит, гранодиорит, тоналит; 4 -  анортозит; 
5 -  парагнейс; 6 -  мафический гнейс; 7 -  породы нижней коры, нерасчлененные. На картограмме 
положение профиля в Северной Америке, стрелкой показано положение профиля. Б. Модель, отра
жающая измеренные физические свойства различных уровней коры. В. Петрологическая колонка 
земной коры, показывающая изотопный возраст пород коры, их соотношения и условия метамор
физма
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Рис. 7.6. Профиль коллизионного пояса Лимпопо, южная Африка [Windley, 1999], с изменениями 
На картограмме стрелка указывает положение профиля

Ранний гранулитовый метаморфизм происходил 2.87-2.65 млрд, лет назад и, 
вероятно, был вызван базальтовым андерплейтингом. Он относится к типу ме
таморфизма высоких температур и низких давлений, развивавшемуся в режиме 
изобарического охлаждения [Holzer et al., 1998]. Позднее, 2.05-1.95 млрд, лет на
зад, в результате коллизии кратонов Каапваль и Зимбабве произошел поздний 
гранулитовый метаморфизм высоких давлений (типа изотермического подъема), 
и сформировалась общая надвиговая структура Гималайского плана; мощность 
коры тогда достигала, по крайней мере, 65 км [Treloar et al., 1992; Holzer et al., 
1998]. По-видимому, в Центральной зоне между столкнувшимися кратонами 
были зажаты осадки, базальты и древние блоки пассивной окраины или чехла 
микроконтинента.

7.3. Выводы

Уже в неоархее континентальная кора имела мощность, типичную для фа- 
нерозоя, и участвовала в коллизионных процессах, которые сопровождались 
горообразованием и ареальным (региональным) метаморфизмом. При этом ме
таморфизм протекал в фанеротипных параметрах. Пенепленизация горных со
оружений определила огромные объемы эродированного силикластического ма
териала, поступавшего в конечные водоемы стока и подвергавшегося, очевидно, 
рециклированию.



8. СУПЕРКОНТИНЕНТЫ В РАННЕМ ДОКЕМБРИИ

Последний суперконтинент Пангея образовался -0.3 млрд, лет назад и 
объединил обломки двух предшественников, Лавразии и Гондваны, с возрастом 
-0.5 млрд, лет, что устанавливается по палеогеографическим, палеобиологичес
ким, палеомагнитным и другим данным [Хайн, 2001; Rogers et al., 1995; Rogers, 
1996]. Таких данных по раннему докембрию (3.8-1.8 млрд, лет) пока не сущест
вует, однако ряд геолого-петрологических, изотопно- геохронологических и па- 
леомагнитных данных, появившихся в последнее время, указывает на возможное 
существование суперконтинентов в это время. “Аккреция Лаврентии в раннем 
протерозое сопоставима с аккрецией Евразии в фанерозое” [Hoffman, 1988].

8.1. Эпохи образования суперконтинентов

Раннедокембрийский фундамент крупных современных континентов, по- 
видимому, сформировался за счет аккреции (слипания, амальгамации) мелких 
сиалических блоков коры (микроконтинентов, террейнов) при их столкновении 
(коллизии). Универсальным инструментом выявления аккреции являются ве
щественные признаки коллизии -  деформации сжатия, ареальный метаморфизм 
и сопровождающие его анатектические гранитоиды. Эти признаки обусловлены 
процессами надвигания пластин коры, когда образуются коллизионные орогены. 
После их эрозии на возникшем пенеплене накапливаются полого залегающие 
карбонатно-терригенные чехлы. После распада суперконтинента эти толщи фраг
ментируются и обнаруживаются на разных континентах.

По-видимому, массовая амальгамация коры и образование суперконтинентов 
фиксируется также и эпохами надвигания офиолитов на палеоконтиненты 1-1.5, 
1.8-2.3, 2.5-2.7 и -3.4 млрд, лет назад [Chiarenzelli, Moores, 2004]. Повторное 
образование суперконтинентов предполагает их распад. Прямым признаком рас
пада являются мафитовые дайки и рифтогенез, свидетельствующие о растяжении 
и разрыве коры, а косвенным -  пространственное разобщение блоков, которые 
когда-то были единым континентом [Ernst, Bleeker, 2007]. Предполагается, что, 
поскольку образовавшиеся в результате такого распада фрагменты входят в по
следующие суперконтиненты, то в более поздних супеконтинентах заключены



фрагменты более ранних. Например, первозданный континент Ур в таком пони
мании существовал в интервале 3.0-0.2 млрд, лет [Rogers, 1996].

Коллизионные события, датированные в 2.7 и 1.9 млрд, лет, сопровож
даются глобальным подъемом уровня моря, пиком распространения строма
толитов и значительным изменением геохимии океана [Eriksson et al., 2004]. 
Показательно, что, после образования суперконтинента Кенорленд около 
2.7 млрд, лет назад наступил относительный покой в интервале времени 2.6- 
2.4 млрд, лет назад, а затем между 2.4 млрд, лет и 2.2 млрд, лет произошла фраг
ментация суперконтинента, сопровождаемая развитием рифтов и широким рас
пространением осадконакопления на пассивных окраинах [Windley, 1999; Mints, 
Konilov, 2004].

8.2. Палеопротерозойский суперконтинент

В палеопротерозое глобальное аккреционное событие выявлено на всех древ
них кратонах благодаря широкому распространению коллизионных гранитоидов 
с возрастом около 1.9 млрд. лет. Возникший гипотетический суперконтинент по
лучил название Лаврентия [Hoffman, 1988] или Пангея-1 [Хайн, 2001]. Он предпо
ложительно объединил континентальные блоки, составлявшие около 80% от сов
ременной коры. К Северо-Американскому кратону 2.0-1.7 млрд, лет назад при
соединилась северная группа кратонов ( в современной структуре), а южная была 
аккретирована в интервале времени 2.2-1.8 млрд лет назад. Эпоха аккреции была 
длительной, она сопровождалась сближенными во времени событиями с парок
сизмами гранитообразования 2.15,1.9,1.8-1.75 и 1.7-1.65 млрд, лет назад [Condie, 
1998]. В совокупности с аккреционными магматическими орогенами Балтики и 
юга Канадского щита, которые непосредственно продлевают историю этого су
перконтинента, его существование продолжалось вплоть до 1.3 млрд, лет назад. 
В целом этот палеопротерозойский суперконтинент получил название Колумбия 
[Zhao et al., 2004] или Нуна [Ernst, Bleeker, 2007]. Разделение датировок на группы 
реально может отражать локальные перерывы в продолжительном коллизионном 
процессе, когда сжатие временно прерывается. Тогда, вследствие изменения рео
логических свойств коры и/или постилающей мантии, наступает коллапс (обвал) 
горного сооружения, причем длительность цикла сжатие-коллапс составляет не 
менее 60 млн. лет, как, например, в южной Финляндии [Nironen et al., 2000].

Первые палеомагнитные исследования палеопротерозойских гранитоидов 
были проведены на юге Сибирского кратона, и реконструкции показали вероят
ность его сочленения с Северо-Американским 1.8 млрд, лет назад [Диденко и др., 
2003]. Возрастная и пространственная корреляция коллизионных и аккрецион
ных орогенов позволила провести глобальную реконструкцию структуры Колум
бии, изложенную в работе [Zhao et al., 2004].



8.3. Неоархейский суперконтинент

В неоархее выделяются три сближенных во времени события, имевшие место 
2.95, 2.7 и 2.6-2.5 млрд, лет назад [Condie, 1998]. Это этап, наиболее отчетливо 
выраженный в событиях, происходивших -2.7 млрд, лет назад, проявлен широко 
и отмечен на всех континентах. Разброс значений, по-видимому, также отража
ет длительность эволюции коллизионных сутур. Образовавшийся суперконти
нент получил название Кенорленд (см. обзор [Eriksson et al., 2004]) или Пангея-0 
[Хайн, 2001]. В его состав предположительно вошло -20% объема современной 
континентальной коры. Этому предшествовало образование крупных извержен
ных провинций и подъем мантийных плюмов с новообразованием континенталь
ной коры, а затем 2.7-2.5 млрд, лет назад -  надвигание офиолитов и глобальное 
извержение коматиитов (2705 млн. лет) [Eriksson et al., 2004]. Когда горные со
оружения были эродированы, на суперконтиненте образовались пенеплены, пе
рекрытые, в частности, однородными флювиально-дельтовыми отложениями с 
возрастом -2.0 млрд, лет [Rogers, 1996]. Сейчас они разобщены по разным конти
нентам и находятся, например, в пределах Западной Африки и в Южной Америке 
[Ledru et al., 1994].

8.4. Супреконтиненты и мантийная конвекция

Сама возможность образования этих гигантов вытекает из пониженной плот
ности и повышенной тугоплавкости литосферы древних континентов (литосфер
ных килей), порождающей их плавучесть [Трубицын, 2000] и, соответственно -  
устойчивости в геологической истории. Причины периодичности получили свое 
объяснение в предположении о смене режимов мантийной конвекции [Stein, 
Hofmann, 1994; Condie, 1998]. Предполагается, что при общемантийной конвек
ции образуется одна конвективная ячейка, действие которой приводит к скоп
лению всех коровых сиалических масс в точке нисходящего потока, то есть к 
возникновению суперконтинента. Вследствие более интенсивного прогрева под 
корой суперконтинента равновесие в одноячейковой конвективной системе нару
шается. Возникает многоячейковая конвекция, протекающая раздельно в нижней 
и верхней мантии. В конечном счете, это приводит к распаду суперконтинента и 
реализации механизма тектоники отдельных литосферных плит. Вследствие суб- 
дуцирования вещество океанической коры накапливается в основании верхней 
мантии вплоть до достижения критического объема. Тогда происходит обвал в 
нижнюю мантию, накопленного вещества и восстанавливается одноячейковая 
общемантийная конвекция. Гипотеза встречает ряд мотивированных возраже
ний, рассмотренных в работе [Condie, 2000]. Высказаны и предположения о воз
можности существования древнейшего суперконтинента в мезоархее (-3.3 млрд.
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мании существовал в интервале 3.0-0.2 млрд, лет [Rogers, 1996].

Коллизионные события, датированные в 2.7 и 1.9 млрд, лет, сопровож
даются глобальным подъемом уровня моря, пиком распространения строма
толитов и значительным изменением геохимии океана [Eriksson et al., 2004]. 
Показательно, что, после образования суперконтинента Кенорленд около 
2.7 млрд, лет назад наступил относительный покой в интервале времени 2.6- 
2.4 млрд, лет назад, а затем между 2.4 млрд, лет и 2.2 млрд, лет произошла фраг
ментация суперконтинента, сопровождаемая развитием рифтов и широким рас
пространением осадконакопления на пассивных окраинах [Windley, 1999; Mints, 
Konilov, 2004].

8.2. Палеопротерозойский суперконтинент

В палеопротерозое глобальное аккреционное событие выявлено на всех древ
них кратонах благодаря широкому распространению коллизионных гранитоидов 
с возрастом около 1.9 млрд. лет. Возникший гипотетический суперконтинент по
лучил название Лаврентия [Hoffman, 1988] или Пангея-1 [Хайн, 2001]. Он предпо
ложительно объединил континентальные блоки, составлявшие около 80% от сов
ременной коры. К Северо-Американскому кратону 2.0-1.7 млрд, лет назад при
соединилась северная группа кратонов ( в современной структуре), а южная была 
аккретирована в интервале времени 2.2-1.8 млрд лет назад. Эпоха аккреции была 
длительной, она сопровождалась сближенными во времени событиями с парок
сизмами гранитообразования 2.15,1.9,1.8-1.75 и 1.7-1.65 млрд, лет назад [Condie, 
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[Zhao et al., 2004] или Нуна [Ernst, Bleeker, 2007]. Разделение датировок на группы 
реально может отражать локальные перерывы в продолжительном коллизионном 
процессе, когда сжатие временно прерывается. Тогда, вследствие изменения рео
логических свойств коры и/или постилающей мантии, наступает коллапс (обвал) 
горного сооружения, причем длительность цикла сжатие-коллапс составляет не 
менее 60 млн. лет, как, например, в южной Финляндии [Nironen et al., 2000].

Первые палеомагнитные исследования палеопротерозойских гранитоидов 
были проведены на юге Сибирского кратона, и реконструкции показали вероят
ность его сочленения с Северо-Американским 1.8 млрд, лет назад [Диденко и др., 
2003]. Возрастная и пространственная корреляция коллизионных и аккрецион
ных орогенов позволила провести глобальную реконструкцию структуры Колум
бии, изложенную в работе [Zhao et al., 2004].



8.3. Неоархейский суперконтинент

В неоархее выделяются три сближенных во времени события, имевшие место 
2.95, 2.7 и 2.6-2.5 млрд, лет назад [Condie, 1998]. Это этап, наиболее отчетливо 
выраженный в событиях, происходивших -2.7 млрд, лет назад, проявлен широко 
и отмечен на всех континентах. Разброс значений, по-видимому, также отража
ет длительность эволюции коллизионных сутур. Образовавшийся суперконти
нент получил название Кенорленд (см. обзор [Eriksson et al., 2004]) или Пангея-0 
[Хайн, 2001]. В его состав предположительно вошло -20% объема современной 
континентальной коры. Этому предшествовало образование крупных извержен
ных провинций и подъем мантийных плюмов с новообразованием континенталь
ной коры, а затем 2.7-2.5 млрд, лет назад -  надвигание офиолитов и глобальное 
извержение коматиитов (2705 млн. лет) [Eriksson et al., 2004]. Когда горные со
оружения были эродированы, на суперконтиненте образовались пенеплены, пе
рекрытые, в частности, однородными флювиально-дельтовыми отложениями с 
возрастом -2.0 млрд, лет [Rogers, 1996]. Сейчас они разобщены по разным конти
нентам и находятся, например, в пределах Западной Африки и в Южной Америке 
[Ledru et al., 1994].

8.4. Супреконтиненты и мантийная конвекция

Сама возможность образования этих гигантов вытекает из пониженной плот
ности и повышенной тугоплавкости литосферы древних континентов (литосфер
ных килей), порождающей их плавучесть [Трубицын, 2000] и, соответственно -  
устойчивости в геологической истории. Причины периодичности получили свое 
объяснение в предположении о смене режимов мантийной конвекции [Stein, 
Hofmann, 1994; Condie, 1998]. Предполагается, что при общемантийной конвек
ции образуется одна конвективная ячейка, действие которой приводит к скоп
лению всех коровых сиалических масс в точке нисходящего потока, то есть к 
возникновению суперконтинента. Вследствие более интенсивного прогрева под 
корой суперконтинента равновесие в одноячейковой конвективной системе нару
шается. Возникает многоячейковая конвекция, протекающая раздельно в нижней 
и верхней мантии. В конечном счете, это приводит к распаду суперконтинента и 
реализации механизма тектоники отдельных литосферных плит. Вследствие суб- 
дуцирования вещество океанической коры накапливается в основании верхней 
мантии вплоть до достижения критического объема. Тогда происходит обвал в 
нижнюю мантию, накопленного вещества и восстанавливается одноячейковая 
общемантийная конвекция. Гипотеза встречает ряд мотивированных возраже
ний, рассмотренных в работе [Condie, 2000]. Высказаны и предположения о воз
можности существования древнейшего суперконтинента в мезоархее (-3.3 млрд.



лет), возникшего сразу после первого интенсивного накопления континенталь
ной коры -3.6-3.5 млрд, лет назад [Zegers et al., 1998].

8.5. Пример: супреконтинент Колумбия,
2.0—1.3 млрд, лет назад;

его отражение в Анабарской коллизионной системе

Древние кратоны, выходящие поверхность (щиты) и перекрытые чехлом 
(платформы), представляют собой мозаику аккретированных палеоконтинентов 
(микроконтинентов) (например, [Hoffman, 1988]), превращенных в тектоничес
кие блоки (террейны и составные террейны, супертеррейны -  провинции), огра
ниченные зонами столкновения -  сутурами или коллизионными швами. Колли
зионные системы раннего докембрия формировались как горные сооружения Ги
малайского или Альпийского типа [Розен, Федоровский, 2001]. В определенные 
этапы геологической истории докембрия коллизионные процессы проявлялись 
глобально (повсеместно), и тогда предположительно все сиалические массы сби
вались в один общий агрегат -  суперконтинент. При этом процесс коллизионного 
столкновения, торошения и сжатия террейнов должен функционировать непре
рывно во время существования суперконтинента, а на поверхности последнего, 
вероятно, будет происходить накопление осадочных (платформенных) чехлов. 
Чрезвычайно длительное проявление сжатия коры установлено в пределах Ана
барской коллизионной системы.

Возраст вещества террейнов Сибирского кратона и перекрывающих их склад
чатых поясов по многочисленным, но разрозненным определениям составляет 
3.4-2.3 млрд. лет. Гранулитовый метаморфизм в террейнах по Sm-Nd минераль
ным изохронам, включающим гранат, пироксены, плагиоклаз и валовый состав 
плагиогнейсов и метамафитов, датирован в 1.8-1.9 млрд. лет. Те же значения по
лучены U-Pb методом по цирконам из мигматитов, гранитоидов и чарнокитов, 
локализованных в коллизионных зонах (обзор в [Розен и др., 2006а,б]). Совпаде
ние датировок гранитов и гранулитов указывает на общий разогрев коллизион
ной призмы по модели [England, Thompson, 1984].

Анабарская коллизионная система состоит из гранулит-гнейсовых и гранит- 
зеленокаменных террейнов, образующих Анабарскую и Оленекскую провинции. 
Здесь, в дополнение к ранее известным возрастным данным по Анабарскому 
щиту [Розен и др., 2002], были датированы образцы коровых включений в ким
берлитах и кернах скважин с глубин 2—4 км (рис. 8.1), включающие преимущест
венно гранулитовые метамафиты. Выполнено 105 изотопных определений [Розен 
и др., 2006а,б]. Sm-Nd методом получены модельные значения T(Nd)DM возраста 
субстрата в 3.2-2.4 млрд, лет и минеральные изохроны возраста метаморфизма 
в интервале 2.20-1.63 млрд, лет [Розен и др., 2006а], подтвержденные U-Pb ме-



Рис. 8.1. Схема геологического строения фундамента Восточно-Сибирской платформы и рас
положения опробованных скважин и кимберлитовых полей [Розен и др., 2006а]

1 -  гранулит-гнейсовые террейньц 2 -  гранит-зеленокаменные террейны; 3 -  метаморфизован- 
ные вулканиты, осадки, гранитоиды складчатых поясов; 4 -  гранитные батолиты [Карта метаморфи
ческих ... 1987]; 5 -разломы: а-раннепротерозойские сутуры, б -т о  же, надвиги с наклоном на СВ, 
в -  фанерозойские сдвиги; 6 -  положительные аномалии магнитного поля ДТа, более +5 мЭ [Литви
нова и др., 1978], отражающие структуру фундамента; 7 -  кимберлитовые поля, в которых опробо
ваны коровые ксенолиты: 1 -  Муна, 2 -  Далдын, 3  -  Алакит, 4 -  Накын, 5  -  Мирный; 8 -  скважины 
и их номера (а) [Розен и др., 2002]; номера отдельных образцов из скважин (б) [Смелов и др., 1998]; 
9 -  скважины, в керне которых проведены изотопно-геохронологические исследования [Розен и 
др., 2006а, б].

На тектонической схеме (слева) -  структура Сибирского кратона [Розен и др., 2002]: 1 -  архей
ские террейны, 3.5-2.5 млрд, лет: а -  гранит-зеленокаменные, б -  гранулит-гнейсовые; 2 -  палепро- 
терозойские складчатые пояса, 2.4-2.0 млрд, лет; 3 -  обнаженные площади; 4 -  разломные зоны: а 
-  ограничения кратона; б -  сутуры в пределах кратона. Цифры в кружках -  террейны: 1 -  Маганс- 
кий, 2 -  Далдынский, 3 -  Мархинский, 4 -  Биректинский

тодом по цирконам [Розен и др., 2006б]. Единичные значения T(Nd)DM(2st) около 
2.0 млрд, лет указывают на позднее внедрение мафитов и даек долеритов, что, 
вероятно, могло быть связанным с локальным коллапсом системы (рис. 8.2). Ин
тервал значений Rb-Sr минеральных изохрон [Розен и др., 2006а] отклоняется в
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Рис. 8.2. Возраст процессов формирования и метаморфизма Анабарской коллизионной призмы 
[Розен и др., 2006а]

А. 1-4-террейны, из которых отобраны пробы: 1 -Далдынский, 2-Маганский, 3 -Мархинский, 
4 -  Биректинский; 5 -  возрастной тренд коллизионного метаморфизма. Б. 1 -  область совпадений с 
данными Sm-Nd метода, 2 -  область уменьшенных значений, полученных Rb-Sr методом

сторону более молодых значений, до 1.3 млрд, лет назад, вследствие более низ
ких температур (около 300°С) закрытия Rb-Sr системы. При датировании одного 
и того же образца обоими методами Rb-Sr значения возраста составляют пример
но 0.8 от Sm-Nd значений. Это свидетельствует о запаздывании закрытия изотоп
ной Rb-Sr системы примерно на 300 млн. лет и характеризует время охлаждения 
коллизионной призмы, продлившегося вплоть до 1.3 млрд, лет назад.

В геологической истории первым был, по-видимому, суперконтинент Кенор- 
ленд, или Пангея-0, 2.7 млрд, лет назад, вторым -  Лаврентия [Hoffman, 1988] или



Пангея-1 в интервале 2.0-1.8 млрд, лет назад (обзор в [Хайн; 2001; Zhao et al., 
2004]). В формировании палеопротерозойского суперконтинента были задейство
ваны почти все коллизионные орогены того времени, однако процесс аккреции, 
по-видимому, был более длительным. Оказалось, что в совокупности с аккрецион
ными магматическими орогенами Балтики и юга Канадского щита, которые непо
средственно продлевают историю этого суперконтинента, его существование 
продолжалось, вероятно, вплоть до 1.3 млрд, лет назад. Этот суперконтинент, су
ществовавший 2.0-1.3 млрд, лет назад, получил название Колумбия [Zhao et al., 
2004] (рис. 8.3).

Анабарская коллизионная система, расположенная предположительно на окра
ине этого суперконтинента, отражает сжатие, однородно направленное к его цен
тру, в интервале времени 2.2-1.6 млрд, лет назад. Присутствие суперконтинента, 
неподвижного по отношению к погружающейся ячейке (полоидальная, центро
стремительная конвекция) вызывает тангенциальные силы (тороидальная, кольце
вая конвекция), которые частично расщепляют континент вследствие сдвиговых 
деформаций при вращении плиты. Это ассоциированное вращение вызывает лево
сторонние сдвиги, проявленные в синхронных рапакиви-гранитных формациях 
как небольшие зоны рассланцевания, иногда залеченные поздними гранитными 
интрузиями [Vigneresse, 2005] (рис. 8.4).
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Рис. 8.3. Реконструкция палеопротерозойского суперконтинента Колумбия [Zhao et al., 2004] 
и положение в нем Анабарской коллизионной системы

1 , 2 -  архейский и палеопротерозойский фундамент: 1 -  погребенный под фанерозоем или 
под континентальными льдами, 2 -  обнаженный; 3 -  коллизионные орогены, 2.1—1.8 млрд, лет; 4 
-аккреционные орогены, 1.8-1.3 млрд, лет



Сжатие Анабарской коллизионной 
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напряжения

Тороидальные 
Ч (кольцевые) 

напряжения

Ареалы
унаследованного 
AMCG (анортозит- 
мангерит-чарнокит 
-гранит рапакиви) 
магматизма

Левые сдвиги 
в районах 
развития
комплексов AMCG

1.8 Возраст, млрд, лет

Рис. 8.4. Поля деформаций вокруг суперконтинента Колумбия во второй половине его эволюции [Vigneresse, 2005]
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Длительное сжатие определяло компактность суперконтинента и высокое 
стояние континентальной коры в его пределах. Установленная длительность кол
лизионного сжатия (600 млн. лет) является максимальной из известных в настоя
щее время для коллизионных систем. В частности, проявленный 1.92-1.81 млрд, 
лет назад в южной Финляндии один из наиболее длительных циклов, включаю
щий сжатие-коллапс-повторное сжатие, имеет общую продолжительность около 
100 млн. лет [Nironen et al., 2000]. Выявленная на Анабаре длительность сжатия 
сопоставима с продолжительностью существования фанерозойских платформ. 
По-видимому, суперконтинент Колумбия представлял собой достаточно устой
чивое континентальное сооружение, подпиравшееся с краев ориентированными 
под него зонами субдукции. Полученные данные указывают на высокую и дли
тельную стабильность коры ранних суперконтинентов, и, в частности, суперкон
тинента Колумбия, сопоставимую с устойчивостью фанерозойских платформ.

Сибирский кратон, вместе с Якутской кимберлитовой провинцией, оказыва
ется реликтовым обломком суперконтинента Колумбия. Учитывая, что литосфер
ный киль Якутской кимберлитовой провинции датируется по возрасту алмазов в 
3.5-2.9 млрд, лет, можно предположить, что в аккреции суперконтинента коро
вые террейны участвовали вместе с фрагментами их килей.

8.6. Выводы

Наблюдаемые свойства коры и литосферной мантии, как и мобильность ли
тосферных плит, с определенной очевидностью проявляются, по крайней мере, с 
неоархея. Эти свойства обеспечили в раннем докембрии возможность формиро
вания суперконтинентов дважды, примерно 2.7 и 1.9 млрд, лет назад.



ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Краткие выводы, заключающие каждый из разделов настоящей книги, делают 
здесь излишними их повторение. Поэтому остановимся лишь на выделении той 
общей тенденции в геодинамических процессах раннего докембрия, которая вы
текает из рассмотренного выше материала.

Успехи в развитии геологии раннего докембрия последних 10-15 лет при
вели к пересмотру широко распространенных представлений о кардиналь
ных различиях в геодинамических стилях развития в раннем докембрии и не
огее. Действительно, недавние открытия архейских офиолитов, бонинитовых 
серий и эклогитов, ранее считавшихся образованиями, присущими только 
плейт-тектонической, пост-архейской стадии тектонического развития Зем
ли, недавно обнаружены и в архее. Сейчас стало понятным, что былое “отсут
ствие” офиолитов и эклогитов в архее связано не с различиями в тектоничес
ких режимах раннего докембрия и фанерозоя, а с проблемой их идентификации 
в сложноскладчатых и метаморфизованных комплексах, где условия сохранно
сти породных ассоциаций несравнимы с таковыми в малоглубинных и поверх
ностных комплексах складчатых поясов фанерозоя.

Изложенный выше материал позволяет выделить общий эволюционный 
тренд в развитии геодинамических процессов от раннедокембрийской до фа- 
нерозойской истории, обусловленный параметрами векового охлаждения Зем
ли. Формационные и петрогенетические характеристики архейских надсуб- 
дукционных офиолитовых комплексов обнаруживают заметную схожесть с 
постархейскими аналогами, показывая, что температурные режимы плавления 
верхних горизонтов мантии не превышали таковые в фанерозое более чем на 
100°С. Это находится в соответствии с параметрическими моделями адиабати
ческого плавления верхней мантии, согласно которым в архее должна была фор
мироваться океаническая кора мощностью 20-25 км [Sleep, Windley, 1982]. Нами 
здесь впервые были приведены независимые доказательства этих теоретических 
расчетов, основанные на анализе эволюции анортозитов в истории Земли.

Напротив, температурные условия на глубинных уровнях архейской мантии, 
питавшие коматиитовый плюмовый вулканизм, превышали температуры фане- 
розойских мантийных плюмов на 250-300°С. Подобные различия в температу
рах плавления поднимающихся к основанию океанической литосферы мантий
ных плюмов приводили к тому, что в архее формировались океанические плато с



мощность коры, достигавшей 60-65 км, тогда как мощность коры современных 
океанических плато не превышает 40 км.

Несмотря на значимость мантийно-плюмовых процессов в геодинамике ран
него докембрия, отраженную распространенностью продуктов высокотемпера
турного коматиитового вулканизма, образование подавляющего объема ранней 
континентальной коры было связано, по-видимому, все же с зонами конверген
ции плит. В соответствии с реконструируемыми параметрами состояния верхней 
мантии, субдукционные процессы в архее отличались в целом более пологими 
траекториями погружения плит, которые локально проявляются и в современных 
конвергентных границах. Наоборот, зоны фанеротипной крутой субдукции в ар
хее, по-видимому, имели только ограниченное развитие, что свидетельствует о 
градиентности термальных режимов, имевших место в тектоносфере Земли уже 
начиная с эоархея.

Еще одна важная тенденция в эволюции тектонических процессов заключа
ется в прогрессивном увеличении объема континентальной коры от эоархея до 
палеопротерозоя. Отчетливые признаки энсиалического тектогенеза и связанного 
с ним внесубдукционного магматизма фиксируются только начиная с неоархея, 
периода, когда на Земле возникли относительно крупные континентальные мас
сы. На палеопротерозой, по-видимому, приходится пик корового роста, который 
не мог не оказать влияния на дальнейшую эволюцию тектонических процессов, 
поскольку объем континентальных масс является одним из главных факторов в 
тектонике плит [Трубицын, 1998].

В проявлениях геодинамики раннего докембрия наблюдаются заметные вре
менные различия и признаки направленной эволюции. Ранняя кора преимуще
ственно сложена тоналит-трондьемитовыми гранитоидами, выплавленными пре
имущественно из субдуцировавших плит, что возможно в условиях пологой суб
дукции при повышенных температурах в мантии. Такой механизм формирования 
континентальной коры в основном завершил свою “работу” к концу архея. Вы
плавление коматиитовых расплавов из поднимавшихся плюмов приводило к глу
бокой деплетации верхней мантии после удаления этих расплавов в кору. Резуль
татом этого явилось формирование литосферных килей под древними кратонами, 
сложенными архейскими террейнами. В дальнейшей истории образование килей 
не выявлено, что предположительно обусловлено снижением температуры вер
хней мантии и на кровле плюмов. Анортозиты эволюционировали от порфиро
вого типа в архее, связанного напрямую с коматиит-базальтовыми лавами, через 
массивный тип в палеопротерозое к ассоциации с гранитами рапакиви, исчезнув 
в фанерозое. Предположительно снижение температуры верхней мантии препят
ствовало длительному стоянию базальтовых расплавов в основании коры, необхо
димому для фракционного всплывания плагиоклаза. Аккреционные (осадочные) 
призмы в метаморфических условиях континентальной коллизии обнаруживают 
повышенный геотермический градиент. В архее отсутствуют анорогенные, внут- 
риплитные А- граниты, которые в фанерозе связаны с горячими точками. Эти из



менения имеют направленный, эволюционный характер. Они удовлетворительно 
объясняются снижением температуры мантии, и в том числе, на кровле мантий
ных плюмов. Широкое проявление полосчатой железорудной формации почти 
исключительно в конце раннего докембрия связано с повышенным выносом же
леза при океаническом вулканизме. Возможно, это вызвано завершавшимся пере
распределением железа в мантии на ранних этапах геологической истории.

Представляется вполне вероятным, что практически единственным факто
ром, определявшим отмеченные изменения геологических процессов, является 
снижение температуры верхней мантии.

С другой стороны, можно выделить присущие фанерозою геодинамические 
проявления, которые прослеживаются без заметных изменений в раннем докемб
рии. Относительно проявлений океанических базальтовых плато, офиолитов, ос
тровных дуг и эклогитов сказано выше. Осадочные чехлы некоторых стабильных 
кратонов накапливались начиная с 3.5 млрд, лет назад, а в интервале времени 
3.0-1.8 млрд, лет назад они формировались непрерывно и унаследованно, как и на 
классических платформах фанерозоя. Следовательно, уже в палеоархее формиро
валась континентальная кора в собственном смысле слова, стабильность которой 
обеспечивала развитие осадочных бассейнов. Проявления архейских алмазонос
ных кимберлитов свидетельствуют о развитии литосферного киля под кратонами 
начиная уже с архея. Первичные континентальные (сиалические) массы -  микро
континенты, протоконтиненты, террейны -  аккретировались в процессе массо
вой коллизии, сопровождаемой надвиганием, коллизионным метаморфизмом и 
выплавлением гранитоидов, образуя кратоны, сохранившиеся частично доныне. 
Выплавленные гранитоиды поднимались вверх и формировали гранитный слой 
(сиалическую верхнюю кору). Другие метаморфиты коллизионной призмы, и в 
том числе мафические реститы, нередко вместе с базальтоидами андерплейтинга, 
образовали мафическую нижнюю кору. В некоторые эпохи раннего докембрия, 
~2,7 и ~1.9 млрд, лет назад, аккреция происходила глобально. Это приводило к 
образованию суперконтинентов типа фанерозойской Пангеи. Периодичность воз
никновения суперконтинентов предположительно является следствием смены 
одноячеистой конвекции в однослойной мантии (континенты собираются вместе 
в точке нисходящего потока мантийной ячейки) на многоячеистую в двухслойной 
мантии, когда суперконтинент распадается на отдельные фрагменты (плиты), ко
торые перемещаются независимо друг от друга. Затем процесс повторяется.
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