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В статье рассмотрены архейские структурно-вещественные комплексы Балтийского или, как пред
лагается в последнее время, Фенноскандинавского щита. Дано краткое описание главных архейских 
провинций щита. Архейские супракрустальные комплексы рассмотрены по временным срезам: 
древнее 3 .2,3.1-2.9,2.9-2.82,2.82-2.75 и 2.75-2.65 млрд. лет. К ратко изложены данные по сопряжен
ным в пространстве и времени гранитоидным комплексам и по архейским метаморфическим собы
тиям. Более подробно рассматриваются установленные недавно фрагменты архейских офиолито- 
вых и эклогитсодержащих ассоциаций. В пределах Балтийского щита обнаружены палеоархейские 
породы и единичные детритовые зерна палеоархейских цирконов, однако начало формирования от
носительно крупных фрагментов континентальной коры , по-видимому, относится к мезоархею 
(3.2-3.1 млрд, лет), когда были образованы первы е микроконтиненты (например, Водлозерский и 
Писал ми). Главный объем континентальной коры  бы л сформирован в период 2.9-2.65 млрд. лет. 
Данные о палеоархейских комплексах щита пока слиш ком ограничены, чтобы судить о геодинами- 
ческих условиях их формирования. Вместе с тем, геологические, петрологические, изотопные, гео
хронологические сведения о мезо- и неоархейских структурно-вещественных комплексах щита свиде
тельствуют о формировании их в геодинамических обстановках, сопоставимых с фанерозойскими: 
субдукционных (энсиалических и энсиматических), коллизионных, спрединговых, континентального 
рифтогенеза и мантийно-плюмовых.

Проблемы геодинамики раннего докембрия 
относятся к числу остро дискуссионных и основ
ные пути их решения лежат, прежде всего, в полу
чении нового фактического материала по геоло
гии, геохронологии и глубинному строению ар
хейских комплексов [57, 88]. Настоящая статья 
посвящена описанию архейской геологии Бал
тийского (Фенноскандинавского) щита -  одного 
из крупнейших докембрийских образований в 
Евразии. Необходимость обобщения и анализа 
этого материала была обусловлена заметным 
прогрессом в геологических, изотопно-геохими
ческих, геохронологических, петрологических и 
геофизических исследованиях архея региона в по
следнее десятилетие. В результате на террито
рии, главным образом, России и Финляндии был 
получен обширный и качественно новый матери
ал, позволяющий глубже понять различные ас
пекты тектонической эволюции Балтийского

щита в архее и дать ее характеристику по времен
ным срезам, продолжая тем самым исследования 
в этой области [72, 132]. Кроме того, в последние 
годы в архее Балтийского щита были обнаруже
ны уникальные для данной геологической эпохи 
образования -  фрагменты офиолитовых ком
плексов и коровые эклогиты, значимость кото
рых для понимания геодинамики в архее пред
ставляется весьма существенной [57, 88].

Архейские образования составляют большую 
часть Карельской, Мурманской, Беломорской и 
Кольской провинций (рис. 1 А). Две первые из них 
рассматриваются как неоархейские1 кратоны, а

1В статье используется шкала геологического времени, 
рекомендованная Международным комитетом по страти
графии (GTS2004): эо- (до 3600 млн. лет), палео- (3600- 
3200), мезо- (3200-2800) и неоархей (2800-2500), палео- 
(2500-1600), мезо- (1600-1000) и неопротерозой (1000— 
542) [107].
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Рис. 1. Схема тектонического районирования Балтийского щита (А) и главные тектонические единицы его восточной 
части (Б). Составлена с использованием [4, 49, 64, 70, 115, 116, 133]
1 -  осадочный чехол из фанерозойских и неопротерозойских образований; 2 -  каледонский ороген; 3 ,4 -  Свекофенн- 
ский палеопротерозойский (2.0-1.75 млрд, лет) ороген: 3 -  орогенные комплексы: а -  надвинутые на архейский фун
дамент, б -  без признаков архейского фундамента; 4 -  позднетектонические ювенильные гранитоиды (1.85-1.75 млрд, 
лет); 5 -  архейские комплексы в областях палеопротерозойского рифтогенеза: а -  перекрыты осадочно-вулканоген
ными образованиями, б -  выходы архейских комплексов Карельского кратона; 6-8 -  Кольская провинция (КП): 6 -  
коллизионная сутура палеопротерозойского (2.3-1.91 млрд, лет) Лапландско-Кольского коллизионного орогена -  Ла
пландский (Лп) и Умбинский (Уп) гранулитовые пояса; 7 -  коллажи тектонических пластин, сложенных палеопроте- 
розойскими и архейскими комплексами (террейны Инари (Ин) и составной Терско-Стрельнинский (ТС), коллизион
ные пояса-меланжи Танаэлв (Та) и Колвицкий (Ко)); 8 -  террейны, сложенные архейскими комплексами, неравно
мерно преобразованными в палеопротерозое; 9 -  Беломорский подвижный пояс (БПП) -  неоархейский 
коллизионный ороген, переработанный палеопротерозойскими процессами рифтогенеза и орогении (границы пока
заны пунктиром); 10 -  неоархейские Карельский (КК) и Мурманский (МК) кратоны



Беломорская -  как докембрийский подвижный 
пояс.

Карельская провинция составляет ядро Бал
тийского щита (рис. 1Б) и представляет собой ар
хейскую гранит-зеленокаменную область [32, 105]. 
В ее пределах выделяются восемь террейнов: Вод- 
лозерский, Центрально-Карельский, Иломантси- 
Вокнаволокский (Западно-Карельский [49]), Ки- 
анта, Иисалми, Рануа, Помокайра и Ропи (рис. 2) 
[49, 72, 133]. Все они различаются по возрасту и 
составу слагающих их пород. Из состава Карель
ской провинции в качестве самостоятельной 
структуры в последнее время выделяется кратон 
Нордботтен, в который включаются террейны 
Ропи и архейские образования северных районов 
Финляндии (Муонио) и Швеции [119].

Мурманская провинция (см. рис. 1Б и 2) сложе
на разнообразными гранито-гнейсами и гранито- 
идами; архейские супракрустальные образования 
присутствуют в виде ксенолитов [64].

Беломорская провинция (см. рис. 1Б и 2) сло
жена, главным образом, мезо- и неоархейскими 
гранито-гнейсовыми, зеленокаменными и параг- 
нейсовыми комплексами. Ее отличительными 
чертами являются неоднократное проявление ин
тенсивных деформаций и метаморфизма повы
шенных и умеренных давлений, которые имели 
место как в неоархее, так и в палеопротерозое 
[20, 26, 53, 72].

Кольская провинция представляет собой ар
хейский тектонический коллаж террейнов (см. 
рис. 1Б и 2): Кольско-Норвежского, Кейвского, 
Сосновского и Колмозеро-Воронья [4]. Коллаж- 
ное строение особо подчеркивается экзотиче
ским характером ряда пород Кейвского террейна 
[58]. В составе террейнов установлены архейские 
зеленокаменные, сланцевые, парагнейсовые, гра- 
нулитовые и гранитогнейсовые комплексы, пре
терпевшие разные структурно-метаморфические 
преобразования в архее и палеопротерозое (на
пример, Кейвский террейн испытал значитель
ную палеопротерозойскую переработку, тогда 
как Кольско-Норвежский почти избежал ее [4]). 
Кольская и Беломорская провинции имеют об
щую историю развития в палеопротерозое, явля
ясь элементами палеопротерозойского Лапланд- 
ско-Кольского коллизионного орогена [103]. В 
центральной части этого орогена расположены 
свекофеннские (1.95-1.75 млрд, лет) Печенга- 
Имандра-Варзугский и Лапландско-Кольский кол
лизионные швы [56, 103]. Лапландско-Кольский 
шов маркируется лапландскими и умбинскими 
гранулитами, а также породами Терско-Стрель- 
нинского составного террейна, которые были об
разованы за счет палеопротерозойского юве
нильного материала [4, 103]. Ювенильный па

леопротерозойский материал преобладает и в 
породах террейна Инари.

Мощность земной коры в восточной части 
Балтийского щита составляет в среднем ~40 км 
при минимуме 30 км в северной части Водлозер- 
ского террейна и максимуме 62 км на границе Ка
рельского кратона и Свекофеннского орогена
[28]. При этом структура земной коры Карель
ской и Мурманской провинций, по сейсмическим 
данным, более однородна, чем Беломорской и 
Кольской.

СУПРАКРУСТАЛЬНЫЕ 
(ЗЕЛЕНОКАМЕННЫЕ 

И ПАРАГНЕЙСОВЫЕ) КОМПЛЕКСЫ

Метаморфизованные супракрустальные ком
плексы слагают существенно меньшую часть 
площади, сложенной архейскими породами (в Бе
ломорской провинции -  около 18%, в Карельской 
и Кольской -  менее 10%, а в Мурманской они 
практически отсутствуют), тем не менее, именно 
информация о них во многом определяет наши 
геодинамические построения [32, 108]. Эти обра
зования слагают, главным образом, зеленокамен
ные и парагнейсовые пояса. Это сложные и, как 
правило, коллажированные структуры [36,51,55, 
56,128,129], состоящие из одного или нескольких 
зеленокаменных комплексов, часто различаю
щихся по возрасту (см. рис. 1Б). Выделяются так
же сланцевые пояса -  структуры, в которых пре
обладают осадочно-вулканогенные и осадочные 
породы и кислые вулканиты.

В Карельской провинции (см. рис. 2) в состав 
Водлозерского террейна входят зеленокаменные 
пояса: Ведлозерско-Сегозерский, Сумозерско-Ке- 
нозерский, Южно-Выгозерский и Маткалахтин- 
ский, причем первые два состоят из двух разно
возрастных зеленокаменных комплексов. Здесь 
присутствуют также фрагменты палеоархейских 
супракрустальных пород [72].

В состав Центрально-Карельского террейна 
входят Хедозерско-Болынозерский и Гимоль- 
ский зеленокаменные пояса. Террейн Иломант- 
си-Вокнаволок включает зеленокаменный (слан
цевый) пояс Иломантси и парагнейсовый пояс 
Нурмес. Террейн Кианта объединяет зеленока
менные пояса Кухмо-Суомуссалми-Типасъярви и 
Костомукшский (первый из них сложен двумя 
разновозрастными зеленокаменными комплекса
ми, а второй -  одним); в составе террейна также 
широко развиты парагнейсы (см. рис. 2), однако 
структуры, которые они слагают, пока не вполне 
ясны. В составе террейна Иисалми выделяется 
парагнейсовый пояс Западная Пуоланка [110, 
116]. Плохо обнаженный террейн Рануа содер



жит малоизученный зеленокаменный пояс Оияр- 
ви. Террейн Помокайра сложен преимуществен
но гранитоидами.

В Беломорской провинции в составе Северо- 
Карельского зеленокаменного пояса выделяются

три разновозрастных зеленокаменных комплек
са, а в поясах Енском, Тулппио, Пебозерском, 
Центрально-Беломорском и Воче-Ламбинском -  
по одному. Важным компонентом провинции яв
ляется Чупинский парагнейсовый пояс.



В Кольской провинции Кольско-Норвежский 
террейн содержит Оленегорский зеленокамен
ный пояс, сложенный одним зеленокаменным 
комплексом, и Кольский парагнейсовый пояс. В 
составе Кейвского террейна выделяется Кейв- 
ский сланцевый пояс. Террейн Колмозеро-Воро- 
нья состоит, главным образом, из одноименного 
зеленокаменного комплекса, в его составе также 
установлены габброиды, связанные, вероятно, с 
более древним комплексом. В Сосновском тер- 
рейне зеленокаменные пояса не установлены.

Для анализа латеральных неоднородностей ар
хейских супракрустальных образований, важных 
для геодинамических построений, строение ком
плексов рассматривается по временным срезам.

Палеоархейские зеленокаменные образова
ния развиты в пределах щита весьма ограниченно 
(см. рис. 2). Они описаны только в юго-восточной 
части Карельской провинции в ядре Водлозер- 
ского террейна и представлены коматиитами и 
подушечными метабазальтами волоцкой толщи 
[42]. Их палеоархейский возраст основан на Sm- 
Nd изохроне, построенной по анализам валовых 
составов коматиитов и базальтов и отвечающей 
возрасту 3391 ± 16 млн. лет [71]. Возможно, что 
часть гнейсов и амфиболитов (амфиболиты I) 
водлозерского гнейсового комплекса являются 
глубокометаморфизованными вулканитами из
вестково-щелочной серии с возрастом 3.3- 
3.55 млрд, лет2 [48, 81].

Подавляющее большинство супракрусталь
ных образований входит в состав мезо- и неоар

2 Если не оговорено иное, значения возраста, приводимые 
здесь и ниже, получены U-Pb методом по циркону.

хейских зеленокаменных (сланцевых) комплек
сов с возрастами 3.1-2.9, 2.9-2.82, 2.82-2.75 и 
2.75-2.65 млрд. лет. Возраст парагнейсовых ком
плексов равен 2.9-2.82 и 2.75-2.65 млрд. лет.

Супракрусталъные комплексы 
этапа 3.1-2.9 млрд, лет

Зеленокаменные комплексы этого возраста из
вестны в Ведлозерско-Сегозерском, Южно-Выго- 
зерском, Сумозерско-Кенозерском и Кухмо-Суо- 
муссалми-Типасъярви зеленокаменных поясах Ка
рельской провинции (см. рис. 2). Как правило, их 
контакты с более молодыми зеленокаменными 
комплексами тектонические. Зеленокаменный 
пояс Колмозеро-Воронья Кольской провинции 
сложен, главным образом, зеленокаменным ком
плексом, сформировавшимся в период 2.9- 
2.82 млрд, лет; с поясом связываются тектонизи- 
рованные тела дифференцированных габбро- 
анортозитовых массивов (Патчемварекский и др.), 
которые залегают среди гранитоидов Мурман
ской провинции вблизи пояса [56]. Данные габ
броиды являются самыми древними на Кольском 
полуострове базитами (2925 ± 6 млн. лет) [41].

Ведлозерско-Сегозерский зеленокаменный по
яс расположен на западной окраине Водлозерско
го террейна и состоит из двух разновозрастных 
комплексов (рис. 3). Более древний из них вклю
чает две ассоциации с возрастом 3.05-2.95 млрд, 
лет [77].

1. Базальт-андезит-дацитовая ассоциация наи
более полно представлена в Чалкинской зоне (се
верная часть Хаутаваарской структуры). Она 
включает подушечные и миндалекаменные лавы,

Рис. 2. Схема геологического строения архея Балтийского щита. Составлена с использованием [1,4, 15, 36, 37,49, 51, 
64, 67, 70, 104, 109, 112, 113.115, 116, 132, 133]
1 -  фанерозойские комплексы; 2 -  нео- и мезопротерозойские комплексы; 3-7 -  палеопротерозойские комплексы: 
3 -  граниты рапакиви (1.65-1.62 млрд, лет), 4 -  гранитоиды (1.85-1.75 млрд, лет), 5 -  осадочно-вулканогенные ком
плексы (2.06-1.85 млрд, лет), 6 -  комплексы Лапландского и Умбинского гранулитовых поясов (2.0-1.91 млрд, лет), 
7 -  осадочно-вулканогенные комплексы (2.5-2.06 млрд, лет); 8 -  тектонические коллажи из палеопротерозойских и 
неоархейских комплексов (Ин и ТС -  Инари и Терско-Стрельнинский террейны, соответственно); 9-22 -  архейские 
комплексы: 9 -  габброиды, 10 -  санукитоиды (2.74-2.72 млрд, лет) (Тв -  Таваярвинский массив), 11 -  гранулитовые 
(главная фаза -  2.74—2.72 млрд, лет) комплексы (Вп -  Варпаисъярви, Вк -  Вокнаволокский, Тл -  Тулосский, Он -  
Онежский, Нт -  Нотозерский; Кл -  Кольский, Пд -  Пудасъярвинский), 12 -  эклогитсодержащие комплексы (Гр -  Гри- 
динский, Са -  Салминский), 13 -  парагнейсовые комплексы (2.7-2.78 млрд, лет; Н -  Нурмес), 14-17- зеленокаменные 
комплексы; индексы в квадратах -  главные зеленокаменные и сланцевые пояса Балтийского щита: ВС-Ведлозерско- 
Сегозерский, Вч -  Воче-Ламбинский, Е -  Енский, Ил -  Иломантси, Кв -  Кейвский сланцевый, КВо -  Колмозеро-Во
ронья, Кст -  Костомукшский, КТ -  Кухмо-Суомуссалми-Типасъярви, М -  Маткалахтинский, Ол -  Оленегорский, СвК -  
Северо-Карельский, СК -  Сумозерско-Кенозерский, Т -Тулппио, ХБ -  Хедозерско-Болыпеозерский, ЦБ -  Централь
но-Беломорский, ЮВ -  Южно-Выгозерский): 14 -  2.75-2.65 млрд, лет, 15 -  2.82-2.75 млрд, лет, 16 -  2.90-2.82 млрд, лет: 
а -  зеленокаменные, б -  Кв сланцевый, в -  ЦБ с фрагментами океанической коры), 17 -  этапа 3.10-2.90 млрд, лет, 
18 -  парагнейсовые комплексы этапа 2.9-2.82 млрд, лет (Чу -  Чупинский, Ко -  Кольский), 19-22 -  гранито-гнейсовые 
комплексы: 19- этапа 2.90-2.70 млрд, лет: а -  террейнов Центрально-Карельского (ЦК), Кольско-Норвежского (КН), 
Сосновского (Со), б -  Беломорского подвижного пояса (БПП), террейнов Кианта (Ки), Ропи (Р), Мурманского крато- 
на, в -  Кейвского (Ке) террейна с щелочными гранитами, 20 -  этапа 3.10-2.70 млрд, лет террейнов Иломантси-Вокна- 
волок (ИВ) и окраины Водлозерского, 21 -  этапа 3.60-2.90 млрд, лет террейнов Писал ми (Ии), Помокайра (П), Рануа 
(Ра) и Водлозерского (Во); 22 -  метавулканиты волоцкой толщи (3.39 млрд, лет); 23 -  тектонические границы: а -  глав
ные надвиги, б -  сбросы и взбросы, в -  сдвиги, г -  предполагаемые



Рис, 3. Схематическая геологическая карта Ведлозер- 
ско-Сегозерского зеленокаменного пояса по [77,78] 
1,2-  протерозой: 1 -  граниты рапакиви, 2 -  осадочно
вулканогенные комплексы; 3-6 -  неоархей: 3 -  диори
ты и гранодиориты санукитоидного типа (2.74 млрд, 
лет), 4 -  габбро-диориты, 5 -  габбро-нориты, 6 -  ма- 
фит-ультрамафитовые комплексы; 7-13 -  мезоархей: 
7 -  плагиомикроклиновые граниты (2.85-2.87 млрд, 
лет), 8 -  андезит-дацитовые метавулканиты адакитово- 
го типа и связанные с ними метаосадки (2.86-2.85 млрд, 
лет), 9 -  высоко-Mg габбро, 10 -  коматиит-базальто- 
вая ассоциация (2.95-3.0 млрд, лет), 11 -  известково-ще
лочные и адакитовые метавулканиты (2.95-3.0 млрд, 
лет), 12, 13 -  12 -  амфиболиты, 13 -  гранито-гнейсы 
(3.15-3.0 млрд, лет); 14 -  палео вулканические по
стройки Хаутоваарской (1-5) и Семчь-Койкарской (6-9) 
зеленокаменных структур: 1 -  Нялмозеро, 2 -  Игнойла, 
3 -  Хаутаваара, 4 -  Масельга, 5 -  Чалка, 6 -  Яниш, 7 -  
Корбозеро, 8 -  Элмус, 9 -  Семчь; 15 -  главные разломы

кластолавы средних и кислых пород и их туфы, 
некки и дайки. Их видимая мощность оценивается 
в 2.5 км. Возраст субвулканических андезидаци- 
тов равен 2995 ± 20 млн. лет [79], лав андезитов -  
2945 ± 19 млн. лет [65]. Ассоциация принадлежат 
к дифференцированной известково-щелочной се
рии нормальной щелочности с геохимическими 
характеристиками, типичными для фанерозой- 
ских островодужных дуг: Sr/Y <12, Ce/Nb < 4.5, 
Th/Nb < 0.72, (La/Sm)N = 1.7, (Gd/Yb)N = 1.3. Суб
вулканические разности обнаруживают геохими
ческие характеристики, свойственные адакитам. 
Эта ассоциация является реликтом древнейшей 
на Балтийском щите островной вулканической 
дуги [77].

2. Коматиит-базальтовая ассоциация (см. рис. 3) 
мощностью до 2.7 км развита в структурах Хаута
ваара, Койкары, Паласельга (Палая Дамба) и Со- 
вдозеро [76]. Она имеет Sm-Nd изохронный воз
раст 2921 ± 55 млн. лет при eNd(t) = +1.5 [134]. 
Верхний возрастной предел определен U-Pb дати
рованием даек дацитов -  2935 ± 15 млн. лет [13] и 
2860 ± 15 млн. лет [75], а также массива габбро- 
диоритов -  2890 ± 40 млн. лет [80].

Разрезы сложены разнообразными лавами, 
включая подушечные и вариолитовые, а также со 
структурами спинифекс; объем прослоев пиро
кластических фаций не более 5% [78, 134]. Доми
нируют А1-недеплетированные пироксенитовые 
и базальтовые коматииты и толеиты, а их комаг- 
маты представлены магнезиальными габбро и 
серпентинизированными ультрабазитами. Эта ас
социация интерпретируется как производная ман- 
тийно-плюмового магматизма в задуговом бас
сейне субдукционной геодинамической обстанов
ки [77].

Шилосская структура Южно-Выгозерского зе
ленокаменного пояса сложена, главным образом, 
метаморфизованными базальтами с единичными 
прослоями коматиитовых базальтов и агломера
товых туфов [45, 72]. Для базальт-коматиитовой 
ассоциации получены Sm-Nd изохронный воз
раст 2913 ± 30 млн. лет [85,45]. Базальты прорва
ны телами габброидов, тоналитов и дайками ме
тариолитов. Базальты относятся к толеитовой се
рии с повышенными содержаниями Сг (250-500 г/т) 
и Ni (100-150 г/т), а по содержанию РЗЭ3 выделя
ются две группы: одна -  деплетированные 
((La/Sm)N = 0.5) базальты с низким содержанием 
РЗЭ; другая -  со слабо дифференцированным 
((La/Sm)N = 0.65-0.9) графиком распределения 
РЗЭ, с содержанием в 10—16 раз выше хондрито- 
вого. Значение eNd(t) в метабазальтах около 
+1.6 ± 0.5 [45], что предполагает происхождение

3РЗЭ -  редкоземельные элементы, а ЛРЗЭ и ТРЗЭ -  
соответственно, легкие и тяжелые РЗЭ.



ассоциации из деплетированной мантии и отсут
ствие контаминации древней сиалической корой. 
Эта ассоциация интерпретируется как производ
ная мантийно-плюмового магматизма [3, 45, 96].

Сумозерско-Кенозерский зеленокаменный по
яс, В Каменноозерской структуре пояса [74] вы
делены два пространственно совмещенных гете
рогенных разновозрастных комплекса, ранний из 
которых -  коматиит-базальтовый. Его возраст, 
полученный Sm-Nd методом по породе в целом, в 
данной структуре оценивается 2916 ± 117 млн. лет 
[128], а в Кенозерской -  2960 ±150 млн. лет [85]. 
Коматиит-базальтовый комплекс сложен пре
имущественно подушечными толеитами и мета
лавами коматиитов. В последних встречаются 
структуры спинифекс. Отмечаются прослои кис
лых вулканитов, туфов и графитсодержащих 
сланцев. Его секут дайки основного и кислого со
става, а также тела плагиогранитов.

Коматииты (~30 вес. % MgO в зоне спинифекс) 
относятся к группе А1-недеплетированных; они, 
как и толеиты, имеют спектр распределений РЗЭ, 
близкий базальтам срединно-океанических хреб
тов (СОХ), и характеризуются слабыми положи
тельными аномалиями Nb на спайдерграмме. 
Значения eNd(2875) группируются около +2.7, 
что свидетельствует об их происхождении из де
плетированной мантии [128]. С коматиитами свя
заны Cu-Ni рудопроявления. По совокупности 
изотопно-геохимических данных коматиит-ба- 
зальтовая ассоциация сопоставляется с комплек
сами океанических плато [128], образующимися 
из вещества мантийных плюмов.

Зеленокаменный пояс Кухмо-Суомуссалми- 
Типасъярви. В самой северной структуре пояса 
Суомуссалми (см. рис. 2) выделены две разновоз
растные группы: Луома и Саариярви, разделен
ные тектонической зоной [133]. Более древняя 
группа Луома представлена лавами и туфами ос
новного среднего и кислого состава, туфовые фа
ции местами содержат стратиформную Ag-Zn-Pb 
минерализацию [133, 137]. Субсогласные мета
габбро и уралитовые порфириты, по-видимому, 
являются интрузивными аналогами базальтов 
Саариярви. Группа Луома содержит значитель
ные количества андезитов; их возраст по цирко
нам оценен в 2966 ± 9 млн. лет, но не исключено, 
что цирконы -  ксеногенные, и андезиты значи
тельно моложе [133, 137]. Средне-кислые вулка
ниты Луома отличаются сильной дифференциа
цией РЗЭ [135] и, по-видимому, относятся к вул
канитам адакитового ряда, сформировавшимся в 
субдукционной обстановке.

Супракрусталъные комплексы 
этапа 2.9-2.82 млрд, лет

Эти комплексы широко распространены в об
рамлении Водлозерского террейна Карельской 
провинции, а также в Беломорской и Кольской 
провинциях.

Зеленокаменный комплекс этого возраста в 
Ведлозерско-Сегозерского зеленокаменного по
яса представлен кислыми вулканитами и разно
образными осадками. Наиболее полный его раз
рез описан в Койкарской структуре (см. рис. 3). 
Янишская палеовулканическая постройка этой 
структуры образована лавобрекчиями, лавами, 
глыбовыми агломератовыми туфами; подводя
щий канал сложен субвулканическими дацитами. 
Отмечаются хемогенные силициты, отлагавшие
ся в кратерном озере. По периферии палеовулка
на развиты туфы, туффиты, туфопесчаники, ту- 
фоконгломераты и силициты. Субвулканические 
тела сложены дацитами и риолитами. Для андези- 
дацитов характерны излияния в субаэральных об
становках [78]. Извержения были лавово-экспло
зивными, лавы играли относительно подчиненную 
роль. Возраст кислых вулканитов Койкарской 
структуры (янишских) равен 2860 ±15 млн. лет 
[75], а дайки в Хаутаваарской структуре -  2862 ± 
± 45 млн. лет [65].

Средние и кислые вулканиты пояса относятся 
к Na серии [77]. Si02 варьирует от 52 до 76 мае. %. 
Отношения РЗЭ следующие: (La/Sm)N = 3.0, 
(Gd/Yb)N = 2.3, (Ce/Yb)N = 5.8, причем туфы имеют 
более дифференцированные РЗЭ: (La/Sm)N = 3.5- 
4.1, (Ce/Yb)N = 22-26. Андезидацитовые лавы ха
рактеризуются Th (5.2-6.2 г/т), La (13-29 г/т), Hf 
(2.6-5.4 г/т), Nb (<10 г/т) и отношениям La/Yb (7-9), 
Ti/V (60-70), Hf/Yb (3^1), Ti/Zr (16^37).

Данный комплекс формировался в субдукци
онной обстановке андийского типа (активной 
континентальной окраины) [77].

Сумозерско-Кенозерский зеленокаменный по
яс. Второй, более молодой зеленокаменный ком
плекс Каменноозерской структуры сложен мета
вулканитами базальт-андезит-дацит-риолитовой 
(БАДР) серии с прослоями углеродсодержащих, 
карбонатных сланцев и кварцитов и субвулкани
ческими телами кислых вулканитов адакитовой 
серии [39, 74, 128]. Возраст вулканитов БАДР и 
адакитовой серий равны 2875 ± 2 и 2876 ± 5 млн. 
лет соответственно [128].

Вулканиты БАДР серии имеют низкую магне- 
зиальность и обогащены ЛРЗЭ ((La/Sm)N = 1.4 в 
базальтах, андезитах и 3.3 в риолитах), но обедне
ны Nb и Ti; адакитовые риолиты имеют диффе
ренцированный спектр РЗЭ ((La/Sm)N = 3.8-5.1, 
(Gd/Yb)N = 2.8-А.5) [128]. Такие дифференциро



ванные серии образуются в зонах субдукции при 
плавлении, соответственно, мантийного клина и 
погружающегося слэба [128].

Северо-Карельская система зеленокаменных 
поясов Беломорской провинции включает Тикшо- 
озерский и Керетский зеленокаменные пояса (см. 
рис. 2). В их составе выделяется три зеленокамен
ных комплекса: керетьозерский (2.88-2.82 млрд, 
лет), хизоваарский (2.8-2.78 млрд, лет) [72] (из ко
торого исключена более молодая стратотектони
ческая ассоциация [37]) и челозерский (около 
2.75 млрд, лет) [2].

В составе керетьозерского комплекса, слагаю
щего большую часть Керетского пояса, выделя
ются три стратотектонические ассоциации: кома- 
тиит-толеитовая, средних и кислых метавулкани
тов и андезибазальт-базальтовая [16, 82, 83, 86]. 
Метабазальты коматиит-толеитовой ассоциации 
принадлежат Na-типу толеитовой серии, а высо
комагнезиальные породы классифицируются как 
коматииты А1-недеплетированного типа (MgO -  
10-37 мае. %, ТЮ2 -  0.19-0.9 мае. %, А120/ГЮ 2 ~ 20, 
Са0/А120 3 -  0.6Ф-0.9, Zr/Y -  2-3), обогащенные 
ЛРЗЭ.

Средние и кислые (от андезитобазальтов до 
риолитов, с преобладанием андезитов и дацитов) 
метатуфы, металавы (2877 ± 45 млн. лет) и субвул
канические тела (2829 ± 30 млн. лет) составляют 
большую часть комплекса. Sm-Nd модельный воз
раст андезита этого комплекса (Т^м = 2.80 млрд, 
лет) близок U-Pb возрасту цирконов из них 
(eNd(2.8) = +2.8), что указывает на отсутствие зна
чимой контаминации веществом с длительной ко
ровой историей [16]. Среди метавулканитов андези- 
базальт-базальтовой ассоциации обнаруживаются 
прослои метаосадков с высоким содержанием Сг 
(до 570 г/т), Ni (до 130 г/т), которые могли образо
ваться за счет разрушения средне-кислых вулка
нитов, базальтов и коматиитов [83]. Граувакки 
такого состава характерны для обстановок энси- 
матических островных дуг [60].

По петрогеохимическим особенностям вулка
ниты среднего, кислого и андезибазальт-базаль- 
тового составов сопоставимы с вулканитами зре
лых островных дуг. Рассмотренный комплекс 
маркирует раннюю (2.9-2.8 млрд, лет) субдукци- 
онную стадию развития беломорского неоархей- 
ского коллизионного орогена [16, 83, 132].

Центрально-Беломорский зеленокаменный по
яс Беломорской провинции [83] первоначально 
рассматривался как мафическая зона [16, 50, 72]. 
Он представляет собой узкую (0.5-3.0 км) струк
туру, прослеженную вдоль осевой линии провин
ции с СЗ на ЮВ на 150-160 км и, вероятно, про
должающуюся к юго-востоку (см. рис. 2). В ее со

ставе выделены четыре фрагмента, сложенные 
амфиболитами и в подчиненном объеме ультра- 
базитами [16, 86].

Серякский фрагмент -  это наиболее хорошо 
сохранившийся и обнаженный элемент структу
ры, который прослеживается более чем на 70 км. 
Именно в ней установлено самое крупное (мощ
ностью до 300 м) тело ультрабазитов. Ультраба- 
зиты представлены серпентинитами, в которых 
местами сохранились первичномагматические 
минералы: оливин (84-86% Fo), ортопироксен 
(85-86% Еп) и шпинель (ферриалюмохромит с 
Сг2Оэ до 29%). В совокупности с имеющейся пет- 
ро- и геохимической информацией это дает воз
можность надежно идентифицировать их как ме- 
таморфизованные гарцбургиты, в составе ком
плекса установлены дуниты и ортопироксениты. 
Ультрабазиты обычно обеднены ЛРЗЭ ((La/Yb)N 
= 0.52), но обнаружены разности и с U-образным 
распределением РЗЭ. Метабазальты (амфиболи
ты) по особенностям химического состава отве
чают толеитам и во многом сопоставимы с ба
зальтами СОХ, хотя среди них выделяются разно
сти, сопоставимые с базальтами океанических 
островов [16, 50, 52, 72, 83]. Мафит-ультрамафи- 
товая толща интрудирована диоритами с возрас
том 2.85 ± 0.01 млрд, лет [101].

В Лоухскоозерско-Пиземском фрагменте в со
ставе мафит-ультрамафитового комплекса обна
ружены трондьемито-гнейсы повышенной желе- 
зистости, что определяет их принадлежность к 
толеитовой серии. Возраст 2878 ±13 млн. лет маг
матических цирконов в них определяет верхнюю 
возрастную границу пород пояса [16]. Они имеют

NrlTDM = 2840 млн. лет и eNd(2.88) = +2.7, что свиде
тельствует о ювенильной природе гранитоидов.

Совокупность имеющихся геологических и 
изотопно-геохимических данных по мафит-уль- 
трамафитам позволяет рассматривать этот зеле
нокаменный комплекс как тектонически дезинте
грированный и метаморфизованный фрагмент 
мезоархейской офиолитовой ассоциации [16, 50, 
72, 83].

Чупинский парагнейсовый пояс Беломорской 
провинции сложен мигматизированными кианит- 
гранат-биотитовыми и биотитовыми гнейсами, 
среди которых в виде мелких линзовидных тел 
встречаются мелкозернистые гранат-биотито- 
вые гнейсы -  реликты наименее измененных пер
вичных пород. Последние рассматриваются как 
метаосадки [11, 60, 72], но некоторые исследова
тели считают, что среди них значительная роль 
принадлежит вулканитам [20]. По петрохимиче- 
ским особенностям (обогащенность Ni, V, Со, Сг) 
парагнейсы реконструируются как метаграувак-



ки, образовавшиеся при разрушении кислых вул
канитов, основных и ультраосновных пород в 
условиях преддугового бассейна [60, 72]. Среди 
граувакк отмечаются небольшие прослои сред
них и кислых вулканитов (преобладают дациты) 
известково-щелочной серии, сопоставимых с ост- 
роводужными, и редкие тела толеитов [60, 72], что 
является дополнительным аргументом в пользу 
образования толщи в преддуговом бассейне.

Sm-Nd модельные возраста 3.01-2.83 млрд, 
лет [60, 99, 136] и U-Pb датировки 3.2-2.9 млрд, 
лет по детритовым цирконам [11] определяют 
нижний предел времени накопления осадочных 
протолитов парагнейсов. Наиболее ранние мета- 
морфогенные цирконы имеют возраст 2.85- 
2.80 млрд, лет [11]. Важно отметить, что возраст 
матадацитов, залегающих среди чупинских мета- 
граувакк, -2870 ± 20 млн. лет [11]. Следовательно, 
время отложения осадочных пород, по которым 
образовались парагнейсы, отвечает интервалу 
2.87-2.85 млрд. лет.

Таким образом, формирование граувакк рас
смотренного пояса происходило, вероятно, в 
преддуговом бассейне островодужной системы, 
вулканическая дуга которой маркируется андези
тами, дацитами и андезибазальтами керетьозер- 
ского комплекса [60, 83].

Зеленокаменный пояс Колмозеро-Воронья в
виде узкой линейной структуры маркирует кон
такт Кольской и Мурманской провинций. В его 
составе выделяются коматиит-толеитовая, ба- 
зальт-андезит-дацитовая и две теригенные ассо
циации [24, 64, 72]. Все они имеют тектонические 
контакты и совмещены друг с другом в процессе 
неоархейской коллизии [56], т.е. разрез пояса яв
ляется стратотектоническим.

В коматиитах коматиит-толеитовой ассоциа
ции нередки спинифекс-структуры, отмечены ла- 
вобрекчии [24, 84]. По особенностям состава сре
ди пород коматиитовой серии выделяются кома- 
тииты и коматиитовые базальты, а среди 
метабазальтов -  высокомагнезиальные и высо
кожелезистые разности [73]. Все эти породы от
личаются низким содержанием РЗЭ и недиффе
ренцированным их распределением ((Ce/Sm)N = 
= 0.87-1.5, (Gd/Yb)N = 1.02-1.55) [24, 25].

Время формирования коматиитов оценивает
ся в 2826 ± 60 млн. лет (Sm-Nd изохрона по поро
дам в целом) [73]. Nd систематика пород этой ас
социации (eNd(2879) = +2.5 ± 0.3 и их геохимия поз
воляют считать, что формирование базальт- 
коматиитовых расплавов было связано с мантий
ным плюмом; в частности, выплавление комати
итов могло происходить в переходной зоне верх- 
няя-нижняя мантия [23, 24, 72].

Базальт-андезит-дацитовая ассоциация пред
ставлена метавулканитами известково-щелочной 
серии. Возраст кварцевых порфиров Вороньих 
тундр составляет 2828 ± 8 млн. лет [118]. Форми
рование ассоциации связывается с процессами 
субдукции [63].

Терригенные ассоциации представлены слабо
дифференцированными метаосадками (гранат- 
биотитовыми гнейсами) и контрастной серией 
метаосадков от метаграувакк (глиноземистых 
гнейсов) до полимиктовых конгломератов [24].

Образование мафических ассоциаций связы
вается с мантийными плюмами [25], других -  с 
процессами плавления океанической коры, раз
делявшей Мурманскую и Кольскую провинции в 
процессе ее субдукции, а тектоническое совмеще
ние ассоциаций -  с коллизией [56, 63].

Кольский парагнейсовый комплекс Кольско- 
Норвежского террейна сложен гранат-биотито- 
выми (часто с силлиманитом и кордиеритом, ред
ко с кианитом и ставролитом) гнейсами, среди ко
торых отмечаются редкие прослои двуслюдяных, 
биотитовых, амфиболовых и биотит-амфиболо- 
вых гнейсов, а также амфиболитов, амфибол-пи- 
роксеновых, амфибол-магнетитовых и пироксен- 
магнетитовые сланцев и железистых кварцитов 
[1, 64, 68]. Среди глиноземистых гнейсов отмеча
ются разности с реликтами градационной слои
стости, что позволяет интерпретировать породы 
как парагнейсы.

По особенностям состава глиноземистые гней
сы отвечают грауваккам, при этом высокие сред
ние содержания в них Сг (85-165 г/т), Ni (42 г/т) 
также являются аргументом в пользу их первич
ноосадочной, а не вулканогенной природы, как 
предполагается в [61]. Рассматриваемые параг
нейсы (по петрохимическим особенностям сопо
ставимы со средними и кислыми вулканитами из
вестково-щелочной серии) обеднены Nb и Ti и ха
рактеризуются сильным фракционированием РЗЭ 
[61], что может быть следствием преобладания в 
области сноса островодужных вулканитов. Изо
топные данные предполагают происхождение 
протолита парагнейсов за счет, главным образом, 
мезо- и неоархейского ювенильного материала -
их Том не превышает 3.0 млрд, лет [118,136]. Эти 
данные согласуются с тем, что возраст наиболее 
хорошо сохранившихся детритовых цирконов 
первоначально магматического происхождения 
равен 2910 ±21 млн. лет, а возраст метаморфо- 
генных цирконов -  2788 ± 16 и 2743 ± 18 млн. лет 
(последние наиболее многочисленны) [62]. Вме
сте с тем, установлены зерна циркона с возрастом 
до 3606 ±16 млн. лет [62], что свидетельствует о 
присутствии в протолите палеоархейской компо



ненты, идентичной таковой (3.6 млрд, лет) в про
толитах умбинских парагранулитов [102]. По-ви
димому, эти метаосадки формировались в интер
вале времени 2.9-2.8 млрд. лет.

Таким образом, Кольский парагнейсовый ком
плекс мог формироваться в осадочном задуговом 
бассейне, причем практически одновременно с 
островодужными вулканитами зеленокаменного 
комплекса Колмозеро-Воронья.

Кейвский сланцевый пояс Кольской провин
ции сложен биотитовыми гнейсами лебяжинской 
толщи (иногда с гранатом и часто с гастингситом 
и микроклином) и биотит-амфиболовыми гнейса
ми и амфиболитами коловайской и патчервтунд- 
ровской толщ, которые с несогласием перекрыва
ются кианитовыми, ставролит-кианитовыми, сил- 
лиманитовыми (с гранатом) и углеродистыми 
сланцами, метапесчаниками и кварцитами червурт- 
ской, выхчуртской и песцовотундровской толщ 
[64], часто объединяемых в кейвскую толщу. Раз
рез пояса обычно рассматривается как стратифи
цированный, однако не исключено, что он может 
быть стратотектоническим, возникшим в процес
се неоархейской коллизии [56].

Лебяжинские гнейсы интерпретируются как 
кислые метавулканиты нормальной и повышен
ной щелочности, обедненные Ti, с выраженным 
Nb минимумом на спайдерграмме, гастингсито- 
вые разности которых считаются продуктами 
щелочного метасоматоза [56, 64]. Возраст вулка
низма оценивается в 2871 ± 15 млн. лет [6, 7]. Био- 
тит-амфиболовые гнейсы и амфиболиты сланце
вого комплекса интерпретируются как метаба
зальты и метаандезиты известково-щелочной 
серии.

Породы рассматриваемого комплекса сопо
ставляются по петрогеохимическим особенно
стям с вулканитами активных континентальных 
окраин [56].

Супракрусталъные комплексы 
этапа 2.82-2.75 млрд, лет

Комплексы этого возраста слагают Косто- 
мукшский зеленокаменный пояс и большую 
часть пояса Кухмо-Суомуссалми-Типасъярви Ка
рельской провинции. Они широко развиты в Се
веро-Карельской системе зеленокаменных поясов, 
Енском и Пебозерском зеленокаменных поясах 
Беломорской провинции, а также в Оленегор
ском -  Кольской.

Зеленокаменный пояс Кухмо-Суомуссалми- 
Типасъярви включает коматиит-базальтовую, 
(андезит)-дацит-риолитовую, железистых ба
зальтов и осадочную ассоциации. Доминируют 
первые из них. Метабазальты, как правило, пред

ставлены полосчатыми амфиболитами, но выде
ляются разности с массивной и подушечной тек
стурами. Среди них отмечены прослои желези
стых кварцитов, углеродистых и слюдистых 
сланцев. Коматииты представлены как лавовыми 
(со структурами спинифекс), так и кумулятивны
ми фациями. В районе Пахакангас известна ко- 
матиитовая лавовая река, где в лавах видны 
включения гранодиоритов [133]. Среди комати- 
итов встречаются кумулятивные габбро. Базаль
ты относятся к толеитовой серии, но распростра
нены и коматиитовые базальты, среди которых 
обнаружены разности с необычно высокими (до 
2000 г/т) концентрациями Сг. Содержание ЛРЗЭ в 
базальтах в 2-10 раз выше, чем в хондритах, а 
ТРЗЭ -  в 8-10 раз, распределение РЗЭ слабодиф
ференцированное: (La/Sm)N = 0.4-1.5 [126, 135]. 
Редко встречаются обогащенные ЛРЗЭ разности. 
Среди коматиитов преобладают обедненные 
ЛРЗЭ разности (La/Sm)N = 0.4-1.5 [126]. Возраст 
кумулятивного габбро из коматиит-базальтовой 
ассоциации оценивается в 2757 ± 20 млн. лет [133].

Породы (андезит)-дацит-риолитовой ассоциа
ции слагают несколько изолированных структур 
и представлены лавами, брекчиями, туфами, туф- 
фитами. Для средне-кислых лав известны возрас
та 2798 ± 15,2810 ± 48 и 2791 ± 8 млн. лет [112,123, 
133]. Возраст габбрового силла Моисиоваара, рас
положенного, главным образом, среди кислых 
вулканитов, равен 2790 ± 18 млн. лет [123]. Осадоч
ная ассоциация представлена полимиктовыми кон
гломератами, граувакками и кварцитами. В квар
цитах среди обломочных цирконов обнаружены 
единичные зерна с возрастом до 3 млрд, лет [112].

Данный зеленокаменный комплекс, как пред
полагается, сформировался в условиях континен
тального рифтогенеза [108, 123, 133].

Костомукшский зеленокаменный пояс вмеща
ет крупное одноименное промышленное железо
рудное месторождение. Пояс сложен породами 
базальт-коматиитовой, риолит-дацитовой и оса
дочной (железисто-кремнистой) ассоциаций [36, 
44, 74, 87].

Для базальтов и коматиитов были получены 
Sm-Nd изохронные (по породам) возраста 2843 ± 
± 39 [129] и 2808 ± 95 [44] млн. лет. Базальты 
представлены массивными, подушечными и ва- 
риолитовыми лавами, среди которых залегают 
редкие прослои железистых кварцитов, углерод
содержащих сланцев и туфов. Возраст цирконов 
(SHRIMP-П) из натровых туфов, синхронных с 
формированием пород самых ранних (ниэмияр- 
винских) базальтов, оценивается в 2791.7 ±6.1 млн. 
лет [37].

По геохимическим характеристикам базальты 
и коматииты сопоставимы с аналогичными поро



дами океанических плато. Они обеднены Th и 
ЛРЗЭ ((La/Sm)N = 0.66), имеют плоский спектр 
распределения ТРЗЭ ((Gd/Yb)N =1), характеризу
ются хондритовым отношением Ti/Zr, небольшой 
положительной аномалией Nb и средними значе
ниями eNd(t) ~ +2.8 [129]. Вместе с тем, в двух об
разцах базальтов зафиксированы отрицательные 
(до -3.44) значения eNd(t) [44].

Коматииты представлены как дифференциро
ванными, так и недифференцированными лавами 
с редкими горизонтами туфов; широкое распро
странение имеют силлы перидотитов [39]. Кома
тииты относятся к типу А1-деплетированных и 
имеют обедненный спектр распределения РЗЭ 
((La/Sm)N = 0.48, (Gd/Yb)N = 1.2) [129]. Данные по 
их Re-Os изотопии позволяют предполагать, что 
они образовались из плюма, возникшего на гра
нице ядро-мантия. На это указывает высокое по
ложительное значение y187Os = +3.6 ± 1.0 [127].

Риолит-дацитовая ассоциация (шурловарская 
свита [87]) представлена разнообразными лава
ми, туфами и туффитами с прослоями углеродсо
держащих сланцев и железистых кварцитов, а 
также дайками и субвулканическими телами. Для 
пород ассоциации получены возраста 2790 ±21 
[14], 2791 ± 24 (ионный микрозонд) [75] и 2795 ± 
± 10 [44] млн. лет. По данным В.Я. Горьковца и 
М.Б. Раевской [87], вулканиты ассоциации клас
сифицируются как риолиты и дациты (редко ан
дезиты) известково-щелочной серии. На спайдер- 
грамме в них четко выражена отрицательная ано
малия Nb [130]. Среди них выделяется две 
геохимические группы: одна с высоким содержа
нием К20 , сильно дифференцированным распре
делением РЗЭ ((La/Sm)N = 4.9-6.2, (Gd/Yb)N = 2.5- 
3.7) и низким А120 3, Sr, Y, другая -  адакитовая 
с дифференцированным распределением РЗЭ 
((La/Sm)N = 2.9-5.3, (Gd/Yb)N = 1.4-2.1) и высоким 
содержанием Y, Sr [130]. Установлены плутони
ческие аналоги этих пород. Вариации eNd(t) в них 
от -6.21 до +1.59 [14]. Такие особенности состава 
предполагают формирование вулканитов за счет 
как минимум двух источников (мантийного и 
древнего корового) [75, 130].

Осадочная ассоциация включает конгломера
ты, железистые кварциты (формируют рудное 
тело месторождения) и граувакки, среди которых 
отмечаются небольшие прослои туфов андезит- 
дацит-риодацитового состава [75] и тела комати- 
итов [44]. Базальные конгломераты содержат 
гальки метариодацитов (60%), амфиболовых 
сланцев и амфиболитов (30-40%) [87]. Терриген- 
ные осадки слабо дифференцированы, незрелы и 
сходны с граувакками неоархейских зеленока
менных поясов. Источник сноса состоял пример
но из равных количеств основных и кислых пород

[54]. Возраст туффита дацитового состава из дан
ной ассоциации оценивается в 2787 ± 8  [14] и, ве
роятно, указывает на время ее формирования.

Таким образом, все три рассмотренные ассо
циации, слагающие зеленокаменный комплекс, 
образовались примерно в одно и то же время -  
2.80-2.79 млрд, лет, -  в различных геодинамиче- 
ских обстановках.

Существует две основные модели образования 
Костомукшского зеленокаменного пояса. Со
гласно [44, 87], все ассоциации были сформирова
ны в условиях континентального рифта, при этом 
мафические породы представляют собой конти
нентальное мафическое плато, на что указывают 
коматиитовые силлы в осадочной толще и отри
цательные значения eNd(t) в некоторых комати- 
итах (отобранных в скважинах). Согласно другой 
[36, 37, 75, 128], зеленокаменный комплекс -  тек
тонический коллаж, возникший при аккреции 
близких по возрасту мантийно-плюмовых океа
нических образований (типа океанических плато) 
и субдукционных вулканитов и осадков.

Маткалахтинский зеленокаменный пояс нахо
дится в центральной, очень плохо обнаженной ча
сти Водлозерского террейна Карельской провин
ции (см. рис. 2). Он сложен чередующимися ме
таосадками (кварцевые арениты, граувакки, 
углеродсодержащие сланцы) и милонитизиро- 
ванными метавулканитами базальт-коматиито- 
вой ассоциации с редкими прослоями рассланцо- 
ванных кислых метавулканитов [37]. Возраста 
детритового циркона в метаосадках (кварцевые 
арениты и граувакки) варьируют от 3.33 до 
2.82 млрд, лет, следовательно, возраст этого кон
трастного комплекса моложе, чем 2.82 млрд. лет. 
Комплекс образовался, вероятно, в условиях ин- 
тракратонного рифтогенеза [37].

Северо-Карельская система зеленокаменных 
поясов. Весь Тикшозерский зеленокаменный по
яс и северная часть Керетского сложены супра- 
крустальными образованиями хизоваарского 
комплекса (2.8-2.77 млрд, лет), который марки
рует позднюю, субдукционно-аккреционную об
становку развития Беломорской провинции. Наи
более полно он изучен в Хизоваарской и Ирино- 
горской структурах (рис. 4А, 4Б) [15,36,37,93,95]. 
В Хизоваарской структуре выделяется не менее 
четырех [37] стратотектонических ассоциаций: 
нижняя мафическая, метаандезитов, осадочно
вулканогенная и базитовая.

Мафическая ассоциация представлена четырь
мя геохимическими типами метабазитов, сфор
мировавшихся в различных петрогенетических 
условиях (снизу вверх): (1) метавулканитами ост- 
роводужных толеитов; (2) метавулканитами бо- 
нинитовой серии, состоящей из низко-титани-
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Рис. 4. Геологические карты Хизоваарской (А) и Ириногорской (Б) структур Северо-Карельской системы зеленока
менных поясов; по данным в [15, 36,93,95, 131]

стых. примитивных метабазальтов и собственно 
метабонинитов; (3) высоко-титанистыми метаба
зальтами типа толеитов океанических островов; 
(4) метабазальтами, близкими толеитам средин
но-океанических хребтов [131]. В ее состав вхо
дят также ультрабазиты и высоко-Mg базиты.

Толща андезитов включает миндалекамен
ные, массивные, гломеропорфировые высокона
тровые андезиты, главным образом, толеитового

тренда дифференциации [36]. Возраст метамор- 
фогенных цирконов из андезитов равен 2777 ± 
± 5 млн. лет [15].

Андезит-дацит-риолитовые метавулканиты ас
социации имеют известково-щелочной тренд диф
ференциации. Их возраст оценивается в 2778 ± 
±21 млн. лет, а цирконов из генетически связан
ных с ними осадков -  в 2728 ± 82 млн. лет [15,131].



Подушечные базальты верхней ассоциации 
местами перекрывают с угловым несогласием все 
остальные, при этом в ее основании отмечены 
силлы коматиитов [36, 37].

В целом хизоваарский зеленокаменный ком
плекс является тектоническим коллажем рас
смотренных ассоциаций, образование которых 
связывается с заложением и последующим разви
тием энсиматической островодужной системы и 
ее преддуговой области ~2.8 млрд, лет назад [36]. 
Прямым указанием на такую обстановку форми
рования Северо-Карельского пояса является на
личие в нем метавулканитов бонинитой серии 
(см. рис. 4А) [95].

Геохимия мафической ассоциации Хизоваар- 
ской структуры указывает на ее энсиматическую 
(“офиолитоидную” [36]) природу, но степень по
следующих деформаций здесь была настолько 
значительной, что первичные текстурные осо
бенности возможного раннего офиолитового раз
реза были полностью стерты.

Ириногорская структура представляет собой 
менее деформированную область Тикшозерско- 
го пояса (рис. 2 и 4Б). Она сложена сходными стра
тотектоническими ассоциациями, но при этом в 
ней были обнаружены более сохранившиеся 
фрагменты офиолитов, что представляет собой 
уникальное явление для архея [93, 131].

Офиолиты Ирингоры (см. рис. 4Б) залегают 
среди сложно построенных надвиговых пакетов, 
полого погружающихся к С-СВ. Пакеты сложе
ны мафическими метавулканитами, среди кото
рых обнаруживаются аналоги верхних толеитов и 
бонинитовой серии Хизоваары. Они тектониче
ски надвинуты на островодужный комплекс сред
них и кислых известково-щелочных метавулка
нитов и связанных с ними вулканогенно-осадоч
ных пород, которые могут рассматриваться в 
качестве параавтохтона для офиолитовых надви
говых пластин (см. рис. 4Б). Супракрустальные 
породы Ирингоры также были подвергнуты ин
тенсивным деформационным и метаморфиче
ским преобразованиям, но при этом местами со
хранились их первичные вулканические и осадоч
ные текстуры.

Наиболее хорошо сохранившийся фрагмент 
офиолитов был обнаружен на северном берегу
оз. Иринозеро [93, 131]. Здесь обнажаются лаво
вый и габбровый комплексы и фрагменты ком
плекса параллельных даек с его переходом в вы
шележащие лавы, а также меланжевый комплекс 
в основании офиолитового покрова.

Бонинитовая серия Северо-Карельского пояса 
по своим петро- и геохимическим характеристи
кам, а также изотопно-геохимическим практиче

ски идентична верхним подушечным лавам офио
литов Троодоса, считающихся эталоном высоко- 
Са бонинитовых серий [92, 131]. Такое сходство 
неоархейских и позднемезозойских бонинитовых 
серий предполагает и сходство петрогенетиче- 
ских условий их формирования.

Приведенные данные по строению Ириногор- 
ской структуры свидетельствуют о том, что офи- 
олитовый комплекс был надвинут на образова
ния зрелой островной дуги и осадочно-вулкано
генной призмы. Это, в свою очередь, указывает 
на то, что офиолиты должны были формировать
ся в обстановке преддугового спрединга, как это 
принимается для большинства современных ана
логов [131]. Таким образом, механизмы образо
вания и эволюции надсубдукционных офиолитов 
в неоархее принципиально не отличались от тако
вых в более поздней геологической истории [92].

Оленегорский зеленокаменный пояс Кольско- 
Норвежского террейна сложен метавулканитами, 
варьирующих по составу от базальтов до риодаци- 
тов, метаосадками, представленными гранат-био- 
титовыми гнейсами (иногда со ставролитом или 
силлиманитом) и железистыми кварцитами, обра
зующих промышленные месторождения [64, 70]. 
Возраст метавулканитов (лептитов) составляет 
2760 ± 7 млн. лет [118]. Структурно-метаморфи
ческая переработка пояса произошла вскоре после 
накопления осадочных и вулканогенных пород, о 
чем свидетельствует возраст 2738 ± 6 млн. лет пост
деформационных даек габброноритов [118].

Супракрустальные комплексы 
этапа 2.75-2.65 млрд, лет

В Карельской провинции породы этого воз
раста известны в террейне Вокнаволок-Иломант- 
си системы зеленокаменных поясов Иломантси, 
где они хорошо изучены из-за наличия в них золо
торудных месторождений, в Центрально-Карель
ском террейне -  в Хедозеро-Болыыеозерском зе
ленокаменном поясе, где возраст риолитов равен 
2730 ± 6 млн. лет [14], и в террейне Иисалми, в ко
тором выделяется парагнейсовый комплекс За
падная Пуоланка. В Беломорской провинции к 
этой группе принадлежат метаосадки и метаба
зальты Суомуярвинского комплекса, максималь
ный возраст которых оценивается в 2731 ± 8 млн. 
лет, однако в кварцитах здесь установлено детри- 
товое зерно циркона с возрастом 3413 ± 5 млн. лет 
[104]; вулканогенно-осадочная с горизонтом 
кварцитов ассоциация Хизоваарской структуры 
Керетского пояса [37] и челозерский зеленока
менный комплекс Тикшозерского [2]; Воче-Лам- 
бинский зеленокаменный комплекс в одноимен
ной структуре. В Кольской провинции это кейв-



ский комплекс (толща) Кейвского сланцевого 
пояса.

Сланцевый пояс Хатту системы Иломантси 
сложен осадочно-вулканогенными породами; вул
каниты редки [106]. Осадочные породы представ
лены, в основном, полевошпатовыми граувакка- 
ми, отвечающими по составу средними и кислыми 
вулканитам, но обогащенными Cr, Ni и V. Они 
могли возникнуть за счет разрушения и переотло- 
жения андезитов и дацитов (эти породы присут
ствуют в составе комплекса) и в меньшей степени -  
базальтов и гранитоидов. Отмечаются слои поли- 
миктовых конгломератов, косослоистых аркозо- 
вых песчаников и железистых кварцитов. Осадки 
содержат детритовые цирконы с возрастом до 
2.86 млрд. лет. Значения eNd (2.75 млрд, лет) в них 
варьируют от -0.6 до +1.2, что указывает на по
ступление обломочного материала из пород фун
дамента [106].

В низах стратотектонического разреза извест
ны туфы среднего и кислого состава. Их возраст 
составляет 2754 ± 6 млн. лет, обломков кислых 
пород из вышележащих конгломератов -  2727 ± 
± 14 млн. лет, а синтектонических гранитоидов -  
от 2748 ± 6 до 2724 ± 5 млн. лет [106]. Известково
щелочные базальты, андезиты, дациты обогаще
ны ЛРЗЭ и обеднены Та, Nb и Ti, что весьма ха
рактерно для островодужных вулканитов [106]. 
Базальты и коматииты встречаются спорадиче
ски, за исключением базальт-коматиитовой ассо
циации Пампало в верхней части стратотектони
ческого разреза. Породы базальтового состава 
представлены лавами, брекчиями и туфами, а ко- 
матиитового состава -  туфами и лавами с кумуля
тивными и брекчиевыми зонами, установлены их 
интрузивные фации. Коматииты обогащены 
ЛРЗЭ. Среди толеитов отмечены две группы: 
низко-Ti, обогащенные ЛРЗЭ ((La/Sm)N ~ 1.1-1.9), 
и разновидности с плоским спектром РЗЭ.

Парагнейсовый комплекс Нурмес (см. рис. 2) 
сложен мигматизированными биотитовыми гней
сами с прослоями гранат-биотитовых разностей с 
графитом и сульфидами [114]. По петрохимиче- 
ским особенностям, они интерпретируются как 
парагнейсы, возникшие при разрушении пород 
кислого и основного состава (при содержании 
Si02 67-68 мае. % они обогащены Сг, Ni и V). Они 
имеют черты сходства с метаосадками пояса Хат
ту и образовались, вероятно, в период 2720- 
2680 млн. лет [133].

Близкий возраст (2.70-2.73 млрд, лет) имеет 
парагнейсовый комплекс Западная Пуоланка, со
стоящий главным образом из метаосадков, среди 
которых отмечаются прослои туфов и дайки кис
лого и основного состава. Возраст кислого магма
тизма оценивается в 2721 ± 12 (туфы) и 2699 ± 7

(дайка) млн. лет [110]. Возраст детритовых цир
конов в метаосадках варьирует от 3.5 до 
2.73 млрд, лет, a Nd модельные возраста пород 
(TDM) -  от 3.23 до 2.83 млрд, лет [110].

Воче-Ламбинский зеленокаменный пояс нахо
дится на границе Беломорской и Кольской про
винций. Он сложен одноименным зеленокамен
ным комплексом, состоящим из четырех толщ с 
тектонизированными границами между ними, 
при этом нижняя толща интенсивно рассланцова- 
на, милонитизирована и тектонически отделяет 
супракрустальные образования от структурно ле
жащих ниже гранито-гнейсов [23]. Супракру
стальные образования представлены гнейсами и 
амфиболитами, местами с реликтами текстур лав 
и туфов. По составу они отвечают риодацитам, 
дацитам, андезитам, андезибазальтам и базаль
там. Преобладают средние и кислые породы, как 
правило, нормальной щелочности, но отмечают
ся и субщелочные разности [23]. Важными ком
понентами верхних трех толщ являются метао
садки (аркозы, граувакки, субграувакки), а также 
линзы полимиктовых конгломератов, туфокон- 
гломератов и седиментационных конгломератоб- 
рекчий. В состав обломков и галек входят грани- 
тоиды (в том числе микроклиновые), гнейсы 
(средние и кислые метавулканиты), амфиболиты 
(метабазальты), метагабброиды, горнблендиты, 
редко кварцолиты, что указывает на гетероген
ный сиалический состав областей сноса. Предпо
лагается, что формирование осадков происходило 
в конусах выноса, синхронно с вулканизмом [23].

Нижняя возрастная граница зеленокаменного 
комплекса определяется возрастами 2.81-2.76 млрд, 
лет, полученных для тоналитовых пород фунда
мента и мигматитов по ним [35, 97], а верхняя -  
возрастом магматического циркона из андезито
вого метатуфа 2663 ± 1 млн. лет [35]. Наиболее 
вероятный возраст комплекса оценивается в
2.7 млрд. лет. Nd модельные возраста кислых вул
канитов (Т^м = 2.76 млрд, лет) и тоналитогнейсов
их фундамента (TDM = 2.81-2.87 млрд, лет) близки 
друг другу, что указывают на отсутствие у них 
длительной коровой предыстории [136].

Особенности седиментогенеза и вулканизма 
при формировании Воче-Ламбинского зеленока
менного комплекса указывают на его энсиаличе- 
скую природу, а его образование может быть свя
зано с завершающими эпизодами коллизионной 
стадией развития беломорского неоархейского 
орогена [83].

В Северо-Карельской системе зеленокамен
ных поясов в этот период формировалось два 
комплекса. Первый из них -  челозерский в одно
именной структуре Тикшозерского зеленокамен



ного пояса. Он сложен главным образом метавул
канитами среднего состава, среди которых отме
чены разности с реликтами миндалекаменной и 
шаровой текстур, и осадочно-вулканогенными 
образованиями, в подчиненном количестве -  ме
табазальтами и высоко-Mg базитами [31]. Возраст 
порфировидных андезибазальтов этого комплек
са оценивается в 2753 ± 13 млн. лет [2], что позво
ляет отнести комплекс к наиболее молодой гене
рации вулканитов этой зеленокаменной системы.

Другой комплекс выделяется в Хизоварской 
структуре, где он представлен осадочно-вулкано- 
генной стратотектонической ассоциацией, содер
жащей кварцевые арениты. Накопление кварце
вых аренитов, как было установлено при датиро
вании единичных зерен циркона [37], ограничено 
рубежами 2.71 и 2.69 млрд, лет (соответственно, 
самые молодые возраста обломочных цирконов 
первично магматического генезиса и самые древ
ние возраста метаморфических цирконов). Это -  
самые молодые супракрустальные образования в 
этой зеленокаменной системе.

В Кейвском сланцевом поясе породы кейвской 
толщи рассматриваются как терригенные высо
кодифференцированные метаосадки (в том чис
ле, переотложенные коры выветривания), обра
зовавшиеся в спокойном осадочном бассейне [10].
Модельный возраст Т^м кварц-мусковитового 
сланца песцовотундровской толщи равен 2.81 млрд, 
лет, при этом ^ P b W b  возраста детритовых цир
конов группируются около значения 2.75 млрд, 
лет [102]. Эти данные указывают на происхожде
ние парапород за счет мезо- и неоархейского юве
нильного материала.

ГРАНИТОИДНЫЕ КОМПЛЕКСЫ

Гранитоидные комплексы, как и зеленокамен
ные и парагнейсовые образования, формирова
лись в течение нескольких этапов, отличающихся 
масштабами и условиями гранитообразования.

Палеоархейские гранитоиды на Балтийском 
щите в настоящее время известны только в тер- 
рейне Рануа в Финляндии (см. рис. 2) -  это трон- 
дьемитовые гнейсы Сиуру. Их возраст оценивает
ся по цирконам в 3.5 млрд, лет, причем возраст яд
ра одного из цирконов равен 3.73 млрд, лет [125]. 
Nd модельный возраст (TDM) равен 3.48 млрд. лет. 
Состав этих гнейсов сопоставим в целом со сред
ним составом ТТГ пород архея, при этом они не
сколько обеднены относительно последних Р20 5, 
существенно обогащены ЛРЗЭ, Th и значительно 
более фракционированы по РЗЭ ((La/Yb)N = 151).

Гранитоиды этапа 3.2-3.0 млрд, лет
Мезоархейские гранитоиды (3.2-3.0 млрд, лет) 

выявлены в трех районах Карельской провинции 
и представлены породами ТТГ ассоциации. В тер- 
рейне Помокайра (см. рис. 2) возраст их магмати
ческой кристаллизации оценивается в 3.11 млрд, 
лет, при этом в них имеются унаследованные цир
коны с возрастами 3.16-3.25 млрд, лет, а средняя 
величина eNd(t) ~ -3.7 указывает, как минимум, на 
мезоархейский возраст источника [117]. ТТГ по
роды террейна Иисалми имеют возраст около
3.1 млрд, лет при eNd(t), равном -1.3 [111]. Наибо
лее широко древние гранитоиды развиты в Вод- 
лозерском террейне (см. рис. 2). U-Pb возраст цир
конов (SHRIMP) из наиболее ранних разгнейсо- 
ванных тоналитов варьирует от 3210 ± 12 млн. лет 
до 3151 ± 18 млн. лет [121].

Все эти породы ТТГ ассоциации имеют низкие 
содержания Rb, Y, Zr, Nb, Ва, отрицательные ано
малии Ti, Nb, Та и фракционированное распреде
ление РЗЭ ((La/Yb)N = 30-50). Ей аномалия выяв
лена только в тоналитах Северной Финляндии. 
Величины eNd(t) варьируют от +1 до -4.3, а значе-

NHния TDM -  от 3.2 до 3.5 млрд, лет [49, 72].

Гранитоиды этапа 3.0-2.8 млрд, лет
В Водлозерском террейне широко проявлено 

гранитообразование, синхронное с формировани
ем зеленокаменных комплексов Ведлозерско-Се- 
гозерского пояса. В период 3.0-2.9 млрд, лет здесь 
образовались трондьемиты Чебинского плутона 
(2985 ± 10 млн. лет), тоналиты района оз. Черное 
(2957 ± 23 млн. лет), диориты и гранодиориты 
района р. Кальи (2971 ± 11 и 2908 ±12 млн. лет) 
[45]. Значения eNd(t) в них положительные (2.3-4.2),
Tdm = ~3.0 млрд, лет [45,49,91]. Эти ранние зеле
нокаменные комплексы и гранитогнейсы рвутся 
более молодыми ТТГ породами (Лижморечен- 
ский плутон, >2884 млн. лет; Шилосский плутон, 
2859 ± 24 млн. лет) [45]. Такие же породы выявле
ны в террейне Кианта (2843 ± 18 млн. лет) [123].

В Водлозерском террейне развиты самые 
древние на щите двуполевошпатовые граниты 
(2876 ±21 млн. лет) [72]. Граниты близки 1-типу и 
отличаются слабым фракционированием РЗЭ 
((La/Sm)N = 3.5-5, (Gd/Lu)N = 1.6-2) и отрицатель
ной Ей аномалией (Eu/Eu* = 0.35-0.60). Вариации 
eNd(t) от -1.5 до +1.8 связаны с гетерогенностью 
источника [49].

В Беломорской провинции к данной группе 
гранитоидов принадлежат кварцевые диориты и 
трондьемиты района оз. Кереть (2803 млн. лет 
[16]) и диориты-гранодиориты Хизоваарской 
структуры (2826 ± 18 млн. лет [15]). Тоналито-



гнейсы с возрастом 2.81 млрд, лет установлены на 
северной окраине провинции в гальках базаль
ных конгломератов Воче-Ламбинского зеленока
менного пояса [35] и в составе его фундамента 
[97]. На территории Финляндии в районе зелено
каменного пояса Тулппио (см. рис. 2) известны 
граниты (2896 ± 8 млн. лет) и тоналиты (2805 ± 
± 4 млн. лет), а также сиениты (2.8 млрд, лет) 
[113]; в составе комплекса Суомуярви преоблада
ют тоналиты и гранодиориты с возрастом 2823- 
2810 млн. лет [104].

В Мурманской провинции и Кольско-Норвеж- 
ском террейне Кольской провинции рассматрива
емые гранитоиды развиты очень широко и пред
ставлены эндербитами, состав которых варьиру
ет от кварцевых диоритов и тоналитов до 
трондьемитов [64]. Эндербиты и комплементар
ные им породы являются низко- и нормальноще
лочными породами натровой специализации. 
Время формирования этих гранитоидов оценива
ется примерно в 2.83 млрд, лет [64]. Их Sm-Nd 
изотопные характеристики указывают на то, что 
в их протолитах практически отсутствует мезоар- 
хейское вещество [136]. Самыми древними 
(2.93 млрд, лет) в Кольско-Норвежском террейне 
являются тоналито-гнейсы из разреза Кольской 
сверхглубокой скважины, где также известны по
роды ТТГ серии с возрастом 2.83 млрд, лет (TDM = 
= 2.85-2.95 млрд, лет; eNd(t) = 0.5-2.5) [12, 139]. 
Для пород ТТГ ассоциации северо-запада Коль- 
ско-Норвежского террейна получены датировки 
цирконов 2902 ± 9, 2813 ± 6 и 2803 ± 15 млн. лет 
[120]. Здесь по особенностям состава выделяется 
два типа пород ТТГ ассоциации: тоналиты и трон- 
дьемиты с повышенным содержанием А120 3 (17- 
22%), высоким -  Sr, Rb, Ва и дифференцирован
ным распределениям РЗЭ ((La/Yb)N = 44—112 -  для 
тоналитов, 48-62 -  для трондьемитов), и с пони
женным содержанием А120 3, повышенным -  Fe, 
Ti, Mg, Mn, P, Zr, Y, Со и суммы РЗЭ при (La/Yb)N = 
= 7-25 в тоналитах и 13—41 в трондьемитах. Для 
трондьемитов характерна положительная анома
лия Eu (Eu/Eu* = 1.1-1.4). Предполагается, что дан
ный комплекс гранитоидов образовался при раз
личной степени парциального плавления базитовой 
коры в широком диапазоне давлений [138,139].

Гранитоиды этапа 2.75-2.50 млрд, лет
Гранитоиды этого периода развиты повсе

местно и подразделяются на три группы: (1) ТТГ 
породы, диориты, эндербиты, (2) субщелочные и 
щелочные породы, (3) двуполевошпатовые гра
ниты: 1

1. ТТГ породы, диориты, эндербиты. В пре
делах Карельской провинции это, в основном, 
позднетектонические интрузии. Наиболее круп

ным из них является Таваярвинский (Северо-Ка
рельский) батолит диоритов-гранодиоритов с гео
химическими характеристиками санукитоидов и 
возрастом 2724 ± 7.8 млрд, лет [17].

В Беломорской провинции формирование боль
шинства гранитоидов, состав которых отвечает, 
главным образом, тоналитам и трондьемитам, ре
же лейкогранитам, и их мигматизация происходи
ли 2.78-2.70 млрд, лет назад [16, 33, 99, 100]. В пе
риод 2.73-2.66 млрд, лет здесь формируются ги
перстеновые диориты (2728 ± 2 1  млн. лет в 
районе дер. Поньгома [43] и 2728 ± 4 млн. лет -  
пос. Чупа [27]), а также поля мигматитов и интру
зивы эндербитов и чарнокитов толеитовой и из
вестково-щелочной серий районов озер Нотозе- 
ро [47] и Ковдозеро [46]. В поясе Тулппио разви
ты тоналиты с возрастами 2744 ± 5 и 2702 ± 5 млн. 
лет и граниты 2721 ± 15 млн. лет [113], а в северо- 
западной части провинции жильные тоналиты, 
трондьемиты и диориты -  2.68-2.64 млрд, лет [40, 
100]. В Колвицком поясе метатоналиты имеют

Nrlвозраст 2708 ± 10 млн. лет и TDM = 2.82-2.83 млрд, 
лет при eNd(t) = 0.1-0.7 [4].

В Кольско-Норвежском террейне Кольской 
провинции рассматриваемые породы представле
ны монцодиоритами с возрастом 2720 ± 3 млн. лет 
и кварцевыми диоритами -  2679 ±18 млн. лет [97], 
а также эндербитами -  2656 ± 14 млн. лет [69]; в 
Терско-Стрельнинском составном террейне то- 
налитогнейсы имеют возраста 2722 ± 18 и 2692 ± 
± 19 млн. лет [103].

Том всех гранитоидов Беломорской и Кольской 
провинций отвечают интервалу 2.93-2.72 млрд, лет 
[16, 49, 60, 99, 103, 136] и почти совпадают с воз
растами магматической кристаллизации. Это 
означает, что в протолите этих пород практиче
ски отсутствует вещество с коровой историей 
древнее 2.9 млрд. лет. Трондьемиты с возрастом 
2717-2771 млн. лет установлены в Мурманской 
провинции, причем в их протолитах возможно 
присутствие мезоархейского вещества, на что 
указывают отрицательные значения eNd(t) от 
-0.17 до -0.49 [38].

2. Субщелочные и щелочные породы: сануки- 
тоиды (высоко-Mg гранитоиды), сиениты, ще
лочные граниты и нефелиновые сиениты. Сану- 
китоиды слагают посттектонические плутоны, 
возраст которых на западе Карельской провин
ции близок к 2700 млн. лет, в то время как на во
стоке возраст санукитоидов равен 2740 млн. лет 
[75, 89, 91, 98, 109, 122]; интрузии санукитоидов 
известны в Центрально-Карельском, Водлозер- 
ском, Вокнаволок-Иломантси и Иисалми террей- 
нах Карельской провинции (см. рис. 2), весьма ве



роятно их присутствие в террейне Кианта 
(Я. Халла, уст. сообщ.). Состав многофазных ин
трузий (напр., Панозерской) варьирует от пирок- 
сенитов-монцогаббро до кварцевых монцонитов. 
С ними связаны дайки лампрофиров. Санукитои- 
ды отличаются повышенной концентрацией Сг и 
Ni, высокой магнезиальностью (0.5-0.7), обога- 
щенностью Sr, Ва и ЛРЗЭ, дифференцированным 
распределением РЗЭ ((La/Yb)N > 20) и отсутстви
ем Eu-аномалии. Величина eNd(t) варьирует от -  
1.3 до 2.1 (преобладают положительные значе
ния) [122], что свидетельствует о вкладе мантий
ного вещества в исходные расплавы. В Карель
ской провинции сиениты слагают, в основном, 
посттектонические массивы (напр., Хижъярвин- 
ский) и варьируют по составу от пироксеновых 
монцодиоритов до лейкосиенитов. Хижъярвин- 
ский массив одновозрастен с Панозерским и рас
полагается с ним в одной тектонической структу
ре. По составу сиениты отличаются от санукито- 
идов меньшей магнезиальностью и большей 
обогащенностью литофильными элементами.

На примере интрузий Карельской провинции 
показано [75, 122], что исходные расплавы сану- 
китоидов и сиенитов образовались путем прямого 
частичного плавления метасоматически обога
щенной литосферной мантии. Важным гранич
ным условием при выборе модели петрогенезиса 
этих пород является то, что между процессом ме
тасоматоза мантии и ее последующим плавлени
ем устанавливается интервал времени в 60- 
100 млн. лет [122].

В южной части Беломорской провинции извест
ны массивы субщелочных гранитов (2.67 млрд, лет) 
и их дайковые фации [89-91]. В Кольской провин
ции к этой группе, по-видимому, следует отнести 
кварцевые монцониты, кварцевые сиениты и ла- 
титы юго-востока Кольско-Норвежского террей- 
на с возрастом 2657 ± 9 млн. лет [97] и eNd(t) = -0.8 
[136], а также Поросозерский полифазный мас
сив монцодиоритов и гранитов с возрастом 2733 ± 
± 6 млн. лет [70], секущий породы зеленокамен
ного пояса Колмозеро-Воронья.

Щелочные породы Кейвского террейна Коль
ской провинции представлены эгирин-арфедсо- 
нитовыми и лепидомелан-гастингситовыми гра
нитами и нефелиновыми сиенитами [5]. Граниты 
образуют пластообразные тела и дайки. Время 
формирования щелочных гранитов оценивается в 
2630 ± 31 и 2654 ± 5 млн. лет (массив Белых тундр) 
и 2751 ± 41 млн. лет (Понойский массив) [6, 19]. 
Граносиениты Западно-Кейвского массива име
ют возраст 2674 ± 6 млн. лет [6]. Понойские ще
лочные граниты относятся к высокожелезистым 
разностям, характеризуются низким содержани
ем Р и Sr, резко пониженным -  Си, Ni, V, Сг, Со и

повышенным -  Li (до 1000 г/т), Zr, Nb, Y, U, Th, 
РЗЭ [19]. Величины £Nd(t) в них равны 0.1-2.9
(TDM = 2.64-2.91 млрд. лет. Граниты определяют
ся как анорогенные [59]. Эссекситы и нефелино
вые сиениты массива Сахарйок образовались в 
период 2682-2613 млн. лет [6].

3. Двуполевошпатовые граниты развиты по
всеместно, они являются пост-тектоническими и 
относятся к I- и A-типам. В Карельской провин
ции граниты имеют возраст 2680-2710 млн. лет. 
Величины eNd(t) зависят от возраста террейна: в 
плутонах древнего Водлозерского террейна они 
варьируют от -0.4 до -4.9, в террейне Вокнаво- 
лок-Иломантси -  от -0.1 до -1.2, а в более моло
дом Центрально-Карельском террейне преобла
дают значения +0.8 -  +2.2 [49, 72]. В Кольской 
провинции подобные гранитоиды представлены 
монацитовыми гранитами (2634 ± 1 2  млн. лет) 
[97], а в Беломорской -  плагиомикроклиновыми 
гранитами района оз. Кичаны с возрастом 2674 ± 
±4  млн. лет [30].

МЕТАМОРФИЗМ
Все архейские комплексы Балтийского щита, 

как правило, были неоднократно деформирова
ны и метаморфизованы и в архее, и в палеопроте
розое. Главные архейские тектонические струк
туры (см. рис. 1Б) характеризуются специфически
ми режимами архейского метаморфизма, которые 
входят в число факторов, являющихся определяю
щими как для геодинамических реконструкций, так 
и для тектонического районирования.

Карельская провинция
Палео- и мезоархейские метаморфические со

бытия пока описаны всего в двух случаях: в ниж
некоровых гранулитах с возрастом 3.5 млрд, лет 
из ксенолита в кимберлитах террейна Иисалми 
[66] и в амфиболитах Водлозерского террейна, 
метаморфизованных 3.1-3.2 млрд, лет назад в по
граничных условиях амфиболитовой-гранулито- 
вой фаций [48].

Эволюционные P-T-t тренды неоархейского 
метаморфизма, независимо от возраста архейских 
структур, включают два главных эпизода. Более 
ранний из них (обычно древнее 2.75 млрд, лет) про
явился автономно в каждой структуре и происхо
дил в низкобарическом режиме (андалузит-силли- 
манитовый тип) с вариациями температурных усло
вий от зеленосланцевой (Южно-Выгозерский и 
Сумозерско-Кенозерский зеленокаменные пояса) 
до высокотемпературной амфиболитовой (напр., 
пояса Ведлозерско-Сегозерский, Костомукшский, 
Кухмо-Суомуссалми-Типасъяви) фации. Поздний



метаморфизм (2.72-2.63 млрд, лет) происходил в 
условиях повышенных давлений (кианит-силли- 
манитовый тип). Он проявился на всей террито
рии, но дискретно, так как был сопряжен с систе
мой транспрессивных сдвиговых зон. Темпера
турные условия этого эпизода метаморфизма в 
основном соответствовали амфиболитовой фа
ции при широких вариациях давления (от 5-7 до 
10 кбар) даже в пределах одной зоны [126], но из
вестны примеры и зеленосланцевой фации (Кой- 
карская и Педролампинская структуры Ведло- 
зерско-Сегозерского пояса).

Большая часть гранулитовых (гранулит-эн- 
дербит-чарнокитовых) комплексов Карельской 
провинции (Варпаисъярвинский, Тулосский, Пу- 
расъярвинский, Вокнаволокский и Онежский; см. 
рис. 2) сформировались 2.72-2.63 млрд, лет назад 
[21, 36, 72, 111, 124]. Все они обнаруживают опре
деленные черты сходства и, в основном, сложены 
эндербитами диоритового-тоналитового состава, 
которые содержат включения пара- и ортопород, 
представленных основными, средними и реже 
кислыми и ультраосновными гранулитами. В ос
новных гранулитах встречаются цирконы с мезо- 
архейскими возрастами 3.05-3.2 млрд, лет в Вар- 
паисъярвинском комплексе [111].

На основании геолого-петрологических дан
ных по Тулосскому комплексу В.М. Шемякин,
В.Н. Кожевников и О.И. Володичев независимо 
пришли к выводу о двукратном проявлении гра- 
нулитового метаморфизма, разделенного этапом 
метаморфизма амфиболитовой фации [21, 36]. 
Аналогичные выводы на основе изотопно-гео
хронологических данных сделаны в комплексе 
Варпаисъярви [111, 124]. Возраст 2723 ± 4 млн. 
лет чарнокитов в Тулосском комплексе соответ
ствует, вероятно, позднему эпизоду [21], Р-Г-усло- 
вия которого отвечали 750-800°С и 5 кбар. В 
сдвиговых зонах в чарнокитах фиксируются про
явления наложенного гранулитового метамор
физма (Т -  750-800°С, Р = 6-7 кбар) с возрастом 
-2681 млн. лет. В последующем гранулиты под

верглись ретроградным преобразованиям в усло
виях амфиболитовой фации (сначала при Т = 680- 
700°С и Р = 6-6.5 кбар, а затем при Т = 600°С и 
Р = 4 кбар).

Ранний эпизод гранулитового метаморфизма в 
Карельской провинции, вероятно, отражает усло
вия аккреционных стадий развития геодинамиче- 
ских систем, а поздний (амфиболитовый и грану- 
литовый) был связан с неоархейскими коллизи
онными процессами.

Беломорская провинция
Самой характерной отличительной чертой 

этой провинции является неоднократное прояв
ление и в неоархее и в палеопротерозое высоко
барического метаморфизма, включая эклогито- 
вый [20, 26].

По особенностям неоархейского метаморфиз
ма Беломорская провинция разделяется на во
сточный и западный домены. Для восточного до
мена (особенно для Гридинской зоны и района гу
бы Поньгома) характерен P-T-t тренд “по 
часовой стрелке”, включающий проградную 
ветвь эклогитового метаморфизма (Т = 740- 
865°С, Р = 14-17.5 кбар) и ретроградную ветвь. 
Последняя отражает условия полистадийной 
субизотермической декомпрессии со снижением 
Р от 14 до 6.5 кбар и Г от 770 до 650°С (древнее 
2.72 млрд, лет) при переходе от эклогитовой фа
ции к высокобарической гранулитовой фации и 
затем к амфиболитовой высоких и умеренных 
давлений. Условия проградного развития эклоги- 
тов, скорее всего, соответствовали обстановке 
“теплой” субдукции, а тренд декомпрессии при 
ретроградном метаморфизме, вероятно, отража
ет эксгумацию эклогитов. На этой стадии фикси
руется гранулитовый метаморфизм (Г = 700- 
750°С, Р = 6-7 кбар), отмеченный мигматитовы- 
ми и интрузивными эндербитами, и амфиболито
вый метаморфизм умеренных давлений, которые 
происходили около 2.72 млрд, лет назад [43]. На

Рис. 5. Неоархейский Гридинский эклогитсодержащий комплекс [22, 83]. Схемы геологического строения Северной 
Карелии и расположение эклогитсодержащего комплекса в районе с. Гридино (Белое море) (А) и юго-восточной ча
сти острова Столбиха (по данным А.И. Слабунова, О.С. Сибилева и О.И. Володичева)
На А: 1 -  палеопротерозой, 2-7 -  архей: 2 -  зеленокаменные комплексы, 3 -  парагнейсовые комплексы, 4 -  мафит- 
ультрамафиты Центрально-Беломорского зеленокаменного пояса, 5 -  эклогитсодержащий меланж Гридинской тек
тонической пластины, 6 -  гранито-гнейсы и мигматиты Беломорского подвижного пояса, 7 -  гранитоиды Карельско
го кратона; 8 -  предполагаемые надвиги.
На Б: 1 -  четвертичные отложения, 2 -  пегматитовые жилы, 3 -  трондьемиты (2701 ± 8 млн. лет), 4 -  гранито-гнейсы 
и ориентировка гнейсовидности в них, 5 -  эклогиты и плагиоклаз-клинопироксеновые симплектитовые породы по эк- 
логитам возраста 2721 ± 8 млн. лет, 6 -  амфиболиты, 7— лейкоамфиболиты, 8 -  цоизитовые породы, 9 -  ультрамафи- 
ты, 10 -  ориентировка гнейсовидности и сланцеватости.
На В: Микрофотография шлифа эклогита района с. Гридино, иллюстрирующая гранат-омфацитовый парагенезис: 
/Vp26 -  содержание пиропа в гранате; О тр32 -  содержание жадеитового минала. Вторичная метаморфическая мине
ральная ассоциация представлена плагиоклазом (PI22 ~ индекс показывает содержание анортитового минала), диоп
сидом (Di‘i6 -  индекс показывает содержание жадеитового минала) и паргаситовой роговой обманкой (Prg-НЫ).



следующей стадии (2691 ± 5 млн. лет) породы бы
ли реметаморфизованы в высокобарическом ре
жиме с пиком при Т = 650-700°С и Р = 12-13 кбар 
связанным, вероятно, с транспрессивным этапом 
беломорской коллизионной орогении.

Для западного домена (напр., в районе озер Но- 
тозеро-Ковдозеро) характерен тренд “против ча
совой стрелки”: наиболее древним (2855 ± 5 млн. 
лет) [46] является умереннобарический гранули- 
товый метаморфизм (Г> 700°С, Р = 5.5-6.5 кбар),



который установлен в гранат-биотитовых гней
сах (часть из них является протолитами кианито- 
вых гнейсов) и в основных кристаллосланцах. 
Позднее (-2.72 млрд, лет [47, 72]) формируется 
гранулитовый комплекс, представленный кри- 
сталлосланцами, эндербитами и чарнокитами из
вестково-щелочной и железистой толеитовой се
рий [20, 47]. Затем (-2.7 млрд, лет) проявился 
высокобарический метаморфизм кианит-ортокла- 
зовой субфации (Г = 650-700°С, Р = 12-13 кбар) и 
интенсивная мигматизация [20, 26, 27]. В север
ной части Беломорской провинции (Енский сег
мент) Р—Т параметры первого этапа неоархейско- 
го метаморфизма составляют 620-680°С и 7.6-
8.8 кбар, а второго -  665-695°С и 9.7-10.6 кбар [9], 
т.е., второй метаморфизм, как и в центральной ча
сти, был более высокобарическим.

Последний эпизод метаморфизма проявлен во 
всех доменах и, вероятно, был связан с неоархей- 
ской коллизией.

Архейские эклогиты Беломорской провинции 
являются древнейшими в мире коровыми эклоги- 
тами. Они установлены (см. рис. 2) в районах с. 
Гридино (Белое море) [22, 83] и проливов Узкая и 
Широкая Салма (оз. Экостровская Имандра, 
Кольский полуостров) [34, 94].

В районе с. Гридино эклогитсодержащий ком
плекс слагает Гридинскую тектоническую пла
стину (рис. 5А), прослеживаемой с СЗ на ЮВ при
мерно на 50 км при ширине до 10 км. Эклогитсодер
жащий комплекс представляет собой интенсивно 
мигматизированный меланж (рис. 5Б), гранитоид- 
ная составляющая которого превращена в грани- 
то-гнейсы. Они имеют тоналит-трондьемитовый 
состав и содержат реликты эндербитов, указыва
ющие на проявление здесь гранулитового мета
морфизма. Аллохтонная смесь обломочной со
ставляющей комплекса представлена эклогита- 
ми, амфиболитами (в том числе гранатовыми и 
гранат-клинопироксеновыми), метаультрабазита- 
ми, метагабброидами, цоизититами (метаанорто
зитами), глиноземистыми и амфиболсодержащи
ми гнейсами и мраморами.

Неоархейские эклогиты (рис. 5В) состоят из 
омфацита (от 28 до 40% жадеита) и граната (22- 
30% пиропа и 22-30% гроссуляра), их реликты со
храняются среди возникших при ретроградной 
декомпрессии симплектитовых эклогитов и гра- 
нат-клинопироксеновых амфиболитов. Эклоги
ты были образованы при Т = 740-865°С и Р = 
= 14.0-17.5 кбар, т.е. на глубинах до 60-65 км. 
Возраст цирконов (NORDSIM) из эклогитов и 
симплектитовых эклогитов равен 2720.7 ± 8 млн. 
лет [22]. Морфология этих цирконов характерна 
для высокобарных гранулитов и эклогитов, о па- 
рагеничности цирконов и эклогитовых минера

лов свидетельствует и обедненность первых 
ТРЗЭ [18]. Зона меланжа пересекается пост-тек- 
тоническими жилами трондьемитов с возрастом 
2701.3 ±8.1 млн. лет [22] и дайками палеопроте- 
розойских габбро-норитов.

По петрогеохимическим особенностям, экло
гиты отвечают базитам (Si02 -  47-51%, Na20  + 
+ К20  -  1.38-4.3%) толеитовой серии (FeO*/MgO -
0.5-2.5). Содержание РЗЭ в них в 2-12 раз выше, 
чем в хондритах, спектр их распределения имеет 
плоский или слабо дифференцированный харак
тер ((La/Sm)N = 0.99-1.8; (Ga/Yb)N = 0.77-1.17). 
Они хорошо сопоставляются с базальтами СОХ и 
офиолитов, а также с метабазальтами (амфибо
литами) Центрально-Беломорского зеленокамен
ного пояса [83].

Эклогиты считаются важнейшим индикатора
ми субдукции, так как этот механизм позволяет 
легко объяснить доставку коровых пород в об
ласть высоких давлений при относительно низ
кой температуре [29], и именно эта модель пред
лагается для неоархейских эклогитов Беломорья 
[22, 83, 92]. В литературе широко обсуждаются и 
иные механизмы образования высокобарических 
минералов в коровых условиях [29], что весьма 
актуально для Беломорской провинции, где, кро
ме архейских, известны еще и палеопротерозой- 
ские эклогиты [20,22]. Конечно же, вопрос о при
роде эклогитов Беломорья не решен окончатель
но, и их исследования в настоящее время 
продолжаются [22, 34, 94].

Эволюция режимов метаморфизма Беломор
ской провинции отражает смену субдукционных 
процессов коллизионными.

Кольская и Мурманская провинции
В архейских комплексах этих провинций, в от

личие от Карельской, развиты парагенезисы 
только амфиболитовой и гранулитовой фаций, а 
ассоциации зеленосланцевой фации неизвестны. 
Между гранулитами и породами высокотемпера
турной амфиболитовой фации существуют посте
пенные переходы, определяющие латеральную зо
нальность андалузит-силлиманитового типа [67].

Гранулитовый комплекс Кольско-Норвежско- 
го террейна (см. рис. 2), подобно другим гранули- 
товым комплексам щита, состоит из пара- и орто
пород, причем, последние представлены кислы
ми, средними, основными и ультраосновными 
гранулитами при доминировании эндербитов 
[1,64]. Максимальные оценки давления безкор- 
диеритовых парагенезисов из силлиманитовых 
парагнейсов составляют 6.2 ±1.2  кбар при Т = 
= 700°С, а в зоне, переходной к амфиболитовой 
фации -  5.2 ± 0.9 кбар, при этом кордиеритсодер-
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жащие парагенезисы менее барические: 4.5 ± 
±0.6 кбар при 700°С [1, 8]. Для кианит-силлима- 
нитовых ассоциаций из переходной зоны получе
ны Р = 5.3 кбар и Т = 580 ± 20°С. Повторный ме
таморфизм в гранулитовой зоне протекал при Р = 
= 3.5 ± 0.5 кбар и Т = 590°С.

Предполагается, что первая термальная пере
работка парагнейсов Кольско-Норвежского тер- 
рейна, предшествовавшая гранулитовой фации, 
имела место 2880 ± 45 млн. лет назад (Rb-Sr метод 
по породам, ISr = 0.7005 ± 0.0004) [1]. Возраст са
мого раннего гранулитового метаморфизма оце
нивается в 2.83 млрд, лет, тогда как возраст мета- 
морфогенного циркона из поздних сдвиговых зон, 
также образованных в условиях гранулитового 
метаморфизма, составляет 2648 ±18 млн. лет [97]. 
Метаморфогенные цирконы из парагнейсов рай
она оз. Пулозеро говорят о протекании еще одно
го гранулитового метаморфического события 
2724 ± 49 млн. лет назад и о диафторезе в услови
ях амфиболитовой фации с возрастом 2640 ± 
±20 млн. лет [69]. Гранат-биотитовые гнейсы 
участка Первомайский претерпели гранулито- 
вый метаморфизм с возрастом 2788 ± 16 млн. лет 
и амфиболитовый -  с возрастом 2743 ± 1 8  млн. 
лет [62]. Окончание архейской структурно-мета
морфической переработки определяется возрас
том пост-деформационного пегматита, равного 
2556 ± 27 млн. лет [97].

В породах зеленокаменного пояса Колмозеро- 
Воронья Кольско-Норвежского террейна выде
ляется, по крайней мере, три метаморфических со
бытия [8]. Первый метаморфизм (2.83-2.76 млрд, 
лет) протекал в условиях эпидот-амфиболитовой и 
низкотемпературной амфиболитовой фации пони
женных давлений (Т = 460-560°С, Р = 2.5—4.3 кбар), 
а второй (2.76-2.68 млрд, лет) -  при таких же тем
пературах, но при более высоких давлениях (Т = 
= 470-530°С, Р = 3.9-5.8 кбар). Третий метамор
физм (2.68-2.52 млрд, лет) проявился в поздних 
сдвиговых зонах, при этом локально достигались 
самые высокие Р-Г-условия: Т = 530-640°С и Р = 
= 6.0-8.5 кбар. Обращает на себя внимание опре
деленная аналогия этого P—T—t пути с эволюцион
ным трендом метаморфизма в зеленокаменных 
поясах Карельской провинции, связываемых с ак
креционными и коллизионными стадиям ее раз
вития.

Метаморфизм пород Кейвского террейна в ар- 
хее, в основном, соответствует кианит-ставролит- 
двуслюдяной субфации [67]. Существенное влия
ние на регионально метаморфизованные породы 
оказали процессы, связанные с внедрением неоар- 
хейских щелочногранитных и основных магм 
(с последними предполагается связь андалузито-

вого метаморфизма), и с неоархейскими и па- 
леопротерозойскими взбросами и надвигами.

Для архейских пород террейна в целом харак
терно широкое развитие наложенного палеопроте- 
розойского метаморфизма в умеренном и повы
шенном барическом режимах (дисген-силлимани- 
товый тип), а также метаморфизма, варьирующего 
от зеленосланцевой фации до гранулитовой по
вышенных давлений, как например, в Чудъявр- 
ской зоне, в которой совмещены архейские и про
терозойские гранулиты [67].

В породах Мурманской провинции наиболее 
ранние метаморфические преобразования проте
кали в условиях гранулитовой фации при темпе
ратуре до 750°С и давлении 4-6 кбар [68]. После
дующая переработка происходила в условиях 
амфиболитовой фации и мигматизации. Более 
подробные данные отсутствуют.

ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ ОБСТАНОВКИ 
И ГЛАВНЫЕ ЭТАПЫ КОРООБРАЗОВАНИЯ

В период 3.5-3.1 млрд, лет возникли первые 
острова “сиаля” (рис. 6), фрагменты которых от
мечаются в террейнах Водлозерском (в его соста
ве находится самый крупный фрагмент древней
шего сиаля), Иисалми, Рануа и Помокайра Ка
рельской провинции [72, 121, 133]. Находки 
палеоархейских детритовых цирконов в метаоса- 
дочных породах Кольской [62, 102, 111] и Бело
морской [37] провинций позволяют предполагать, 
что таких фрагментов было больше. Возможно, 
что все они составляли единый протоматерик, ко
торый распался в мезоархее [83].

В период 3.1-2.95 млрд, лет начинается новый 
этап корообразования. Его история наиболее 
полно отражена в зеленокаменных и интрузив
ных комплексах Водлозерского террейна. На его 
западной окраине4 3.05-3.0 млрд, лет назад фор
мируется субдукционная система, включающая 
энсиалическую вулканическую дугу и сопряжен
ный с ней глубоководный задуговой бассейн; ком
плексы-индикаторы этих обстановок установле
ны в Ведлозерско-Сегозерской системе зеленока
менных поясов [77]. На восточной и северо- 
восточной окраинах Водлозерского террейна в 
этот период формировались базальт-коматиито- 
вые комплексы (Сумозерско-Кенозерский зеле
нокаменный пояс), иницированные мантийным 
плюмом и образующих океанические плато [128]. 
Позднее они были обдуцированы на континент. 
Во внутренней части сиалического ядра на этом 
этапе внедрялись интрузии многофазных мафи- 
тов и трондьемиты [72].

4 Здесь и ниже в современной системе координат.



Кроме того, в этот период, вероятно, сформи
ровалась субдукционная система, которая марки
руется древним зеленокаменным комплексом по
яса Кухмо-Суомуссалми-Типасъярви террейна 
Кианта; рост континентальной коры и в террейне 
Вокнаволок-Иломантси.

В интервале 2.95-2.82 млрд, лет рост конти
нентальной коры был сосредоточен на юго-во
стоке Карельской провинции, на смежной с ней 
территории Беломорской провинции, а также в 
Кольской провинции. Субдукция на западе Вод- 
лозерского террейна привела к выплавлению из
вестково-щелочных вулканитов (Ведлозерско- 
Сегозерский зеленокаменный пояс). В преддуго- 
вом бассейне этой активной окраины отлагались 
вулканогенно-терригенные формации, поступав
шие с Водлозерского микроконтинента. В тылу 
островной дуги происходил субаэральный кис
лый вулканизм, сопровождавшийся накоплением 
вулканокластических и терригенных осадков 
[77]. Процессы аккреции Ведлозерско-Сегозер- 
ской вулканической дуги к Водлозерскому мик
роконтиненту завершились внедрением самых 
древних дву полевошпатовых гранитов [72]. В Бе
ломорской провинции в этот период возникают 
первые островодужные системы, отражением ко
торых является латеральный ряд комплексов ке- 
ретьозерского, чупинского, центрально-беломор
ского, а также образования зеленокаменного по
яса Тулппио [83]. В Кольской провинции в это 
время возникает субдукционная конвергентная 
граница, формируются Кейвская активная конти
нентальная окраина и островодужная система 
Колмозеро-Воронья [56].

В период 2.82-2.75 млрд, лет продолжается ак
тивное корообразование во вновь возникающих 
субдукционных системах, проявление которого 
фиксируется в Сумозерско-Кенозерском поясе на 
окраине Водлозерского террейна Карельской 
провинции, Оленегорском зеленокаменном поясе 
Кольской провинции, а также в системе Северо- 
Карельских зеленокаменных поясов Беломор
ской провинции. В последней в энсиматической 
обстановке формируется новая конвергентная 
граница, вдоль которой происходит заложение 
Тикшозерской островодужной системы. С ранней 
стадией ее развития было связано формирование 
ириногорских супрасубдукционных офиолитов 
[130], а со зрелой -  средних и кислых известково
щелочных и адакитовых вулканитов [15, 36]. На 
западе Карельской провинции в это время под 
воздействием мантийного плюма формируются 
базальт-коматиитовые ассоциации зеленокамен
ных поясов Кухмо-Суомуссал ми-Типасъярви и 
Костомукшского. Они интерпретируются либо 
как продукты внутриконтинентального рифтоге- 
неза [44, 49, 123], либо как океанические плато

[37, 129]. Вероятно, тогда же в процессе конти
нентального рифтогенеза на Водлозерском мик
роконтиненте образовались породы Маткалах- 
тинского зеленокаменного пояса [37]. Одновре
менно формировалась континентальная кора 
террейнов Кианта и Центрально-Карельского в 
Карельской и Кольской провинциях, соответ
ственно, а также Мурманской провинции. Таким 
образом, большая часть архейской сиалической 
коры Балтийского щита была сформирована к 
рубежу 2.75 млрд. лет.

Геологические процессы этапа 2.75-2.65 млрд, 
лет проявлены на всей территории щита. Они вы
ражены активным магматизмом, представлен
ным дайками и интрузиями габбро-норитов и габ
бро (эти комплексы рассмотрены в работе [72], 
что позволило не делать это в настоящей статье), 
непосредственно предшествующих последнему 
архейскому гранулитовому метаморфизму, сану- 
китоидами и сиенитами, тоналитами и гранитами, 
интрузиями щелочных гранитов, нефелиновых 
сиенитов и карбонатитов. Этот магматизм демон
стрирует, что образование расплавов происходи
ло одновременно в обогащенной и деплетирован- 
ной литосферной мантии и на разной глубине в 
континентальной коре и может свидетельство
вать о значительной активности в этот период 
мантийных плюмов [122]. Вместе с тем, рядом ис
следователей [20, 26, 83] период 2.7-2.65 млрд, 
лет рассматривается как коллизионный. Предпо
лагается, что наиболее ярко коллизионные про
цессы проявлены в Беломорской провинции, где 
находилось ядро сформировавшегося орогена. В 
зоне, переходной к Карельской провинции, внед
рялись гранитоидные комплексы (санукитоиды) с 
возрастами 2.73-2.70 млрд, лет [98, 122], а в цен
тральной части провинции возникали бассейны, 
заполнявшиеся продуктами среднего и кислого 
вулканизма и осадками, фрагменты которых со
хранились в поясах Иломантси, Хедозерско- 
Болыпеозерском и Гимольском [75, 133]. Аккре
ционно-коллизионные события на границах тер
рейнов Карельской провинции, вероятно, приво
дили к формированию локальных гранулитовых 
ареалов -  Варпаисъярвинского, Тулосского, Вок- 
наволокского и Онежского. Одновременно обра
зуются гранулитовые комплексы Беломорской 
провинции (напр., Нотозерский) и начинается экс
гумация гридинских и салминских эклогитов. И 
сразу за формированием орогена начинается его 
коллапс, который проявляется в образовании вул
каногенно-грубообломочных комплексов (Воче- 
Ламбинская структура) и внедрении габброидов 
(см. рис. 2).

Особое внимание на себя обращает отчетли
вая гетерогенность архейской коры Кольской 
провинции [4, 58]. Совместное нахождение таких



исключительно отличающихся друг от друга тер- 
рейнов как Кольско-Норвежский и Кейвский и 
такое принципиальное их отличие от Мурман
ской и Беломорской провинций позволяют клас
сифицировать их как экзотические террейны, а 
саму Кольскую провинцию -  как неоархейский 
террейновый коллаж.

Таким образом, генерация архейской конти
нентальной коры Балтийского щита была связа
на, главным образом, с субдукцией литосферных 
плит [32, 36, 55, 75, 83, 99, 105] при значительной 
роли мантийно-плюмового магматизма [3, 25, 72, 
89, 92, 127, 128]. Окончательное же ее оформле
ние как архейской континентальной структуры 
произошло в результате коллизионных процес
сов [26, 36, 83].

Главными выводами проведенного исследова
ния являются:

1. Архейские зеленокаменные (сланцевые) и 
парагнейсовые комплексы Балтийского щита 
состоят из различных стратотектонических ассо
циаций. Они формировались в различных геодина- 
мических обстановках: субдукционных (энсиали- 
ческих и энсиматических), спрединговых, конти
нентального рифтогенеза, мантийно-плюмовых и 
коллизионных. С таким разнообразием согласу
ется и существование широкого спектра архей
ских гранитоидов и режимов метаморфизма.

2. Архейское ядро щита сформировалось в пе
риод с 3.1 по 2.5 млрд, лет в процессе серии аккре- 
ционно-субдукционных (не менее четырех эпизо
дов) и коллизионных (не менее двух) событий при 
постоянной и значительной мантийно-плюмовой 
активности. Общая последовательность и на
правленность событий при формировании рас
сматриваемого фрагмента континентальной ко
ры имеет существенные черты сходства с разви
тием фанерозойских орогенических поясов.
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A bstract—The Archean provinces and lithotectonic complexes of the Baltic (Fennoscandian) Shield are con
sidered. The supracrustal complexes are classified by age: <3.2, 3.10-2.90, 2.90-2.82, 2.82-2.75, and 2 .75- 
2.65 Ga. The data on Archean granitoid complexes and metamorphic events are mentioned briefly, whereas the 
recently found fragments of the Archean ophiolitic and eclogite-bearing associations are discussed in more de
tail. The Paleoarchean rocks and sporadic detrital grains of Paleoarchean zircons have been found in the Baltic 
Shield; however, the relatively large fragments of the continental crust likely began to form only in the Me- 
soarchean (3.2-3.1 Ga ago), when the first microcontinents, e.g., Vodlozero and Iisalmi, were created. The 
main body of the continental crust was formed 2.90-2.65 Ga ago. The available information on the Pale
oarchean complexes o f the Baltic Shield is thus far too scanty for judgment on their formation conditions. The 
geologic, petrologic, isotopic, and geochronological data on the Meso- and Neoarchean lithotectonic complex
es testify to their formation in the geodynamic settings comparable with those known in Phanerozoic: subduc- 
tion-related (ensialic and ensimatic), collisional, spreading-related, continental rifting, and the setting related 
to mantle plumes.
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В предлагаемой статье обобщ ены геологические данные о верхнепротерозойских отложениях се
верной части Восточно-Европейской платформы, а такж е проанализированы результаты  ком
плексных исследований по региональному сейсмическому профилю I-I (рис. 2) протяженностью 
460 км, который пересекает с юго-запада на северо-восток основные структуры М езенской синек
лизы  и выявляет многие, не известные ранее особенности строения авлакогенов, выполненных 
мощными (до 4 -8  км) отложениями позднего протерозоя, слагающими доплитный комплекс. Ри- 
фейские отложения подразделены на три сейсмостратиграфических комплекса: I -  первой полови
ны нижнего рифея, II -  нижне-среднерифейский, III -  верхнерифейский. Проведена корреляция гео- 
динамических событий на севере Восточно-Европейской платформы с событиями в ее центре и в 
смежных покровно-складчатых областях.

Проблема изучения процессов развития и эво
люции позднепротерозойских структур на севере 
Восточно-Европейской платформы привлекатель
на для исследования, так как в конце раннего про
терозоя -  рифее северная часть платформы зани
мала пограничное положение между структурами 
доуралид (тиманид) на северо-востоке и коллизи
онными структурами свеконорвежской коллизии 
(гренвиллиды) на юго-западе (в Южной Швеции и 
Карелии). В результате западные окраины плат
формы (континента Балтика) (современные ко
ординаты) на протяжении большей части рифея 
развивались в обстановке сжатия, коллизии, об
разования субширотных сдвигов (shear zones) и 
накопления мол асе (формации Телемарк, Капебо 
и Дала) [66, 63, 14]. В то время как восточные, 
прилегающие к Протоазиатскому океану и вклю
чающие комплекс доуралид (тиманид) [52, 40, 34, 
65], развивались как рифтогенные, в обстановке 
интенсивного растяжения. Впервые обратил вни
мание на различный ход геологических событий в 
западной и восточной частях платформы
А.А. Богданов [11], хотя до сих пор этой пробле
мой взаимного влияния различных полей напряже
ний на эволюцию структуры Восточно-Европей
ской платформы практически никто не занимался.

Кроме того, в последние десятилетия был от
крыт ряд крупных месторождений углеводородов 
в осадочных породах рифея. В европейской части 
России перспективным нефтегазоносным бассей
ном позднего протерозоя многим исследователям

представляется Мезенская синеклиза, где в связи 
с этим в последние годы были проведены сейсми
ческие исследования МОВ-ОГТ [9, 45], сопро
вождающиеся литологическим и биостратигра- 
фическим доизучением керна глубоких скважин 
[16, 34].

В предлагаемой статье обобщены геологиче
ские и геофизические данные о верхнепротеро
зойских отложениях северной части Восточно- 
Европейской платформы, а также проанализиро
ваны результаты комплексных исследований по 
региональному сейсмическому профилю I-I 
(рис. 2) протяженностью 460 км, который пересе
кает с юго-запада на северо-восток основные 
структуры Мезенской синеклизы и выявляет мно
гие, не известные ранее особенности строения 
авлакогенов, выполненных мощными (до 4-8 км) 
отложениями позднего протерозоя (рис. 1-3), 
слагающими доплитный комплекс.

Трудности понимания строения территории за
ключаются в том, что в рифее здесь преобладало 
континентальное и мелководно-терригенное осад- 
конакопление, не благоприятное для захоронения 
и сохранения органических остатков. Развитые 
на отдельных уровнях вулканогенные породы в 
настоящее время также слабо датированы. Мно
гие цифры получены в 60-70-е гг. по валовым 
пробам калий-аргоновым методом и в настоящее 
время не могут быть использованы для страти
графической корреляции.
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Рис. 1. Схема расположения основных тектонических структур доплитного комплекса протерозоя в северной части 
Восточно-Европейской платформы и местоположение регионального сейсмического профиля I-I (составлена с ис
пользованием материалов Р.Б. Сапожникова, А.С. Балуева и др.)
I -  предполагаемая область распространения верхнерифейских и нижневендских отложений за пределами авлакоге- 
нов; 2 -  отложения рифея в авлакогенах; 3 -  отложения рифея в пределах покровно-складчатой области Тимана; 4 -  
дорифейский кристаллический фундамент Восточно-Европейской платформы; 5 -  граниты рапакиви; 6 -  силлы ба
зальтов; 7 -  местоположение скважин и их номер (1 -  Кондратьево, 2 -  Подпорожская, 3 -  Яблоновская, 4 -  Солозеро, 
5 -  Нёнокса, 6 -  Архангельская, 7 -  Усть-Пинежская, 8 -  Уфтюгская, 9 -  Усть-Няфтинская, 10 -  Средне-Няфтинская,
II -  Сафоновская, 12 -  Ценногорская, 13 -  Оменская, 14 -  Усть-Снопинская, 15 -  Нижнепешская, 16 -  Яренская, 17 -  
Сереговская, 18 -  Сторожевская, 19 -  Нившера, 20 -  Койнасская); 8  -  авлакогены: 1 -  Кандалакшско-Двинский, 2 -  
Среднепинежский, 3 -  Керецкий, 4 -  Лешу конский, 5 -  Азапольский, 6 -  Усть-Мезенский, 7 -  Западно-Сафоновский; 
9 -  данные радиологического возраста пород; 10 -  сбросы и сдвиги; 11 -  рифтообразующие листрические сбросы; 
12 -  фронт надвигов покровно-складчатой области Тимана; 13 -  граница Предтиманского прогиба; 14 -  геологические 
границы: а -  достоверные, б -  предполагаемые; 15 -  местоположение сейсмического профиля I-I.

Помимо этого, необходимо учитывать, как 
уже упоминалось выше, что территория в рифее 
находилась под влиянием различных геодинами- 
ческих факторов. В то время как на западе преоб
ладали процессы сжатия, на востоке, северо-во
стоке господствовали процессы растяжения и 
прогибания. Это создает дополнительные труд
ности для корреляции, так как приходится сопо

ставлять разноформационные отложения, сокра
щенные континентальные и более полные разре
зы морского генезиса. Слабая датированность 
разрезов не позволяет также в достаточной мере 
оценить неполноту геологической летописи. По
граничной структурой, по-видимому, в наиболь
шей степени испытавшей влияние всех геодинами- 
ческих процессов как на западе, так и на востоке,



является протяженный и крупный Кандалакш
ей-Двинский авлакоген1 (см. рис. 1, 2). К западу 
от него преобладало влияние западной коллизи
онной окраины, поэтому здесь развиты сокра
щенные маломощные разрезы преимущественно 
континентальных отложений, существенное зна
чение имеет разнообразный магматизм. В этой 
части территории распространены относительно 
непротяженные грабены1 2. В пределах Канда
лакшей-Двинского авлакогена и к востоку от не
го увеличивается протяженность грабеновых 
структур, возрастает полнота разрезов рифея и 
мощность всех его подразделений, начинают пре
обладать, особенно в верхах разрезов, более тон
козернистые морские отложения, появляются 
карбонатные и карбонат-содержащие породы. 
Из-за большой мощности рифея, нижние интер
валы разрезов здесь не вскрыты бурением.

Рассмотрим последовательно строение позд
непротерозойских структур севера Восточно-Ев
ропейской платформы с юго-запада на северо-во
сток, чтобы попытаться охарактеризовать, хотя 
бы в предположительной форме, вещественный 
состав отложений в нижних частях разрезов авла- 
когенов, не вскрытых бурением, а также опреде
лить временные интервалы и геодинамические 
особенности крупных структурных перестроек в 
этой сложной части Восточно-Европейской плат
формы. Эти проблемы необходимо решить как 
для правильного понимания эволюции поздне
протерозойских структур Восточно-Европейской 
платформы, так и оценки перспектив нефтегазо
носное™ рифейских отложений территории Ме
зенской синеклизы.

Пашско-Ладожский авлакоген [60] представ
ляет собой широкий грабен сложной конфигура
ции протяженностью 150-180 км (см. рис. 1). Се
верная, наиболее глубокая его часть достигает 
ширины 100 км и почти совпадает с акваторией 
Ладожского озера. Южная не превышает по ши
рине 70 км. Общее простирание грабена определя
ют ограничивающие разломы северо-западного

1 Термин авлакоген, “бороздой рожденный”, был предло
жен Н.С. Шатским [58, с. 551]. Авлакогены представляют 
собой длительно прогибавшиеся, ограниченные разлома
ми впадины. Они отличаются линейной асимметричной 
формой, большой глубиной и распадаются на ряд котло
вин, отделенных одна от другой поднятиями и разломами. 
Отдельные фрагменты авлакогенов различаются по вре
мени прогибания, составу и полноте геологических форма
ций. Н.С. Шатский также неоднократно подчеркивал, что 
авлакогены асимметричны по простиранию, т.е. не имеют 
одинаковых окончаний. Окончания таких структур всегда 
различны. Один конец их выклинивается в пределах плат
формы, тогда как другой уходит в тело геосинклинальной 
зоны. В последнее время морфологический термин 
Н.С. Шатского часто заменяют генетическим понятием па-

2 леорифт. В статье принята формулировка Н.С. Шатского. 
Грабен-вытянутая, относительно пониженная часть зем
ной коры или блок, ограниченный разломами вдоль его 
длинных сторон. Это структурная форма, которая может 
быть выражена в виде рифтовой долины [50].

простирания. Это же направление имеют разло
мы, определяющие внутреннее строение авлакоге
на. Все разломы уверенно выделяются по грави
метрическим и магнитометрическим данным, мно
гие из них трассируются далеко за пределы 
основного грабена. Наиболее крупным является, 
так называемый Ладожско-Рыбинский разлом [51] 
сдвиговой природы, ограничивающий структуру с 
северо-востока и активизировавшийся неодно- 
кратао в более позднее время [53]. Он прослежи
вается далеко (более 900 км) на юго-восток, сме
щая Центрально-Русскую систему авлакогенов.

В гравитационном поле авлакоген выражен 
рядом аномалий протяженностью 150-180 км. В 
магнитном поле ему соответствуют две линейные 
аномалии, которые, вероятно, вызваны породами 
базальт-долеритовой формации, вскрытой рядом 
скважин и обнажающейся на о-ве Валаам и возле 
с. Салми. Рифейско-нижневендские отложения в 
пределах Ладожского авлакогена обнажаются на 
поверхности на северо-восточном берегу Ладож
ского озера и на западном берегу в р-не Приозер- 
ска, а также вскрыты рядом скважин глубиной 
300-900 м.

Наиболее древние породы вскрыты на восточ
ном (с. Салми) и юго-восточном (скв. Кондратьево) 
берегу Ладожского озера (см. рис. 3). Наблюдается 
последовательность пород, объединяемых в сал- 
минскую свиту, состоящую из двух подсвит [49, 25]:

Нижняя подсвита салминской свиты мощно
стью 25-320 м сложена чередованием красно
цветных аркозовых и полевошпат-кварцевых 
грубозернистых песчаников и гравелитов с еди
ничными прослоями мелкогалечных конгломера
тов, мелко- и среднезернистых песчаников, ино
гда глинистых сланцев, туффитов и туфогенных 
песчаников, отличающихся косой и параллель
ной слоистостью эпиконтинентальных отложе
ний. Верхняя подсвита мощностью 50-220 м пред
ставлена диабазовыми, андезито-базальтовыми, 
базальтовыми порфиритами и их туфами. Из скв. 
Кондратьево нами была отобрана проба базаль
тов (образец любезно предоставлен М.А. Нагор
ным) с глубины 343 м, по которой Т.Б. Баяновой 
(2005 г.) получена Sm/Nd изохрона по клинопи- 
роксену и плагиоклазу, свидетельствующая о воз
расте базальтов 1675 ± 78 млн. лет. Из этой же 
толщи в районе с. Салми возраст базальтов со
ставляет 1499 ± 68 млн. лет (Sm/Nd минеральная 
изохрона [12]).

М.А. Нагорным отмечено ороговикование ар
гиллитов в видимом основании салминской свиты 
в скв. Кондратьево. Возможно, это говорит о том, 
что салминская свита прорывается гранитами ра- 
пакиви или близка им по возрасту, что не проти
воречит данным определений радиологического 
возраста гранитов Салминского плутона 1550 млн. 
лет [23] (таблица). Таким образом, возраст сал
минской свиты по последним данным охватывает 
нижнюю половину раннего рифея, возможно, 
также самые верхи раннего протерозоя. Излия-
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ния базальтов, возможно, связаны с локальными 
зонами растяжения, возникшими при дифферен
цированных движениях по сдвигам (shear zones) 
северо-северо-западного простирания с возрас
том 1.71—1.66 млрд, лет во время главной колли
зии [63]. Видимо, с этим временем следует связы
вать заложение Ладожско-Рыбинского разлома, 
по крайней мере его северной части, к которой 
приурочены излияния базальтов салминской сви
ты. Разрез салминской свиты Пашско-Ладожско- 
го авлакогена близок по возрасту разрезу субиот- 
ния острова Гогланд на ЮЗ Балтийского щита, 
где возраст кварцевых порфиров, определенный 
U-Pb методом, составляет 1640 ±11 млн. лет [13]. 
Мы ранее сопоставляли одновозрастный ком
плекс, развитый в центральных частях платфор

мы [54] с эпикарельским проточехлом (квази- 
платформенным чехлом) континента Балтика, 
возникшим 1800-1700 млн. лет назад [63]. Близ
кую точку зрения развивает Р.Г. Гарецкий [19,20], 
М.А. Нагорный и В.Г. Николаев [38]. Однако, как 
видно из описания, на северо-западе Балтики этот 
комплекс по формационному составу, обилию 
вулканитов и комагматичных гранитов рапакиви 
имеет черты сходства также с орогенными ком
плексами, катаплатформенными орогенными фор
мациями -  молассами, характерными иногда для 
основания платформенных чехлов [52].

Более верхние части разреза Пашско-Ладож- 
ского авлакогена объединены в приозерскую, 
приладожскую и яблоновскую свиты. Приозер- 
ская свита распространена повсеместно и залега-
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Рис. 2. Глубинный разрез по сейсмическому профилю I-I и сейсмостратиграфическое расчленение рифейских отложений

ет резко несогласно как на породах кристалличе
ского фундамента, так и на гранитах рапакиви 
[23]. Ее часто сопоставляют с низами разреза сал- 
минской свиты, что, судя по последним определе
ниям радиологического возраста пород, вряд ли 
верно, так как салминская свита, как уже говори
лось выше, комагматична гранитам рапакиви, а 
приозерская свита залегает на них с размывом и 
фиксирует этап крупной структурной перестрой
ки, во время которой граниты были подняты на 
поверхность и размыты. Вероятно, эту пере
стройку, скорее всего, следует связывать с этапом 
коллизии на западе платформы и началом фор
мирования мол асе свекофенид -  формации Теле

марк, возраст которой оценивается интервалом 
1500-1100 млн. лет [66]. К этому необходимо до
бавить, что коллизионные процессы протекали 
одновременно с формированием сдвигов (shear 
zones) субширотного простирания, имеющих ра
диологический возраст 1.55-1.45 млрд, лет [63]. 
Приозерская свита по своему составу также близ
ка молассам и сложена разнозернистыми красно
цветными аркозовыми песчаниками с прослоями 
коричневых аргиллитов, гравелитов и конгломе
ратов изменчивой мощности: на западном берегу 
Ладожского озера от 60 до 354 м, в районе с. Сал- 
ми -  60 м. На сегодняшний день ее возраст может 
быть определен не точнее чем верхи нижнего -
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Рис. 3. Основные типы разрезов рифей-вендских отложений доплитного комплекса Мезенской синеклизы по данным бурения
1 -  известняки, 2 -  мергели, 3 -  доломиты, 4 -  алевро-глинистые породы, 5 -  алевролиты, 6 -  песчаники, 7 -  конгломераты и гравелиты, 8 -  грубозернистые 
песчаники с гравием, 9 -  конглобрекчии, 10 -  туффизиты, 1 1 -  базальты, андезито-базальты, 12 -  туфы основного состава, 13 -  нерасчлененные отложения верх
него венда, 14 -  окраска пород: а -  красноцветность, б -  сероцветность, в -  породы с повышенным содержанием органического вещества, 15 -  кристаллический 
фундамент, 16 -  данные радиологического возраста пород
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Балтийский щит
Кандалакшско-Двинский

авлакоген
Керецко-Лешуконский

авлакоген Тиман Западная зона Урала Возраст'
Гренвильский ороген Пашско-Ладожский

авлакоген

620-540 млн. лет 
Кадомская орогения [14]

Щелочно-базальтовый 
вулканизм Зимнего бере
га, 550 млн. лет (U-Pb по 
цирконам) [59]

620-540 млн. лет 
Тиманская (байкальская, 
кадомская) орогения 
Щелочные габброиды 
534 млн. лет на сев. Тимане. 
Формирование монцони- 
тов (594 млн. лет Rb-Sr) 
на п-ове Канин, сиенитов 
на сев. Тимане 600 млн. 
лет [2]

Сылвицкая серия

Ве
нд

Н
иж

ни
й 

Ве
рх

ни
й

Яблоновская свита
Пестроцветные грубооб
ломочные отложения

Уфтюгская свита
М = 58 м. Бурые и темно- 
коричневые полевошпат- 
кварцевые песчаники 
мелко- и среднезернистые 
с тонкими алевро-глини- 
стыми, иногда доломито
выми прослоями

Серебрянская серия
Силлы базальтов 
Sm-Nd 627 ± 57,
Rb-Sr 608 ± 3 млн. лет [21 ]

Дальсландский комплекс
Базальты и риолиты се
рий Капебо и Дала (1.1- 
0.8 млн. лет), отложение 
терригенных осадков [41] 
1200-900 млн. лет. 
Свеконорвежская колли
зия, формирование анор- 
тозит-манжерит-чарно- 
кит-(рапакиви)-гранит- 
ной серии [14]

Приладожская свита 
(R3 prl)
М = 50 м. Песчаники, ар
гиллиты и карбонатные 
породы, карбонатиты

Ненокская свита
М = 200 м. Песчаники 
кварцевые красноцвет
ные с прослоями гравели
тов. В основании конгло
мераты

Няфтинская свита
М=200 м. Переслаивание 
темных мергелей, извест
няков, доломитов, про
слои аргиллитов и алев
ролитов
Лешуконская и оменская 
свиты
Переслаивание темно-се
рых аргиллитов и алевро
литов, реже песчаников, 
прослои темных мерге
лей, известняков и доло
митов
Дорогорская свита
М = 575 м. Пестроцвет
ные полевошпат-кварце- 
вые песчаники с редкими 
прослоями алевролитов 
и аргиллитов в нижней 
части
Пёзская свита
М = 650 м. Черные аргил
литы с прослоями песча
ников и алевролитов

Быстринская серия
Известняки, рифогенные 
известняки
Метаморфизм 700 млн. 
лет на сев. Тимане. 
Габбро-диабазы Rb-Sr 
изохрона 1050 млн. лет, 
Sm-Nd 1040 млн. лет [3]. 
Внедрение базитов с воз
растом 1100 млн. лет 
в северном Тимане [2] 
Аньюгская свита 
Красноцветные песча
ники

Габбро-диабазы, проры
вающие криволукскую 
свиту 660 млн. лет (Rb-Sr), 
базальты аршинской сви
ты Ю. Урала 670 ± 50 млн. 
лет (Rb-Sr) [21]. 
Глауконит из песчаников 
укской свиты 688 ± 10 млн. 
лет (изохронный Rb-Sr ме
тод) [22].
Зильмердакская свита, 
минимальный возраст 
обломочных цирконов 
1100 млн. лет [29] 
Бедерышинская биота 
микрофоссилий [15] В
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Балтийский щит
Кандалакшско-Двинский 

авлакоген
Керецко-Лешконский

авлакоген Тиман Западная зона Урала Возраст
Гренвильский ороген Пашско-Ладожский

авлакоген

1500-1100 млн. лет 
Вулканогенно-осадочные 
молассы свекофенид 
(гренвиллид), формация 
Телемарк [66]

Приозерская свита
М = 60-115 м. Песчаники 
грубозернистые с про
слоями гравийных кон
гломератов

Лампроиты Костомукш- 
ского р-на
1230 ± 5 млн. лет [43] 
Солозерская свита, 
верхняя подсвита
736-530 м, М = 206 м. 
Грубозернистые крас
ноцветные песчаники с 
горизонтами и пачками 
гравелитов и конгломе
ратов

Вашкинская свита
Серые, темно-серые пес
чаники, алевролиты, ар
гиллиты с горизонталь
ной и косой слоистостью, 
трещинами усыхания, 
пленки органического ве
щества, редкие прослои 
карбонатных пород

Четласская серия
Песчано-глинистые тем
ноцветные отложения 
турбидных потоков

Юрматинская серия
Базальты машакской 
свиты, 1346-1330 млн. 
лет (U-Pb, Rb-Sr изохро
на) [28]

Ср
ед

ни
й 

ри
ф

ей

Внедрение интрузий габ- 
бро-анортозит-рапаки- 
ви-гранитной формации 
1.65-1.4 млн. лет [41] 
1.55-1.45 широтные 
шир-зоны, анорогенный 
анортозит-рапакиви-гра- 
нитный магматизм 
1650-1550 млн. лет [63]

Салминская свита
Базальты 1499 ± 68 млн. 
лет (Sm-Nd)
Монцогаббро Валаамско
го силла 1459 ± 3 млн. лет 
[12,23]

Солозерская свита, 
нижняя подсвита
Покровы базальтов, их 
туфов, а также дайковые 
тела базальтов и долери- 
тов

Бурзянская серия
Навышский комплекс 
айской свиты, 1635 ± 30 
млн. лет (циркон U-Pb) 
[29]
Вулканиты айской свиты 
U-Pb 1615 ± 60, Rb-Sr 
1608 ± 30 млн. лет [28]

Н
иж
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й
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ф
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Карельский коллизионный комплекс [36] 
1.71-1.66 амфиболитовая фация матаморфизма 
вдоль шир-зон меридиональной и С-СЗ направ
ленности
1770-1765 ± 5 млн. лет -  вепсий Карелии 
1.65-1.85 1770 ±12 млн. лет -  Ропручейский силл, 
прорывающий петрозаводскую серию Онежской 
мульды [10]
Трансскандинавский вулканический пояс [63]

Лампроиты Порьей губы 
1720 ± 8 млн. лет [43] 
1800 млн. лет -  начало 
формирования прото- 
платформенного чехла, 
комагматичного анорто- 
зит-рапакиви-гранитной 
формации
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средний рифей. Вероятно, ее накопление было 
связано с формированием грабенов в локальных 
зонах растяжения, возникших, благодаря диффе
ренцированным движениям по вышеупомянутым 
сдвигам субширотного простирания (см. рис. 1).

Завершает разрез рифея в Пашско-Ладож- 
ском авлакогене приладожская свита, согласно 
перекрытая образованиями нижнего венда, объ
единяемыми в яблоновскую свиту.

Приладожская свита верхнего рифея мощно
стью 50 м представлена более мелкозернистыми 
песчаниками, аргиллитами прибрежно-морского 
генезиса, а также карбонатными породами. По
следние встречены в скв. Яблоновка в виде про
слоев, примазок в цементе песчаников [5] (см. 
рис. 3). В интервале 156-151 м известняки образу
ют самостоятельную пачку, которая представля
ет собой беспорядочное переслаивание песчано- 
глинисто-доломито-известковистых и известко
во-доломитовых пластообразных тел различной 
мощности светло-серого цвета. Они обладают ка- 
вернозностью и волнисто-слоистой, брекчиевид
ной или флюидальной текстурой. Микроскопиче
ское изучение показало воздействие карбонатно
го метасоматоза (по опред. Е.В. Толмачевой -  
внедрение карбонатно-солевого расплава при 
температуре не менее 820°). По мнению
К.Э. Якобсона [61] эти образования сходны с кар- 
бонатитами. Все исследователи сопоставляют 
приладожскую свиту с терской и ненокской сви
тами, рассмотренными ниже, содержащими мик- 
рофоссилии позднего рифея [47, 27].

Яблоновская свита нижнего венда [5] залегает 
на приладожской свите верхнего рифея со страти
графическим несогласием и представлена пестро
цветными грубообломочными несортированны
ми отложениями. Преобладают бурые, серо-бу
рые, коричневые разнозернистые песчаники. 
Песчаный материал в основном кварцевый с при
месью измененных полевых шпатов, аргиллитов, 
вулканогенных пород. Кроме того, в составе пес
чаников до 30% объема составляют хорошо ока
танные гальки, гравий и щебень. В составе круп
нообломочного материала присутствуют кварц, 
розовый кварцит, выветрелые остроугольные 
обломки гнейсов, гранитов, базальтоидов, аргил
литов, полевых шпатов и карбонатитов. Послед
ние аналогичны описанным в приладожской сви
те. Большинство специалистов эти породы рас
сматривают в качестве тиллитов, хотя прямые 
признаки отсутствуют. В скв. 1 в яблоновской 
свите интерес представляют несколько пластов 
мощностью от нескольких сантиметров до 5 м бу
ровато-зеленых рыхлых выветрелых пород в 
верхней части разреза свиты (87-74 м). Здесь об
наружены спутники алмазов. Иногда наблюдает
ся флюидальная текстура. По мнению А.П. Каза
ка, эти породы могут быть отнесены к туффизи- 
там и продуктам их переотложения. Сходные 
породы известны также на этом стратигратигра-

фическом уровне из керна Букаловской и Дани
ловской скважин Среднерусского авлакогена 
[54,61]. Предположительно, образование этих 
пород связано с этапом континентального рифто- 
генеза3 и формирования Среднерусского авлако
гена, а также с оживлением движений по сдвигам 
субширотного простирания, которые имели ме
сто в это время в связи с коллизией Балтики и 
Протоуральской островной дуги.

Кандалакшско-Двинский авлакоген представ
ляет собой грабеново-горстовую структуру запад- 
северо-западного простирания, протягивающуюся 
на расстояние более 700 км вдоль Кандалакшского 
залива, Онежского полуострова Белого моря и да
лее на юго-восток в пределы Мезенской синекли
зы вплоть до низовьев р. Емца. Его юго-восточ
ная часть перекрыта вендскими и более молоды
ми отложениями. Вся структура Кандалакшско- 
Двинского авлакогена представляет собой цепочку 
грабенов, кулисообразно сочленяющихся друг с 
другом и разделенных приразломными поднятиями 
и горстами (см. рис. 1). Относительные смещения 
вдоль разломов, ограничивающих авлакоген, по 
мнению А.А. Константиновского [26] достигают 
1200-1500 м. В то время как разломы восток-се- 
веро-восточного простирания, расчленяющие 
авлакоген на сегменты, относятся к категории 
сдвигов. Движения по ним неоднократно возоб
новлялись, в том числе в раннем венде, в связи с 
началом коллизии на северо-востоке и сближени
ем Восточно-Европейской платформы и Прото
уральской островной дуги [37]. Максимальное 
смещение по ним достигает 40 км. Основание гра
бенов слагают граниты и гранито-гнейсы бело

3 Континентальный рифтогенез -  растяжение континенталь
ной коры, ее утонение, часто сопровождаемое повышением 
теплового потока мантийным диапиризмом, проявлениями 
вулканизма, гидротермальной деятельности (активный 
рифтогенез), иногда сопровождается динамометаморфиз
мом. Осадконакопление синхронно с формированием гра
бенов и асимметричных односторонних грабенов, ограни
ченных листрическими сбросами, в обстановке сложного 
тектонического рельефа, соскальзывания и вращения от
дельных тектонических блоков. На первом этапе из-за рас
члененности рельефа осадконакопление полностью ком
пенсирует прогибание и образуются континентальные и 
мелководные молассы, часто соленосные (аридный климат) 
или угленосные (гумидный климат). Характерна асиммет
ричная клиновидная форма осадочных тел, мощность кото
рых и грубость обломочного материала в их составе увели
чиваются по направлению к опущенному крылу сброса, 
ограничивающего растущий односторонний грабен. На вто
ром этапе преобладает некомпенсированное прогибание и 
формирование морских маломощных конденсированных 
осадков, часто металлоносных. При активном рифтогенезе 
осадконакопление сопровождается вулканизмом бимодаль
ного типа повышенной щелочности, участвуют как мантий
ные, так и коровые источники (с одной стороны, щелочные 
оливиновые базальты, трахиты, фонолиты, мелилиты, с 
другой -  риолиты, комендиты, пантеллериты. Иногда лей- 
цитовые базаниты, карбонатиты, алмазоносные лампроиты 
и туффизиты ). При пассивном рифтогенезе вулканизм про
явлен слабо. Мощность отложений составляет 3- 7 тыс. м. 
Длительность процесса -  20-35 млн. лет [24, 32,67, 69].



морской серии архея. Отложения, выполняющие 
авлакоген, наиболее полно вскрыты только сква
жиной Солозеро, а на восточном борту также 
скважиной Ненокса (см. рис. 3). Кроме того, вер
хи разреза Кандалакшско-Двинского грабена об
нажаются на поверхности вдоль юго-западного 
Терского берега Кольского полуострова.

Наиболее глубокая скважина Солозеро (см. 
рис. 1, 3), не достигшая фундамента, вскрыла на 
глубине 736-620 м толщу вулканогенно-обломоч
ных пород солозерской свиты, вмещающую дай
ки и силлы диабазов и долеритов. Выделяется две 
толщи или под свиты солозерской свиты. Нижняя 
развита лишь в осевой части грабена и сложена 
покровами базальтов, туфов основного состава и 
пластами плохо отсортированных вулканомикто- 
вых песчаников и гравелитов общей видимой 
мощностью 116.7 м. Базальты характеризуются 
повышенной щелочностью и большинством ис
следователей сопоставляются с салминской сви
той нижнего рифея Пашско-Ладожского авлако- 
гена. Выше с размывом залегает верхняя толща 
около 100 м светло-серых, реже красноцветных 
песчаников кварцево и кварц-полевошпатового 
состава, плохо сортированных, отличающихся 
косой слоистостью потокового типа. Среди пес
чаников присутствуют прослои алевролитов и ар
гиллитов с трещинами усыхания на поверхностях 
напластования. Верхняя толща солозерской сви
ты, по данным А.А. Константиновского [26], осно
ванным на интерпретации материалов бурения 
мелких скважин, заполняет грабен на всю шири
ну, иногда трансгрессивно залегает на кристалли
ческом фундаменте, но не выходит за его преде
лы. Нетрудно видеть, что верхняя пачка солозер
ской свиты по составу и условиям залегания 
близка приозерской свите нижнего-среднего ри
фея Пашско-Ладожского авлакогена.

Вверх по разрезу солозерскую свиту сменяет 
ненокская свита верхнего рифея мощностью 
333.5 м, которая трансгрессивно, с конгломерата
ми в основании перекрывает солозерскую и рас
пространяется уже за пределы грабена на склоны 
смежных поднятий фундамента (скв. Нёнокса, ин
тервал 615.5-281.7 м [49,17, с. 31]) (см. рис. 3). Это 
однородная толща мелкозернистых, реже средне- 
и крупнозернистых олигомиктовых и мономикто- 
вых кварцевых песчаников, существенно отлича
ющаяся от молассоподобных подстилающих от
ложений. В 112 м от основания залегает пачка 
40 м гравелитов, состоящих из хорошо окатанной 
мелкой гальки (до 0.5 см) кварца и содержащих 
глинистые катуны. Окраска пород в основании 
фиолетово-коричневая, выше однообразная оран
жевая. В нёнокской свите содержатся микрофос- 
силии верхнего рифея, близкие обнаруженным в 
верхних горизонтах сафоновской свиты в Сафо
новской, Усть-Няфтинской и Оменской скважи
нах Мезенской синеклизы, а также в чапомской 
свите Кольского полуострова [33,47]. Ненокская 
свита обычно сопоставляется с терской свитой

Терского берега Кольского полуострова, слагаю
щей прибортовую СВ часть северного грабена 
Кандалакшско-Двинского авлакогена.

Терская свита слабо дислоцирована (углы па
дения 5-15°) и залегает с резким несогласием на 
неровной поверхности кристаллического фунда
мента и перекрывается четвертичными отложе
ниями. В ее основании выделяется пачка 12-17 м 
конгломератов от мелко- до крупногалечных, за
ключающих валуны размером до 1 м и линзовид
ные прослои грубозернистых песчаников. Галька 
представлена подстилающими породами фунда
мента: кварцем, гнейсами и гранитами. Верхняя 
часть свиты, мощностью около 40 м сложена су
щественно отличными темно-бурыми и лиловы
ми, иногда тонкополосчатыми мелкозернистыми 
песчаниками и глинисто-алевролитовыми порода
ми с редкими прослоями крупнозернистых и разно
зернистых полимиктовых песчаников. В отложени
ях терской свиты отмечается косая слоистость, зна
ки ряби, трещины усыхания и следы капель дождя. 
Аналогичные песчаники в виде отдельных площа
дей известны и в других районах восточной части 
Кольского полуострова, в том числе на Турьем по
луострове, в устье р. Чапома (чапомская свита), где 
обнаружен комплекс позднерифейских акритарх, 
аналогичный распространенным в усть-няфтин- 
ской скважине (2607-3803 м) [27].

Судя по описанию, в составе терской свиты 
присутствует два формационных типа пород. 
Нижняя конгломератовая пачка обнаруживает 
сходство с грабеновыми формациями молассоид- 
ного типа и, скорее всего, может быть сопостав
лена с фрагментом верхней нижне-среднерифей- 
ской части солозерской свиты. В то время как 
верхняя большая часть терской свиты, представ
ленная более зрелыми мономиктовыми и олиго- 
миктовыми прибрежно-морскими и авандельтовы- 
ми осадками, близка по возрасту верхнерифейской 
ненокской и приладожской свитам. В формацион
ном плане эти отложения близки терригенным 
формациям осадочного чехла платформ, видимо, 
поэтому они часто распространены и за предела
ми грабенов авлакогенов, залегая непосредствен
но на кристаллическом фундаменте, фиксируя 
этап крупной трансгрессии и этап пострифтового 
прогибания.

Далее на юго-восток (см. рис. 1), на основании 
геологической интерпретации сейсмического 
профиля I-I выделено пять односторонних и дву
сторонних грабенов-авлакогенов (Кандалакш- 
ско-Двинский (его более южный чем описанный 
выше грабен), Среднепинежский, Кепинский, 
Азапольский, Усть-Мезенский) и разделяющих 
их выступов (Архангельский, Корбский, Не- 
мнюгский и Мезенский) (см. рис. 2), перекрытых 
сплошным осадочным чехлом (плитным ком
плексом) верхневендско-палеозойских отложе
ний мощностью до 2 км. На глубинном разрезе 
профиля в пределах рифейско-нижневендского 
сейсмостратиграфического этажа, слагающего



доплитный комплекс Мезенской синеклизы, ре
гистрируется ряд устойчивых протяженных отра
жающих горизонтов, которые по характеру про
слеживания и взаимоотношению с выше- и ниже
лежащими отражениями, по всей видимости, 
могут рассматриваться в качестве поверхностей 
несогласий. Прослеживание наиболее устойчи
вых отражающих горизонтов позволило разбить 
разрез доплитного сейсмостратиграфического 
этажа на три сейсмостратиграфических комплек
са (I, И и III). Волновое поле внутри практически 
всех выделенных сейсмокомплексов отличается 
штриховым рисунком, состоящим из коротких 
осей синфазности протяженностью от 1 до 3, редко 
6 км. Только верхний сейсмостратиграфический 
комплекс “III” выделяется и опознается благодаря 
четко выраженной синфазности непрерывных от
ражающих горизонтов и их значительной интен
сивностью. Благодаря этому, верхний сейсмостра
тиграфический комплекс имеет маркирующее 
значение при корреляции разрезов различных гра
бенов. Геологическая интерпретация волновых 
полей позволяет с большой достоверностью 
определить размеры грабенов, их форму и осо
бенности внутренней структуры, а также харак
тер взаимоотношений отдельных комплексов. 
Однако большая часть протерозойских отложе
ний, пересеченных региональным профилем I-I, 
не вскрыты бурением, поэтому для определения 
вещественного состава и возраста сейсмостати- 
графических комплексов необходимо привлекать 
косвенные данные.

Рассмотренный выше материал характеризует 
средний, относительно приподнятый, судя по не
большим мощностям отложений, сегмент Канда- 
лакшско-Двинского авлакогена. Сейсмический 
профиль I-I (см. рис. 1) пересек Кандалакшско- 
Двинский авлакоген в более южном сегменте, где 
мощность рифея значительно больше, а грабен 
значительно уже (см. рис. 2). Как уже говорилось, 
в составе рифейского доплитного комплекса по 
сейсмическим данным выделено три сейсмостра
тиграфических комплекса “I”, “И” и “III”.

Сейсмостратиграфический комплекс “I” раз
вит лишь в Кандалакшско-Двинском авлакогене 
и характеризуется наклонным характером отра
жений, которые срезаются подошвой вышележа
щего комплекса “II” по типу кровельного приле
гания. Рисунок волнового поля этого комплекса 
позволяет говорить о том, что отложения ком
плекса “I” перед отложением комплекса “II” бы
ли деформированы. Мы предлагаем сопостав
лять сейсмический комплекс “I” с нижней подсви
той солозерской свиты, а также с отложениями 
салминской свиты нижнего рифея Пашско-Ла- 
дожского авлакогена, комагматичной гранитам 
рапакиви и сходной с орогенными формациями 
типа вулканогенных моласс или складчатым ком
плексом осадочного чехла молодых платформ 
[18]. Вероятно также, что сейсмический ком
плекс “I” близок по возрасту толще олигомикто-

вых кварцевых песчаников и кварцито-песчани- 
ков мощностью 1230 м, вскрытой в низах разреза 
Подмосковного авлакогена, сформировавшейся в 
мелководно-морских и континентальных услови
ях за счет размыва химически выветрелых пород 
фундамента и гидротермально проработанных 
пород зеленокаменных поясов. Вероятно, накоп
ление этого комплекса связано с начальной эпо
хой формирования проточехла континента Бал
тика в конце раннего протерозоя -  первой поло
вине раннего рифея, который в Кандалакшско- 
Двинском авлакогене, как и в Пашско-Ладож- 
ском, в первые этапы своего формирования по 
обстановке осадконакопления, характеру магма
тизма, тектонической активности, вероятно, был 
близок орогенным образованиям и прорывался 
интрузиями габбро-анортозит-рапапакивигра- 
нитной формации с возрастом 1650-1400 млн. лет 
[43]. Это тем более вероятно, что на западе Бал
тийского щита (современные координаты) в это 
время еще происходили орогенические процессы. 
Поэтому, вероятно, сейсмический комплекс “I” 
распространен исключительно в западной части 
территории и отсутствует восточнее Кандалакш- 
ско-Двинского авлакогена. С эпохой его накопле
ния, вероятно, было связано образование впадин 
и прогибов, частично имеющих тектонические 
ограничения. Сейчас невозможно восстановить 
первичные контуры этих впадин, хотя излияния 
базальтов несомненно имели трещинный харак
тер и были связаны с возникновением или акти
визацией разломов и локальных зон растяжения 
вдоль них. Примечательно, что разломы имели се
веро-западные простирания, параллельные про
стираниям, рясположенным на северо-востоке 
Тиманидам. Это заставляет предполагать, что 
именно в это время (в начале рифея) были созда
ны предпосылки, которые в дальнейшем привели 
к крупнейшей деструкции восточного края кон
тинента Балтика и возникновению рифтогенной 
континентальной окраины на месте современной 
покровно-складчатой структуры Тиманского кря
жа [34, 39,44].

Сейсмостратиграфический комплекс “Н”
распространен уже во всех грабенах рассматрива
емого региона. В результате он несогласно зале
гает как на сейсмокомплексе “I”, так и непосред
ственно на кристаллическом фундаменте. Для 
комплекса “П” весьма характерна волновая кар
тина заполнения по типу бокового наращивания. 
Кроме того, типично заполнение с расхождением, 
то есть в этом комплексе наблюдается конседи- 
ментационное утонение пластов вверх по восста
нию более пологих склонов грабенов и увеличение 
их мощности в крутых приразломных их бортах. 
Внутренний рисунок волнового поля комплекса “II”, 
особенно в нижней части и вблизи конседимента- 
ционных разломов, характеризуется слабо выра
женными отражениями с переменными амплиту
дами, характерными для континентальных отло
жений. В то же время, по направлению к пологим



бортам односторонних грабенов возрастает коли
чество частых выдержанных и протяженных от
ражений, типичных для более тонкозернистых 
морских осадков. Таким образом, судя по рисун
кам волновой картины сейсмических профилей, в 
приразломных частях грабенов часть тонкозер
нистых морских отложений замещается более 
грубообломочными субконтинентальными фаци
ями, а мощность прибрежно-континентальных 
фаций и их роль в разрезах грабенов возрастает 
по направлению к их приразломным границам. 
Особенно четко эта закономерность проявлена в 
односторонних грабенах.

Это свидетельствует об интенсивных конседи- 
ментационных движениях по разломам листриче- 
ского типа, ограничивающим один из бортов, ре
же оба борта грабенов (см. рис. 2). Все эти признаки 
позволяют считать, что накопление сейсмоком
плекса “II” происходило одновременно с форми
рованием грабеновой структуры авлакогенов. 
Наиболее вероятный возраст этого комплекса -  
конец раннего рифея -  средний рифей. Нижняя 
граница определяется несогласным налеганием 
на сейсмостратиграфический комплекс “I”; верх
няя -  палеонтологическими данными. Так, в 
Усть-Мезенском авлакогене в разрезах, вскры
тых скважинами Усть-Няфтинской и Средненяф- 
тинской-21, выше кровли комплекса “И”, пред
ставленного вашкинской свитой, наблюдается 
смена биот среднерифейских микрофоссилий 
верхнерифейскими [16]. Для определения более 
узкого интервала времени формирования этого 
сейсмостратиграфического комплекса в настоя
щее время нет данных.

Вашкинская свита (см. рис. 3) соответствует по 
возрасту верхам среднего рифея (скв. Средне- 
Няфтинская № 21, интервал 4203-3647 м). Ее ос
нование не вскрыто. В составе свиты выделено 
три толщи. Нижняя (инт. 4203-3980 м) представ
лена песчаниками и алевролитами, а также под
чиненными им аргиллитами. Песчаники коричне
во-серые и темно-серые, отличаются слюдисто- 
стью и горизонтальной или косослоистой 
текстурой. Для них характерны многочисленные 
глинистые окатыши, свидетельствующие о раз
мывах и взламывании полуконсолидированных 
осадков. Песчаники преобладают в видимом ос
новании нижней пачки. Выше в возрастающем 
количестве в них появляются прослои темно-се
рых до черных пиритизированных алевролитов и 
аргиллитов, а также прослойки известняков с 
оолитами. На поверхностях напластования из- 
вестковистых разностей наблюдаются трещины 
усыхания и примазки органического вещества. 
Завершают разрез нижней толщи полевошпат- 
кварцевые песчаники с карбонатным и глини
стым цементом, отличающиеся разнозернисто- 
стью и примесью гравийного материала.

Средняя толща (инт. 3980-3780 м) залегает на 
нижней предположительно с размывом. В ее ос
новании преобладают песчаники, сменяющиеся

вверх по разрезу алевролитами и аргиллитами с 
редкими глинистыми известняками. Песчаники и 
алевролиты зеленовато-серые полевошпат-квар- 
цевые разнозернистые слюдистые с карбонат
ным, реже глинистым цементом, содержат ред
кие обломки основных эффузивов. Аргиллиты 
темно-серые, зеленовато-серые и черные гори
зонтальнослоистые, в отдельных прослоях кар
бонатные или содержат обильную вкрапленность 
пирита. Некоторые разности карбонатных аргил
литов заключают обломки микробиальных из
вестняков с трещинами усыхания. Карбонатные 
аргиллиты переслаиваются с косослоистыми гли
нистыми известняками (глинистыми калькарени- 
тами), содержащими обильные пленки органиче
ского вещества и образующими слои от 1 мм до 
2-3 м.

Верхняя толща (инт. 3780-3647 м), как и ниж
няя, представлена чередованием песчаников, 
алевролитов и аргиллитов. Песчаники полево- 
шпат-кварцевые серые, зеленовато-серые, косо
слоистые, от тонко- до грубозернистых. Аргил
литы и алевролиты черные слюдистые, содержат 
включения песчаных зерен. Общая мощность 
вашкинской свиты 556 м.

Не трудно видеть ритмичное строение вак- 
шинской свиты и чередование в ее составе отно
сительно мелководных или континентальных 
песчаных отложений с морскими карбонатными 
и глинистыми, обогащенными органическим ве
ществом. Как уже упоминалось выше, эта же за
кономерность читается и в рисунке волновых по
лей комплекса “И”. Скорее всего, такая ритмич
ность может быть объяснена существованием, по 
крайней мере, в конце периода накопления ком
плекса “II”, существованием трансгрессивно-ре
грессивных циклов. Если это так, то уже в сред
нем рифее, особенно грабены, расположенные к 
востоку-юго-востоку от Архангельского свода, 
входили в систему рифтогенной континентальной 
окраины, реконструируемой в рифее в пределах 
тиманской складчатой области [34, 44]. К западу 
от Архангельского выступа, как было показано, 
синхронные отложения имеют часто меньшую 
мощность и молассоидный облик и, вероятней 
всего, их накопление находилось как под воздей
ствием коллизионных процессов на западе, так и 
краевой прибрежной части пассивной окраины.

Предлагается сопоставлять время накопления 
сейсмостратиграфического комплекса “II” с эпо
хой рифтогенеза и растяжения в раннем-среднем 
рифее, проявленной формированием приозер- 
ской свиты, верхней подсвиты солозерской свиты 
северного грабена, а также лампроитов Косто- 
мукшского региона Канд ал акшско-Двинского 
авлакогена -  1230 ± 5 млн. лет [43], а также эпо
хой формирования рифтогенных базальтов ма- 
шакской свиты на Урале -  1330-1346 млн. лет 
(U-Pb, Rb-Sr изохрона [28]).

Необходимо также подчеркнуть, что в эпоху 
накопления сейсмостратиграфического комплек



са “II” в наибольшей степени проявилась разница 
в геодинамических событиях на западных и во
сточных окраинах Восточно-Европейской плат
формы. Если на западе происходили коллизион
ные события [62, 63] (свеконорвежская коллизия 
1500—1100 млн. лет), то на востоке четко обозна
чились процессы деструкции, рифтогенеза и ин
тенсивного прогибания -  формирование на Тима- 
не мощной четласской серии темноцветных тер- 
ригенных отложений [34, 35, 39]. В рисунке 
авлакогенов Мезени сложность геодинамических 
процессов проявилась в разнонаправленности на
клонов рифтообразующих листрических сбросов 
(см. рис. 1, 2), большая часть которых наклонена 
в западных румбах (хотя растяжение происходило 
на северо-востоке), а также в возникновении 
крупных сдвигов, рассекающих Архангельский 
свод. Возможно, разнонаправленностью геодина
мических напряжений объясняется вращение 
Балтики в эту эпоху, устанавливаемое по палео- 
магнитным данным [7].

Сейсмостратиграфический комплекс “III”
занимает наиболее верхнее структурное положе
ние в разрезах доплитного комплекса. Он распро
странен во всех авлакогенах, пересеченных сей
смическим профилем I-I, а местами залегает не
посредственно на кристаллическом фундаменте, 
образуя сплошной чехол (см. рис. 1, 2). В его 
кровле и подошве прослеживаются четко выра
женные интенсивные отражающие горизонты. 
При этом кровельный горизонт имеет двухфаз
ное отражение. Первая фаза прослеживается не
прерывно, а вторая (горизонт основания плитного 
верхневендского сейсмокомплекса) характеризу
ется всеми признаками отражения от поверхности 
углового несогласия, которое последовательно 
срезает все горизонты, регистрируемые внутри 
нижележащего сейсмостратиграфического ком
плекса “III”. Характерным для этого сейсмоком
плекса является выдержанность мощности со
ставляющих его стратиграфических подразделе
ний как в осевых частях грабенов, так и на их 
пологих бортах. Это позволяет предполагать, что 
комплекс “III” фиксирует этап пострифтового 
прогибания, его отложения выходят за пределы 
авлакогенов и некогда слагали палеоплатфор- 
менный чехол. Подобный эпигренвильский чехол 
был выделен нами ранее в пределах Московской 
синеклизы. Кроме того, начало формирования 
такого пострифтового чехла в пределах рифто
генной континентальной окраины, если сравни
вать с современными окраинами атлантического 
типа [56], должен фиксировать этап новообразо
вания океанической коры в смежном Печорском 
окраинном бассейне.

Внутри сейсмостратиграфического комплек
са “Ш” выделяется ряд устойчивых интенсивных 
отражающих горизонтов, которые по характеру 
прослеживаемости и соотношению с выше- и ни
жележащими отражениями являются поверхно
стями стратиграфических несогласий или частич

ных размывов, что разбивает разрез на транс
грессивно-регрессивные циклы. Состав и условия 
накопления сейсмокомплекса “III” к востоку от 
Архангельского поднятия восстанавливаются с 
большей достоверностью, так как он вскрыт мно
гими скважинами: Усть-Няфтинская-1, Лешукон- 
ская-1, Сафоновская-1, Оменская-1, Серегово-1 и 
Сторожевская-1. Кроме того, А.Ф. Вейсом с соав
торами [16] в скважине Средне-Няфтинская № 21, в 
комплексе “III” была выявлена представительная 
последовательность трех верхнерифейских мик
робиот -  пезской, лешуконской и няфтинской, а 
также одной ранневендской, развитой в уфтюг- 
ской свите.

В наиболее полных разрезах (скв. Усть-Няф- 
та-1 и Средне-Няфта-21) выделены следующие 
свиты (снизу вверх) [16, 31]: пезкая, дорогорская, 
оменская (или лешуконская) и няфтинская. В со
кращенном виде и прибрежных фациях им по воз
расту соответствует ненокская и терская свиты 
Кандалакшско-Двинского авлакогена, приладож- 
ская свита Пашско-Ладожского авлакогена. За
вершает этот комплекс уфтюгская свита, с кото
рой начинается формирование вендского ком
плекса на территории Мезенского бассейна. 
Вероятно, она является аналогом яблоновской 
свиты Пашско-Ладожского авлакогена, а также 
волынской серии, развитой на территории Мос
ковской синеклизы.

Пезская свита (см. рис. 2, 3) залегает на ниже
лежащих отложениях комплекса “II” несогласно 
с размывом. В ее нижней части преобладают ар- 
козовые песчаники, серые и темно-серые слюди
стые, мелко- и среднезернистые, иногда обога
щенные гравием размером до 2-3 мм, либо пере
ходящие в гравелит. Выше следуют аргиллиты 
черные известковистые со следами оползания 
осадков. В аргиллитах присутствуют агрегаты 
хлорита, возникшего в результате разложения 
вулканического пепла. Средняя и верхняя части 
свиты образованы частым чередованием темно
серых и черных аргиллитов, алевролитов и песча
ников. Алевролиты и аргиллиты сероцветные или 
коричневатые кварцево-слюдистые, иногда из
вестковистые, с вкрапленностью пирита. Песчани
ки серые, аркозовые, горизонтально- и косослои
стые, от мелко- до крупнозернистых с включением 
мелкогравийных зерен. Мощность свиты 558 м.

Дорогорская свита представлена преимуще
ственно песчаниками буровато-коричневыми, свет
ло-розовато-серыми и серыми с редкими просло
ями аргиллитов и алевролитов. Песчаники мел
ко-среднезернистые, кварцевые и полевошпат- 
кварцевые. Мощность свиты 573 м. На юго-во
стоке, уже в пределах Вычеготского прогиба Ти- 
мана, в скважине Сторожевская-1 к дорогорской 
свите отнесена [8] толща песчаников и алевроли
тов мощностью всего 400 м.

Из пезской, дорогорской свит В. А. Рудавской в 
скв. Усть-Няфтинская, из интервала 3803-2641 м 
определен комплекс акритарх, близкий по таксо



номическому составу с комплексом акритарх, об
наруженным ею же в разрезе скв. К-187 (интер
вал 1083-997.4 м), расположенной на Болыпепо- 
рожском поднятии Тимана.

Лешуконская свита в разрезе скважины Сред- 
не-Няфтинская-21 (инт. 2530-2134 м) [16] залега
ет на дорогорских отложениях с размывом. В ее 
основании преобладают серые кварцевые песча
ники от среднезернистых до гравелитистых. Вы
ше следует пачка переслаивания подобных песча
ников с темно-серыми и коричневато-серыми 
слабоизвестковистыми алевролитами и аргилли
тами. Аргиллиты горизонтально- и косослои
стые. Далее следует пачка ленточного чередова
ния серых и темно-серых алевритовых мергелей, 
обогащенных пленками органического вещества 
и рассеянным пиритом, и темно-серых почти чер
ных известковистых аргиллитов. Завершают раз
рез черные углеродистые аргиллиты, содержа
щие прослои полевошпат-кварцевых алевроли
тов однородной текстуры и серых мелко- и 
крупнозернистых песчаников с включениями об
ломков микрофитолитовых известняков, а также 
отдельных онколитов. Последнее свидетельству
ет о накоплении этой части разреза у подножья 
уступа или биогенной постройки, в верхней части 
которых происходило формирование карбонат
ных пород в крайне мелководной обстановке. 
Мощность лекушонской свиты в этом разрезе со
ставляет 406 м.

В составе отложений лекушонской и вышеле
жащей няфтинской свит А.Ф. Вейсом с соавтора
ми [16] обнаружен богатый комплекс микрофос- 
силий позднерифейского облика (сафоновская 
биота), свидетельствующая о средней глубине 
осадконакопления ниже базиса волн. Сафонов
ская микробиота сопоставляется этими авторами 
с нижней частью инзерской свиты верхнего ри- 
фея Башкирского поднятия Южного Урала.

Юго-восточнее, на юго-западном склоне Вы
чегодского прогиба Тимана этому стратиграфи
ческому уровню соответствует оменская свита, 
представленная существенно отличной ассоциа
цией пород, в которой терригенные породы при
обретают красноцветную окраску. Кроме того, 
наряду с терригенными накоплениями, появляет
ся туфогенный материал и наблюдается присут
ствие барита и ангидрита. Здесь в разрезе скважи
ны Сторожевская-1 в интервале 2885-2820 м [8] 
описаны серовато-малиновые и желтовато-розо
вые песчаники, переслаивающиеся с алевролита
ми и аргиллитами серыми и темно-серыми. Ха
рактерно наличие в песчаниках ангидритового 
цемента (20%), в котором рассеяны отдельные 
зерна барита. Обломочный материал в песчани
ках отличается слабой сортированностью и раз
личной окатанностью. По составу преобладает 
кварц (80-90%), полевые шпаты составляют до 
10%. Встречаются также обломки алевролитов, 
кремней и кислых туфов. Аргиллиты имеют 
гидрослюда-хлорит-монтмориллонитовый состав.

По химическому составу алевролиты и аргиллиты 
представляют группу пород, образовавшихся за 
счет разложения и многократного перемыва 
тефры. Песчаники по составу близки туффитам 
кислого и среднего составов. Наличие ангидрита и 
барита говорит об проявлениях гидротермальной 
деятельности. Появление на этом стратиграфиче
ском уровне в восточных разрезах следов вулкани
ческой деятельности свидетельствует, по всей веро
ятности, об активизации Протоуральской остров
ной дуги [30, 37].

Няфтинская свита вскрыта скважиной Сред- 
не-няфтинская-21 в интервале 2134-1938 м. По
роды свиты без видимого несогласия залегают на 
лешуконских. Здесь развиты преимущественно 
темно-серые и серые аргиллиты, иногда извест- 
ковистые и обогащенные тонкораспыленным ор
ганическим веществом, а также серые кварцевые 
песчаники, мелко- и среднезернистые с глини
стым, реже карбонатным цементом. Аргиллитам 
и песчаникам подчинены серые и темно-серые 
доломиты, мергели и известняки. Карбонатные 
породы микрозернистые, глинистые, содержат 
пленки органического вещества. Верхнюю часть 
свиты образуют сероцветные разнозернистые 
песчаники, сменяющиеся вверх по разрезу алев
ролитами и аргиллитами, содержащими прослои 
мергелей и известняков. В кровле появляются 
красноцветные разности терригенных пород, 
фиксирующие начало регрессии. Мощность сви
ты 186 м.

На юго-западном склоне Вычегодского проги
ба, в скважине Сторожевская-1, по данным 
Л.Т. Беляковой, С.И. Охотниковой [8], няфтин- 
скую свиту (инт. 2820-2577 м) слагают доломиты, 
песчанистые алевролиты с прослоями (1-2 м) до
ломитовых известняков и песчаников с ангидри
товым и доломитовым цементом. Породы крас
но-коричневые и розовые, иногда пятнистые за 
счет сгусткового распределения гидроокислов 
железа. Встречаются включения битума. Песча
нистые доломиты содержат включения окатан
ных зерен кварца (около 15%) размером 0.5-
0.9 мм, а также скопления более угловатых зерен. 
В породах отмечено высокое содержание рудных 
минералов: магнетита и ильменита. По всей веро
ятности, все эти признаки свидетельствуют о вли
янии на осадконакопление вулканизма, возмож
но, о присутствии в составе осадков продуктов 
размыва вулканитов основного состава (обиль
ный магнетит и ильменит). Таким образом, на
копление сейсмостратиграфического комплекса 
“III” в пределах Мезени происходило на шельфе 
окраинного бассейна, расположенного в тылу 
Протоуральской островной дуги.

Уфтюгская свита в разрезе скважины Средне- 
няфтинская-21 (инт. 1938-1880 м) залегает на 
подстилающих отложениях с размывом. В ее 
строении преобладают бурые и темно-коричне
вые песчаники полевошпат-кварцевые мелко- и 
среднезернистые, обладающие горизонтальной



слоистостью, которая подчеркивается тонкими 
(до 2 мм) слойками алевролитов и аргиллитов. В 
подчиненном количестве присутствуют более 
мощные прослои красно-бурых алевролитов, ар
гиллитов и доломитов, содержащих тонкораспы
ленное органическое вещество и обильную 
вкрапленность пирита. Мощность свиты 58 м. Ви
димо, она начинает новый трансгрессивный цикл 
седиментации, верхняя часть которого была позд
нее размыта во время структурной перестройки 
на границе раннего и позднего венда. По форма
ционному составу, морскому генезису она корен
ным образом отличается от грубообломочных 
синрифтовых осадков с туффизитами, развитых 
на этом стратиграфическом уровне в Пашско-Ла- 
дожском авлакогене (яблоновская свита) и Сред
не-Русском авлакогене (сотинская свита).

Из приведенного описания разреза сейсмо- 
стратиграфического комплекса “III” видно, что 
он имеет циклическое строение разреза, в кото
ром наблюдается чередование трансгрессивных 
пачек тонкозернистых терригенных или карбо- 
натно-терригенных отложений морского генези
са и песчаных регрессивных прибрежно-конти
нентального генезиса. Необходимо отметить так
же влияние вулканизма на осадконакопление, 
которое усиливается по направлению к Тиман- 
ской континентальной окраине. Рассмотренные 
особенности строения позднерифейского сейсми
ческого комплекса “Ш” позволяют говорить о 
том, что структуры позднего рифея Мезени пред
ставляли собой фрагмент рифейского пассивного 
края задугового Печорского бассейна, являюще
гося частью, по крайней мере с позднего рифея, 
активной окраины континента Балтика.

ВЫВОДЫ
Таким образом, можно предполагать, что по

сле окончательного слияния, в конце раннего 
протерозоя около 1.8-1.7 млрд, лет назад, возник 
континент Протерозойская Балтика (Восточно- 
Европейский кратон) [64, 68]. В раннем рифее на 
его восточном краю происходили процессы риф- 
тогенеза и деструкции (бурзянская серия западно
го склона Урала). На самом континенте, в его севе
ро-западной части, в раннем рифее, существовали 
отдельные впадины, в которых спорадически на
капливались терригенные комплексы молассоид- 
ного облика, комагматичные гранитам рапакиви. 
Отличительной их особенностью является также 
присутствие в качестве второстепенных членов 
вулканитов базальт-риолитового состава, при
уроченных к локальным зонам растяжения вдоль 
разломов северо-западного простирания. Форми
рование впадин было связано с коллизионными 
процессами, происходящими в это время вдоль се
веро-западной окраины континента. Это свиде
тельствует о тектонической активности северо- 
западной части Восточно-Европейской платфор
мы во время протоплатформенной стадии ее раз

вития. Видимо, в это же время возникли предпо
сылки для возникновения авлакогенов. В целом 
сейсмостратиграфический комплекс “I” на севере 
платформы по формационному составу и дисло
цированное™ близок складчатому комплексу 
чехла молодых платформ [18]. В более южных 
частях платформы, как нами было показано ра
нее [54, 55], в это же время формировались ти
пично платформенные ассоциации кварцевых 
песчаников, залегающих в современной структу
ре горизонтально.

Во второй половине раннего рифея -  среднем 
рифее (время накопления сейсмостратиграфиче- 
ского комплекса “II”) после крупной структурной 
перестройки в северной части континента Балти
ка проявились интенсивные процессы растяже
ния и возникла система листрических сбросов, 
контролирующих осадконакопление в формиру
ющихся грабенах-авлакогенах. При этом на юго- 
востоке и востоке процессы растяжения протека
ли интенсивнее, поэтому в этом направлении воз
растает мощность синхронных отложений. По 
крайней мере в конце этого этапа возникла 
трансгрессивно-регрессивная цикличность осад
ков, указывающая на связь авлакогенов с палео- 
океаническим бассейном. Это свидетельствует о 
том, что в среднем рифее уже возникла рифто
генная окраина задугового бассейна Протоураль- 
ской островной дуги. Таким образом, формирова
ние горст-грабеновой структуры этого региона в 
раннем-среднем рифее связано не с процессами 
активного рифтогенеза, как предполагалось ра
нее, а с импульсами процессов растяжения в 
смежной “доуральской” зоне Печорского бассей
на. Фрагменты более приближенной к палеооке- 
анической часта этой окраины реконструируются 
на севере Балтийского щита, в Тимане и на запад
ном склоне Урала [34,48]. Разломы, ограничиваю
щие рифейские грабены Мезени, являются консе- 
диментационными, имеют ранне-среднерифей- 
ский возраст и листрическую природу. Лишь в 
процессе кадомской орогении и процессов покро- 
вообразования и сжатия в Тиманской складчатой 
области в позднем венде, они частично изменили на
клон и приобрели в восточной часта региона взбро- 
совый и даже надвиговый характер (данные “Спец- 
геофизика” и С.В. Аплонова с соавторами [4]).

В позднем рифее (время формирования сей- 
смостратиграфического комплекса “III”) проис
ходит общее погружение северной части плат
формы, как и более южных частей Московской 
синеклизы, произошла трансгрессия моря и нача
лось формирование палеоплатформенного чехла 
континента Балтика. При этом наиболее мелко
водные пестроцветные фации, как и ранее, тяго
теют к западным частям территории, а более глу
боководные темноцветные и карбонатные к во
сточным и северо-восточным частям. По всей 
вероятности, этот процесс был связан как с завер
шением гренвильской (свеконорвежской) колли



зии на западе платформы, так и с импульсом 
спрединга и формирования океанической коры в 
задуговом Печорском бассейне Протоуральской 
островной дуги на востоке континента Балтика.

В раннем венде происходит сближение Балти
ки с Протоуральской островной дугой и постепен
ное закрытие задугового бассейна. Этот процесс 
привел к оживлению движений по разломам юго- 
западного простирания, сегментирующим авла- 
когены Мезени (см. рис. 1). Местами вдоль них 
проявился специфический щелочной магматизм, 
с которым связаны локальные проявления туф- 
физитов, кимберлитов и пр. [59,61]. Вдоль наибо
лее крупного из них в это время возникла зона 
растяжения Среднерусского авлакогена [54, 57].

Полученные данные позволяют заключить, 
что современная структура авлакогенов на севере 
Восточно-Европейской платформы формирова
лась длительное время под влиянием различных 
геодинамических факторов. В западной части 
преобладали структуры локального растяжения 
типа pull-apart, на востоке -  рифтоподобные 
структуры растяжения, возникшие при формиро
вании континентальной окраины и генетически 
связанные с импульсами рифтогенеза, затем 
спрединга в окраинном бассейне.

Проведенный анализ истории развития позд
непротерозойских структур северной части Во
сточно-Европейской платформы позволяет сде
лать некоторые выводы о перспективах нефтега
зоносное™ рифейских отложений этого региона. 
Наиболее перспективными представляются тер
ритории центральной и восточной части (к восто
ку от Архангельского поднятия), где исчезают 
молассоподобные пестроцветные терригенные 
формации, появляются более мощные сероцвет
ные отложения, часто содержащие повышенные 
количества органического вещества. В пределах 
отдельных авлакогенов, видимо, перспективны 
более пологие и приподнятые крылья односто
ронних грабенов.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
НШ-7559.2006.5 и программы № 1 ОНЗ РАН.
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A bstract— The available geological data on the Meso- and Neoproterozoic rocks in the north of the East Eu
ropean Platform are considered, involving the results of a comprehensive study along regional seismic profile I-I that 
extends for 460 km and crosses the main structural units of the Mezen Syneclise from SW to NE. Many previ
ously unknown structural features of aulacogens filled with thick (up to 4—8 km) sequences of the Meso- and 
Neoproterozoic sedimentary rocks that make up the preplate complex are demonstrated in this profile. The 
Riphean rocks are subdivided into three seismostratigraphic sequences: the lower part of the Lower Riphean, 
the Lower-M iddle Riphean, and the Upper Riphean. The geodynamic events in the north of the East European 
Platform are correlated with those that occurred in its central part and the adjacent foldbelts.
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Хан-Богд -  владенья Бога, 
Солнца, ветра и дождя. 
Отсюда в ад идет дорога, 
Чтоб умереть, туда войдя.

С. П рокопчук, 1974

ГЕОЛОГИЯ, ГЕОХРОНОЛОГИЯ И ГЕОДИНАМИКА 
ХАН-БОГДИНСКОГО МАССИВА ЩЕЛОЧНЫХ ГРАНИТОИДОВ

В ЮЖНОЙ МОНГОЛИИ
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Один из крупнейших в мире Хан-Богдинский массив щелочных гранитоидов, расположенный в ю ж 
ной части пустыни Гоби (Монголия) тяготеет к центральной части позднепалеозойской мульды, в 
пределах которой островодужные известково-щелочные (разной щелочности) дифференцирован
ны е вулканические толщ и сменяются рифтогенными бимодальными базальт-комендит-щ елочно- 
гранитными ассоциациями. Положение Хан-Богдинского массива контролируется областью пере
сечения субширотной Гоби-Тяныпаньской рифтовой зоны с косым поперечным разломом, контро
лирую щим, как и риф товая зона, бимодальный магматизм. Массив сложен двумя кольцевыми тела
ми (западным и восточным), имеет резкие секущие магматические контакты  с островодужной тол 
щей и тектонические разломные границы с бимодальной толщей. Внутренняя кольцевая структура 
особенно характерна для западного тела и подчеркивается здесь расположением кольцевых даек и 
провесов кровли вмещаю щей островодужной толщи. По предварительным гравиметрическим дан
ным массив представляет собой уплощенное тело (лакколит), подошва которого ступенчато погру
ж ается к северо-западу.

П олучены  надежные геохронологические данные для пород массива и его обрамления: для щ елоч
ных гранитов главной интрузивной фазы  (ГИФ), определенные уран-свинцовым методом по цирко
ну (290 ±  1 млн. лет), аргон-аргоновым методом по амфиболу и полилитиониту (283 ± 4 и 285 ± 7 млн. 
лет), рубидий-стронциевым изохронным методом (287 ± 3 млн. лет), близкие к 290 млн. лет. К  этому 
возрасту близок возраст по циркону красных нещелочных биотитовых гранитов (290 ± 1 млн. лет) 
и рубидий-стронциевый возраст бимодальной толщи южного обрамления массива. К более ранним 
магматическим образованиям относятся породы островодужного дифференцированного комплек
са в обрамлении массива и в провесах кровли, которые сформировались около 330 млн. лет назад. 
Геодинамическая модель формирования Хан-Богдинского массива предполагает коллизию герцин- 
ского континента с горячей точкой палеоокеана в виде двух вариантов. В первом варианте модели 
после столкновения края Северо-Азиатского палеоконтинента с горячей точкой мантия плюма пе
реработала субдуцируемую литосферу, образовав подобие астеносферного окна, которое бы ло ис
точником  рифтогенного магматизма и собственно Хан-Богдинского массива. Во втором варианте 
модели горячая и всплывающая мантия плюма выполаживала субдуцируемую плиту, прекращ ала 
островодужный магматизм, возможно, создавала локальную конвективную систему в астеносфере 
мантийного клина, способствующую образованию источников рифтогенного магматизма. О гром 
ный объем  щелочно-гранитных плутонических и вулканических пород Хан-Богдинского массива и 
его кольцевая структура обусловлены кальдерным механизмом внедрения и эволюции его магм.



ВВЕДЕНИЕ
Щелочные гранитоиды и их вулканические 

аналоги (пантеллериты и комендиты) являются 
сравнительно редкими магматическими порода
ми, за которыми “охотятся” геологи, петрографы 
и геохимики. Это обусловлено не только редко
стью таких пород, но и частой приуроченностью 
к ним редкометального оруденения, связью с опре
деленными геодинамическими обстановками, не
обычностью минерального и химического состава, 
которая вызывает у исследователей много вопро
сов генетического характера. Тем более все это 
присуще для огромных массивов щелочных грани- 
тоидов, каким является Хан-Богдинский массив в 
южной Гоби Монголии (более 1500 км2). В отли
чие от многих также крупных массивов щелоч
ных гранитов, например, Кейв Кольского полу
острова, Хан-Богдинский массив прекрасно обна
жен, и в его пределах можно наблюдать 
соотношения как с вмещающими породами, так и 
между разнообразными гранитоидами внутри 
массива, а также внутреннюю структуру массива.

Массив до наших исследований был практиче
ски не изучен и расположен на территории, не 
подвергнутой геологической съемкой даже мил
лионного масштаба. Он был выявлен советскими 
геологами в 50-х и 60-х гг. прошлого столетия 
(Ю.Я. Петрович, Б.М. Казаков в 1958 г. и оцени
вался на пьезокварцевое сырье И.А. Куряевым,
В.М. Андреевым, П.В. Осиповым, Н.Н. Сенкеви
чем в 1965 г.), но щелочные граниты в нем не бы
ли отмечены. Наши последующие исследования в 
60-80-х гг. в составе Советско-Монгольской гео
логической экспедиции АН СССР и АН МНР, а 
также в 2000-х гг. показали, что Хан-Богдинский 
массив сложен типичными щелочными гранито
идами [2, 4] и входит в состав протяженного суб
широтного Южно-Гобийского пояса щелочных 
гранитоидов [5], который под названием Гоби- 
Тянынаньского пояса включен в позднепалео
зойскую рифтогенную провинцию щелочных 
пород Центрально-Азиатского складчатого поя
са (ЦАСП) [20].

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
И СТРОЕНИЕ ХАН-БОГДИНСКОГО 

МАССИВА
Первую геологическую карту Хан-Богдинско- 

го массива и его обрамления мы составили на ос
нове многочисленных пешеходных маршрутов 
(аэрофотоснимки на эту территорию отсутство
вали), в которых принимали участие авторы ста
тьи и А.В. Горегляд, а в обрамлении массива ра
ботали Л.П. Зоненшайн, М.В. Дуранте, О.Д. Суе- 
тенко, Г. Энжийн, А.Я. Салтыковский. Эта карта 
для сравнения приведена в редкой теперь книге

[1]. После появления космических снимков Land- 
sat этой территории карту удалось значительно 
уточнить, а в настоящее время последний вариант 
карты массива с использованием спектрозональ
ных космических снимков представлен на рис. 1. 
На упомянутых снимках массив выглядит наподо
бие кратеров на лунной поверхности (рис. 1а) и 
состоит из западного и восточного интрузивных 
тел. Сами щелочные граниты занимают пони
женные формы рельефа, а вмещающие орогови- 
кованные породы образуют повышенное в релье
фе кольцевое обрамление массива, местами пере
крытое более молодыми рыхлыми толщами. 
Форма и западного, и восточного тел щелочных 
гранитоидов округлая, но особенно она типична 
для западного тела. Внутренняя структура запад
ного тела является кольцевой, подчеркнутой рас
положением провесов кровли и многочисленных 
кольцевых даек (рис. 16). Общая северо-восточная 
вытянутость массива согласуется с простиранием 
системы наиболее поздних даек микрозернистых 
сиенитов и монцонитов в массиве (см. рис. 16).

Геологическое строение обрамления массива.
Хан-Богдинский массив щелочных гранитоидов 
расположен в центре одноименной впадины, вы
полненной верхнепалеозойскими осадочно-вул
каногенными толщами, обрамляющими массив с 
юга, востока и севера в экзоконтактовых зонах 
массива и в более удаленной периферии. Грани
тоиды массива и породы его обрамления пере
крываются верхнемеловыми красноцветными 
осадочными толщами, содержащими по данным 
монгольского геолога П. Хосбаяра остатки кла
док яиц динозавров.

Наиболее древними (докаменноугольными) по
родами района являются зеленокаменные кремни
стые и терригенные отложения видимой мощно
стью 1500 метров, обнаженные по юго-западному 
обрамлению Хан-Богдинского массива (в районе 
колодца Гашун-Сухой-Худук). Нижняя толща 
этого комплекса по данным Л.П. Зоненшайна [2] 
состоит из зеленокаменноизмененных основных 
вулканитов, прорванных многочисленными тела
ми роговообманковых габбро, а также из кремни
стых и глинисто-кремнистых сланцев и яшм. 
Верхняя толща этого комплекса представлена 
кремнисто-глинистыми сланцами, полимиктовы- 
ми песчаниками и конгломератами. Возраст это
го комплекса определен только как докаменно- 
угольный, а по своему формационному составу 
комплекс принадлежит к офиолитам (эвгеосин- 
клинальным образованиям по [2]).

К верхнепалеозойским стратифицированным 
толщам Хан-Богдинской впадины отнесены тол
щи каменноугольного и пермского возраста, по
роды которых несогласно залегают на породах
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офиолитового комплекса. К наиболее древним 
верхнепалеозойским образованиям впадины от
носится осадочная толща, сложенная песчаника
ми, алевролитами и конгломератами и охаракте
ризованная фауной турне-визе, а также туфоген- 
но-осадочная толща с флорой среднего карбона. 
Более высокие горизонты разреза представлены 
существенно вулканическими породами, которые 
объединяются в андезитовую (дифференциро
ванную) и бимодальную (базальт-трахириолит- 
комендитовую) ассоциации пород [18].

Андезитовая (дифференцированная) ассоци
ация подразделяется на нижнюю осадочно-вулка
ногенную (500-600 м) и верхнюю лавовую (до 
2500 м) толщи. Разрез осадочно-вулканогенной 
толщи начинается с серии потоков бурых андези
тов, которые вверх по разрезу сменяются конгло
мератами с галькой андезитовых порфиритов, ре
же гранитов и гранодиоритов, и еще выше рит
мично чередующимися туфовыми песчаниками, 
туфовыми алевролитами и туффитами с флорой 
среднего-верхнего карбона [2]. Подчиненное рас
пространение в верхних частях разреза имеют 
единичные потоки андезитов, незакономерно 
распределенные по разрезу.

Лавовая толща сложена преимущественно по
токами андезитов и андезибазальтов. По площа
ди Хан-Богдинской впадины ее строение характе
ризуется фациальными изменениями, связанны
ми с разными условиями излияний. В северной ее 
части распространены преимущественно темно
вишневые и лилово-серые лавы, нередко с хоро
шо выраженными шлаковыми зонами, формиро
вание которых происходило в субаэральных 
условиях. Вдоль южного края впадины строение 
толщи определяют черные массивные андезиты и 
андезибазальты местами с прослоями яшм и гиа- 
локластитов, что указывает на их формирование 
преимущественно в водной среде. Венчается 
здесь разрез толщи пачкой бурых обычных и 
спекшихся туфов дацитов -  трахириолитов. По
добная смена основных и средних пород довольно 
обычна для разрезов каменноугольных вулкани
ческих толщ Южной Монголии, что позволило

выделить подобные ассоциации пород в качестве 
дифференцированного вулканического комплек
са [20].

Бимодальная вулканическая ассоциация (или 
бимодальный комплекс) сложена чередующими
ся в разрезах пакетами пород резко различного со
става: с одной стороны, основных лав и с другой, -  
туфов, игнимбритов и лав комендитового и тра- 
хириолитового состава. Породы комплекса про
слеживаются вдоль северо-восточного и юго-за
падного обрамления Хан-Богдинского массива.

Строение северо-восточного лавового поля 
характеризуется значительной блоковой расчле
ненностью при пологих залеганиях вулканиче
ских толщ в условиях мелкосопочника. Поэтому 
здесь породы комплекса наблюдаются в виде не
больших по мощности, обычно однородных по 
составу фрагментов разреза. Это послужило ос
нованием для первоначального их разделения на 
липаритовую и базальт-липаритовую толщи [2]. 
Однако последующие исследования [18] позволи
ли объединить эти толщи в один бимодальный 
комплекс.

Наиболее полный разрез комплекса наблюда
ется в пределах вулканического поля южного об
рамления Хан-Богдинского массива. Здесь его 
породы согласно перекрывают вулканические 
толщи дифференцированного комплекса, отделя
ясь от них невыдержанной по мощности пачкой 
песчаников и гравелитов. Выше наблюдается 
следующая последовательность более или менее 
однородных по составу пачек вулканических по
род (мощность в м): 1) базальтов и андезито-ба- 
зальтов (400), 2) трахидацитовых и комендитовых 
туфов и игнимбритов (200), 3) оливиновых ба
зальтов (350), 4) комендитов и трахириолитов (100), 
5) базальтов (100), 6) трахириолитов, комендитов 
и их спекшихся туфов и игнимбритов (>800 м). 
Общая мощность разреза превышает 2000 м. Вул
канический разрез насыщен серией пластовых ин
трузий, как правило, гидротермально измененных 
комендитов и щелочных гранит-порфиров.

Оба вулканических поля обладают рядом 
сходных элементов строения, указывающих на

Рис. 1. Космический снимок (Landsat-7) Хан-Богдинского массива щелочных гранитов (а) и схема его геологического 
строения(б)
1-7  -  породы массива: 1 -  щелочные граниты главной интрузивной фазы (ГИФ), 2 -  мелкозернистые эгириновые гра
ниты, 3 -  участки развития порфировидных щелочных гранитов ГИФ (“красные граниты”), 4 -  дайки поздних пантел- 
леритов, 5 -  дайки микрозернистых сиенитов и монцонитов, 6 -  дайки щелочных гранит-порфиров, 7 -  дайки экери- 
тов, экерит-порфиров, пегматоидных щелочных гранитов и пегматитов; 8 -  субвулканические тела разного состава; 
9-11 -  вулканические породы бимодальной ассоциации: 9 -  комендиты, трахириолиты, их туфы и игнимбриты, 10 -  
базальты, 11 -  нерасчлененные породы ассоциации; 12 -  биотитовые и амфибол-биотитовые граниты и граносиени- 
ты; 13 -  допозднепалеозойские комплексы; 14 -  породы островодужной ассоциации (дифференцированный ком
плекс); 15 -  рыхлые мезо- и кайнозойские отложения; 16 -  разрывные нарушения; 17 -  границы вулканических пото
ков и направления их падения
На схеме отмечены точки отбора проб для изотопного датирования



общность их разрезов. Так, разрезы обоих полей 
венчаются сериями близких по составу трахирио- 
литовых (комендитовых) лавовых потоков, иг- 
нимбритов и спекшихся туфов. В нижних частях 
разрезов преобладают базальты и андезибазаль- 
ты, характеризующиеся рядом общих морфоло
гических черт, таких, как мощности потоков, 
обилие миндалекаменных, зашлакованных и 
обожженных пород и т.д.

Общим для обоих вулканических полей являет
ся также широкое участие в их строении субвулка
нических образований, представленных дайками и 
пластовыми телами щелочных гранит-порфиров, 
комендитов и трахириолитов и реже базальтов. 
Дайки особенно многочисленны в строении севе
ро-восточного лавового поля. Здесь они рассека
ют практически весь комплекс вулканогенных 
образований, за исключением верхней серии кис
лых лав, игнимбритов и спекшихся туфов, и при
надлежат двум различно ориентированным и 
пространственно разобщенным системам. Вбли
зи массива это почти исключительно крутопада
ющие тела восток-северо-восточного простира
ния, лежащие на продолжении главных разломов 
и сопровождающих их даек, которые прослежи
ваются через весь массив щелочных гранитов. На 
удалении от массива преобладают дайки щелоч
ных гранит-порфиров, принадлежащие дугооб
разно изогнутой (кольцевой) системе тел, погру
жающихся под углом -45° в западном и юго-за
падном направлениях, то есть в направлении 
массива щелочных гранитов. Насыщенность дай
ками в этой системе очень высокая. В южной ее 
части дайки мощностью 5-9 м следуют примерно 
через каждые 50 м вкрест простирания дайковой си
стемы. К северу количество таких тел возрастает.

Пластовые интрузии трахириолитов и щелоч
ных гранит-порфиров широко развиты в строе
нии обоих вулканических полей. В разрезе пород 
бимодального комплекса они в основном тяготе
ют к горизонтам, которые расположены ниже 
верхней серии игнимбритов и спекшихся туфов. 
Состав субвулканических интрузий кислого со
става определяют породы, образующие непре
рывную гамму переходов от стекловатых до хо
рошо раскристаллизованных разновидностей. 
Нередко эндоконтактовые зоны интрузий сложе
ны стекловатыми, в том числе флюидальными 
комендитами и трахириолитами, которые по пет
рографическому составу соответствуют излив
шимся породам. Степень раскристаллизации по
род возрастает к центральным участкам тел, а 
также по их простиранию в сторону гранитного 
массива. Породы приобретают порфировидное 
строение, определяемое развитием вкрапленни
ков кварца и щелочного полевого шпата в микро- 
гранитовой или гранофировой основной массе с

участием микролитов щелочного амфибола. Рас- 
кристаллизованные разновидности субвулкани
ческих тел по составу и облику пород полностью 
сближаются с дайками щелочных гранит-порфи
ров Хан-Богдинского массива.

Приведенные характеристики свидетельству
ют о большом сходстве строения лавовых полей 
по северо-восточному и юго-западному обрамле
нию массива. Учитывая также то, что вдоль юж
ной и восточной границ массива прослеживается 
узкая полоса выходов пород бимодального ком
плекса, соединяющая оба поля непрерывной поло
сой выходов, следует говорить о принадлежности 
обоих вулканических участков единому более круп
ному вулканическому полю. Первоначально оно, 
по-видимому, занимало всю территорию гранитно
го массива и составляло не менее 1800-2000 км2. 
Широкое участие в строении разрезов игнимбритов 
и спекшихся туфов, выдержанность вулканитов 
по простиранию, а также достаточно большая 
мощность разрезов при ограниченном простран
ственном распространении позволяет предполо
жить, что формирование вулканических толщ 
происходило в пределах структурной депрессии 
типа плоскодонной мульды с падением слоев к ее 
центру. С юга она ограничена крупным разло
мом, по которому вулканические образования по
гружены относительно структур фундамента бо
лее чем на 2000 м. Северный ее борт перекрыт 
отложениями мезозойских впадин, но, судя по со
отношениям, наблюдаемым в 40 км к северо-во
стоку от Хан-Богдинского массива, этот борт 
также имел сбросовую природу примерно с той 
же амплитудой опускания ложа вулканического 
грабена, что и вдоль южной его границы.

Палеонтологический возраст вулканогенных 
комплексов. Возрастная позиция субаэральных 
вулканогенных образований в обрамлении Хан- 
Богдинского массива определялась на основе дан
ных о распределении в их составе растительных 
остатков позднего палеозоя [2]. Как уже говори
лось выше, в разрезе позднепалеозойских страти
фицированных образований района выделяются: 
в нижней части -  осадочная толща, в средней ча
сти -  породы дифференцированного комплекса, 
состоящего из вулканогенно-осадочной толщи 
(внизу) и лавовой андезитовой толщи вверху, и в 
верхней части разреза -  породы бимодального 
комплекса, которые ранее разделялись М.В. Ду- 
ранте и соавторами [2] на липаритовую и базальт- 
липаритовую толщи. В составе пород осадочной 
толщи по данным М.В. Дуранте [2] развита флора 
среднего карбона, что определяет нижнюю воз
растную границу развития вулканитов. Среди 
туффитов осадочно-вулканогенной толщи, слага
ющей нижние горизонты дифференцированного 
комплекса, обнаружена флора, характерная для



среднего-верхнего карбона. Эта флора свиде
тельствует о том, что излияния андезитов и фор
мирование магматических пород дифференциро
ванного комплекса в целом происходили во вто
рой половине карбона.

Еще одна группа растительных отпечатков 
была обнаружена в туфах среди кислых вулкани
тов липаритовой толщи [2]. Эти отпечатки пред
ставлены фрагментами кордаитов, типичных для 
нижней перми. Как уже говорилось, породы ли
паритовой толщи были объединены нами вместе 
с породами базальт-липаритовой толщи, лишен
ной растительных остатков, в единый бимодаль
ный комплекс [17]. В соответствии с этим, воз
раст пород бимодального комплекса следует рас
сматривать как нижнепермский.

Обстановки формирования верхнепалеозой
ских комплексов. Стратифицированные толщи в 
пределах Хан-Богдинской впадины являются ти
пичными континентальными вулканическими об
разованиями. Ранний (андезитовый или диффе
ренцированный) комплекс этих пород, имеющий 
распространение по всей площади Южно-Мон
гольских герцинид, обычно сопровождается дис- 
кордантными массивами нещелочных гранитои- 
дов. В частности, к западу и северо-западу от мас
сива, а также к северу от сомона Хан-Богд 
развита плутоническая ассоциация монцонитов- 
сиенитов-граносиенитов-гранитов (МСГГ), на
званная банатитовой [3]. В этой ассоциации пре
обладают розовато-серые амфибол-биотитовые 
монцониты и розовые кварцевые и бескварцевые 
сиениты, пробитые дайками таких же пород, а 
также базальтов и розовых гранитов. К юго-запа
ду от массива развиты отдельные плутонические 
тела розовых лейкократовых биотитовых грани
тов. Такое тело, например, представляет гора 
Элигеный-Хира (координаты центра массива 
43° 14' с.ш., 106°42' в.д.). Она сложена серыми с 
розоватым оттенком монцонитами, рассеченны
ми многочисленнными жилами красных амфи- 
бол-содержащих граносиенитов, кварцевых сие
нитов, а последние секутся дайками измененных 
базитов. Контакт между монцонитами и красны
ми граносиенитами наблюдался в 1 км к югу от 
упомянутой горы. В районе горы Барун-Харату- 
Ула наблюдался интрузивный контакт монцони- 
тов и красных граносиенитов с близкими по со
ставу к ним вулканитами, представленными тем
но-серыми ороговикованными андезитами, трахи
тами и трахидацитами. Все эти породы секутся 
апофизой щелочных гранитов в районе колодца 
Цохон-Усу-Худук к западу от Хан-Богдинского 
массива.

Магматические ассоциации МСГГ в пределах 
герцинид Южной Монголии распространены бо

лее широко, чем обычные нормальные граниты, 
которые, например, преобладают в каледонидах 
ЦАСП [21], и, в частности, в Северной Монголии. 
Обычно эта ассоциация относится к интрузив
ным аналогам вулканитов дифференцированного 
комплекса, поэтому вмещающими для них явля
ются как более ранние допозднепалеозойские по
роды офиолитовых комплексов, так и родствен
ные им по составу и возрасту породы ранне- и 
среднекаменноугольных вулканических толщ. 
Совместно с последними они образуют краевой 
вулкано-плутонический пояс, который был сфор
мирован в раннем и среднем карбоне в пределах 
территории Южно-Монгольских герцинид, пред
ставлявшей активную континентальную окраину 
Палео-Азиатского континента [13, 20].

В отличие от магматических ассоциаций крае
вого пояса породы бимодального комплекса и со
пряженные с ними массивы щелочных пород ха
рактеризуются ярко выраженным структурным 
контролем. Они тяготеют к цепочке грабенов, 
которая прослеживается через всю Южную Мон
голию и контролируется системой разломов, при
уроченной к границе между Южно-Гобийским 
микроконтинентом и герцинидами Южно-Мон
гольской зоны. Эта цепочка грабенов трассирует
ся поясами даек базальтов, комендитов, трахи- 
риолитов и щелочных гранитов, формирование 
которых было сопряжено с крупноамплитудны
ми растяжениями. Подобные особенности струк
турного положения пород бимодальной ассоциа
ции, а также широкое участие в их составе ще
лочных гранитов и комендитов, являющихся 
индикаторными для обстановок континентально
го рифтогенеза, позволили выделить зону их рас
пространения в качестве Гоби-Тяньшаньской 
рифтовой зоны.

Провесы кровли в массиве. На рис. 16 видно 
широкое развитие в массиве щелочных гранитов 
провесов кровли. Они слагают, как правило, вер
шины гипсометрических возвышенностей. На
пример, самая высокая точка массива гора Хан- 
Богд сложена именно провесом кровли. Таковы 
же горы Бустэ, Шэр и другие. Под такими прове
сами кровли залегают апикальные части массива, 
нередко представленные шлировыми пегматои- 
дами (штокшайдерами) и экеритами. Провесы 
кровли чаще всего представлены темно-серыми 
ороговикованными вулканическими породами, 
реже прорывающими их субвулканическими рио
литами, похожими на породы островодужной ас
социации. В качестве примера могут служить 
участки Армстронгитовый (рис. 2) и Северный 
(рис. 3), в строении которых кровля массива сло
жена стратифицированными темно-серыми стек
ловатыми дацитами и их брекчиями, прорванны
ми телами розовых и белых риолитов. Положе-



Рис. 2. Схема геологического строения участка “Армстронгитовый”
1 -  щелочные граниты ГИФ; 2 -  пегматоидные щелочные граниты; 3 -  “слоистые” тела экеритов и пегматитов; 4 -  
окварцованные щелочные граниты; 5 -  кварцевые породы; 6 -  основные эффузивы; 7 -  риолиты и брекчии основных 
эффузивов в основании риолитовой толщи; 8-11 -  породы шлирового пегматиты (только на врезке): 8 -  экериты с 
“солнцами” эгирина, 9 -  мелкозернистые экериты, 1 0 -  щелочно-гранитные пегматиты с армстронгитом, 11 -  зона ан- 
химономинерального армстронгита; 12 -  элементы залегания пород

ние этих участков показано на рис. 16. В других 
участках массива породы кровли представлены 
андезитовыми порфиритами, доминирующими, 
например, в зоне северного эндоконтакта массива 
и реже туфогенно-осадочными породами. Ком
плекс пород, участвующих в строении провесов 
кровли, сопоставляется с породами дифференци
рованного комплекса и, таким образом, свиде
тельствует о том, что формирование массива про

исходило на уровне глубин, расположенных ниже 
подошвы бимодального комплекса. Отметим так
же, что никаких признаков масштабной ассими
ляции пород провесов кровли (дифференциро
ванного комплекса) щелочными гранитами мас
сива не наблюдалось.

В отличие от провесов кровли вулканических 
пород ксенолиты розовых биотитовых лейкокра- 
товых нещелочных гранитов и граносиенитов,



1 - + + ч 
+ + + 2 Ж X Ж X Жа &а я х 3 ж 4 [ 7 ^ 6 7

Рис. 3. Схема геологического строения участка “Северный”
1 -  рыхлые долинные пески; 2 -  щелочные граниты фации эндоконтакта; 3 -  “слоистые” тела экеритов и пегматитов; 
4 -  дациты и туфобрекчии дацитов; 5 -  риолиты; 6 -  тела экеритов; 7 -  тела щелочно-гранитных пегматитов; 8 -  эле
менты залегания пород и элементы флюидальности трахитов

близких к вмещающей ассоциации МСГГ, зани
мают пониженные части рельефа в северной ча
сти массива и на контакте западного и восточного 
тел (см. рис. 16). В северной части массива прове
сы кровли в виде биотитовых гранитов образуют 
концентрированные поля округленных фрагмен
тов биотитовых гранитов, а также переходных 
амфибол-биотитовых гранитов, являющихся ре
зультатом взаимодействия биотитовых и щелоч
ных гранитов. Достаточно обычны признаки ас
симиляции щелочными гранитами биотитовых 
гранитов. Наличие брекчий, округлых сегрега
ций биотитовых лейкогранитов, сцементирован
ных щелочными гранитами, напоминает взаимо
действие “холодных” магм биотитовых лейкогра
нитов с более “горячими” магмами щелочных 
гранитоидов при внедрении магмы в магму. По
этому не исключено, что магмы этих двух типов 
гранитов могли быть не только разновременны
ми (биотитовые лейкограниты несколько рань
ше, чем щелочные граниты), но и близкими по 
времени формирования.

В целом, по крайней мере, для западного тела 
провесы кровли фиксируют его кольцевую 
структуру, отделяя внутреннюю часть тела от 
внешней. Здесь очень часто разнообразные дай- 
ковые щелочные гранитоиды, включая редкоме
тальные их разности, пространственно тяготеют 
к провесам кровли в массиве. В восточном теле 
провесы кровли расположены в западной его по
ловине, частично фиксируя зону контакта запад

ного и восточного тел щелочных гранитов. Судя 
по гипсометрическому уровню провесов кровли, 
глубина эрозионного среза массива составляет не 
более сотни метров. Приуроченность массива ще
лочных гранитов к верхней части верхнепалеозой
ской островодужной толщи, которая перекрыва
ется бимодальной толщей, возможно, связана со 
сменой режима тектонического сжатия при обра
зовании островодужных толщ на тектоническое 
растяжение при формировании бимодальной ассо
циации с ее многочисленными дайками и вулкани
ческими аппаратами (см. рис. 16, [2]).

Контакты массива и его морфология. Контак
товая поверхность массива щелочных гранитов с 
вмещающими породами западного тела на запа
де, юге и севере полого (5-15°) погружается под 
вмещающие породы. Контакты всех разновидно
стей щелочных гранитоидов массива с вмещаю
щими породами совершенно резкие и четкие, не
редко с ксенолитами и апофизами. В экзоконтак- 
товом ореоле часто вмещающие породы, как и 
провесы кровли, ороговикованы. По всем при
знакам щелочные гранитоиды Хан-Богдинского 
массива образовались в процессе интрузии маг
мы, причем следы ее механического воздействия 
на вмещающие породы заметны по явлениям вра
щения ксенолитов, их раздвигания и перемеще
ния. Об этом, в частности, свидетельствуют и не
большие трещинные тела, наблюдаемые среди 
останцов кровли массива и являющиеся его апо
физами. Площадь полого залегающей апикаль-
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Рис. 4. Соотношения щелочных гранитов Западного и Восточного тел
1 -  щелочные граниты ГИФ Западного тела; 2 -  пегматоидные щелочные граниты; 3 -  щелочные граниты Восточно
го тела; 4 -  экериты

ной части массива не простирается, судя по шири
не ореола роговиков, далее 1 км от контакта. Бо
лее того, местами роговики краевого ореола 
пронизаны вертикальными дайками, трассирую
щими контур массива в вышележащих толщах. 
Все это указывает на первичный круговой контур 
массива и его крутые боковые ограничения, а 
также на существование в кровле массива круго
вой трещинной зоны, являющейся продолжением 
его боковой поверхности. Провесы кровли внут
ри массива залегают на щелочных гранитах прак
тически горизонтально и полого погружаются к 
югу, западу и северу в эндоконтактовых частях. 
Падение пологой отдельности щелочных грани
тов массива обычно совпадает с падением контак
товой поверхности гранитов. Эти данные указыва
ют на слабо выпуклую форму верхней поверхно
сти массива и на неглубокое, как уже говорилось, 
его эрозионное вскрытие.

Особо обратим внимание на соотношения ще
лочных гранитов массива с породами бимодаль
ного комплекса, свидетельствующие о тектони
ческом, послеинтрузивном контакте между ними. 
Как вулканиты, так и граниты на контакте раз
дроблены и превращены в тектоническую брек
чию. Вулканические породы вдоль всей достаточ
но протяженной линии контакта свежие и лише
ны признаков воздействия со стороны гранитов

массива. Кроме того, в современном эрозионном 
срезе с породами бимодального комплекса на один 
гипсометрический уровень выведены породы диф
ференцированного комплекса (в виде останцов 
кровли массива), которые, как отмечалось выше, 
в разрезе позднепалеозойских образований рас
полагаются на глубине не менее 2 км. Все это сви
детельствует о том, что после своего становления 
Хан-Богдинский массив претерпел вертикальные 
перемещения с амплитудой свыше 2 км.

В 1973 г. Хан-Богдинский массив был пересе
чен гравиметрическим маршрутом с юго-востока 
на северо-запад через гору Хан-Богд с шагом на
блюдений 2-3 км группой геофизиков под руко
водством Ю.А. Зорина. Количественная интер
претация гравиметрических данных [2] показала, 
что массив представляет собой уплощенное тело 
(лакколит), подошва которого ступенчато погру
жается к северо-западу до 7 км, составляя глубину 
в центральной части 4.5 км, а в юго-восточной ча
сти 1-2 км. Мы полагаем, что в наиболее мощной 
части тела был подводящий магматический ка
нал, а ступенчатость подошвы обусловлена нали
чием разломов.

Взаимоотношения и последовательность об
разования пород массива. Общая последователь
ность формирования магматических пород Хан-



Богдинского массива следующая (от ранних к 
поздним): 1) светло-серые до розовых щелочные 
крупно-, среднезернистые граниты ГИФ с акцес
сорным эльпидитом, слагающие большую часть 
Западного и часть Восточного тел; 2) дайки мел
козернистых экеритов, порфировидных экеритов, 
слоистых щелочно-гранитных пород, сложенных 
переслаивающимися экеритами и пегматитами, 
пегматоидных щелочных гранитов, пегматитов, 
которые развиты в Западном теле, подчеркивая 
его кольцевую структуру; 3) сиреневые мелко- до 
среднезернистых щелочные (обычно эгириновые 
или арфведсонит-эгириновые, часто миароло- 
вые) граниты с акцессорным цирконом, слагаю
щие большую часть Восточного тела; 4) дайки 
микрозернистых до стекловатых темно-голубых 
или темно-зеленых пантеллеритов; 5) дайки ще
лочных порфировидных мелкозернистых лейко- 
гранитов, развитые в северной части Восточного 
тела; 6) дайки микрозернистых красных граноси- 
енитов и монцонитов, образующие систему про
тяженных дайковых тел субширотного простира
ния в Западном теле; 7) редкие карбонатные и 
кварц-карбонатные жилы. Взаимоотношения боль
шинства перечисленных пород не вызывают со
мнения в отношении перечисленной последова
тельности их образования (см. рис. 2). Контакт 
между щелочными гранитами ГИФ Западного и 
Восточного тел более сложный, поскольку в зоне 
контакта граниты Западного и Восточного тел 
часто становятся похожими. В 2 км к юго-востоку 
от горы Бустэ отмечено прорывание щелочных 
среднезернистых амфибол-содержащих гранитов 
с акцессорным эльпидитом (ГИФ западного тела) 
сиреневыми мелкозернистыми эгирин-содержа- 
щими щелочными гранитами с акцессорным цир
коном (ГИФ Восточного тела).

Мелко-среднезернистые сиреневые эгирин- 
содержащие щелочные граниты Восточного тела 
здесь образуют полого залегающее (субгоризон
тальное) интрузивное тело мощностью не более 
100 метров без явных признаков кольцевого стро
ения. В своей подошве оно контактирует с щелоч
ными гранитами ГИФ Западного тела, рассекая 
не только их, но и жильное тело пегматоидных 
щелочных гранитов пятнистой текстуры (рис. 4), 
нередко с эрозионными окнами, сложенными 
гранитами ГИФ Западного тела. В кровле грани
тов Восточного тела располагаются провесы 
кровли вмещающих пород, описанных выше. По- 
видимому, внедрение магмы гранитов Восточно
го тела происходило в субгоризонтальном на
правлении между апикальной поверхностью ще
лочных гранитов ГИФ Западного кольца и их 
кровлей. В гранитах Восточного тела практиче
ски отсутствуют дайки 2-ой фазы. Здесь выявле
на дайка стекловатых пантеллеритов (4-ая фаза),

которая рассекает как граниты Восточного, так и 
Западного тела. В северной части Восточного те
ла развиты протяженные субширотные дайки 
порфировидных щелочных лейкогранитов. Веро
ятно, что граниты Восточного тела примерно 
синхронны дайковым породам 2-ой фазы Запад
ного тела.

Кольцевое строение четко проявлено в грани
тах Западного тела, и оно фиксируется, как уже 
говорилось, кольцевым расположением провесов 
кровли, а также кольцевыми дайками пород 2-ой 
фазы. Не случайно имеется пространственная 
связь кольцевых даек 2-ой фазы и провесов кров
ли. Более поздние дайки микросиенитов и монцо
нитов 6-ой фазы приурочены к протяженным 
субширотным трещинам, согласным с общей вы
тянутостью массива. Более мелкие дайки таких 
пород вытянуты субмеридионально и в северо-за
падном направлении. Для наиболее южной дайки 
6-ой фазы установлено сложное строение: самые 
ранние (эндоконтактовые) породы в ней -  темно
серые диориты, переходящие в розовато-серые 
монцониты и кварцевые сиениты, похожие на 
аналогичные породы островодужной (банатито- 
вой) ассоциации, которые прорваны мощными 
телами порфировидных экеритов, в свою очередь 
секущиеся более поздними мелкозернистыми 
экеритами. Порфировидные и мелкозернистые 
экериты относятся ко 2-ой фазе. Соотношения 
диоритов, монцонитов и сиенитов этой сложной 
дайки со щелочными гранитами ГИФ Западного 
тела не ясны. С одной стороны они слагают дай- 
ковое тело в гранитах ГИФ совместно с явно се
кущими их экеритами. Но с другой стороны они 
могут быть провесами кровли в экеритах, при
уроченными к гипсометрическому выступу в гра
нитах ГИФ, рассеченному упомянутыми выше 
экеритами. Если все перечисленные породы этой 
сложной дайки действительно более поздние по 
сравнению с гранитами ГИФ, то приходится при
знать многоэтапность островодужного магматиз
ма в районе массива (до щелочных гранитов и по
сле них). Если островодужная ассоциация дайки -  
провес кровли, как это наблюдалось во многих 
других провесах кровли, то логичнее принять бо
лее раннее образование для главной части остро
водужного магматизма по сравнению со щелоч
ными гранитами ГИФ.

Наиболее распространенные дайки экеритов 
2-ой фазы весьма разнообразны по структуре и 
текстуре, в меньшей степени по составу. В их со
став входят и редкометальные и “пустые” разно
сти, не отличающиеся друг от друга ничем кроме 
богатства или бедности редкометальными мине
ралами.



С учетом всего сказанного намечается следую
щая схема становления Хан-Богдинского масси
ва. В раннюю фазу сформировались породы би
модальной базальт-комендитовой ассоциации, 
перекрывающие дифференцированную базальт- 
андезит-риолитовую повышенной щелочности 
островодужную ассоциацию и ее плутонические 
аналоги (МСГГ). Затем сформировались средне
крупнозернистые щелочные граниты ГИФ. Маг
ма, из которой они образовались, заполнила 
кольцевую камеру Западного и Восточного тел, 
причем подводящий канал для нее был смещен, 
скорее всего, к северо-западу от центра Западно
го тела. Магматическая камера, которая сейчас 
представлена гранитами ГИФ, располагалась 
между докаменноугольным комплексом и верх
непалеозойскими толщами островодужной спе
цифики в рамках андезитовой и липаритовой се
рий обрамления массива, слагающими кровлю 
массива, и представляла собой межформационное 
образование, которое излилось субгоризонтально 
в юго-восточном направлении. Скорее всего, при
чиной интрузии огромного объема щелочно-гра
нитной магмы была смена условий сжатия на тек
тонические условия растяжения, при которых 
формировалась верхнепалеозойская мульда Хан- 
Богдинского массива. Весьма вероятно, что кров
ля массива опустилась в магматическую камеру, 
как это бывает в кальдерах обрушения, в резуль
тате извержения комендитов бимодального ком
плекса, в связи с чем сформировалась кольцевая 
структура Западного тела. Скорее всего, кольце
вые разломы соединяли кровлю уже закристал
лизовавшегося тела щелочных гранитов с оста
точным магматическим очагом. Вдоль них про
изошло внедрение даек 2-ой фазы, большая часть 
которых тяготеет к субгоризонтальной поверх
ности в апикальной зоне гранитов ГИФ. Чуть поз
же вдоль кровли гранитов ГИФ произошло внед
рение новой порции щелочно-гранитной магмы, 
которая привела к образованию мелко-средне- 
зернистых эгирин-содержащих щелочных грани
тов Восточного тела.

ИЗОТОПНЫЙ ВОЗРАСТ 
МАГМАТИЧЕСКИХ ПОРОД 

ХАН-БОГДИНСКОГО РАЙОНА
Ранее были опубликованы калий-аргоновые 

[2, 19] и предварительные рубидий-стронциевые 
[1, 15] оценки возраста щелочных гранитоидов 
Хан-Богдинского массива. Калий-аргоновые оцен
ки дают большой разброс (218-362 млн. лет) и не 
могут быть признаны удовлетворительными. От
метим, что они получены по разным минералам 
(слюды, амфиболы, щелочные полевые шпаты), 
по-разному сохраняющими радиогенный аргон 
при наложенных процессах. Хуже всего, как из

вестно, в этом отношении проявляет себя щелоч
ной полевой шпат, разброс возрастов в котором 
составляет от 218 до 306 млн. лет. Обычно этот 
минерал легко теряет радиогенный аргон при на
ложенных процессах, в связи с чем, возраст по 
этому минералу бывает заниженным. Лучше со
храняет радиогенный аргон амфибол. Для щелоч
ных гранитов калий-аргоновый возраст по амфи
болу варьирует от 266 до 362 млн. лет. Макси
мальный возраст, полученный по арфведсониту и 
полилитиониту (362 и 342 млн. лет соответствен
но), установлен для щелочно-гранитных пегмати
тов, для которых известно завышение возраста 
по неустановленным причинам даже для аргон- 
аргоновой системы [7]. Без этих крайних оценок 
калий-аргоновый возраст по амфиболу щелоч
ных гранитов колеблется в сравнительно узких 
пределах 266-310 млн. лет. Были выполнены так
же Rb-Sr оценки возраста гранитов, составившие 
282 ±22 млн. лет [1] и 286 ±9 млн. лет [15]. Но они 
базировались на изохронах с достаточно боль
шим разбросом точек изотопного состава, в связи 
с чем, надежность этих цифр вызывает сомнение.

В данной работе мы представляем новые дан
ные не только для рубидий-стронциевой системы 
(в частности, для вулканитов южного обрамления 
массива), но и для цирконов уран-свинцовым ме
тодом, возраста которых считаются наиболее на
дежными, а также для амфибола и полилитиони- 
та аргон-аргоновым методом.

Выделение акцессорного циркона для геохро
нологических исследований проводилось по стан
дартной методике с использованием тяжелых 
жидкостей в изотопной лаборатории ИГГД РАН. 
Разложение циркона и химическое выделение РЬ 
и U осуществлялись по модифицированной мето
дике Т. Кроу [22,23]. Уровень холостого опыта за 
период исследований не превышал 50 пг РЬ. 
Определение изотопного состава РЬ и U выполне
но на масс-спектрометре Finnigan МАТ 261 в ста
тическом режиме или с помощью электронного 
умножителя (коэффициент дискриминации для 
РЬ 0.32 ± 0.11 аем). Обработка экспериментальных 
данных проводилась по программам “PbDAT” и 
“ISOPLOT” [24, 25]. При расчете возрастов ис
пользованы общепринятые значения констант 
распада урана [27]. Поправки на обычный свинец 
введены в соответствии с модельными величина
ми [26]. Все ошибки приведены на уровне 2а.

Аналитические параметры геохронологиче
ских исследований по другим изотопным систе
мам описаны нами ранее [7, 9].

Мы считаем наиболее принципиальными гео
хронологическими вопросами, кроме возраста 
собственно щелочных гранитов массива, возраст 
провесов кровли массива, а также возраст масси-



Рис. 5. Схема строения центральной части Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоны и ее положения в системе структур 
краевого пояса Южной Монголии. Н а врезке приведена структурная схема, отражающая особое положение Хан-Бог- 
динского массива в пределах Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоны
1-3 -  комплексы рифтовых зон: 1 -  Хан-Богдинский массив, 2 -  поля развития бимодальных вулканических ассоциа
ций и щелочных гранитов, 3 -  эродированные и перекрытые более молодыми толщами участки рифтовых зон, 4 -  об
ласть развития герцинид и комплексов активной континентальной окраины в ее пределах, 5 -  каледониды, 6 -  ком
плексы Южно-Гобийского микроконтинента, 7 -  мезокайнозойские впадины, 8 -  массивы биотитовых нещелочных 
гранитоидов, 9 -  разломы Дзун-Баинской системы, 10 -  разломы, 11 -  граница между Монголией и Китаем, 12 -  места 
отбора проб для датирования и их возраст в млн. лет.
Рифтовые зоны: ГТРЗ -  Гоби-Тяньшаньская, ГМЛРЗ -  Главного Монгольского линеамента. Блоки Южно-Гобийского 
микроконтинента: ТШ-Ул -  Тото-Шань-Уланульский, Ц-Ул -  Цаган-Ульский. Дз-Б -  Дзун-Баинская система разломов

вов биотитовых нещелочных лейкогранитов, 
аналогичных провесам кровли в Хан-Богдинском 
массиве, расположенных к западу от последнего 
(рис. 5). Поэтому цирконовые возраста, получен
ные уран-свинцовым методом, как наиболее на
дежные, были выполнены для щелочных грани
тов ГИФ Западного тела, отсюда же для редко
метальных щелочно-гранитных пегматитов 2-ой 
фазы, для трахидацитов провеса кровли района 
горы Бустэ, для биотитовых лейкогранитов мас
сива, расположенного к западу от Хан-Богдин- 
ского (см. рис. 5), аналогичных, как уже говори
лось, ксенолитам в щелочных гранитах. Места 
отбора этих проб показаны на рис. 1 и 5.

Для гранитов ГИФ западного тела уран-свин- 
цовый возраст по циркону (проба ХБ-1807) со

ставляет 290 ± 1 млн. лет, для редкометальных 
щелочно-гранитных пегматитов 2-ой фазы (про
ба ХБ-1745) -  292 ± 1 млн. лет, для розовых био
титовых гранитов массива, расположенного к за
паду от Хан-Богдинского (ХБ-4448), и ксеноли
тов в гранитах ГИФ -  290 ± 1 млн. лет, для 
трахидацитов провесов кровли в массиве (проба 
ХБ-1802) -  330 ± 1 млн. лет (рис. 6). Из этих цифр 
следует, что щелочные граниты ГИФ и их пегма
титы имеют практически одинаковый возраст 
около 290 млн. лет, который оценен с большой 
точностью. Такой же возраст имеют розовые 
биотитовые нещелочные граниты, образующие 
как отдельные массивы, так и крупные ксеноли
ты в щелочных гранитах ГИФ. Подчеркнем, что 
возраст розовых гранитов определен не из ксено
литов, а из массива в удалении от Хан-Богдинских



206РЬ/238и 206РЬ/238и

207Pb/235U 207РЬ/235и
Рис. 6. Диаграммы с конкордией для цирконов из пород Хан-Богдинского массива и его обрамления: а -  щелочной гра
нит ГИФ, б -  щелочно-гранитный пегматит 2-ой интрузивной фазы, в -  биотитовый нещелочной гранит к западу от 
массива щелочных гранитов, г -  трахириолит провеса кровли щелочно-гранитного массива
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Рис. 7. Аг-Аг возрастные спектры полилитионита ХБ-1433 (а) и амфибола ХБ-1808 (б) редкометальных щелочно-гра
нитных пегматитов Хан-Богдинского массива



щелочных гранитов, что делает невозможным 
влияние последних на розовые граниты. Нако
нец, трахидациты провесов кровли имеют воз
раст 330 млн. лет.

Для сравнения мы также определили аргон-ар- 
гоновые возраста по плато (рис. 7) для амфибола 
щелочного гранита ГИФ (проба ХБ-1808) и для 
полилитионита редкометального пегматита 2-ой 
фазы (ХБ-1433). Они оказались близкими, хотя 
чуть более молодыми по сравнению с цирконовы
ми датировками -  283 ± 4 млн. лет и 285 ± 7 млн. 
лет соответственно. Спектр возрастов амфибола 
пробы ХБ-1808 характеризуется хорошо разви
тым сегментом плато (рис. 76), возраст которого 
может рассматриваться как возраст кристаллиза
ции амфибола. Спектр возрастов полилитионита 
похож ца спектр смешения компонентов с возрас
тами около 295 млн. лет (собственно полилитио- 
нит) и 229 млн. лет (какая-то вторичная фаза), 
возможно, отвечающий времени наложенного 
события (рис. 7а).

Рубидий-стронциевый возраст островодужной 
толщи южного обрамления массива, определен
ный по двум точкам (базальт и дацит), составляет 
329 ± 5 млн. лет (рис. 8в). Конечно, эта оценка 
предварительная, так как определена она всего 
по двум точкам, но характерно, что она практиче
ски совпадает с возрастом циркона из дацита про
веса кровли. Она совпадает с цирконовой дати
ровкой и показывает близость возраста провесов 
кровли именно с островодужной толщей обрам
ления массива. Рубидий-стронциевый возраст би
модальной толщи южного обрамления оценен по 
региональной изохроне (см. рис. 8а): для всех раз
новидностей вулканитов бимодальной толщи воз
раст составляет 291 ± 4 млн. лет (СКВО = 52), 
только для кислых вулканитов -  293 ±15 млн. лет 
(СКВО = 122, нет на рисунке). Наконец, рубидий- 
стронциевый изохронный возраст для щелочных 
гранитоидов ГИФ Западного тела массива 
(рис. 86) составляет 287 ± 3 млн. лет (СКВО = 1.8).

В итоге мы имеем хорошо сходящиеся возрас
та для щелочных гранитов Хан-Богдинского мас
сива, определенные уран-свинцовым методом по 
циркону (290 ± 1 млн. лет), аргон-аргоновым ме
тодом по амфиболу и полилитиониту (283 ± 4 млн. 
лет и 285 ± 7 млн. лет), рубидий-стронциевым изо
хронным методом (287 ± 3 млн. лет), близкие к 
290 млн. лет. К этому возрасту близок возраст по 
циркону красных биотитовых гранитов (290 ± 2 млн. 
лет) и рубидий-стронциевый возраст бимодаль
ной толщи южного обрамления массива. По гео
логическим данным красные биотитовые грани
ты образовались несколько раньше, чем щелоч
ные граниты, но различие в их возрасте не 
фиксируется радиологическими методами, и в

87Rb/86Sr

Рис. 8. Rb-Sr региональные изохроны для вулканиче
ских пород бимодальной ассоциации в обрамлении 
Хан-Богдинского массива (а), изохроны щелочных 
гранитов ГИФ (б) и вмещающих островодужных вул
канических пород комплекса (в)



магматизм

Рис. 9. Модель формирования Хан-Богдинской вулкано-плутонической ассоциации (пояснения в тексте)
Жирными стрелками показаны направления движения блоков, штриховыми -  возможные пути конвекции верхней 
мантии



первом приближении их можно считать синхрон
ными. К более ранним магматическим образова
ниям относятся породы дифференцированного 
комплекса в обрамлении массива и в провесах 
кровли, которые сформировались около 330 млн. 
лет назад.

Полученные геохронологические данные хо
рошо согласуются с определениями возраста, по
лученными на основе флористических отпечат
ков [2]. Так, возраст трахидацитов из пород диф
ференцированного комплекса, определенный в 
330 и 328 млн. лет, вполне соответствует геологи
ческой оценке времени формирования комплекса 
в целом в среднем-позднем карбоне. Раннеперм
ский возраст пород бимодального комплекса так
же отвечает результатам геохронологических ис
следований, показавших, что формирование этих 
пород и связанных с ними щелочных гранитов 
произошло около 290 млн. лет.

ГЕОДИНАМИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ
ФОРМИРОВАНИЯ ХАН-БОГДИНСКОЙ 

ВУЛКАНО-ПЛУТОНИЧЕСКОЙ 
АССОЦИАЦИИ

Имеющиеся геологические и геохронологиче
ские данные показывают, что Хан-Богдинский 
массив щелочных гранитоидов, массивы неще
лочных биотитовых лейкогранитов и ассоцииру
ющие с ним вулканические толщи известково
щелочного и бимодального комплексов возникли 
в пределах активной континентальной окраины 
Южно-Монгольских герцинид. Спецификой ее 
развития стало то, что до рубежа 330 млн. лет на
зад в ее пределах имел место базальт-андезит- 
риолитовый магматизм [13], в результате которо
го был сформировн комплекс магматических по
род (дифференцированный), типичный для крае
вых магматических поясов [11, 12], а затем про
явились процессы рифтогенеза с характерным 
для них бимодальным базальт-комендитовым 
магматизмом с пантеллеритами и щелочными 
гранитами. Эти рифтогенные процессы в преде
лах Гоби-Тяньшаньской зоны начались с рубежа 
318 млн. лет в районе гор Тост-Нуру [9], то есть, 
по меньшей мере, спустя 10-15 млн. лет после 
прекращения развития краевого магматического 
пояса, и продолжались до 290 млн. лет назад (вре
мя образования Хан-Богдинского массива). В ре
зультате возникла протяженная упомянутая Го- 
би-Тяныпаньская рифтовая зона, наложенная на 
краевой пояс и протянувшаяся вдоль него более 
чем на 1000 км.

Образование Гоби-Тянынаньской рифтовой 
зоны послужило началом формирования одной 
из крупнейших континентальных рифтовых си
стем мира -  позднепалеозойской-раннемезозой-

ской рифтовой системы Центральной Азии. Осо
бенностью ее развития стало последовательное 
смещение зон рифтогенеза от края позднепалео
зойского Северо-Азиатского палеоконтинента в 
глубь его с образованием ряда субпараллельных 
рифтовых зон, возраст которых меняется от 
позднекаменноугольного-раннепермского (Гоби- 
Тяныпаньская зона, край континента) до поздне
пермского (Северо-Монгольская зона, наиболее 
удаленная от края континента). Подобное смеще
ние зон рифтогенеза позволило связать причину 
возникновения рифтовой системы и, в частности, 
Гоби-Тяньшаньской рифтовой зоны, с последова
тельным надвиганием края континента на сре
динно-океанический хребет герцинского палео
океана или горячую точку мантии в его пределах 
[20] (рис. 9, модель А, Б и В).

О существовании упомянутой горячей точки 
мантии в океаническом секторе свидетельствует 
участие в составе среднепалеозойских офиолитов 
Южной Монголии комплексов высокотитани
стых базальтов [14] с геохимическими характери
стиками базальтов OIB-типа (наши неопублико
ванные данные). Эти породы, характеризующие
ся признаками формирования в обстановках, 
удаленных от областей сноса, образуют тектони
ческие пластины. В современной структуре они 
тектонически совмещены с комплексами пород 
островных дуг, что, по-видимому, произошло в 
результате аккреционных процессов при форми
ровании Южно-Монгольских герцинид. Очевид
но, что присутствие таких пород среди герцинид 
свидетельствует о существовании, по крайней ме
ре, в среднепалеозойском Палео-Азиатском оке
ане островов или лавового плато, формирование 
которых, по аналогии с современными острова
ми, контролировалось мантийным плюмом.

На схеме рис. 9 показано два возможных вари
анта развития событий после столкновения края 
Северо-Азиатского палеоконтинента с горячей 
точкой мантии (Б и В). В одном случае (Б) пред
полагается, что океанические острова блокирова
ли зону субдукции, вызвав отрыв субдуцирующего 
слэба. В образовавшееся астеносферное окно 
внедрилась мантия плюма, которая воздействова
ла как на мантию мантийного клина, так и непо
средственно на литосферу, провоцируя в преде
лах последней тектоническую и магматическую 
активность.

Во втором варианте (В) мы полагаем, что суб- 
дуцированная литосфера приобрела дополнитель
ную плавучесть под воздействием поднимающе
гося горячего перекрытого ею плюма и сразу не 
“утонула”, а полого следовала в астеносфере под 
подошвой литосферы и лишь на значительном 
удалении от края континента погружалась в низы



мантии. Как известно из примера Кордильер Юж
ной Америки, над участками пологого (субгори
зонтального) продвижения субдуцированной пли
ты вдоль подошвы литосферы магматическая ак
тивность типа АКО не проявляется. Подобное 
прекращение магматической деятельности про
изошло в конце карбона -  начале перми в преде
лах южной активной окраины Северо-Азиатско
го палеоконтинента. Однако в северной ее тыло
вой части в пределах Центральной и Северной 
Монголии в это же время начала проявляться ак
тивность окраинно-континентального типа. Ра
нее эти изменения в распределении окраинно
континентального магматизма мы связывали с 
перескоком континентальной литосферой над зо
ной субдукции [6], но, как представляется, пред
ложенная модель (рис. 9В) имеет предпочтение, 
так как учитывает участие мантийного плюма в 
общей геодинамической картине формирования 
магматизма в краевой части палеоконтинента. В 
этом варианте воздействие плюма на континен
тальную литосферу было в значительной степени 
опосредованным через частичное плавление оке
анической литосферы и мантии мантийного кли
на. Обеим этим моделям соответствует то, что в 
пределах южно-монгольского края континента 
процессы рифтогенеза следовали непосредствен
но вслед за магматизмом окраинно-континен
тального типа, когда условия магмообразования 
не успели сильно измениться. Мы полагаем, что 
этим объясняется специфика магматизма Гоби- 
Тяныпаньской рифтовой зоны, в строении кото
рой, наряду с бимодальным магматизмом, места
ми проявлялся магматизм, типичный для надсуб- 
дукционных обстановок. Примером могут слу
жить андезиты известково-щелочной специфики, 
участвующие наряду с базальтами OIB типа в 
строении бимодальной ассоциации [8]. В то же 
время обычные, а не щелочные граниты, наблю
дающиеся в районе Хан-Богдинского массива и 
имеющие такой же возраст, как и щелочные 
граниты, либо тоже относятся к известково-ще
лочным островодужным ассоциациям или явля
ются коровыми анатектическими образования
ми, сформированными под воздействием горячих 
мантийных магм. В первом из упомянутых выше 
сценариев это могло быть связано с вовлечением 
метасоматизированной мантии мантийного кли
на в процессы плавления, инициированные ман
тийным плюмом. Во втором случае такой же эф
фект могло вызвать воздействие плюма на еще не 
дегидратированную океаническую литосферу и 
расположенную над ней мантию клина.

Рассматривая проблему формирования Хан- 
Богдинского массива, приходится учитывать уни
кальность его размеров, свидетельствующих о 
наличии в его основании очень крупной магмати

ческой камеры. Условия для ее возникновения, 
возможно, определялись особенностями струк
турной позиции массива. Как следует из рис. 5, 
массив расположен в участке коленообразного 
изгиба рифтовой зоны. Этот изгиб приспособлен 
к зоне разломов, которая под острым углом пере
секает герциниды и структуры Южно-Гобийско
го микроконтинента и трассируется наложенны
ми мезокайнозойскими впадинами Дзун-Баинско- 
го прогиба. Зона разломов смещает Цаганулинский 
и Тотошань-Уланульский блоки микроконтинента, 
то есть является по отношению к ним крупным 
сдвигом. В то же время структуры рифтовой зо
ны приспосабливаются к новообразованной гра
нице микроконтинента, они следуют параллель
но ей и включают, в частности, дайковые рои 
северо-восточного направления, согласные с про
стиранием (см. рис. 5) Дзун-Баинской системы 
разломов. Учитывая, что эта зона разломов воз
никла после формирования субширотных струк
тур активной окраины и что она контролирует 
границы рифтовой зоны в районе Хан-Богдин- 
ского массива и к северо-востоку от него, можно 
сделать вывод, что время ее заложения было при
ближено ко времени образования рифтовой зоны, 
и, следовательно, ее можно сопоставить с разлома
ми трансформного типа. Участок сочленения это
го разлома с рифтовой зоной, по-видимому, со
здал условия для максимального растяжения в ос
новании рифтовой зоны с образованием крупных 
полостей, способных вместить большие объемы 
мантийных магм, последующая дифференциация 
которых в конечном итоге обеспечила образова
ние большой массы щелочно-гранитных распла
вов, включая редкометальные. Подчеркнем, что 
объемы исходных магм для рассматриваемых би
модальных ассоциаций и щелочных гранитоидов 
в данном случае велики и соизмеримы с умерен
ными по размерам трапповыми областями.

Напомним, что рифтогенные магматические 
процессы в рассматриваемом районе начались од
новременными излияниями основных и щелочно
салических лав. Как показывают результаты изу
чения лавовых полей бимодальной вулканиче
ской ассоциации в других участках рифтовой зо
ны [8, 18], скорее всего, излияния основных лав 
происходили из трещинных каналов, тогда как 
формирование щелочно-салических пород было 
связано с крупным вулканом центрального типа. 
В истории формирования вулкана отчетливо вы
деляется завершающая фаза игнимбритового 
вулканизма, в течение которой возникла толща 
мощностью более 800 м. Выходы ее наблюдают
ся по обрамлению массива, поэтому естественно 
предположить, что первоначально она охватыва
ла и ту часть территории, которую в настоящее 
время занимает массив щелочных гранитов, и где,



по-видимому, располагалась центральная часть 
вулкана, извергавшего щелочно-салические рас
плавы. Площадь распространения толщи, следо
вательно, составляла не менее 2000 км2, а объем, 
с учетом обычно более высокой мощности вулка
нического комплекса вблизи центра вулкана, по- 
видимому, мог превышать 2000 км3. Но столь 
большие объемы игнимбритов обычно связаны с 
формированием гигантских кальдер типа Веллис 
[10, 16], механизм образования которых предпо
лагает обрушение кровли магматической каме
ры, питавшей вулканическую активность, и обра
зование кольцевой системы разломов, которая 
ограничивала опускающийся блок и определяла 
контуры формирующейся над ним кальдеры 
(рис. 9Г и 9Д). Инициация кальдерообразования 
могла быть связана с общим режимом растяже
ния, существовавшим в пределах рифтовой зоны 
и приводящим к образованию разломов, которые 
дренировали глубинную магматическую камеру 
и, таким образом, могли вызвать быстрое истече
ние на поверхность флюидизированных (игним- 
бритовых) расплавов.

Опускание надкровельного блока, вероятно, 
сопровождалось образованием полостей отслаи
вания, идущих от его боковых границ как внутрь 
опускающегося (кальдерного) блока, так и во 
вмещающую раму по механизму pull-apart (см. 
рис. 9Д). Широкое развитие пластовых интрузий 
комендитов и гранит-порфиров в обрамлении 
массива, по-видимому, свидетельствует именно о 
таком взаимодействии между породами рамы и 
обрушенным кальдерным блоком. В строении 
последнего полости отслаивания могли иметь су
щественно более крупные размеры вследствие 
дифференциации движения разных его участков, 
обусловленной неоднородностью сил трения 
вдоль боковой поверхности блока и вызывающей 
его раскол. С учетом слоистой структуры коры 
кальдерного блока наиболее крупная полость 
могла возникнуть выше складчато-метаморфи
ческого массивного его основания, вероятнее все
го, в стратифицированных толщах пород раннего 
и среднего карбона, где должна была стать вме
стилищем для расплавов, поднимавшихся из более 
глубинной магматической камеры. По-видимому, 
таким образом была сформирована промежуточ
ная магматическая камера пластовой формы, пре
вратившаяся после дифференциации и застыва
ния кристаллизующихся расплавов в ее пределах 
в массив щелочных гранитов. Наличие двух изо- 
метричных тел в строении массива, вероятно, 
свидетельствует еще об одном акте кальдерооб
разования, который можно рассмотреть в рамках 
модели, предложенной X. Вильямсом [28, 29] и 
объясняющей образование просадок над неглу
бокими лакколитами в результате перераспреде

ления из них расплавов в горизонтальном направ
лении при расширении магматической камеры. В 
соответствии с ней для Хан-Богдинской ассоциа
ции можно предположить такой прорыв магм из 
сформированного лакколита в горизонтальном 
направлении вдоль ослабленной зоны, фиксируе
мой северо-западной системой разломов и даек. 
Повторное опускание кальдерного блока должно 
было создать в строении массива концентриче
скую систему дислокаций, которая была исполь
зована при образовании кольцевых даек внутри 
него. Мы полагаем, что глубокой дифференциа
ции щелочно-гранитных магм способствовало то, 
что массив, располагаясь внутри рифтовой зоны, 
не подвергался стрессовым воздействиям, кото
рые могли бы нарушить течение процессов диф
ференциации.

Появление массива на поверхности (рис. 9Е) 
было связано с подъемом внутрикальдерного 
блока, произошедшим на послекальдерной ста
дии развития территории, очевидно, после склад
чатости, в которую были вовлечены вулканиче
ские толщи бимодального комплекса, но до фор
мирования позднемезозойского платформенного 
чехла в регионе. Мы не располагаем необходи
мыми данными для точной оценки времени этого 
события, поэтому пока не представляется воз
можным связать этот процесс с тем или иным гео
логическим событием в после- каменноугольной 
истории Южной Монголии. Тем не менее, можно 
предположить, что он был обусловлен процесса
ми коллизионного сжатия, проявившимися вдоль 
края континента вследствие закрытия Палео- 
Азиатского океана и воздействовавшими также 
на глубинные уровни коры, в том числе на глу
бинную магматическую камеру и вызвавшими в 
ней деформации с перераспределением пластиче
ского материала под основание кальдерного бло
ка с последующим его выдавливанием кверху.

ВЫВОДЫ
1. Изучено геологическое положение, внут

ренняя структура и тектоническая позиция одно
го из крупнейших в мире Хан-Богдинского масси
ва щелочных гранитоидов, расположенного в 
южной части пустыни Гоби (Монголия). Он тяго
теет к центральной части позднепалеозойской 
мульды, в пределах которой островодужные из
вестково-щелочные (разной щелочности) диффе
ренцированные толщи сменяются рифтогенными 
бимодальными базальт-комендитовыми ассоциа
циями. Хан-Богдинский массив контролируется 
областью пересечения Гоби-Тянынаньской суб
широтной рифтовой зоны с косым поперечным 
разломом, также контролирующим бимодальный 
магматизм.



2. Массив сложен двумя кольцевыми телами 
(Западным и Восточным), имеет резкие секущие 
магматические контакты с островодужной тол
щей и тектонические разломные границы с бимо
дальной толщей. Внутренняя кольцевая структу
ра особенно характерна для Западного тела и 
подчеркивается здесь расположением кольцевых 
даек и провесов кровли вмещающей островодуж
ной толщи. Последовательность образования по
род массива следующая (от ранних к поздним): 
1) светло-серые до розовых щелочные крупно-, 
среднезернистые граниты главной интрузивной 
фазы с акцессорным эльпидитом, слагающие 
большую часть Западного и часть Восточного 
тел; 2) дайки мелкозернистых экеритов, порфи
ровидных экеритов, слоистых щелочно-гранит
ных пород, сложенных переслаивающимися эке- 
ритами и пегматитами, пегматоидных щелочных 
гранитов, пегматитов, которые развиты в Запад
ном теле, подчеркивая его кольцевую структуру; 
3) сиреневые мелко- до среднезернистых щелоч
ные (обычно эгириновые или арфведсонит-эги- 
риновые, часто миароловые) граниты с акцессор
ным цирконом, слагающие большую часть Во
сточного тела; 4) дайки микрозернистых до 
стекловатых темно-голубых или темно-зеленых 
пантеллеритов, 5) дайки щелочных порфировид
ных мелкозернистых лейкогранитов, развитые в 
северной части Восточного тела; 6) дайки микро
зернистых красных граносиенитов и монцонитов, 
образующие систему протяженных дайковых тел 
субширотного простирания в Западном теле; 
7) редкие карбонатные и кварц-карбонатные жи
лы. По предварительным гравиметрическим дан
ным массив представляет собой уплощенное тело 
(лакколит), подошва которого ступенчато погру
жается к северо-западу. Получены надежные гео
хронологические данные для пород массива и его 
обрамления: для щелочных гранитов ГИФ, опре
деленные уран-свинцовым методом по циркону 
(290 ± 1 млн. лет), аргон-аргоновым методом по 
амфиболу и полилитиониту (283 ± 4 млн. лет и 
285 ± 7 млн. лет), рубидий-стронциевым изохрон
ным методом (287 ± 3 млн. лет), близкие к 
290 млн. лет. К этому возрасту близок возраст по 
циркону красных биотитовых гранитов (290 ± 
± 1 млн. лет) и рубидий-стронциевый возраст би
модальной толщи южного обрамления массива. 
К более ранним магматическим образованиям 
относятся породы островодужного дифференци
рованного комплекса в обрамлении массива и в 
провесах кровли, которые сформировались око
ло 330 млн. лет назад. Полученные геохронологи
ческие данные по вмещающим породам хорошо 
согласуются с определениями возраста, получен
ными на основе флористических отпечатков [2]:

островодужная толща -  средний-поздний карбон, 
бимодальная толща -  ранняя пермь.

3. Геодинамическая модель формирования 
Хан-Богдинского массива предполагает колли
зию герцинского континента с горячей точкой 
палеоокеана в виде двух вариантов. В первом ва
рианте после столкновения края Северо-Азиат
ского палеоконтинента с горячей точкой мантии 
горячая мантия плюма переработала субдуцируе- 
мую литосферу, образовав подобие астеносфер- 
ного окна, которое было источником рифтоген
ного магматизма и собственно Хан-Богдинского 
массива. Во втором варианте горячая и всплыва
ющая мантия плюма выполаживала субдуцируе- 
мую плиту, прекращала островодужный магма
тизм, возможно, создавала локальную конвек
тивную систему в астеносфере мантийного клина, 
способствующую образованию источников риф
тогенного магматизма.

4. Огромный объем щелочно-гранитных плу
тонических и вулканических пород Хан-Богдин
ского массива и его кольцевая структура обуслов
лены кальдерным механизмом внедрения и эво
люции его магм. Исходная для них базитовая 
магма должна была формировать объем, в разы 
превышающий объем щелочных гранитоидов и 
их вулканогенных аналогов, что уже соизмеримо 
с объемом магм умеренных по величине траппо- 
вых провинций.
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A bstrac t—The Khan Bogd alkali granite pluton, one of the world’s largest, is situated in the southern Gobi 
Desert, being localized in the core of the Late Paleozoic Syncline, where island-arc calc-alkaline differentiated 
volcanics (of variable alkalinity) give way to the rift-related bimodal basalt-comendite-alkali granite associa
tion. The tectonic setting of the Khan Bogd pluton is controlled by intersection of the near-latitudinal G obi- 
Tien Shan Rift Zone with an oblique transverse fault, which, as the rift zone, controls bimodal magmatism. The 
pluton consists of the eastern and the western ring bodies and comes into sharp intrusive contact with rocks of 
the island-arc complex and tectonic contact with rocks of the bimodal complex. The inner ring structure is par
ticularly typical of the western body and accentuated by ring dikes and roof pendants of the country island-arc 
complex. According to preliminary gravity measurements, the pluton is a flattened intrusive body (laccolith) 
with its base subsiding in stepwise manner northwestward. Reliable geochronologic data have been obtained 
for both plutonic and country rocks: the U -Pb zircon age of alkali granite belonging to the main intrusive phase 
is 290 ±  1 Ma, the 40Ar/39Ar ages of amphibole and polylithionite are 283 ± 4 and 285 ± 7 Ma, and the R b-Sr 
isochron yields 287 ±  3 Ma; i.e., all these estimates are close to 290 Ma. Furthermore, the U-Pb zircon age of 
red normal biotite granite (290 ±  1 Ma) and the R b-Sr age of the bimodal complex in the southern framework 
of the pluton are the same. The older igneous rocks of the island-arc complex in the framework and roof pen
dants o f the pluton are dated at 330 Ma. The geodynamic model of the Khan Bogd pluton formation suggests 
collision of the Hercynian continent with a hot spot in the paleoocean; two variants of this model are proposed. 
According to the first variant, the mantle plume, after collision with the margin of the North Asian paleoconti- 
nent, reworked the subducted lithosphere and formed a structure similar to an asthenospheric window, which 
served as a source of rift-related magmatism and the Khan Bogd pluton proper. In compliance with the second 
variant, the emerging hot mantle plume flattened the subducted plate; terminated the island-arc magmatism; 
and probably created a local convective system in the asthenosphere of the mantle wedge, which gave rise to 
the formation of a magma source. The huge body of the Khan Bogd alkali granite pluton and related volcanic 
rocks, as well as its ring structure, resulted from the caldera mechanism of the emplacement and evolution of 
magmatic melts.

mailto:vik@igem.ru


УДК 551.465/551.242.2(265)

ОСОБЕННОСТИ ЭВОЛЮЦИИ ЛИТОСФЕРЫ ГАВАЙСКО- 
ИМПЕРАТОРСКОЙ СИСТЕМЫ ХРЕБТОВ (ТИХИЙ ОКЕАН) 

ПО ГЕОФИЗИЧЕСКИМ ДАННЫМ
© 2006 г. Е. В. Вержбицкий, М. В. Кононов, А. Ф. Бяков, В. П. Дулуб

Институт океанологии им. П.П. Ширшова РАН, 117997, Москва, Нахимовский проспект, 36
П оступила в р едак ц и ю  1 9 .1 1 .2 0 0 4  г.

Анализ геолого-геофизических данных в районе Гавайско-Императорской системы хребтов указы 
вает, что генезис литосферы хребтов не соответствует геотермической модели образования океа
нического дна. С целью выявления закономерностей формирования Гавайско-И мператорской цепи 
был проведен детальный тектонический анализ основных структур северной части Тихого океана 
и построена карта геотермической и геомагнитной изученности и распределения возраста дна реги
она. Н а основе базы батиметрических данных по Мировому океану бы ли выполнены модельные 
расчеты параметров погружения литосферы, термически омоложенной веществом плюма после 
прохождения Тихоокеанской плиты над Гавайской горячей точкой. Рассчитанные параметры ука
зывают, что скорость погружения литосферы, испытавшей термическое омоложение, значительно 
меньше скорости погружения литосферы спрединговой природы. Получено эмпирически соотно
шение, описывающее процесс резкого воздымания и дальнейшего погружения океанического дна 
во время движения Тихоокеанской плиты над Гавайским плюмом. Создана теплофизическая мо
дель строения термически омоложенной литосферы, вы зываю щ ей на поверхности поднятий Гавай
ско-Императорской цепи тепловой поток, близкий измеренному тепловому потоку, что указывает 
на реальность предложенной модели. На базе комплекса геолого- геофизических данных и расчета 
распределения возраста дна северной части Тихого океана построены в абсолю тной системе коор
динат палеогеодинамические реконструкции термического процесса формирования Гавайско-Им
ператорской системы хребтов на период времени 90-20 млн. лет.

ВВЕДЕНИЕ
По современным представлениям литосфера 

океанов образуется в зоне оси спрединга. Далее, 
двигаясь от оси спрединга, литосфера охлаждает
ся, а ее мощность увеличивается вследствие кри
сталлизации жидкой базальтовой составляющей 
вещества астеносферы на подошве литосферы. 
В соответствии с геотермической (кристаллиза
ционной) моделью остывания движущейся лито
сферной плиты, увеличения ее мощности и тяже
сти и изостатического погружения в астеносферу, 
глубина погружения фундамента океанической 
коры может быть представлена как [12, 42]:

Н = H0 + K tm , (1)

где Н -  глубина фундамента океанической коры, 
в км; Н0 -  глубина над гребнем срединно-океани
ческого хребта, в км; К -  коэффициент, характе
ризующий скорость погружения фундамента, в 
км/(млн. лет)1/2; t -  возраст фундамента, в млн. 
лет. Для средней глубины срединно-океаниче
ских хребтов и средней скорости погружения 
фундамента Н0 = 2.6 и К = 0.345.

На основании геотермической модели процесс 
остывания океанической литосферы описывает
ся соотношением (теоретической геотермиче
ской кривой):

здесь q -  тепловой поток, в мВт/м2; у -  коэффици
ент, характеризующий скорость остывания лито
сферы, в мВт (млн. лет)1/2 м-2; t — возраст литосфе
ры, в млн. лет. Для средней скорости остывания 
литосферы Мирового океана у = 480.

Анализ данных глубоководного бурения, бати
метрических, геотермических, магнитных и дру
гих геолого-геофизических данных показывает, 
что остывание и погружение литосферы под 
асейсмичными хребтами океанов, такими, как 
Восточно-Индийский, Мальдивский и др., также 
происходит в соответствии с геотермической мо
делью формирования океанического дна, т.е. в 
соответствии с соотношениями (1) и (2) [57]. Сле
дует специально отметить, что направление фор
мирования вышеуказанных хребтов было в ос-
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Рис. 1. Карта геотермической и геомагнитной изученности северной части Тихого океана
1 -  ли нейны е м агнитны е аном алии и их ном ера (а) и тран сф орм н ы е разлом ы : б -  достоверн ы е, в -  предполагаем ы е, по [11, 24, 32, 33, 39]; 2 -  точки изм ерения т еп 
л ов ого  поток а (м В т/м 2): а -  по данны м [44, 48 , 49, 51], б -  по данны м [58, 59]; 3 -  скважины  глубок оводного  бурения: а -  ном ер скважины; б -  ном ер скважины  в 
числителе и теп ловой  поток  (м В т/м 2) в зн ам енателе; 4 -  зоны  субдукции; 5 -  изохроны  возраста л ож а  океана (млн. л ет) в зон е м елового  сп окой ного м агнитного  
поля; 6 -  изолинии средн его  возраста Г авайско-И м ператорской цепи (млн. лет); 7 -  действую щ ие вулканы: подводны й вулкан Л оихи и К илауэа (о. Гавайи); 8 -  под
водны е горы  Г авай ск о-И м ператорского хребта: 1 -  гайот М ейдж и, 2 -  Д етройт; 9 -  изобаты , км; 10 -  п ал еоосевы е линейны е магнитны е аном алии (палеоспредин- 
говы е центры ). Римскими циф рам и обозн ачены : I -  Гавайский хр ебет, II -  И м ператорский хр ебет , III -  возвы ш енность Ш атского, IV -  возвы ш енность Х есса
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новном квазиортогонально простиранию линей
ных магнитных аномалий.

Гавайский и Императорский асейсмичные 
хребты в целом находятся в зоне спокойного маг
нитного поля, т.е. в зоне отсутствия линейных 
магнитных аномалий (см. рис. 1). Отрезки пря
мых интерполяции возраста дна с помощью бли
жайших магнитных аномалий, как и сами анома
лии, расположены в основном под углом к прости
ранию структуры хребтов. Все это в значительной 
мере усложняет идентификацию возраста при
мыкающей к хребтам литосферы.

В настоящее время наиболее известны две ги
потезы генезиса Гавайско-Императорского хреб
та. Первая “мембранная” гипотеза предполагает 
образование поясов внутриплитного магматизма 
вследствие регионального растрескивания лито
сферной плиты из-за ее различной кривизны и де
компрессии мантии [55]. Однако наиболее обос
нованной и практически принятой в научном ми
ре является вторая гипотеза. Она постулирует 
“прожигание” движущейся литосферной плиты 
нижнемантийным плюмом, создающее на по
верхности вулкан, который отмирает после про
хождения плиты над горячей точкой [61].

Прохождение Тихоокеанской плиты над плю
мом Гавайской горячей точки вызвало изменение 
температурного режима литосферы, образова
ние на поверхности дна сводового поднятия (свел- 
ла) и искажение основных закономерностей, со
отношения (1) и (2), геотермической модели об
разования океанического дна. В работах [17, 27] 
показано, что после прохождения Тихоокеанской 
плиты над плюмом произошло ступенчатое под
нятие поверхности дна, изменение глубины от 
~5.5 до -4.3 км (район о-ва Оаху) и так называе
мое термическое омоложение литосферы. Следу
емое после поднятия дна погружение свелла в за
висимости от увеличения его возраста осуществ
ляется, по данным работы [17], в соответствии с 
соотношением (1) таким образом, как будто древ
няя океаническая литосфера вблизи о-ва Оаху 
имеет возраст не 100-95 млн. лет, определенный 
здесь по магнитным аномалиям, а значительно 
более молодой начальный возраст -30 млн. лет 
(см. рис. 2). Необходимо также отметить, что воз
раст собственно свелла в районе о-ва Оаху, опре
деленный по образцам изверженных пород вул
канических построек Гавайской цепи, составляет 
лишь несколько млн. лет [16].

Учитывая процесс прохождения Тихоокеан
ской литосферной плиты над разогретым веще
ством Гавайского плюма, предполагали большую 
величину теплового потока в районе Гавайского 
хребта. Однако измеренный в районе хребта 
установившийся тепловой поток мал и составляет

-58 мВт/м2 (см. рис. 3), что превышает теоретиче
ский фон -45 мВт/м2, рассчитанный по формуле (2) 
для прилегающей к хребту старой океанической 
литосферы с возрастом -100 млн. лет, на -20%. 
Следовательно, формирование Гавайско-Импера
торской системы хребтов происходило не в соот
ветствии с геотермической (кристаллизационной) 
моделью образования океанического дна.

Как было отмечено выше, регион Гавайско- 
Императорской системы хребтов практически 
находится в зоне спокойного магнитного поля, 
где линейные магнитные аномалии отсутствуют. 
Это значительно затрудняет анализ процессов 
эволюции региона из-за неопределенности оцен
ки возраста дна примыкающих к этим хребтам 
участков ложа Тихого океана.

Для установления закономерностей в распре
делении возраста океанической коры вдоль свелла 
Гавайского и Императорского хребтов необходи
мо выполнить в этом районе детальный тектони
ческий анализ. Это позволит оптимизировать рас
четы распределения возраста дна на основе маг
нитных аномалий, расположенных на периферии 
исследуемого региона. В свою очередь, выпол
ненные расчеты дадут возможность осуществить 
качественный анализ и моделирование батимет
рических и теплофизических процессов генезиса 
Гавайско-Императорской горной цепи, а также 
рассчитать и построить палеогеодинамические 
реконструкции региона.

Данная статья посвящена выявлению указанных 
выше батиметрических, геотермических и геодина- 
мических закономерностей эволюции литосферы 
Гавайско-Императорской системы хребтов.

ПОСТРОЕНИЕ КАРТЫ ГЕОТЕРМИЧЕСКОЙ
И ГЕОМАГНИТНОЙ ИЗУЧЕННОСТИ
И РАСПРЕДЕЛЕНИЯ ВОЗРАСТА ДНА 

ТИХОГО ОКЕАНА
При составлении карты геотермической и гео

магнитной изученности региона (рис. 1) использо
вались: магнитные данные в основном из [11], с 
изменениями по [24, 32, 33, 39]; геотермические 
данные из работ [44, 48, 49, 51, 58, 59] и др.

На большинстве карт Северной Пацифики 
возраст ложа дан слишком генерализовано (см., 
например, [30,50]), что обусловлено наличием зо
ны спокойного магнитного поля, куда попадает и 
Гавайско-Императорская цепь. Для того чтобы 
аргументированно представить изохронный воз
раст зоны, необходимо восстановить ее тектони
ческую историю и, в первую очередь, -  ключевых 
структур -  возвышенности Хесса, Императорско
го трога (разлома), трога Чинук. Единственная 
детальная карта изохрон Северной Пацифики



Возраст океанического дна от оси спрединга Восточно-Тихоокеанского поднятия 
вдоль Гавайско-И мператорской цепи, млн. лет

Рис. 2. Аппроксимация рельефа фундамента литосферы корневой зависимостью от возраста дна в районе Гавайско- 
Императорской цепи
1 -  расчетная зависимость термически не измененной литосферы для участка профиля от Восточно-Тихоокеанского 
поднятия до восточной периферии Гавайско-Императорского свода с отклонением -30° от нормали к простиранию 
осей линейных магнитных аномалий в интервале возрастов от 0 до 84 млн. лет; 2 -  теоретическая зависимость рельефа 
от возраста, соотношение 1, в интервале возрастов 0-125 млн. лет для термически не измененной литосферы от Во
сточно-Тихоокеанского поднятия до западной периферии Гавайско-Императорского свода (кривая глубин на участке 
древней литосферы с возрастом от 125 до 115 млн. лет осреднена); 3 -  то же, но с поправкой на отклонение профиля 
от нормали к простиранию осей магнитных аномалий; 4 -  расчетная зависимость для участка термически омоложен
ной литосферы Гавайско-Императорского свода в интервале возрастов от 0 до 85 млн. лет; 5 -  теоретическая зависи
мость рельефа от возраста для этого же участка и в том же интервале возрастов, соотношение 1; 6 -  расчетная зави
симость для того же участка при допущении возраста омоложенной литосферы от 30 до 115 млн. лет [17]; 7 -  расчет
ная зависимость для участка древней литосферы на северо-западе Гавайско-Императорского свода, сформированной 
в ныне субдуцированном палеоспрединговом центре, в интервале возрастов 100-115 млн. лет; 8 -  теоретическая зави
симость рельефа от возраста для этого же участка и в том же интервале возрастов, соотношение 1; 4'-4 -  кривая, ап
проксимирующая рельеф дна Гавайско-Императорской цепи

[47] основана на модели [46] и в меньшей степени -  
на модели [33]. Эти модели предполагают, что: 
большая часть Императорского разлома пред
ставляет собой палеоспрединговый центр и, сле
довательно, исключает сдвиговые смещения 
вдоль разлома; образование возвышенности Хес
са происходило вдоль оси спрединга; существова
ло две перестройки систем спрединга в процессе 
образования плиты Кула и микроплиты Чинук.

Наша модель предполагает совершенно дру
гую тектоническую интерпретацию ключевых 
структур региона и основана на следующих фак
тах: 1. Возвышенность Хесса образовалась в рай
оне точки тройного сочленения плит Тихоокеан- 
ская-Фараллон-Изанаги. На это указывает подо
бие формы и геолого-геофизического строения 
возвышенностей Шатского и Хесса (а коленооб

разное сочленение линейных магнитных анома
лий возвышенности Шатского как раз свидетель
ствует о формировании этой возвышенности в 
районе точки тройного сочленения плит). Воз
раст изверженных пород скважин DSDP 464 и 465 
[56], расположенных на севере и юге вдоль длин
ной оси возвышенности Хесса, существенно раз
личается (на -10 млн. лет). Это практически ис
ключает возможность образования возвышенно
сти на едином спрединговом центре Фараллон- 
Пацифик; 2. Императорский трог существовал 
как трансформный разлом, а не ось спрединга [4];
3. Длительное время (-95-83 млн. лет) трог Чи
нук был областью, где коленообразно сочленя
лись линейные морфоструктуры рельефа дна 
[33], маркируя тройственное сочленение плит Ку- 
л а-Тихоокеанская-Фарал л он; 4. Единственный пе



рескок (трансформация) системы спрединга от 
системы плит Тихоокеанская-Изанаги-Фараллон 
к системе Тихоокеанская-Кула-Фараллон про
изошел ~ 100-95 млн. лет назад; 5. Отсутствие не
обходимости существования дополнительных 
микроплит (типа Чинук); 6. Постоянное суще
ствование точки тройного сочленения, постепен
но мигрировавшей на восток (возвышенность 
Шатского -  возвышенность Хесса -  южная око
нечность Императорского разлома -  западная 
часть трога Чинук -  восточная часть трога Чи
нук), без которой трудно объяснить рисунок ли
нейных магнитных аномалий Севера Пацифики.

На основании карты линейных магнитных 
аномалий и палеомагнитной шкалы [9] был уста
новлен возраст ложа в районах распространения 
линейных магнитных аномалий. Изохроны воз
раста ложа в области зоны спокойного магнитно
го поля рассчитывались в соответствии с описан
ной выше тектонической моделью [4]. К югу от 
разлома Мендосино возраст ложа интерполиро
вался между аномалиями МО и 34 (см. рис. 1). К се
веру от западного продолжения разлома Менд
осино интерполяция осуществлялась между воз
растом аномалий Гавайской последовательности 
(М1-М6) и возрастом базальтов и трахитов, 
вскрытых скважинами DSDP 464 и 465 на возвы
шенности Хесса.

К северу и северо-западу от Японской мезо
зойской последовательности аномалий возраст 
ложа омолаживается, что указывает на субдуци- 
ровавший в прошлом спрединговый хребет. При 
расчете возраста дна мы использовали экстрапо
ляцию средней скорости спрединга внутри после
довательности.

Мы предполагаем, что северное окончание 
Императорского разлома продолжается далее на 
север по северо-восточной границе Император
ской цепи подводных гор. Дело в том, что между 
разломами Стейлмейт и Императорским, если су
дить по интерпретации аномалий 32Ь-30 (см., на
пример, [24]), участок ложа должен омолажи
ваться в направлении на северо-запад. Однако 
видно, что подводная гора Детройт (51 °27' с.ш., 
168°20' в.д.) имеет возраст 80 млн. лет [45], что не 
согласуется с возрастом, найденным здесь по маг
нитным аномалиям (моложе, чем 66 млн. лет, для 
30 аномалии). Получается, что ложе рядом с этой 
горой должно быть как минимум этого же возрас
та (ибо возраст океанского ложа не может быть 
моложе возраста расположенной на ней структу
ры). Это неизбежно заставляет нас провести про
должение Императорского разлома на север.

Рассмотрим участок океанического ложа, рас
положенный к северу от разлома Мендосино, 
между возвышенностью Хесса и Императорским

Возраст Гавайско-Императорского хребта, млн. лет
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Рис. 3. Аппроксимация Гавайского плюма двумя мо
дельными призмами, вызывающими на поверхности 
Гавайско-Императорской цепи тепловой поток, близ
кий измеренным значениям
1 -  теоретическая геотермическая кривая, соотноше
ние 1, построенная для распределения возраста дна 
сводового поднятия Гавайско-Императорской цепи;
2 -  то же, но для распределения возраста дна ложа Ти
хого океана вдоль Гавайско-Императорской цепи; 3 -  
кривая, описывающая тепловые потоки, измеренные 
на своде цепи (кружки с точкой [58, 59]) и рассчитан
ные в соответствии с теплофизической моделью теп
ловые потоки (полые кружки); 4 -  верхняя граница ве
щества Гавайского плюма; 5 и 6 -  модельные призмы

разломом [8], а также между разломом Крузен
штерн и продолжением Императорского разло
ма. Имеющийся здесь линейный рисунок рельефа 
дна [33] подтверждает разломную природу Импе



раторского трога. Коленообразные сочленения 
линейных морфоструктур рельефа ложа указы
вают на миграцию в этом районе точки тройного 
сочленения плит с возвышенности Шатского на 
возвышенность Хесса.

Рисовка изохрон в настоящей работе суще
ственно отличается от рисовки изохрон 120-90 млн. 
лет в [47] (зоны спокойного магнитного поля) 
из-за разной трактовки природы возвышенности 
Хесса и Императорского разлома. Как было по
казано выше, эти структуры никогда не были 
простыми зонами линейного спрединга, как пред
полагается в [33, 47]. Здесь следует отметить 
лишь основные отличия в интерпретации нами 
возраста ложа по магнитным и геологическим 
данным [4]: 1. Построенные в данной статье изо
хроны ориентированы субперпендикулярно Им
ператорскому разлому, а не вдоль него, как в [47];
2. В работе [47] из-за допущения двух перестроек 
систем спрединга к северу от Мендосино дважды 
повторяются субмеридионально ориентирован
ные изохроны 90 и 100,130-115 млн. лет, трижды -  
105-110 млн. лет, причем на западе кора 130— 
125 млн. лет соседствует с корой 80 млн. лет. В на
шей интерпретации нет таких усложненных мо
делей; единственное место, где “сдвоены” изохро
ны 110 млн. лет -  это район между разломом 
Крузенштерн и возвышенностью Хесса и Импе
раторским разломом, что вполне объяснимо, ес
ли учесть здесь миграцию точки тройного сочле
нения плит.

Возраст молодой, наложенной на древнее оке
анское ложе, структуры Гавайского и Импера
торского хребтов закономерно удревняется от со
временного подводного вулкана Лоихи на юге до 
установленного глубоководным бурением воз
раста 80 млн. лет на подводной горе Детройт на 
севере [45]. Мы нанесли на карту усредненные 
возрасты Гавайско-Императорской цепи с шагом 
5 млн. лет. Для этого были использованы данные 
бурения и драгирования [16, 19, 28, 45]. На карте 
хорошо видно, что вдоль цепи не наблюдается 
простое линейное увеличение возраста, как у 
[16, 28], что обусловлено дискретностью скорости 
движения Тихоокеанской плиты в процессе фор
мирования Гавайско-Императорского хребта.

Значения теплового потока наносились на 
карту, в основном, в виде единичных измеренных 
(погружными термоградиентографами) значений 
(мВт/м2). В случае, когда встречалось два и более 
значений, полученных (в соответствии с коорди
натами) практически в одной точке в масштабе 
карты, и эти значения отличались одно относи
тельно другого в несколько раз, на карту наноси
лось только одно значение, наиболее близкое 
здесь к теоретическому тепловому потоку.

Если различие измеренных в одной точке зна
чений теплового потока не превышало 25%, на 
карту наносилось лишь среднее значение.

Тепловой поток, который был измерен в сква
жинах глубоководного бурения, обозначался чис
лом в знаменателе дроби (в числителе ставился 
номер скважины).

Для моделирования теплофизических процес
сов в литосфере при прохождении Тихоокеан
ской плиты над плюмом использовались данные 
высокоточной геотермической съемки из работ 
[58, 59].

РЕЛЬЕФ ДНА И СПЕЦИФИКА ЭВОЛЮЦИИ 
ГАВАЙСКО-ИМПЕРАТОРСКОЙ 

СИСТЕМЫ ХРЕБТОВ
Как уже отмечалось выше, остывание лито

сферы по мере отодвигания ее от оси спрединга 
приводит к кристаллизации вещества астеносфе
ры на подошве литосферы и наращиванию снизу 
мощности новообразованной литосферы. Связан
ный с изостатическим равновесием плиты этот 
процесс обусловливает термическое погружение 
литосферы. По мнению Р. Хистенда и С. Краха 
[23], идеальной является лишь сама корневая за
висимость, соотношение (1), характеризующая 
термическое остывание литосферы с возрастом 
по мере удаления от оси срединно-океанического 
хребта. Однако хорошо известны резкие откло
нения от корневой зависимости в виде внутри- 
плитных сводовых поднятий, вулканических под
водных гор, хребтов, обширных положительных 
аномалий глубин, обусловленных следами горя
чих точек. Горячая точка не только “прожигает” 
плиту и создает вулканическую цепь, но и форми
рует длительно существующую тепловую анома
лию и связанную с ней обширную область (до 
800-1000 км в диаметре) приподнятой литосфе
ры. Из-за изменения термического режима лито
сферы при прохождении плиты над горячей точ
кой здесь происходит уменьшение ее мощности и 
изостатический подъем, в результате чего лито
сфера как бы термически омолаживается и при
обретает относительно иной возраст (как прави
ло, на несколько десятков млн. лет меньше). 
В дальнейшем, по мере отодвигания от горячей 
точки, термически омоложенная литосфера 
вновь погружается по закону корневой зависимо
сти, но глубина фундамента в пределах обширной 
полосы дна, приуроченной к следу горячей точки, 
остается значительно меньшей, чем должна быть 
по корневой зависимости глубины от возраста 
дна для литосферы, не прошедшей над плюмом.

Мы предприняли попытку сравнить особенно
сти термического погружения океанической ли
тосферы, подверженной и не подверженной вли-



янию горячих точек. Для этого были выбраны 
участок океанической литосферы от Восточно- 
Тихоокеанского поднятия до восточной оконеч
ности Гавайского хребта и, соответственно, сво
довое поднятие Гавайско-Императорской вулка
нической цепи.

Из базы цифровых данных ЕТОРО-5, пред
ставляющей собой массив глубин и высот релье
фа твердой поверхности Земли, осредненных по 
5-минутным трапециям, сформировано 3 парал
лельных один другому профиля рельефа от греб
ня Восточно-Тихоокеанского поднятия (4°05' с.ш.; 
104°25' з.д. -  координаты начальной точки сред
него профиля) до крайней северо-западной точки 
Императорского хребта (52°48' с.ш.; 164°00/ в.д.). 
Расстояние между соседними профилями состав
ляет 100 км. Восточные отрезки профилей про
ложены в направлении простирания Гавайского 
хребта (до 31°25' с.ш.; 172°05' в.д. -  координаты 
точки перегиба среднего профиля), то есть под 
углом 60° к направлению спрединга, а западные 
отрезки -  в направлении простирания Импера
торского хребта. Расстояние между точками от
меток глубин вдоль профилей не превышает 
9 км. Отметки высот и глубин вне узлов коорди
натной сетки базы данных рассчитывались ли
нейной интерполяцией между двумя ближайшими 
точками сетки. Аппроксимируя рельеф по трем 
профилям вкрест простирания Гавайско-Импе
раторской вулканической цепи, вычислили по
верхность сводового поднятия без учета влияния 
вулканических построек и сформировали один 
синтетический профиль рельефа Гавайско-Им
ператорского свода вдоль его апикальной части.

Для получения глубины фундамента океани
ческой коры необходимо, вычитая мощность оса
дочного чехла, учесть изостатическое поднятие 
фундамента, вызванное снятием нагрузки осад
ков. Для этого вычислялись поправки на изоста
тическое прогибание фундамента океанической 
коры под действием осадочной толщи по методи
ке, описанной в работе [31]. Так как на всем про
тяжении профилей мощность осадков не превы
шала 2 км, то использовалась формула:

Dc = Dw -  0.7635 + 0.124S2, (3)

где Dc -  глубина (от уровня океана) фундамента 
океанической литосферы при снятом давлении 
осадочных пород с учетом изостатической ком
пенсации (км); Dw -  глубина столба воды (отрица
тельная величина; км); S -  мощность осадков (по
ложительная величина; км). Информация о мощ
ности осадков была получена из общедоступной 
цифровой базы данных, представляющей собой 
массив значений мощности и средней плотности 
осадочного чехла, осредненных по 1-градусным

трапециям. На участке профиля от Восточно-Ти
хоокеанского поднятия до Гавайско-Император
ского свода мощность осадков не превышала 450 м, 
а вдоль свода варьировала от 50 до 600 м. В ре
зультате расчетов каждому значению глубины на 
синтетическом профиле соответствовало кон
кретное значение мощности осадков и значение 
глубины фундамента океанической литосферы 
за вычетом осадков и с учетом поправки на изо
статическое поднятие.

С использованием цифровой базы данных 
“Линейные магнитные аномалии” для каждой 
точки профиля были вычислены значения воз
раста океанической литосферы, сформирован
ной в зонах спрединга (от Восточно-Тихоокеан
ского поднятия до Гавайев). Для отрезка профиля 
вдоль Гавайско-Императорского свода по дан
ным о возрасте вулканических пород были вы
числены значения возраста термически омоло
женной Гавайским плюмом древней океаниче
ской литосферы в интервале от 0 до 85 млн. лет. 
Итоговый профиль рельефа фундамента океани
ческой литосферы в зависимости от возраста 
представлен на рис. 1.

Для аппроксимации зависимости реальной 
глубины фундамента океанической литосферы 
от ее возраста существует много вычислитель
ных методов. Самый распространенный -  метод 
наименьших квадратов. В соответствии с ним 
сумма квадратов отклонений наблюдаемых зна
чений от аппроксимирующей функции должна 
быть минимальной. Используя для аппроксима
ции формулу (1), получим:

N
^ [ H i - H o  + Kt]12]2 = min, (4)
i = 1

где N -  количество точек на профиле.
Приравняв нулю частную производную по К, 

имеем:

К = Х(ЯЛ1/2)
I = 1

It;. (5)

Аналогично рассчитывался коэффициент Я0, 
характеризующий теоретическое положение ли
тосферы нулевого возраста относительно совре
менного уровня Мирового океана [2]. Результаты 
расчетов параметров Н0 и К представлены на рис. 2 
и в таблице 1. Расчеты производились: а) для 
участка океанической литосферы от Восточно- 
Тихоокеанского поднятия до восточной оконеч
ности Гавайско-Императорского свода, не под
верженной влиянию Гавайского плюма, в интер
вале возрастов от 0 до 84 млн. лет (кривая 1);



Таблица 1. П араметры термического погружения литосферы

Н омера 
кривых 

на рис. 2

Коэф. / / 0, км 
(положение точки  
нулевого возраста 

относительно 
уровня моря)

К оэф ф ициент 
термического 

погружения, К , 
км/млн. л ет1/2

Интервал 
возрастов, 

млн. лет
Состояние
литосферы

Среднее квадрати
ческое отклонение 
а  от аппроксими
рующей функции, 

км

1. -3.321 0.221 (0.332) 0-84 Не омоложена 0.142
2. -2.600 0.345 0-125 Не омоложена
3. -2.600 0.230 0-84 Не омоложена
4. -3.385 0.230 0-85 Омоложена 0.340
5. -2.600 0.345 0-85 Омоложена
6. -2.517 0.333 30-115 Омоложена 0.346
7. 11.243 1.633 100-115 Литосфера осложнена тек

тоническими процессами
0.195

8. -2.600 0.345 100-115 Модельная
Примечание. В скобках -  значение коэффициента К, пересчитанное для случая положения профиля вдоль нормали к маг
нитным аномалиям.

б) для участка термически омоложенной лито
сферы на всем протяжении Гавайско-Император
ского свода в интервале возрастов от 0 до 85 млн. 
лет, найденных по драгированным образцам по
род и данным бурения (кривая 4); в) для этого же 
участка в предположении, что термически омо
ложенный возраст литосферы составляет 30- 
115 млн. лет [17] (кривая 6); г) для древней океа
нической литосферы (100-115 млн. лет) северо-за
падной оконечности Гавайско-Императорского 
свода, сформированной в ныне субдуцированном 
палеоспрединговом центре (кривая 7). Результаты 
расчетов коэффициента К сравнивались с теоре
тическими коэффициентами из уравнения (1) [12].

Средние квадратические отклонения (а), пред
ставленные в таблице 1, показывают, что аппрок
симация рельефа океанической литосферы в за
висимости от корня квадратного из возраста для 
всех участков вполне удовлетворительна. При до
верительной вероятности 95% все возможные от
клонения от аппроксимирующей функции не бу
дут превышать 2а, то есть 0.7 км.

Так как участок профиля от Восточно-Тихо
океанского поднятия до восточной периферии 
Гавайско-Императорского свода проложен под 
углом к направлению спрединга, то необходимо 
оценить в этом случае изменение параметра К в 
уравнении (1) для отклонения этого участка про
филя на 30° от нормали к осям магнитных анома
лий. Оценка для теоретической зависимости (1) 
показала, что коэффициент К (0.345) стал рав
ным 0.230 (кривая 3). Величина поправки оцени
валась из элементарной угловой пропорции.

Таким образом, для рассматриваемого участка 
профиля (кривые 1 и 3, соответственно) коэффи

циенты К практически совпали (0.221 и 0.230), 
что свидетельствует о близости термического со
стояния литосферы на этом участке состоянию в 
модели остывающего полупространства.

Из сравнения коэффициентов термического 
погружения для участков под влиянием и вне вли
яния Гавайского мантийного плюма (кривые 4 и 1, 
соответственно) следует, что скорость погруже
ния океанической литосферы, испытавшей тер
мическое омоложение плюмом, значительно ни
же (0.230) по сравнению с теоретической кривой 
(0.332). Это, вероятно, связано с более обширным 
влиянием мантийного плюма на океаническую 
литосферу, чем влияние термического режима в 
центре спрединга на Восточно-Тихоокеанском 
поднятии. Однако если предположить, что сте
пень термического омоложения литосферы под 
воздействием мантийных плюмов не соответству
ет термическому состоянию литосферы “нулево
го” возраста, то можно рассчитать тот диапазон 
возраста, при котором термическое состояние ли
тосферы будет соответствовать теоретическому 
состоянию для модели остывающего полупро
странства. В нашем случае для омоложенной ли
тосферы Гавайско-Императорского свода этот 
диапазон составляет 30-115 млн. лет (кривая 6). 
Так как древняя литосфера на восточной оконеч
ности свода должна иметь возраст около 90 млн. 
лет, то следует сделать заключение о вероятном 
омоложении литосферы под влиянием Гавайско
го плюма на 60 млн. лет, то есть на 60-70%, что 
согласуется с выводами работы [17].

Хотя аппроксимация рельефа фундамента 
океанической литосферы на северо-западном 
участке Гавайско-Императорского свода вполне



удовлетворительна (среднее квадратическое от
клонение менее 200 м), но параметры уравнения 
крайне невероятны (кривая 7). Это свидетель
ствует, что северо-западная периферия свода в 
значительной степени осложнена тектонически
ми процессами в результате коллизии с Алеут
ской и Курило-Камчатской зонами субдукции, то 
есть находится в совершенно не сравнимых с дру
гими участками геодинамических условиях.

Как уже говорилось выше, прохождение Тихо
океанской плиты над Гавайской горячей точкой 
вызывает перегрев литосферы, ее быстрое изо- 
статическое поднятие (примерно на 1.2 км), а за
тем медленное охлаждение и погружение в асте
носферу. Нами было получено эмпирическое со
отношение (6), описывающее этот сложный 
теплофизический процесс резкого воздымания и 
дальнейшего погружения океанического дна во 
время движения Тихоокеанской плиты над Гавай
ским плюмом.

Я (0  = [ехр25 х I 0 ~ \ t - J ( t - 5)2 + 10-4-  

-  14.68 х КГ1 )2 + 7095.06 х Ю"3 ] +

+ jl6.3 х I0~2j t  + [(t- 5)2 + 10"4]Ш + 49.9 х Ю"1 -

-1202.06 J, (6)

где H(t) -  функция кривой, аппроксимирующей 
рельеф дна Гавайско-Императорской цепи, в км; 
t -  возраст сводового поднятия цепи, в млн. лет.

Функция Н{г) равномерно непрерывна во всем 
интервале возрастов Гавайско-Императорской це
пи (0-85 млн. лет).

В таблице 2 приведены значения глубины сво
дового поднятия Гавайско-Императорской цепи, 
определенной по батиметрической кривой 4'-4 на 
рис. 2; величины глубин, рассчитанные по соот
ношению (6), и возраст свелла в точках, имеющих 
наибольшую погрешность (в %) аппроксимации 
рельефа дна.

Из таблицы видно, что относительная погреш
ность аппроксимации рельефа дна кривой, рассчи
танной по соотношению (6), не превышает 5%.

ТЕПЛОФИЗИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ 
ФОРМИРОВАНИЯ АНОМАЛЬНОГО 

ГЕОТЕРМИЧЕСКОГО РЕЖИМА 
ГАВАЙСКО-ИМПЕРАТОРСКОЙ 

СИСТЕМЫ ХРЕБТОВ
На рис. 3 дано распределение измеренного 

теплового потока в районе сводового поднятия

Таблица 2. Возраст и глубина свода Гавайско-Импера
торской цепи

t HkP(t) H*(t) а

0 5.25 5.172 1.5

0.875 4.405 4.581 4.1

2.125 4.059 4.058 0.1

3.75 4.106 3.942 4

5 4.358 4.284 1.7

30 5.103 5.033 1.4

55 5.549 5.480 1.3

85 5.964 5.896 1.2

Примечание, г, млн. лет, -  возраст сводового поднятия Га
вайско-Императорской цепи; H^it) -  глубина поднятия, 
определенная по кривой 4’-4  на рис. 2; H*(t), км, -  глубина 
поднятия, рассчитанная по соотношению (6); о, %, -  относи
тельная погрешность аппроксимации рельефа дна.

Г авайско-Императорской системы хребтов
[58, 59]. Кроме того, на рис. 3 приведена постро
енная по формуле (2) теоретическая геотермиче
ская кривая 1 для омоложенной литосферы свел
ла и такая же кривая 2 для прилегающей к хребту 
древней океанической литосферы, возраст кото
рой определен нами по рассчитанным выше изо
хронам. Как видно из рис. 3, поведение измеренного 
на свелле теплового потока, кривая 3, существенно 
отличается от ее теоретического распределения 
для омоложенной литосферы и прилегающей к 
ней старой литосферы. При этом измеренный 
тепловой поток сначала незначительно увеличи
вается, а затем медленно уменьшается при увели
чении возраста дна в отличие от поведения теоре
тического теплового потока (кривые 1 и 2). Сле
довательно, процессу перемещения литосферной 
плиты над плюмом присущи свои теплофизиче
ские закономерности, отличные от геотермиче
ской (кристаллизационной) модели образования 
океанической литосферы. Попытка смоделиро
вать этот процесс комбинацией двух тепловых 
полей (модель охлаждения пограничного слоя 
[41] и модель остывания литосферной плиты [34]) 
вызывала трудности в получении соответствия 
измеренных тепловых потоков и полученных 
теоретически. Лучшее соответствие поведения 
наблюденного и теоретического теплового пото
ка (до -20%) было получено при представлении 
плюма бесконечным горизонтальным слоем с 
аномальной температурой, который внедрился в 
тело литосферной плиты [58].



В данной статье нами предложена термиче
ская модель, которая позволяет объяснить тепло
физические процессы в литосфере и получить хо
рошее соответствие измеренного и рассчитанно
го теплового потока, а также выявить основные 
закономерности подъема и погружения свелла 
Гавайско-Императорской системы хребтов в про
цессе прохождения Тихоокеанской литосферной 
плиты над плюмом Гавайской горячей точкой.

Толщина океанической (древней) литосферы 
в районе юго-восточной оконечности Гавайского 
хребта (район вулканов Килауэа и Лоихи) может 
быть рассчитана в рамках кристаллизационной 
модели по соотношению, устанавливающему 
связь между временем образования литосферы и 
ее мощностью [3, 63]:

Н, = (Ts/Ta)Jnot = 1.6 х 10 5 Ja t = 8 /f ,  (7)

где Я/, км, -  мощность литосферы; TJTa = 
1200/1350°С, отношение температур солидуса и 
ликвидуса базальтов мантии; а = 8.1 х 10~7 м2/с, 
температуропроводность вещества литосферы; 
г, млн. лет, -  возраст литосферы.

Возраст старой литосферы к юго-востоку от 
разлома Молокаи (см. рис. 1) составляет 90 млн. 
лет. Тогда мощность литосферы в соответствии с 
соотношением (7) равняется Я, = 75 км. Ширина 
плюма в этом районе предположительно состав
ляет 1000 км [60]. Данные параметры будут нами 
использованы далее при модельных расчетах.

Учитывая динамический процесс прохожде
ния над плюмом литосферной плиты, для оценки 
теплового потока на поверхности Гавайско-Им
ператорской системы хребтов мы использовали 
соотношение для нестационарного теплового по
ля [6]:

«иш-ча» »
где Ф(л) = ~j=Q ехр(-Т|2)</г| -  функция ошибок;

л/7С
q, мВт/м2, -  тепловой поток; X = 3.1 Вт/м К, тепло
проводность вещества литосферы; АТ -  избыточ
ная температура при внедрении аномально разо
гретого слоя;; а = 8.1 х 10~7 м2/с, температуропро
водность вещества литосферы; г -  время; h2 -  
глубина от поверхности дна верхней и нижней 
кромки аномально разогретого слоя; L -  полуши
рина слоя; X -  координата точки верхней кромки 
слоя, -L  < X < L.

Моделирование показывает, что лучшее соот
ветствие измеренного и рассчитанного тепловых 
потоков наблюдается при аппроксимации плюма 
двумя модельными призмами (слоями) (см. рис. 3), 
высотой, соответственно, 25 и 75 км, избыточной 
температурой слоя АТ = 200°С и глубиной верх
ней части плюма от поверхности дна 25 км.

Здесь следует также отметить, что нижняя 
граница нижнего модельного слоя плюма не вно
сит заметного вклада в тепловой поток на поверх
ности свелла.

Результаты моделирования приведены на рис. 3. 
Максимальное различие измеренных и рассчи
танных тепловых потоков не превышает в дан
ном случае 5%, что указывает на оптимальный 
выбор в соотношении (8) величин параметров, ис
пользуемых при моделировании.

Время диффузии тепла к поверхности дна при 
прохождении Тихоокеанской плиты над плюмом 
Гавайской горячей точки можно оценить, исполь
зуя соотношение [1]:

t = h2
(к2а)

(9)

где h -  мощность литосферы над плюмом; а -  тем
пературопроводность вещества литосферы.

Для принятых выше h = 2500 м и а = 8.1 х 
х 10~7 м2/с t = 2.5 млн. лет, что хорошо согласует
ся с наблюдаемой тенденцией нарастания во вре
мени измеренных значений теплового потока (см. 
рис. 3) в процессе его диффузии к поверхности 
свелла.

Оценку ожидаемой величины изостатическо- 
го подъема свелла (уменьшение глубины) относи
тельно прилегающих к Гавайскому хребту на 
юго-востоке участков дна после внедрения плю
ма в тело Тихоокеанской литосферной плиты 
можно выполнить по соотношению [58]

Ah = Р</Д7\ (10)

где, Ah -  абсолютная величина подъема свелла; 
Р~ коэффициент объемного расширения веще
ства литосферы; d -  общая высота модельных 
слоев плюма; АТ -  избыточная температура, обу
словленная слоями.

Для принятого для океанической литосферы 
коэффициента р = 3.28 х 10-5 К-1 с учетом указан
ных выше параметров: d = 100 км; 2АТ = 400°С, 
Ah = 1.3 км.

Такой подъем дна хорошо согласуется с пере
падом глубин свелла Гавайского хребта в районе 
разлома Молокаи -1.2 км (см. рис. 2).



Все это, в свою очередь, указывает на право
мерность предложенной выше теплофизической 
модели генезиса Гавайско-Императорской систе
мы хребтов.

ОСОБЕННОСТИ ГЕНЕЗИСА ГАВАЙСКО- 
ИМПЕРАТОРСКОЙ СИСТЕМЫ ХРЕБТОВ 

И ПЛИТО-ТЕКТОНИЧЕСКИЕ 
РЕКОНСТРУКЦИИ СЕВЕРО

ТИХООКЕАНСКОГО РЕГИОНА
Гавайско-Императорская цепь является клас

сическим примером линейной цепи океанических 
островов и подводных гор, возраст которых уве
личивается по мере удаления от современных ак
тивных вулканов о-ва Гавайи, и, как это установ
лено в последнее время, от подводного вулкана 
Лоихи [16, 19, 22, 25, 26]. Как уже отмечалось вы
ше, наиболее распространенной гипотезой, объ
ясняющей этот феномен, является гипотеза горя
чей точки [36, 61], согласно которой линейные 
вулканические цепи формируются при прожига
нии проходящих океанических плит над стацио
нарными плюмами. Положение последних мар
кируется активными вулканами, находящимися, 
как правило, вдали от границ литосферных плит. 
Наличие подобной системы стационарных плю- 
мов дает возможность пользоваться ею для целей 
кинематики как независимой (абсолютной систе
мой отсчета), т.е. неподвижной по отношению к 
оси вращения Земли [13, 18, 37]. Эта система осо
бенно удобна тем, что, в отличие от палеомагнит- 
ного метода, позволяет учесть не только широт
ную, но и долготную компоненту движения пли
ты. Тезис стационарности мантийных плюмов 
неоднократно проходил проверку как путем гло
бальной увязки относительных движений плит 
[7, 35, 40, 43, 64], так и палеомагнитным методом 
[7, 65, 54]. Исследования показывают, что только 
в первом приближении амплитудой перемещения 
одних горячих точек относительно других можно 
пренебречь. Такие перемещения внутри системы 
горячих точек Тихого океана могут достигать 
первых сантиметров (1-6) см/год [29]. Однако это 
все же в несколько раз меньше, чем скорости са
мих плит.

Что касается Гавайско-Императорской цепи, 
то абсолютная система отсчета может считаться 
достаточно уверенно стационарной лишь для воз
раста Гавайского хребта (т.е. в период 0-43 млн. 
лет), тогда как для возраста Императорского 
хребта (43-80 млн. лет) в традиционные кинема
тические модели [14, 19] требуется введение по
правок, чтобы максимально соответствовать па
леомагнитным и палеоклиматическим данным 
для Тихоокеанской плиты [7]. Для примера -  па- 
леомагнитные широты, полученные для керна на

подводной горе Детройт, показывают, что широ
та, рассчитанная по горячим точкам, отличается 
от измеренной на 16° [53]. Однако все же отме
тим, что в Тихом океане подтверждений подоб
ных существенных расхождений на других линей
ных цепях не получено. По нашему мнению, в на
стоящее время только кинематическая модель 
движения Тихоокеанской плиты [29] максималь
но соответствует наблюденным ориентировкам и 
абсолютным датировкам линейных цепей под
водных гор Тихого океана. Важно подчеркнуть, 
что нестационарность горячих точек здесь объяс
няется движениями между ними в направлении, 
субпараллельном движениям плит. Для объясне
ния этому явлению мы предлагаем другой меха
низм образования линейных вулканических цепей.

Благодаря прогреву литосферы теплом ман
тийного плюма вблизи горячей точки образуются 
довольно обширные своды, воздымающиеся над 
окружающим океаническим ложем, по меньшей 
мере, на несколько сот метров и имеющие разме
ры в несколько сотен километров в поперечнике 
(для Гавайского свелла -1.2 км и -1000 км соот
ветственно) [15]. На вершине этого свода и распо
лагаются Гавайские острова. Все вулканические 
постройки островов от подводного вулкана Лои
хи и о-ва Гавайи до о-ва Кауаи расположены 
вдоль двух субпараллельных плавно изгибаю
щихся кривых линий, образующих как бы ги
гантскую рифтовую долину [10]. Мы полагаем, 
что такое расположение вулканов не случайно и 
маркирует положение подводящих каналов-раз
ломов. Наличие подводных разломов подтвер
ждается сейсмическими данными [16]. Эти разло
мы, по-видимому, являются наземным выражени
ем глубинного разлома, дренирующего мантию, 
по которому как по ослабленной зоне мантийный 
расплав поступает на поверхность. Таким обра
зом, скорее всего, в реальности плиты не “прожи
гаются” плюмом. Плюм создает сводовое подня
тие, на которое наползает движущаяся Тихооке
анская плита. В результате из-за кривизны на 
гребне свода плита вспарывается разломом. По
скольку плита постоянно движется, этот разлом 
подобен бегущей трещине.

В общем случае скорость ее продвижения мо
жет не совпадать со скоростью движения плиты. 
Кроме всего, природа этой трещины, очевидно, 
имеет сдвиго-раздвиговый характер и заполнение 
трещины магмой будет происходить после перио
да сдвига (скола), когда появляются условия для 
локального раздвига, что также дает некоторый 
временной люфт. Эта модель, на наш взгляд, в 
значительной степени объединяет гипотезы го
рячей точки [36,61] и мембранной тектоники [55] 
и снимает множество вопросов по поводу стацио
нарности системы мантийных плюмов, т.к. хоро-



Рис. 4. (Начало).



Рис. 4. История формирования Гавайско-Императорского хребта, плито-тектонические реконструкции северной ча
сти Тихого океана и его континентального обрамления для: А -  79 (аномалия 33), Б -  56 (аномалия 25), В -4 3  (анома
лия 20) и Г -  20 (аномалия 6) млн. лет
1 -  области с континентальной корой: а -  суша, б -  шельф и континентальный склон; 2 -  области с океанической ко
рой; 3 -  поглощенная к настоящему времени океаническая кора плит: Хуан-де-Фука (ХП), Ванкувер (ВГТ), Кула (КП), 
Тихоокеанской (ТП); 4 -  зоны субдукции; 5 -  зоны коллизии; 6 -  зоны спрединга: а -  достоверные, б -  предполагае
мые; 7 -  магнитные аномалии и их номера, а также изохроны ложа 90, 100, 110, 120 млн. лет и их возраст (д), транс
формные разломы (пунктиром показано их предполагаемое продолжение) -б; 8 -  океанические островные дуги: а -  
активные, б -  отмершие; 9 -  векторы абсолютного движения плит относительно системы горячих точек (см/год); 
10- современное положение подводного вулкана Лоихи как начало Гавайско-Императорского хребта. Цифрами обозначе
ны: хребты: 1 -  Гавайский, 2 -  Императорский; возвышенности: 3 -  Шатского, 4 -  Хесса; 5 -  Императорский разлом, 6 -  трог 
Чинук; островные дуги (с использованием [5]): 7 -  Ширшова-Бауэрса-Олюторско-Озерновско-Валагинско-поднятия Ви- 
тязь-Мал о курильская, 9 -  Восточно-Сахалинская, 10 -  Бауэрса, 13 -  Олюторская, 14 -  Восточно-Камчатских полу
островов -  поднятия Витязь-Малых Курил, 15 -  Кюсю-Палау, 16 -  Алеутская, 17 -  хребта Ширшова, 20 -  Курильская, 23 -  
Ситито-Одзима-Западно-Марианская; 8 -  Центрально-Охотский массив; котловины: 11 -  Бауэрса, 12- Алеутская, 18 -  Ко
мандорская, 19 -  Японская, 21 -  Южно-Курильская, 22 -  Дерюгина, 24 -  Сикоку-Паресе Вела, 25 -  Филиппинская



шо объясняет, почему требуются поправки на 
скорость движения проявлений вулканизма над 
плюмом.

Таким образом, подводя итог выше изложен
ному, можно сделать вывод, что для целей кине
матики и плито-тектонических реконструкций 
вполне возможно использование ориентировок 
линейных вулканических цепей как следов горя
чих точек. Только необходимо вводить некоторые 
поправки на скорость распространения вулканиз
ма, чтобы получилось совпадение с движением 
плит. На практике такие поправки определяются 
независимым палеомагнитным методом. Напом
ним, что такая поправка для Гавайско-Импера
торской цепи требуется только для периода 43- 
80 млн. лет времени образования Императорско
го хребта. Эта поправка оценивается примерно в 
16° за ~40 млн. лет (для 80 млн. лет) [54].

Эволюция во времени Гавайско-Император
ской цепи показана на серии плито-тектониче
ских реконструкций (79, 56, 43 и 20 млн. лет) се
верной части Тихого океана, построенных в абсо
лютной системе отсчета горячих точек (рис. 4). 
На них показано фиксированное положение под
водного вулкана Лоихи как начала Гавайско-Им
ператорской цепи. В расчетах абсолютного дви
жения Тихоокеанской плиты использована самая 
точная в настоящее время модель кинематики
[29]. Движения океанических плит Кула, Ванку
вер, Фараллон рассчитывались по [20, 52], конти
нентальных Северо-Американской и Евразиат- 
ской плит -  по [21, 28, 38]. Направления векторов 
абсолютного движения показывают, что в целом 
континентальные плиты обрамления Тихого океа
на направлены в сторону океана, навстречу разбе
гающимся в стороны по направлению к континен
там океаническим плитам северной части Паци- 
фики -  Тихоокеанской, Кула, Фараллон/Ванкувер. 
Тектонический анализ позволяет выявить основ
ные этапы перестройки движения литосферных 
плит северной части Тихого океана за последние 
90 млн. лет. Первый этап начался примерно 
90 млн. лет назад, когда образовалась плита Кула 
[62]. В это же время могла начать формироваться 
Императорская цепь, часть которой, вероятно, 
субдуцирована в Камчатском желобе. Второй 
этап произошел примерно 43 млн. лет назад. В 
это время Тихоокеанская плита на -60° поменяла 
направление своего движения с северного на се
веро-западное. Тогда же заложился Гавайский 
хребет. Важно отметить, что к Гавайской горячей 
точке подходило ложе Тихоокеанской плиты раз
ного возраста, варьирующего от 100 до 135 млн. 
лет. Следует помнить также, что для приведения 
реконструкции на 79 млн. лет в соответствие с па- 
леомагнитными данными требуется фиксирован
ное положение Гавайской горячей точки (вулкан

Лоихи) поместить примерно на 35° с.ш. (к конти
нентальным плитам окружения это не относится).

ВЫВОДЫ
1. Выполнен анализ геолого-геофизических 

данных в районе Гавайско-Императорской систе
мы хребтов, указывающий на несоответствие их 
генезиса геотермической (кристаллизационной) 
модели формирования океанического дна.

2. Проведен детальный тектонический анализ 
основных структур северной части Тихого океана 
и построена карта геотермической и геомагнит
ной изученности и распределения изохронного 
возраста дна региона.

3. Выполнены модельные расчеты параметров 
погружения литосферы хребтов, термически 
омоложенной веществом плюма после прохожде
ния Тихоокеанской плиты над Гавайской горячей 
точкой. Расчеты указывают, что скорость погру
жения литосферы, испытавшей термическое 
омоложение, значительно меньше скорости по
гружения литосферы спрединговой природы.

4. Получено эмпирически соотношение, опи
сывающее процесс резкого воздымания океани
ческого дна (на ~1.2 км) и дальнейшего его погру
жения в процессе движения Тихоокеанской пли
ты над Гавайским плюмом.

5. Создана теплофизическая модель строения 
термически омоложенной литосферы, вызываю
щей на поверхности свелла Гавайско-Император
ской цепи тепловой поток, близкий (с погрешно
стью 5%) измеренному, что указывает на реаль
ность данной модели.

6. Рассчитаны и построены палеогеодинамиче- 
ские реконструкции процесса формирования Га
вайско-Императорской цепи в абсолютной систе
ме координат на период времени 90-20 млн. лет.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проект № 04-05-64009).
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Abstract— The analysis of geological and geophysical data on the Hawaiian-Emperor seamount chain indi
cates that the commonly assumed origin of its lithosphere is inconsistent with the geothermal model of the oce
anic-bottom formation. To reveal the nature of the Hawaiian-Emperor Ridge, the main tectonic units of the 
North Pacific were thoroughly analyzed and a map of geothermal data, magnetic anomalies, and bottom age in 
this region has been compiled. The subsidence rate of the lithosphere that was thermally rejuvenated by plume 
material after the passing of the Pacific plate over the Hawaiian hot spot was calculated with the aid of the 
bathymetric database for the World Ocean. The calculated parameters show that the lithosphere, which under
went thermal rejuvenation, subsides at a much lower rate than it spreads. The obtained empirical equation de
scribes the abrupt uplifting and further subsidence of the oceanic floor during the passing of the Pacific Plate 
over the Hawaiian plume. The heat flow calculated in line with the thermophysical model of the thermally re
juvenated lithosphere is close to the heat flow measured at the surface of the Hawaiian-Emperor Seamounts. 
Thus, the proposed model is realistic. Paleogeodynamic reconstructions of the thermal regime during the for
mation of the Hawaiian-Emperor seamount chain were made in absolute coordinate system for the period 9 0 - 
20 Ma on the basis of geological and geophysical data and the calculated distribution of bottom ages in the 
North Pacific.
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Эта статья содержит весьма интересные полу
ченные авторами новые данные о сейсмичности 
примыкающей к Юго-Восточному Кавказу аква
тории Среднего Каспия. Эти данные свидетель
ствуют о наличии здесь очагов глубоких, мантий
ных, землетрясений, достигающих глубин 150 км. 
Они имеют принципиальное значение, поскольку 
вплоть до настоящего времени проявления столь 
глубокой сейсмичности в прилегающем с юга 
районе Апшеронского порога подвергались со
мнению [1]. Однако предложенная авторами гео- 
динамическая интерпретация полученного ими 
материала вызывает серьезные возражения, из
лагаемые ниже.

Авторы рисуют на основе определенных ими 
гипоцентров землетрясений сейсмофокальную 
зону, наклоненную под Большой Кавказ, и пола
гают, что она отражает имеющий здесь место 
поддвиг Скифской плиты (южный край Евразий
ской литосферной плиты) под ороген Большого 
Кавказа. При этом они придают большое значе
ние пересекающему Большой Кавказ Аграхано- 
Тбилисско-Левантинскому левому сдвигу-линеа- 
менту, подробно охарактеризованному Н.В. Ко- 
роновским [3]. Они считают, что Большой Кав
каз к западу от этого линеамента характеризует
ся южной вергентностью, а к востоку -  северной, 
что и объясняет его надвигание на Скифскую 
плиту. Со всеми этими утверждениями, на мой 
взгляд, невозможно согласиться.

Аграхано-Тбилисско-Левантинский линеамент 
и по моему мнению имеет важное значение в 
структуре Кавказско-Каспийского региона, хотя 
его проявление в Каспии рядом геофизиков и 
оспаривается. Однако он наиболее ярко выражен 
в строении Куринского и Терско-Каспийского 
молассовых прогибов и менее отчетливо в струк
туре Большого Кавказа, где он в основном сказы
вается в исчезновении с поверхности выходов до- 
юрского фундамента. Во всяком случае, что в 
данном отношении наиболее важно, он не нару
шает главную черту строения этого орогена, а 
именно его отчетливо проявленную на всем про

тяжении южную вергентность. Более того, во
преки утверждениям авторов рассматриваемой 
статьи, эта вергентность, выраженная в направ
ленных к югу надвигах и тектонических покровах 
к востоку от Аграхано-Тбилисско-Левантинского 
линеамента, проявлена еще ярче, чем к западу, и 
надвиги и покровы, по современным геофизиче
ским данным, прослеживаются вплоть до берега 
Каспия [1]. Что же касается северо-вергентных 
надвигов в Дагестане и северо-восточном Азер
байджане, то здесь картина такова. В пределах 
так называемого Дагестанского клина подобное 
надвигание затрагивает лишь домайкопские, т.е. 
доолигоценовые отложения, а более молодые об
разования, напротив, надвинуты к югу вдоль На- 
раттюбинской моноклинали. К югу от Дагестан
ского клина и вплоть до р. Самур сколько-нибудь 
крупных надвигов в сторону Каспия не наблюда
ется. На правобережье Самура, уже в Азербай
джане, имеет место надвигание Юго-Восточного 
Кавказа на субширотный Кусаро-Дивичинский 
молассовый прогиб вдоль Сиазанского надвига.

В обоих районах -  в северном Дагестане и се
веро-восточном Азербайджане -  можно подозре
вать, что северо-вергентные надвиги имеют не
глубокие корни и эти корни, скорее всего, лежат 
в эвапоритовой толще верхней юры. Учитывая 
абсолютно преобладающую южную вергент
ность всего орогена, эти надвиги следует отно
сить к разряду ретрошарьяжей, и нет никаких ос
нований связывать с ними общее надвигание 
Большого Кавказа на Скифскую плиту.

К тому же совершенно аналогичное явление 
наблюдается на противоположном конце Боль
шого Кавказа, где это сооружение двигается на 
Западно-Кубанский молассовый прогиб вдоль 
Ахтырского надвига, кстати, и этот надвиг выра
жен лишь в домайкопских отложениях, как и в 
районе Дагестанского клина. Так что картина 
вполне симметричная. И здесь речь должна идти 
о ретрошарьяже. Между тем вдоль всего южного 
склона Большого Кавказа простирается накло
ненная к северу сейсмофокальная зона, о суще-



ствованйи которой впервые писали П.Н. Кропот
кин и Л.В. Ларионов [4]. На востоке она просле
живается вдоль Апшеронского порога, о чем 
впервые сообщил Э.Н. Халилов [6]. Наличие та
кой зоны в районе Апшеронского порога теперь 
признано и зарубежными исследователями [7], 
правда, без ссылок на советские публикации. Су
ществование такой зоны было подтверждено и 
Рачинским землетрясением 1992 г. [2].

Именно с такой зоной, отражающей процесс 
псевдосубдукции Понтийско-Закавказской и Юж
но-Каспийской микроплит [5] под Большой Кав
каз, представляющий деформированный южный 
край Евразийской плиты, скорее всего, и связана 
сейсмичность Самуро-Яламинского района, обна
руженная авторами рассмотренной статьи. Однако 
каким образом происходит их сопряжение, пред
стоит установить последующими исследования
ми, о чем пишут в конце статьи и сами ее авторы.

Следует указать, наконец, что очаги глубоких 
землетрясений зарегистрированы и к западу от 
линеамента, в райне Грозного, где их глубина до
стигает до 70-80 км. Это лишний раз показывает, 
что привлечение этого линеамента к объяснению 
сейсмичности более восточного региона лишено 
смысла.
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ХРОНИКА

К 70-ЛЕТИЮ ВЯЧЕСЛАВА ИВАНОВИЧА КОВАЛЕНКО

Вячеслав Иванович Коваленко родился 8 июня 
1936 г. в пос. Металлокомбината Тульской обла
сти, в семье служащих. В 1960 г. окончил с отли
чием геологический факультет Московского гео
лого-разведочного института им. С. Орджоникид
зе. С 1960 по 1976 гг. он работал в Институте 
геохимии Сибирского отделения АН СССР (г. Ир
кутск). Начиная с 1967 г. и по 1990 г. в течение бо
лее чем двух десятилетий принимал активное уча
стие в руководстве Советско-Монгольской геоло
гической экспедиции АН СССР и АН МНР.

С 1977 г. В.И. Коваленко работает в Институ
те геологии рудных месторождений, петрогра
фии, минералогии и геохимии АН СССР, а с 1985 г. 
он руководит созданной им лабораторией рудо
носных магматических процессов (ныне лабора
тория редкометального магматизма) в этом ин
ституте.

В декабре 1990 г. В.И. Коваленко избран чле- 
ном-корреспондентом АН СССР, а в 2000 году -  
действительным членом (академиком) РАН.

Главные направления научных исследований 
В.И. Коваленко -  геохимия и петрология рудо
носного магматизма, общие и региональные пет- 
ролого-геохимические проблемы связи магматиз
ма и оруденения. Разработанные им положения 
концепции полигенной рудоносности магматиче
ских горных пород позволили создать геохимиче
ские основы новых представлений о связи магма
тизма и оруденения и внести существенный вклад 
в учение о рудоносности магматизма.

В последние годы спектр научных интересов 
В.И. Коваленко включает все новые и новые на
учные направления: это эволюция магматизма в 
геологической истории Земли; изотопные аспек
ты корообразующих процессов, составы магм, 
включая летучие компоненты и элементы-при
меси по данным расплавных включений в минера
лах, составы различных мантийных резервуаров, 
балансы летучих компонентов между мантией и 
верхними оболочками Земли, глобальные изме
нения окружающей среды и климата, катастро



фические процессы и их прогноз. За участие в 
разработке концепции глубинной геотектоники и 
геодинамики он удостоен Государственной пре
мии РФ (1997 год).

В.И. Коваленко -  автор и соавтор опублико
ванных в нашей стране и за рубежом более 
500 научных работ, в том числе 19 книг, ряда 
обобщающих геологических карт. Он лауреат 
Премии АН СССР им. В.А. Обручева (1981 г.) и 
Золотой медали ВДНХ СССР, награжден медаля
ми: “За доблестный труд”, “В ознаменование 
100-летия со дня рождения В.И. Ленина” (1970 г.),

“В ознаменование 50-летия Монгольской Народ
ной Республики” (1973 г.), “Найрамдал-Дружба” 
(1973 г., МНР), “За трудовую доблесть” (1986 г.).

Редколлегия журнала “Геотектоника” благо
дарит Вячеслава Ивановича за его многолетнюю, 
активную и высококомпетентную работу в ее 
составе и просит принять сердечные позд
равления и самые добрые пожелания в связи с 
юбилейной датой.

Редколлегия журнала “Геотект оника”



АВТОРСКИЙ УКАЗАТЕЛЬ ЗА 2006 г.
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Балуев А.С. Геодинамика рифейского этапа эволюции северной 
пассивной окраины  Восточно-Европейского кратона 3 23-38

Бурлин Ю.К., Шипелькевич Ю.В. Основные черты тектонического развития 
осадочных бассейнов в западной части шельфа Чукотского моря и перспективы 
их нефтегазоносное™ 2 65-82

Васильева Т.И., Пржиялговский Е.С. Эволюция полей напряжений 
в районе П орьегубского дайкового поля (Кандалакшский залив Белого моря) 1 63-75

Вержбицкий Е.В ., Кононов М.В., Бяков А.Ф., Дулуб В.П.
О собенности эволю ции литосферы  Гавайско-Императорской системы хребтов 
(Тихий океан) по геофизическим данным 6 73-89

Вержбицкий Е.В.,ЛобковскийЛ.И.у Кононов М.В., Котелкин В.Д. 
Генезис океанических возвыш енностей Шатского и Хесса (Тихий океан) 
по геолого-геофизическим данным и результатам численного моделирования 3 82-93

Гарецкий Р.Г., Добролюбов А.И. Приливные дискретно-волновые 
движения и дрейф континентов 1 3-13

Глебовский В.Ю., Каминский В.Д.У Минаков А.Н., Меркурьев С.А., 
Чилдерс В .А .у Брозина Дж.М. История формирования Евразийского бассейна 
Северного Ледовитого океана по результатам геоисторического анализа 
аномального магнитного поля 4 21—42

Глуховский М.З. Гигантские рои мафических даек докембрия и вопросы 
алмазоносное™  древних платформ 1 14-30

Гончаров М.А. Количественные соотношения геодинамических систем 
и геодинамических циклов разного ранга 2 3-23

Грохольский А Л. у Дубинин Е.П. Экспериментальное моделирование 
структурообразую щ их деформаций в рифтовых зонах 
срединно-океанических хребтов 1 76-94

Казанский Б Л . Энергетический анализ глобального рельефа 2 83-93

Казьмин В.Г.у Тихонова Н.Ф. Позднемезозойские-эоценовые 
окраинны е моря в Черноморско-Каспийском регионе: 
палеотектонические реконструкции 3 9-22

Карякин Ю.В. 39-ое Тектоническое совещание М ежведомственного 
тектонического комитета при О Н З РА Н 4 90-94

Коваленко В.И., Ярмолюк В.В., Сальникова Е.Б., Козловский A.M .f 
Котов А .Б .у Ковач В.П., Саватенков В.М., Владыкин Н.В., 
Пономарчук В.А. Геология, геохронология и геодинамика 
Х ан-Богдинского массива щ елочных гранитоидов в Южной Монголии 6 52-72

Ковачев С.А.у Казьмин В.Г.у Кузин И.П.,ЛобковскийЛ.И. 
Н овы е данные по сейсмичности Среднего Каспия и их возможная 
тектоническая интерпретация 5 50-60

Крапивнер Р.Б. Б ы строе погружение Баренцевского ш ельфа 
за последние 15-16 ты сяч лет 3 39-51

Кушнир Д.Г. П алеозойские мегавалы на севере Центральной 
и Западной Сибири 5 85-91

Левин Л.Э. Строение термической литосферы и астеносферы 
в океанах и на континентах 5 39-49



Лукьянов А.В. Об избранных трудах крупных ученых
№
3

с .

94-95

Лунина О.В., Гладкое А.С., Новиков И.С., Агатова А.Р ., 
Высоцкий Е.М., Еманов А.А. Сейсмогенные деформации и поля 
напряжений в разломной зоне Чуйского землетрясения 2003 г., 
Ms = 7.5 (Горный Алтай) 3 52-69

Меланхолина Е.Н. Фундаментальный справочник по тектонике 
и геодинамике планеты Земля 5 96

Мирлин Е.Г. Проблема вихревых движений в “твердых” оболочках 
Земли и их роли в геотектонике 4 43-60

Морозов Ю.А., Галицкий В.Г. Структурно-кинематические аспекты 
эволюции Киргизатинской синформной структуры Ю жного Тянь-Ш аня 1 44-62

Моссаковский А.А., Руженцев С.В. Фундаментальные проблемы 
геотектоники в “Избранных трудах” Ю.М. Пущаровского 2 94-96

Парфеевец А.В., Санъков В.А. Геодинамические условия развития 
Тункинской ветви Байкальской рифтовой системы 5 61-84

Пейве А.А. О вертикальных тектонических движениях земной коры  
в зонах трансформных разломов Центральной Атлантики 1 31^13

Пущаровский Ю.М. Тектонические типы глубоководных впадин Тихого океана 5 25-38

Пущаровский Ю.М., Пущаровский Д.Ю. О тектоно-геодинамической модели 
Земли нового поколения -  обзор проблемы 3 3-8

Разницин Ю.Н. Тектоническая расслоенность литосферы Тихого океана 2 36-46

Рубан Д.А. Обзор некоторых глобальных и региональных 
палеотектонических реконструкций, опубликованных в 2001-2004 гг. 5 92-95

Скляров Е.В., Федоровский В.С. Тектонические и геодинамические аспекты 
механического смешения магм (магматического минглинга) 2 47-64

Слабунов А.И.,Лобач-Жученко С.Б., Бибикова Е.В., Балаганский В.В., 
Соръонен-Вард П., Володичев О.И., Щипанский А.А., Светов С.А., 
Чекулаев В.П., Арестова Н.А., Степанов В.С. Архей Балтийского щита: 
геология, геохронология, геодинамические обстановки 6 3-32

Степашко А.А. Особенности меловой динамики Тихоокеанской плиты 
и этапы магматической активности на северо-востоке Азии 3 70-81

Трофимов В.А. Глубинные сейсмические исследования М ОВ-ОГТ 
на геотраверсе ТАТСЕЙС-2003, пересекающем Волго-Уральскую 
нефтегазоносную провинцию 4 3-20

Хайн В.Е. Важное достижение отечественной науки 
(рецензия и комментарий к книге “Введение в тектонофизику”) 1 95-96

Хайн В.Е. О статье С.А. Ковачева, В.Г. Казьмина, И .П . Кузина 
и Л.И. Лобковского “Новые данные по сейсмичности Среднего Каспия 
и их возможная интерпретация” 6 90-91

Хайн В.Е.у Гончаров М.А. Геодинамические циклы и геодинамические 
системы разного ранга: их соотношение и эволюция в истории Земли 5 3-24

Хераскова Т.Н., Сапожников Р.Б ., Волож Ю.А., Антипов М.П.
Геодинамика и история развития севера Восточно-Европейской платф орм ы  
в позднем докембрии по данным регионального сейсмического профилирования 6 33-51

Хотин М.Ю.у Шапиро М.Н. О фиолиты Камчатского Мыса 
(Восточная Камчатка): строение, состав, геодинамические условия формирования 4 61-89

Чехович В.Д. О разных уровнях аккреции энсиматических островных дуг 2 24-35
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