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ПРЕДИСЛОВИЕ РЕДАКТОРА ПЕРЕВОДА

Монография известных геохимиков С. Р. Тейлора и С. М. Мак- 
Леннана посвящена одному из наиболее актуальных направле­
ний геологических исследований — выяснению состава и зако­
номерностей эволюции земной коры. Начиная с появления в 
1908 г. основополагающей работы Ф. Кларка «The data of Geo­
chemistry», все усиливающийся интерес к этой проблеме отра­
жает ее фундаментальное значение не только в общем геологи­
ческом аспекте, но и как основы для решения принципиальных 
вопросов петрологии, геохимии и рудообразования.

За прошедшие десятилетия наряду с накоплением количе­
ственных данных о распределении главных, а затем и редких 
химических элементов в магматических и других породах из­
менился и общий подход к оценке состава коры. Долгое время 
усилия исследователей были направлены на повышение стати­
стической представительности геохимических данных, на то, что­
бы как можно точнее оценить соотношения различных типов 
горных пород и особенности их состава в крупных структурных 
единицах земной коры. Однако за последние годы стали оче­
видными ограниченные возможности такого подхода из-за прак­
тически непреодолимых трудностей прямой экстраполяции полу­
ченных для поверхности Земли оценок на ее глубинные зоны. 
Поэтому статистическая представительность данных все боль­
ше отступает на второй план по сравнению с ролью той или 
иной из моделей строения коры, существенно различающихся по 
предполагаемому соотношению кислых и основных пород, со­
ставу «базальтового» и более глубоких горизонте® литосферы.

Среди предложенных к настоящему врёмени моделей обра­
зования и состава земной коры, пожалуй, одной из самых по- 
пулярных является «андезитовая модель», базирующаяся на 
представлении о близости валового состава коры к андезитам — 
продуктам наиболее массового магматизма в современных об- 
ластях наращивания континентальной коры. Поэтому законо­
мерен вопрос: в какой мере приложим к процессу формирова­
ния древней архейской коры подобный актуалистический подход,
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нередко дополняемый представлениями о ведущей роли субдук- 
ции и другими положениями современных концепций глобальной 
плитной тектоники?

Для обоснованного ответа на этот вопрос необходим срав­
нительный анализ условий формирования коры на всех глав­
ных этапах ее эволюции начиная с архея, когда было создано 
около трех четвертей массы современной коры. Выяснению этой 
сложной проблемы и посвящена в основном монография 
С. Р. Тейлора и С. М. Мак-Леннана, подытоживающая резуль­
таты многолетних исследований авторов, отчасти известные по 
их предшествующим публикациям. Не пересказывая главных 
выводов книги, остановимся лишь на некоторых общих поло­
жениях, существенных в методологическом отношении.

В качестве предпосылки и основы выполняемого затем гео­
химического анализа авторы принимают допущение о возмож­
ности количественной оценки состава континентальной коры по 
данным геохимического опробования осадочных пород. Пред­
полагается, что образование осадочных пород сопряжено с про­
цессами эффективного перемешивания и усреднения состава 
магматических и метаморфических пород, обнажающихся на 
поверхности континентов. Целесообразность такого метода 
оценки средних содержаний для породообразующих элементов 
впервые была наглядно показана В. М. Гольдшмидтом по дан­
ным опробования глин — флювиогляциальных отложений при 
ледниковой эрозии кристаллических пород Скандинавии. По­
лученные им оценки оказались вполне сопоставимыми с извест­
ными оценками среднего состава изверженных пород по 
Ф. Кларку и Г. Вашингтону.

Такой подход к оценке состава континентальной коры те­
перь существенно подкрепляется возможностью геохимического 
контроля балансовых расчетов с привлечением прецезионных 
аналитических данных о содержании индикаторных микроэле­
ментов в осадочных и других породах. .Эффективность исполь­
зования микроэлементов, в первую очередь р. з. э. как геохими­
ческих индикаторов унаследованности состава исходных пород, 
была показана С. Р. Тейлором еще в 60-х годах при составле­
нии получившей широкую известность таблицы средних содер­
жаний (кларков). В рассматриваемой монографии сравнение 
индикаторных содержаний р. з. э, тория, скандия и других 
микроэлементов в осадочных и изверженных породах широко 
используется авторами при обсуждении основных положений 
предпринятого ими геохимического анализа.

Исходя из данных по региональной геохимии эталонных ар­
хейских провинций (Пилбара, Барбертон, Лабрадор и др.) и 
сопоставления индикаторных соотношений микроэлементов для 
главных типов пород зеленокаменных поясов и метаморфизо-
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ванных гнейсовых комплексов, авторы приходят к важному за­
ключению о предпочтительности объяснения происхождения со­
става архейской коры на основе модели смешения и неприемле­
мости аналогии с современным островодужным магматизмом. 
В качестве главных компонентов предлагаются конечные чле­
ны архейской бимодальной магматической ассоциации — толеи- 
товые базальты и кислые магматиты (дациты, тоналиты) при 
соотношении 2:1 основных и кислых магматитов. Хотя эта 
смесь по среднему составу сопоставима с андезитами, однако 
по мнению авторов, собственно андезитовый магматизм играл 
второстепенную роль в формировании архейской коры.

Конечно, имеющаяся информация о содержаниях р.з. э. и 
других микроэлементов в эталонных для тех или иных регио­
нов породах не всегда равноценна и достаточна для вполне од­
нозначных оценок и генетических выводов. Поэтому в моно­
графии широко привлекаются сведения по изотопии Sr и Nd, 
по соотношениям К, Th и U с учетом величин теплового пото­
ка, оценок мощности коры и др. На всех стадиях выполняемого 
системного геолого-геохимического анализа обширных фактиче­
ских материалов авторы стремятся не только показать общий 
ход рассуждений, но и роль тех или иных факторов, контроли­
рующих правильность синтеза данных. Поэтому читатель полу­
чает возможность не только судить о степени достоверности вы­
водов, но и пройти вместе с авторами весь путь последователь­
ного анализа, охватывающего широкий комплекс осадочных, 
метаморфических и магматических пород. Такой подход авто­
ров к раскрытию основной темы исследования представляется 
особенно ценным для современного периода все возрастающей 
специализации и узкого геологического профессионализма, что 
приводит к излишне резкому размежеванию научных интересов 
специалистов по изверженным и метаморфическим или осадоч­
ным породам.

В заключение следует отметить насыщенность книги спра­
вочным материалом по химическому составу различных горных 
пород, особо выделив рассчитанные авторами средние содержа­
ния редких и других, микроэлементов для континентальной ко­
ры. В целом книга написана четко и лаконично.

Есть все основания считать, что монография С. Р. Тейлора и 
С. М. Мак-Леннана окажется интересной и полезной для широ­
кого круга геологов и геохимиков, как квалифицированных спе­
циалистов, так и начинающих исследователей.

JI. Бородин



ВВЕДЕНИЕ

Континентальная кора Земли заметно обогащена многими мик­
роэлементами по сравнению с их содержаниями, оцениваемыми 
для Земли в целом. Поэтому независимо от массы кора имеет 
большое геохимическое значение, а ее происхождение и состав 
важны не только для геохимии, но также и для космохимии. 
Вследствие этого геохимики остро нуждаются в оценке состава 
континентальной коры. Хотя эта задача не из легких, исследо­
вателей не должны обескураживать, как заметил сэр Фрэнсис 
Бэкон, «неуловимость природы, укрытие истины в глухйх ее 
уголках, неясность вещей, трудность эксперимента, скрытый 
смысл причин и недостаточная человеческая способность к по­
знанию»^]

Геологические процессы, с которыми связана генерация кон­
тинентальной коры, проявляются в таких масштабах, что во­
влекают и значительную часть мантии. В геологии, где из прак­
тических соображений в основном исследуются детали объек­
та, всегда трудны обобщения. В этом контексте мы будем пом­
нить мудрую рекомендацию сэра Уильяма Гамильтона, который 
после изучения вулканов Италии отметил в 1773 г.: «Мы склон­
ны судить об огромных действиях природы по слишком ограни­
ченным схемам» [2].

В 1964 г. один из авторов, опираясь на явную однотипность 
спектров редкоземельных элементов (р. з. э.) в осадочных по­
родах, использовал это наблюдение для оценки их средних со­
держаний в верхней коре f3]. Эта же концепция явилась осно­
вой при составлении таблицы содержаний р. з. э. в магматиче­
ских породах, оцененных по результатам изучения состава оса­
дочных пород. Полученные данные побудили рассмотреть про­
цессы, которые могли привести к образованию земной коры. Со­
временный рост коры в основном объясняется вулканизмом оро- 
генических зон и островных дуг. Поэтому «андезитовая модель» 
возникла и развивалась в течение ряда лет как действенная 
модель [4].
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Вопрос о долговременных изменениях состава коры может 
быть также рассмотрен с позиций содержаний р. з. э. в осадоч­
ных породах. Начало такому подходу было положено в 1969 г. 
(хотя работа временами и прерывалась в связи с изучением ав­
торами лунных образцов). Между тем накопление знаний об 
архейских комплексах [5] привело к пониманию того, что ар­
хейская кора неоднородна по составу, что ее образование, ве­
роятно, связано с различными процессами и что она является 
значительной, а возможно, и главной частью современной кон­
тинентальной коры. Выявление существенных различий в со­
ставе верхней коры архейского и постархейского времени стало 
возможным в результате изучения распределения р. з. э. в оса­
дочных породах |[6]. Эти исследования дали такой поток ин­
формации, что возникла необходимость в широких обобщениях; 
этим в основном объясняется и появление настоящей книги. Мы 
не пытались дать обзор всех исследований. Объем информации, 
полученной за 200 лет геологических исследований коры, на­
столько огромен, что вряд ли кто-либо сможет ее обобщить. 
Опираясь в основном на собственные данные, и особенно на 
данные изучения геохимии микроэлементов в осадочных поро­
дах, мы попытались решить некоторые вопросы состава и эво­
люции коры. Хотя эта книга касается многих вопросов, мы все 
же старались не отклоняться от существа дела. Например, отка­
зались от детального обсуждения такой интересной темы; как 
происхождение орогенных андезитов, хотя имеется много но­
вых интересных материалов. Кроме того, мы лишь мимоходом 
коснулись проблемы строения коры, о которой также получено 
много новых данных (см. разд. 1.2).

Хотя, как это знает каждый геолог, работавший в поле, 
строение коры в деталях довольно сложное, тем не менее про­
цессы эрозии и последующего накопления осадков, снесенных с 
континентов, поставляют необходимый для опробования мате­
риал вскрытой части коры. В качестве основного положения 
книги принимается, что некоторые химические элементы (осо­
бенно редкие земли, а также торий и скандий) переносятся из 
коры в обломочные толщи фактически без изменения содержа­
ний, т. е. они не фракционируются существенно в процессе се­
диментации и диагенеза. Представляется, что во время этих 
процессов происходит эффективное смешение элементов в про­
дуктах выветривания исходных пород разного состава. Соот­
ветственно содержания этих элементов могут быть непосредст­
венно приняты за показатель состава верхней коры и, следова­
тельно, использованы для прослеживания эволюции верхней 
континентальной коры.

Хотя существует много подходов к рассмотрению проблему 
затронутых в книге, мы начнем с оценки состава коры, вскры­
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той в настоящее время. Это позволит нам в свою очередь рас­
смотреть возможные модели валового состава коры, для кото­
рого должны быть характерны более низкие содержания радио­
активных элементов. С помощью таких оценок можно вывести 
составы нижней коры, которая совместно с нижележащей ман­
тией образует одну из двух наименее изученных зон Земли.

Следующий поставленный нами вопрос касается неизменно­
сти состава коры во времени. Происходили или нет какие-либо 
долговременные изменения в ее составе? Мы приходим к заклю­
чению, что современный состав сохраняется неизменным в те­
чение последних 2,5 млрд. лет и что архейская кора различа­
лась по своему составу. Вследствие важности такого вывода ши­
роко обсуждается состав архейских осадочных образований. 
В частности, подробно рассматривается вопрос о том, насколько 
полно осадочные архейские породы представляют средний со­
став коры того времени. Затем исследуется природа границы 
архей — протерозой, главного перерыва в истории Земли, за­
фиксированного в осадочных породах, и обсуждаются модели 
происхождения архейских и постархейских кор.

Основополагающим является вопрос о скорости роста коры. 
Мы считаем, что рост коры никогда не был постоянным, а про­
исходил эпизодически и что большая часть коры образовалась 
в период 3:,0—2,5 млрд, лет назад. На основе большого числа, 
разнообразных наблюдений представляется, что рециклирование 
коры под воздействием мантии играло второстепенную роль. 
Отсюда заключение о том, что как долговременные изменения 
состава коры, так и процессы ее образования, продолжа­
лись миллиарды (109) лет. Таким образом, автор псалма 90, 
который считал, что «прошли тысячи лет... но все как вчера, 
хотя это уже и прошло, и ничего не видно в ночи» [7], недо­
оценивал время эволюции Земли на несколько порядков.

Поскольку кора в конечном счете является продуктом ман­
тии, необходимо учитывать как состав примитивной мантии, 
так и влияние процессов генерации коры на состав мантии. Не 
менее 30% мантии подверглось этому процессу. Наконец, ин­
тересно рассмотреть вопрос о ранней (менее чем 3,8 млрд. лет) 
коре Земли, а также сравнить континентальную и океаническую 
кору Земли с поверхностью Луны, Марса, Меркурия, Венеры 
и спутников Юпитера, открытых Галилеем.

Изучение лежащих на поверхности Земли осадков неизбеж­
но ведет к рассмотрению самых фундаментальных вопросов гео­
логий, так как в природе ничто не происходит изолированно и 
все явления тесно связаны между собой, Г. К. Сорби указал на 
это, когда писал в 1908 г.: «Вероятно, многие думают, что от­
ложение и консолидация ила-«-это очень простое явление, а по­
тому и малоинтересно. Однако... скоро обнаружили, что это
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сложный вопрос... и что нужно отказаться от такого представ­
ления, так как в этих породах зафиксировано много данных об 
истории их образования» [8].

Вследствие широкого круга рассматриваемых проблем мы 
стремились дать в книге соответствующий список литературы. 
Поэтому интересующийся- тем Или иным вопросом читатель мо­
жет существенно расширить с в о и  знания,-используя первоис­
точники. Как правило, Мы ссылались лишь на самые позДние 
публикации, в которых можно найти ссылки на более ранйие 
исследования. • .

В книге принята следующая система ссылок: в тексте в 
квадратных скобках приведены номера работ, а все сведения 
о них помещены в конце каждой главы с указанием авторов, 
названия, журнала, тома, номера и первой страницы статьи. 
Если авторов больше двух, то указан только- первый из них. 
Список наиболее трудных аббревиатур для названий журналов 
приведен в приложении 1. Литература охватывает публикации 
по январь 1984 г., а некоторая ее часть — по март 1984 г. Мы 
пытались критически оценить цитированную литературу и дать 
собственную интерпретацию. Если по какому:лйбо вопросу дан­
ные противоречивы, то мы высказываем наше мнение и под­
черкиваем важность данной проблемы.

Издаваемые книги часто не соответствуют требованиям серь­
езного обзора, что, на наш взгляд, является существенным не­
достатком многих из них. Чтобы избежать этого, мы попросили 
некоторых наших коллег (см. разд. «Благодарности») прочи­
тать книгу еще в рукописи. Их ценные советы и замечания спас­
ли нас от возможных ошибок, и мы надеемся, что книга стала 
источником более надежной информации. Большинство данных 
о содержании микроэлементов в осадочных породах, приведен­
ных в книге, получены в нашей лаборатории, ибо интерес к гео­
химии осадочных пород проявился сравнительно недавно, и в 
литературе имеется еще мало аналитических данных по этому 
вопросу. Чтобы облегчить сопоставления, мы пересчитали на 
сухой остаток (без Н20, С02 и др.) данные для всех главных 
элементов. Чтобы устранить неопределенности, связанные со 
степенью окисления железа в приповерхностных условиях, оно 
пересчитано на FeO.

Прочерк в таблицах означает, что необходимых анализов 
нет, а звездочка показывает, что содержание элемента ниже 
чувствительности метода.

Наш интерес к проблеме состава и эволюции континенталь­
ной коры отчасти обусловлен желанием проверить, существуют 
ли долговременные вариации в составе коры. Результаты ис­
следований привели нас к заключению, что различия между 
архейским и постархейским временем наблюдаются как в со­
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ставе пород, так и в  механизме роста континентальной коры. 
Долгое время мы были приверженцами лайелевского подхода к 
геологическим проблемам, однако сейчас считаем, что наблю­
даемые в настоящее время процессы роста континентальной 
коры экстраполируются во времени не более чем до раннего 
протерозоя включительно. Как оказалось рискованно делать 
выводы о генезисе лунных пород по аналогии с земными, так 
же рискованно и экстраполировать информацию о современных 
процессах в «туманное прошлое и тьму веков», каким пред­
ставляется для нас архей.
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Глава 1

НЕКОТОРЫЕ ПЕРСПЕКТИВЫ

Континентальная кора планеты Земля представляет собой то 
основание, на котором протекали последующие стадии эволю­
ции жизни, что и привело к появлению Homo sapiens на одной 
из трех доступных для обитания континентальных глыб [1]. 
Поэтому процессы роста самой коры представляют непосредст­
венный интерес, ибо если бы не существовало коры, то жизнь, 
ограниченная океанами и вулканическими островами, могла бы 
развиваться в другом направлении [2]. В то время как суще­
ствующая океаническая кора, за исключением ее небольших 
фрагментов, хранит записи о событиях давностью не более 
200 млн. лет, континентальная кора является хранилищем сле­
дов геологических событий более древних эпох. Следователь­
но, свидетельства о ранних геологических событиях могут быть 
найдены только в континентальной коре. Хотя масса коры по 
сравнению с массой всей планеты мала (около 0,5%), многие 
химические элементы содержатся в ней в больших концентра­
циях по сравнению с наблюдаемыми для Земли в целом. Бо­
лее того, кора на Земле, вероятно, так же уникальна, как и 
океаны. Ничего подобного не установлено на поверхности Лу­
ны, Меркурия или Марса. Представляется, что два небольших 
возвышенных района на Венере (Земля Иштар и Земля Афро­
диты) ни по своему составу, ни по происхождению не похожи 
на земные континенты, что подчеркивает уникальность поверх­
ности нашей планеты в Солнечной системе [3].

Возникает много вопросов. Каковы состав и строение коры? 
Изменяется ли ее состав с глубиной? Образовалась ли она на 
ранних или поздних этапах развития Земли? Формировалась ли 
она непрерывно во времени или в результате серии отдельных 
событий? Представляет ли она собой остаток ранней сиаличе- 
ской коры, образовавшейся, возможно, путем аккреции из кос­
моса? Если она образовалась из мантии, то в результате каких 
процессов она разрасталась-—вертикальных или латеральных? 
Каков механизм ее образования из мантии? Какую роль играет
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подводный вулканизм и вулканизм островных дуг? Является ли 
тектоника плит действенной концепцией? Какова роль океани­
ческой коры? Связана ли континентальная кора с мантией про­
цессами рециклирования или она относительно стабильна, об­
разовалась сразу и, таким образом, не подвергалась субдук- 
ции? Какова скорость эрозии и разрушения континентальной 
коры? Каково значение высокой электропроводимости, установ­
ленной в глубоких частях коры? Изменялся ли состав коры с 
течением времени или оставался постоянным? В этой книге мы 
делаем попытку ответить на поставленные вопросы и рассмотреть 
происхождение, состав и эволюцию континентальной коры Зем­
ли, опираясь в основном за запись тех событий, которые со­
хранились в осадочных породах.

1.1. Основные данные

Основное явление, уникальное для Земли, состоит в том, что 
среднее превышение континентальных масс над уровнем моря 
составляет 126 м [5], в то время как средняя глубина океана на 
3,8 км ниже этого уровня. Такой характер распределения хоро­
шо виден на рис. 1.1, где гипсометрическая кривая показывает 
(в %) изменение уровня поверхности суши относительно сред­
него уровня океана. Уже давно известно, что эта дихотомия 
отражает существенную разницу в плотности и, следовательно, 
в составе между континентальной и океанической корой. При­
веденная для сравнения кривая для Венеры подчеркивает уни­
кальную природу поверхности Земли.

Только 29% площади суши расположены выше 1 км над 
уровнем моря и лишь 13% находятся выше 2 км. Площадь су­
ши всех континентов составляет 29% поверхности Земли. Если 
включить также покрытые водой части континентов, то эта ве­
личина возрастет до 41% [5] (табл. 1.1). Полдерваарт [6] раз­
делил сушу на континентальные щиты (площадь 106* 10е км2) 
и более молодые складчатые пояса (42• 106 км2). Несколько 
иной подход использован для составления перечня площадей, 
занимаемых вскрытыми разновозрастными породами основания 
(табл. 1.2). Они занимают 25% площади земного шара, и 
29,5% этих пород имеют возраст менее 450 млн. лет [7].

Данные о распространении плутонических пород в верхней 
коре (табл. 1.3) указывают на существенное преобразование 
среди них гранитоидов. Общая масса осадков составляет 2,7*
• 1024 г, из которых 1,88-1024 г представляют континентальные 
осадки, а остальное приходится на долю пелагических и шель­
фовых осадков f9]. В табл. 1.4 приведена информация о рас­
пространении основных типов осадочных пород.
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Рис. 1.1. Гипсометрические кривые для Земли (внизу) и Венеры (вверху), по­
казывающие превышение (в %). Бимодальная кривая для Земли обусловлена 
дифференциацией коры, приведшей к образованию как легкой Континенталь-, 
ной коры, так и более плотной океанической. Очевидно отсутствие такой диф­
ференциации на Венере. Интервал нанесения данных — 1 км [4, 5].

Мы принимаем среднюю мощность континентальной коры в 
40 км (рис. 1.2 [5, 11]), учитывая при этом, что во многих 
районах положение основания коры не установлено достаточно 
четко. Граница Мохоровичича, по-видимому, характеризуется 
рядом физических параметров, выделить которые по отдельно­
сти не удается. Наиболее известным из таких параметров явля­
ется константа Хюббла, хотя смысл ее недостаточно ясен. Кро­
ме локальных вариаций, обусловленных тектоническими собы­
тиями (например, Гималаи, Анды), четкие признаки вариаций 
или трендов изменения мощности коры во времени отсутству- 
ют [12]. Ни сейсмические данные, ни данные изучения мета­
морфических процессов не выявляют существенных различий 
для архейских, протерозойских или фанерозойских сегментов.



Та бл  и ц а  1.1. Распространение континентальных площадей, 
средняя высота и процент затопляемости ([5], с упрощениями)

I Площадь, 
10® км2

Средняя
высота,
дюйм

Поверхность ниже 
уровня моря, %

Африка 35,722 244 14,5
Мыс Игольный X), 134 —3222 100,0
Антарктида... 18,984 —344 78,4
Аравийский полуостров 4,595 470 10,6
Австралия 14,163 —244 34,9
Центральная Америка 1,344 —579 52,8
Евразия 62,160 361 25,8
Индия 4,648 236 14,9
Ян-Майен 0,055 —1600 99,4
Новая Зеландия 3,980 —1568 90,3
Северная Америка 39,793 96 30,6
Роккалл 0,459 — 1702 100,0
Сейшелы 0,386 — 1706 99,9
Южная Америка 23,982 149 19,0

210,405 126 30,6

Т а б л и ц а  1.2. Площади провинций основания [7]

Возраст, млн. лет Площадь, 10е км2 Процент

0—450 38,2 29,5
450—900 41,1 31,8
900— 1350 14,6 11,3

1350—1800 8,7 6,7
1800—2250 19,4 15,0
2250—2700 6,2 4,8
2700—3150 1,1 0,8

129,4 99,9

Т а б л и ц а  1.3. Распространение интрузивных пород 
в верхней коре [8]

Породы Процент по объему

Граниты, гранодиориты 77
Кварцевые диориты 8
Диориты 1
Габбро 13
Сиениты, анортозиты и пери­ 1

дотиты
Too

2— 1097
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Т а б л и ц а  1.4. Распространение (в %) осадочных пород [10]

Объем современных континентальных осадочных 
пород

Геосинклинальные площади 
Платформы

5 ,8 - 108 км8

75
25

Сланцы 72
Карбонаты 15
Песчаники И
Эвапориты 2

Если принять среднюю плотность коры в 2,8 г-см~3 и мощ­
ность в 40 км, то тогда ее масса, включая площадь континен­
тального шельфа, будет равна 23,6• 1024 г. Это составляет 0,57% 
массы мантии. Приведенная оценка превышает примерно на 
15% оценку Дж. Когли [5]; мы считаем, что это расхождение 
обусловлено неточными данными о мощности коры, и обе оцен-

Мощность коры, км
Рис. 1.2. Гистограмма распределения толщины коры [5]. Очевидные трудно­
сти в оценке среднего значения толщины коры дополняются неопределенно­
стью положения границы Мохо. Мы условно принимаем толщину коры в 
40 км.

ки находятся в пределах ошибки расчета. Средняя скорость по­
перечных волн для коры составляет около 6,3 км?с-1, при ко­
лебаниях от 5,8 до более чем 7,0 км-с-1 [13]. Типичная скорость 
для верхней коры, исключая приповерхностные осадочные слои, 
равна примерно 6,1 км-с-1, а для нижней коры характерны ско­
рости 6,5—6,9 км-с”1 Г13], хотя известны и более высокие зна­
чения (вплоть дд 7,6 км -(р1) [14]. Приповерхностный тепловой 
поток обнаруживает интёресные возрастные изменения [15].
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Для мезозойских и более молодых участков средняя величина 
его составляет 72 мВт*м-2. Палеозойские и протерозойские уча­
стки практически однородны (51—54 мВт-м~2), а для архей­
ских участков установлены более низкие величины. Приповерх­
ностный геотермический градиент для коры варьирует от 10 до 
50°С‘Км_1 при среднем значении 3000 к м -1. С увеличением

Рис. 1.3. Серия геотерм для океанических и континентальных регионов при 
различных значениях теплового потока, выраженных в мВт-м-2 . Искривление 
геотерм вблизи поверхности обусловлено образованием радиогенного тепла 
в породах коры. I — мантийный солидус для пород сухой верхней мантии; 
II — промежуточный солидус, обусловленный присутствием таких летучих, как 
СОг; III — солидус для водосодержащей верхней мантии ([16], с упроще­
ниями).

глубины градиент изменяется слабее, вследствие чего в основа­
нии коры типичны температуры в 500—600 °С. На рис. 1.3 пред­
ставлены серии океанических и континентальных геотерм 
(Chapman and Pollack [16]) и соотношение теплового потока 
(мВт>м~2), глубины и температуры. Изгиб кривых вблизи зем­
ной поверхности обусловлен генерацией тепла в коре. Показа­
ны также температуры солидуса для це содержащей флюидов 
и водосодержащей перидотитовой мантии. Наиболее правдо­
подобными условиями мантийного плавления будут промежуточ­
ные между этими крайними.
1.2. COCORP и строение коры

Принципиальный подход, который мы используем в данной 
книге, — это исследование геохимической летописи осадочных 
пород как указателя эволюции коры. Мы не обсуждаем строе-
2*
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ние континентальной коры и лишь иногда мимоходом касаемся 
этого вопроса. Это обусловлено тем, что, во-первых, имеется 
огромный объем опубликованной информации, относящейся не­
посредственно к верхней коре. Далее, непрерывный поток но­
вых данных, полученных при сейсмических исследованиях, по­
добных тем, что выполнены Консорциумом по континентальному 
отраженному профилированию (COCORP) [17], быстро меняет 
наши представления о многих аспектах, таких, как, например, 
строение коры, расслоенность в нижней коре, неоднородность 
коры и природа границы Мохоровичича. Исходя из этих сообра­
жений, в данной работе, посвященной главным образом геохи­
мическим аспектам, приводятся лишь краткие сведения по этим 
вопросам.

Результаты последних достижений в этой области, особенно 
те, которые позволяют объяснить строение континентальной ко­
ры с позиции тектоники плит, создали основу для обсуждения 
этой проблемы с позиции геохимии. Принципиальное значение 
результатов, полученных COCORP, состоит в том, что они проли­
вают свет на строение нижней коры. Хотя это и не было полной 
неожиданностью, но предварительные данные, полученные 
COCORP, указывают на крайнюю неоднородность внутри коры 
и между всеми исследованными ее участками. Масштабы неод­
нородностей часто достигают нескольких километров. Это созда­
ет трудности для широкого сопоставления сейсмических дан­
ных, полученных при региональных исследованиях, с определен­
ными типами пород, имеющих небольшую вертикальную и ла­
теральную протяженность. Установленные быстрые латеральные 
и вертикальные изменения свойств от участка к участку и уни­
кальная природа каждого участка показывают, что широкое 
смешение и деформации в нижней коре, вероятно, являются об­
щераспространенными. Это может быть понято с позиций мо­
делей тектоники плит.

Хотя установлено много участков, имеющих слоистое строе­
ние, тем не менее принципиальным является вывод о том, что 
модель простой слоистой коры не отвечает действительности. 
Одни из глубокозалегающих слоев могут представлять собой 
захороненные пластины осадочных пород, другие — захоронен­
ную океаническую кору. Странно, что такая слоистость менее 
обычна для верхней коры, однако это, вероятно, обусловлено 
широким развитием в ней гранитоидных массивов и сильно де­
формированных осадочных толщ.

В коре на средних глубинах более типичны субпараллельные 
прерывистые отражающие площадки. Довольно распространен-. 
ная инверсия сейсмических скоростей, установленная последни­
ми исследованиями, не согласуется с моделью простой коры, 
в соответствии с которой скорости сейсмических волн должны
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устойчиво возрастать с глубиной. В пределах коры существует 
много слоев и нет единого слоя с пониженной скоростью. Сло­
истость является, таким образом, прерывистой.

Нижняя кора, как и рассмотренные выше средние горизонты 
коры, содержит много плоских или слабо наклоненных отража­
ющих площадок, количество которых иногда возрастает по мере 
приближения к поверхности Мохо. В некоторых случаях это мо­
жет быть обусловлено наличием захороненной океанической ко­
ры. Граница кора — мантия часто не является четкой, а неред­
ко тонкослоиста [14]. Как было отмечено выше, из-за неодно­
родности нижней коры трудно отнести данные о скоростях 
сейсмических волн к определенным типам горных пород. Это 
дает повод сомневаться в предпринятых попытках [18] сопо­
ставить данные о скоростях сейсмических волн в нижней коре 
с определенными типами горных пород.

Самый надежный способ установить природу отражающих 
слоев состоит в том, чтобы исследовать образцы пород из этих 
слоев, которые можно получить с помощью бурения. На приме­
ре Аппалачей ясно видно, что тонкие пласты могут быть пере­
мещены на сотни километров по латерали, глубоко захороне­
ны и таким образом могут попасть в нижнюю кору. Имеется 
много признаков крайней структурной сложности, обусловлен­
ной такими тектоническими процессами, которые способствова­
ли усложнению строения коры в больших масштабах. Таким об­
разом, нижняя кора представляется «беспорядочной смесью 
компонентов... Когда дно моря разрушается, фрагменты его 
мощностью 10 км или несколько десятков километров нагро­
мождаются и надвигаются на край континента; при этом иног­
да они передвигаются на сотни километров над осадками окра­
ин по мере деструкции морского дна» [19]. Такие структуры на­
ходят свое объяснение с позиций уилсоновских циклов откры­
вающихся и закрывающихся океанических бассейнов. В перио­
ды сдвигания беспорядочно перемешиваются большие количе­
ства вещества (включая подводные хребты, островные дуги 
и т. д.), которые затем причленяются к континентам и образу­
ют различные причлененные и подобные им комплексы. Боль­
шинство подобных комплексов, вероятно, являлись вулканиче­
скими или осадочными частями островных дуг или океанической 
коры, а не обломками ранее существовавших континентов. При­
мером подобных участков может служить Врангелия [20]. Со­
временная западная окраина Тихого океана и Индонезия пред­
ставляют собой примеры развития этого процесса в настоящее 
время.

Результаты работ по программе COCORP представляют в 
новом свете природу границы Мохо. Как нелогично далее при­
нимать модель простого слоистого строения коры, так и не­
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правильно представлять Мохо как простую границу, фиксиру­
ющую переход от коровых сейсмических скоростей (6,5*7,Окм- 
•с-1) к скорости порядка 8,1 км-с-1. Большие скорости в коре 
(вплоть до 7,6 км-с-1), многочисленные данные о проявлении 
вблизи основания коры слоистости» протягивающейся на многие 
километры, и постепенный переход к мантийным скоростям по­
рядка 8,6 км-с*-1 — все это подготавливает нас к новому пони­
манию физических взаимосвязей между корой и мантией.

По-видимому, континентальная кора связана с подстилаю­
щей мантией способом, который нам еще не вполне понятен. 
В океанских регионах литосфера распространяется вниз при­
мерно на 100 км до верхней границы зоны низких скоростей 
(LVZ) в мантии. Эта зона, где скорость продольных и в мень­
шей степени поперечных волн уменьшается на несколько про­
центов, обычно интерпретируется как область присутствия не­
большого (1%) количества расплава. Основание океанической 
литосферы совпадает с нижней границей поля устойчивости 
амфибола, при распаде и дегидратации которого может высво­
бодиться вода, что стимулирует плавление. Менее ясна ситуа­
ция для низов континентальной коры, и особенно в области щи­
тов, где LVZ, возможно, отсутствует и литосфера протягивает­
ся на глубину более 200 км. Предполагается, что кора и ман­
тия контактируют на этой глубине. Одно из возможных объяс­
нений этого состоит в том, что мантия здесь сложена тугоплав­
ким перидотитом, из которого выплавлен и удален базальтовый 
расплав [21].

Ясно, что многие проблемы строения континентальной ко­
ры, хотя и чрезвычайно сложные в деталях, могут быть объяс­
нены с общих позиций тектоники плит с привлечением представ­
лений о циклах открывающихся и закрывающихся океанских 
бассейнов. Современное состояние наших знаний в этой обла­
сти можно сравнить с состоянием знаний о географии Земли, 
существовавшим в период великих географических открытий: 
хотя все время совершаются новые открытия, имеющаяся ин­
формация достаточна, чтобы создать в глобальном масштабе 
приемлемую картину, пусть нередко ошибочную в деталях, но в 
общем правильную, несмотря на некоторые неправильные кон­
цепции, такие, как концепция «неизвестной Южной земли». Со­
ответственно мы обращаем внимание на необходимость остере­
гаться непроверенных данных о строении коры, непрерывно по­
ступающих по COCORP и из других источников.

С учетом вышесказанного мы переходим к изложению на­
ших соображений о происхождении континентальной коры, ее 
росте и развитии, базируясь в основном на геохимических сви­
детельствах, сохраненных в осадочных породах.
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Глава 2

СОВРЕМЕННАЯ ВЕРХНЯЯ КОРА

2.1. Единая верхняя кора
Химический состав обнаженной части верхней континентальной 
коры представляет собой решающий параметр геохимических 
расчетов. Эта часть Земли наиболее доступна для непосредст­
венного наблюдения и опробования и может быть изучена с ми­
нимальными усилиями по сравнению с океанической корой, 
нижней континентальной корой, мантией, ядром Земли и по­
верхностью других планет. Такая доступность для наблюдения 
компенсируется общей сложностью геологии поверхности Зем­
ли, столь очевидной на геологических картах любого масштаба, 
и поэтому адекватное опробование становится главной задачей 
в расшифровке состава. В данной главе мы ставим проблемы и 
обсуждаем методы их решения. В последнем разделе приводит­
ся наша оценка химического состава верхней коры.

2.2. Методы определения состава
Для определения состава обнаженной части верхней конти­

нентальной коры были использованы три главных подхода. 
Первый заключался в оценке площадных или объемных соотно­
шений главных типов горных пород, выходящих на поверхность, 
и в расчете на основе этих данных среднего состава и типичных 
составов пород [1, 2]. Второй, тесно примыкающий к первому 
метод—-это осуществление широкомасштабного опробования и 
дальнейший анализ конкретных или усредненных проб, пред­
ставляющих большие площади [3—8]. Оба этих подхода тру­
доемки и могут оказаться тенденциозными при усреднении. 
Так, например, если имеются устойчивые или эпизодические 
изменения в составе пород, то они могут нивелироваться при 
статистическом обсчете данных в результате объединения пород 
разного состава или различного возраста. Тем не менее такая 
методика обеспечивает незаменимые данные. Уверейность в 
правильности такого подхода усиливается полным совпадением 
составов, полученных большим числом авторов для разных пло-
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щадей (табл. 2.1). Наиболее обстоятельные работы были вы­
полнены для Канадского щита двумя группами исследователей, 
изучавшими в основном различные площади при некотором их 
перекрывании. Оценки состава верхней коры, полученные эти­
ми группами, имеют хорошее совпадение (рис. 2.1) и свиде­
тельствуют о том, что состав верхней коры отвечает среднему

Рис. 2.1. Сравнение оценок среднего химического состава верхней континен­
тальной коры по Иду и Фаригу [4] и Шоу и др. [8]. Опробованы в основном 
различные территории Канадского щита. Идеально совпадающие данные от­
вечают среднему составу гранодиорита.

составу гранодиорита. Средняя плотность пород (2,67 г-см-3) 
на значительной части территории Канадского щита также от­
вечает составу гранодиорита [9].

Третий подход к этой проблеме основан на допущении, что 
в результате процессов осадконакопления создается средняя 
проба обнаженной части коры. Однако такой подход также чре­
ват трудностями из-за возможных искажений химического со­
става. Тем не менее мы считаем, что последний подход более 
плодотворный, так как на его реализацию требуется значи­
тельно меньше средств по сравнению с программой широко­
масштабного опробования, которая по материально-техническим 
соображениям не всегда решается успешно. Допущения же 
можно сравнительно легко проанализировать, а проблемы, ко­
торые возникают при интерпретации, по-видимому, легко раз­
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решимы. Больше того, такой подход ведет к постановке новых, 
не предполагавшихся ранее научных вопросов, как, например, 
поведение элементов в геологических процессах и вариации со­
става во времени.

Исходя из процессов образования осадочных пород, были 
использованы два главных - метода природного опробования. 
Первый, предложенный Гольдшмидтом ГЮ], — это использова­
ние озерных глинистых отложений, образовавшихся при таянии 
ледников, расположенных на фронте плейстоценового оледене­
ния. Ледник действовал как гигантский бульдозер, обнажая 
поверхность, размалывая породы в тонкий порошок и переот- 
лагая этот размолотый, перемешанный и однородный мате­
риал в озерах. Процесс ледниковой эрозии должен теоретически 
свести к минимуму химическое выветривание и изменение по­
род. Ледниковые отложения хорошо задокументированы геоло­
гически (до возраста 2,3 млн. лет [11]), а детальные исследо­
вания таких пород должны дать интересные результаты в_ бу­
дущем. Разновидностью этого метода является изучение лёссо­
вых осадков ледникового происхождения [12]. Такого рода дан­
ные обсуждаются ниже в этой главе, а также в гл. 5.

Второй главный процесс природного опробования происходит 
во время выветривания, эрозии, переноса и отложения наиболее 
грубообломочных осадочных пород. Здесь по сравнению с про­
стой абразией, имеющей место при ледниковой эрозии, уча­
ствует много сложных процессов. Хотя ясно, что в отложенных 
в конце концов осадках отношения химических элементов долж­
ны быть такими же, как во вскрытой коре, объяснение этого 
процесса в деталях зависит от большого числа факторов. Основ­
ные геохимические процессы обусловлены растворимостью и пе­
ремещением элементов в океанах, где они могут оставаться в 
течение какого-то периода времени, а затем могут перейти в 
карбонаты, эвапориты и аутигенные глинистые минералы. Эле­
менты, которые являются относительно нерастворимыми в при­
родных водах и имеют очень непродолжительное время пребы­
вания в них, переходят в осадочные отложения фактически без 
изменения концентрации. Такие нерастворимые элементы, как, 
например, Zr, которые сильно рассеяны в обломочных отложе­
ниях, находятся в ограниченном количестве в верхней коре. 
Элементы же, которые слабо фракционируются в осадочном 
процессе, включая р.з. э., Th и Sc, очень удобны при анализе 
корового состава. Таким образом, замечательная однотипность 
диаграмм распределения р. з. э. в постархейских осадочных по­
родах (см. ниже) резко контрастирует с их вариациями, на­
блюдаемыми в исходных магматических породах, и свидетель­
ствует об эффективности смешения во время транспортировки 
и осадконакопления.
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2.3. Влияние некоторых геологических процессов 
на состав осадочных горных пород

Конечной целью в изучении состава обломочных осадочных 
пород является выяснение состава исходных пород. При внима­
тельном отборе анализируемых нами осадочных пород, чрезвы­
чайно широко варьирующих по происхождению, мы можем 
ожидать, что их составы будут представительными относитель­
но состава подвергавшейся выветриванию верхней континен­
тальной коры. Горные породы, послужившие исходным мате­
риалом для обломочных осадочных пород, можно разделить на 
три группы:

1. «Первичные» магматические породы (и их метаморфизо- 
ванные эквиваленты), образовавшиеся из мантии в результате 
одной или нескольких стадий парциального плавления.

2. «Вторичные» магматические породы, образовавшиеся при 
переплавлении ранее существовавших коровых (преимущест­
венно осадочных) пород.

3. Рецйклированные осадочные и метаосадочные породы.
Соотношение этих источников в средних типах осадочных

пород точно неизвестно, однако изотопное моделирование поз­
воляет предполагать, что количество «первичного» магматиче­
ского материала в типичном осадке составляет в среднем при­
мерно 35% [13], хотя эта величина весьма изменчива (см., на­
пример, [Щ)-

В качестве исходного материала для образования многих 
осадков, значительную роль играет неоднократно переотложен- 
ный материал коры, представляющий в значительной своей час­
ти широкомасштабное смешение пород верхней коры.

Седиментация включает ряд сложных химических и физиче­
ских процессов, которые могут одновременно участвовать в хи­
мическом фракционировании различных классов осадочных по­
род (например, карбонатов, эвапоритов, песчаников, сланцев). 
Главными процессами осадочного цикла являются выветрива­
ние, химическое и физическое разрушение, перенос, отложение, 
литификация (включающая диагенез и, возможно, метамор­
физм) и в некоторых случаях подъем и повторение осадочного 
цикла. Таким образом, важно попытаться оценить количествен­
но химическое воздействие этих процессов на осадочные поро­
ды, с тем чтобы выделить такие химические элементы, которые 
лучше всего отражают состав исходных пород в интересующих 
нас осадочных породах (в данном случае глинистых сланцах).

2.3.1. Выветривание. Тщательно выполненные исследования 
поведения микроэлементов в процессе выветривания немного­
численны, хотя общая химическая обстановка процесса доволь­
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но хорошо понята [14—17]. Процесс выветривания типичных 
пород верхней коры можно разделить по крайней мере на три 
главные стадии [15, 18].

1. Ранняя стадия, в ходе которой доминируют первичные 
минералы и образуются аморфные фазы, хлорит и сложные 
глинистые минералы, такие, как емектит, вермикулит, иллит,. 
обладающие высокой способностью к катионному обмену.

2. Промежуточная стадия, в ходе которой доминируют гли­
ны, состоящие в основном из сложных глинистых минералов,, 
в особенности смектита и в меньшей степени иллита.

3. Поздняя стадия, в ходе которой в глинистой фракции пре­
обладают каолинит, гиббсит, кварц и оксиды железа. Способ­
ность к ионному обмену в таких системах сильно ослаблена. 
Как крайний случай — возможно формирование бокситовых 
РУД-

Глубокое химическое выветривание происходит в устойчивые 
периоды тектонического покоя, и образование завершенных 
профилей выветривания требует порядка 107—108 лет (напри­
мер, [18]). Высокие скорости механической эрозии, необходи­
мые для образования обломочных осадков, обычно наблюдаются 
после периодов значительных поднятий [14]; поэтому главную 
массу обломочных пород нельзя рассматривать как образовав­
шуюся в результате разрушения интенсивно выветрелых исход­
ных пород. Таким образом, при анализе влияния всех факто­
ров выветривания на состав глинистых сланцев наиболее целе­
сообразно исследование ранней и в меньшей степени промежу­
точной стадий выветривания.

В этих условиях щелочные и щелочно-земельные элементы 
полностью растворимы, хотя крупные катионы, такие, как Rb, 
Cs и Ва, обычно адсорбируются глинами [17]. Относительно 
неподвижными компонентами являются элементы групп 
А1(А1, Ga), Ti (Ti, Zr, Hf), p. з. э. (включая Y, Sc) и другие- 
ионы с высокой валентностью, такие, как Th и Nb. Переход­
ные металлы первого ряда имеют тенденцию быть относительно 
неподвижными, хотя Ni и V подвижны [18]. Кремнезем обычно 
образует кварц, нерастворимость которого в процессе выветри­
вания общеизвестна. Поведение р. з. э. рассматривается ниже.

В сущности, все исследования по выветриванию были посвя­
щены изучению профилей выветривания, а количественная 
оценка влияния этого процесса на состав осадочных пород вы­
полнена сравнительно недавно. Несбитт и Янг [19] предложи­
ли индекс химического изменения (CIA), показывающий стег 
пень выветривания. При этом используются молекулярные от­
ношения:
С1А =  [А120з/(А120 8+ С а 0 * + № 20 + К 20)] х  100,
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Т а б л и ц а  2.2. Типичные значения индекса химического изменения (CIA) 
для верхней континентальной коры и различных осадочных пород 
и минералов ([19], с упрощениями)

CIA

Верхняя континентальная кора 
Плейстоценовые валунные глины (матрица) 
Плейстоценовые ледниковые глины 
Лёсс
Средний глинистый сланец 
Илы конуса Амазонки 
Остаточные глины

Альбит
Анортит
Калиевый полевой шпат
Мусковит
Нллит
Монтмориллонит
Бейделлит
Хлорит
Каолинит

где СаО*— количество СаО только в силикатных минералах 
(т. е. исключая карбонаты и апатит). Так как полевые шпаты 
составляют свыше 50% верхней коры (на кварц приходится 
€ще 20%), с помощью этого индекса эффективно оценивается 
степень изменения полевых шпатов в процессе выветривания. 
Типичные значения CIA для различных осадочных пород и ми­
нералов приведены в табл. 2.2. Значения варьируют от при­
мерно 50 для неизмененных пород верхней коры до почти 100 
для сильно выветрелых остаточных глин. Типичные глинистые 
-сланцы имеют промежуточные значения (примерно 70—75); это 
показывает, что эффект выветривания еще не достиг стадии, 
когда щелочные и щелочно-земельные элементы существенно 
удалены из глинистых минералов.

Коэффициент распределения элементов между породами 
верхней коры и природными водами. Уайтфилд и др. [20] изу­
чили этот параметр в процессе выветривания и разрушения по­
верхностных пород и формирования осадков. Коэффициент рас­
пределения для некоторого элемента у между природной водой 
и верхней корой имеет вид

где Xyw и Хуис — концентрации элемента у соответственно в 
природной воде (W) и в  верхней континентальной коре (UC).

50
50
50
75
75—85
7 5 -8 5
75—85100

100

50
50—55 
60—65 
5 5 -7 0  
70—75 
80—90 
85—100
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Для речных и морских вод было установлено значительное влия­
ние на эти величины электростатического действия энергии свя­
зи элемент— кислород (Qv-o): •
Qv-o~ ( xb— xoY эВ,
где ху и Хо — соответственно электроотрицательность элемен-. 
та у и кислорода. Таким образом* концентрация элемента а  
природной воде контролируется законами не только химии рас<- 
творов, но и химии твердых тел. Эти сведения имеют сущест-

Рис. 2.2. Диаграмма время пребывания (выраженное в lg t )  — коэффициент 
распределения морская вода — верхняя кора (выраженный в lg K ysw) по дан­
ным табл. 2.3. Для элементов с наиболее низкими значениями времени пре­
бывания и коэффициента распределения морская вода — верхняя кора (на­
пример, р. з. э, Y, Sc, Ti, Zr, Hf, Al, Ga, Th, Nb, Sn, Be) имеется максимальная 
возможность быть перемещенными в обломочные осадки и тем самым сохра­
нить сведения о составе верхней коры. По соображениям, приведенным 
гл. 2, распределение р. з; э, Y, Th и Sc в глинистых сланцах наиболее точно 
отражает состав верхней коры.

венное значение для понимания процесса выветривания пород*, 
состава морской воды и влияния флуктуаций приносимого ма­
териала (например, загрязнения) на химизм океанической во­
ды. Кроме того, мы можем значительно лучше понять взаимо­
связи между осадочными породами и средним составом верхней 
коры. В этом отношении особенно интересно исследование ко-



Т а б л и ц а 2.3. Состав природных вод и пелагических осадков, 
время пребывания (т) и коэффициент распределения морская вода — 

верхняя кора (Kysw)*

-Зле-
s «eHT’

Речная
вода,
Г*Г-1

Окерниче-
—хкаявода,

г-г- 1
Пелагиче-

г-г- 1

Пелаги­
ческий 

к̂арбвиищ* 
г* г-1

Пелаги­
ческий 

к̂ремнезем* 
г* г—1

Li 3 1 0 - 9 1,7-10~7 5,7-10- 5 6,4 —2,1
Be ы о - 11 2 - 10-13 2,6 *10-6 1,8 —7,2
В 1• 10~8 4,5.10- 6 2,3-10- 4 7,2 —0,52
F Ы 0 - 9 1,3-ю -6 1,3-10- 3 5,9 —
Na 6,3-10-6 1,08-10"2 4,0-10- 2 8,3 —0,43
Mg 4 .Ы 0 - 6 1,29-10 - 3 2,1-10"2 7,7 — 1,0
Al 5-10- 8 8 - 10-10 8,4-10- 2 0,85 —8,0
Si 6,5-10-6 2,8 - 10-6 2,5-10" 1 4,7-10- 1 3,9 - 5 , 0
P 2 - 10-8 7,1 -10-® 1,5-10- 3 4,6 —
S 3J .1 0 - 6 9,0-10- 4 1,3-ю - 3 8,7 —
Cl 7,8-10- 6 1,95-10- 2 2,1- 10 - 2 8 ,8 —
к 2,3-10-6 3,99-10- 4 2,5-10- 2 7,1 - 1,8
Ca 1,5-10- 5 4,13-10-4 9Д-10" 3 4,0-10- 1 6,1 — 1,9
Sc 4-10- 12 6,7 * 10-13 1,9-10- 5 1,4 —7,3
Ti 3-10" 9 <9,6- 10_и 4,6 10" 3 < 2,2 < —6,5
V 9-10- 10 1,2 - 10-9 1,2 - 10-4 3,9 —4,7
Cr - ы о - 9 2 - 10-10 9-10- 5 3,2 —5,2
Mn 7-10- 9 з - ю - 10 6,7 • 10-3 1,5 —6,3
Fe 4-10- 8 6 -10-11 6,5-10- 2 —0,16 —8,9
Co m o - 10 2 - 10-12 7,4-10- 5 1,3 —6,7
Ni 3-10- 10 5-10- 10 2,3-10- 4 3,2 —4,6
Cu 7 •10“ 9 з - ю - 10 2,5-10- 4 3,0 —4,9
Zn 1 2 - 10“ 8 4.10-1° 2,0 - 10-4 1,0 - ю - 4 3,1 —5,2
Ga 9-10- 11 2 - 10-11 2 - 10-5 2,9 —5,9
Ge 5 * 10—12 5 -10“ 12 2 - 10-6 3,3 —5,5
As ; 2 - 10-9 1,7-10- 9 - 1,3-ю - 5 5 ,0 - 2 , 9
Se 6 -10-11 1,3-ю - 10 1,7-10- 7 5,8 - 2 ,6
Br 2 -10-8 6,7- 10“ 5 7-10- 5 8,9 —
ЯЬ M O - 9 1,2 * 10-7 1,1 - 10-4 5,9 - 3 , 0
Sr 7-10- 8 7,6.10- 6 1,8 - 10-5 2,3-10" 3 6,7 - 1 , 7
Y ! 4-10- 11 7-10- 12 4-10- 5 2,1 —6,5
Zr . — з - ю - 11 1,5-10- 4 2,2 - 6,8
Nb , . — < 5 -1 0 - 12 1,4.10- 5 < 2 ,4 < —6,7
Mo 6 - 10"10 1,1-Ю- 8 2,7-10-5 5 ,5 —2,1
Pd — —. 4,0* 10~9 а --- —
Ag 3-10- 10 2,7 • 10“ 12 1,1-Ю" 7 4,3 —4,3
Cd M O - 11 8 - 10-11 3,0-ю - 7 6,5-10- 7 4,9 - 3 , 1
In — ы о - 13 8 -10-8 3,0 —5,7
Sn 4-10- 11 5 * 10—13 3,0-10-6 2,1 —7,0
Sb 7 • 10-11 1,5-10 - 10 ы о - 6 5,1 —3,1
I 7-10" 9 5,6-10“ 8 М О -5 < 6,6
c s  ; 2 - 10-11 2,9-10- 10 6 -10-6 4,6 —4,1
Ba 2 - 10-8 1,4-10-* 2.3-10- 3 3,7 —4,8

4 ,^ 1 0 -12 4,2-ГО-"5 - ■1*9 - 6,8
Ce 7,9-10- 11 3,5- Ю-12 8,0 -10-5 1,3 —7,3
Рд- 7,3-10“ 12, 1,0 - ю - 12 1,0 -10-5 1,9 —6,9
Nd 3,8-10- 11 4,2 * 10—12 4 ,110 -5 1,9 —6,8
Sm 7,8-10- 12 8,0 - 10-13 8,0 - 10-6 1,9 —6,8
Eu 1,5-10- 12 1,5-10- 13 1,8 . 10-6 ■1,8 —6,8
Gd ; 8,5- W -12 1,0 - ю - 12 8,3-10-6 2,0 —6,6
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Продолжение таблицы 2. Я

Эле­
мент

Речная 
вода, 
г-г - l

Океаниче­
ская вода, 

г-г- l

Пелагическая 
глина, 
г - г - l

Пелаги­
ческий 

карбонат, 
г* г—1

Пелаги­
ческий 

кремнезем, 
г-г—1

lgx

ТЬ 1,2-10-12 1,7-IO"13 1,3-io - 6 2 ,0 —5,5
Dy 7,2-10-12 1 ,ы о - 12 7,4 -10—6 2,0 —6,5
Но 1,4 • 10~12 2,8-IO"13 1,5 -10~6 2,1 —6,5
Ег 4 ,2 -10-12 9,2-10-13 4,1 • 10-6 2,2 - 6 , 4
Тгп 6,1 -10-13 1,3-10~13 5,7-10-7 2 ,3 - 6 , 4
Yb 3,6-io - 12 9,0-10-w 3,8-10 - 6 2,3 —6,4
Lu 6,4-10-13 1,4-10-13 5,5-IO-7 2,3 —6,4
Hf — < 7 - 10-12 4,1-IO"6 < 3 ,1 < —5,9
Та — <2,5-10-^ Ы 0 - 6 < 3 ,3 < —5,9
W 3 -1 0 -11 M 0 - 10 Ы 0 - 6 4 ,9 —4,3
Re — 4 -1 0 -12 Ы 0 - 9 6 ,5 - 2 , 1
Ir — — 3,1- io - 10 6 — —

Au 2 -10 -12 4,9-10-12 1,5-10“ B 6,2 - 2 , 6
Hg 7-10"11 m o - 12 1 - io - 7 3,9 —

TI — M 0 - 11 1,2-10-6 3 ,8 —4,9
Pb Ы 0 - 9 2-10 -12 3,0-10-5 1,7 —7,0
Bi — 2-10 -11 5,5-IO-7 4 ,4 - 3 , 8
Th < M 0 - 10 6-10"14 1,34-IO"5 0,53 —8,3
U 4 -1 0 -11 3,1- io - 9 2,6-IO"6 6 ,0 —3,0

* Источники информации: а — речная вода: Ли [21]; Мартин и др. i[22] для р. з. э.; 
Y нормализован по хондриту (Но). ^ — океаническая вода: Брёккер и Пенг [23]; Ли [21]; 
Б. Ульман (устное сообщение); различные источники для р. з. э., Y. в — пелагические 
осадки: Честер и Астон [24]; Ли [21]; Хейнрих и др. [2]; Кроккет и Куо [25]; Мак-Лен- 
нан и Тейлор [26].

Примечание: Данные для пелагических осадков карбоната и кремнезема не приво­
дятся, если масса элемента в этих осадках < 10% его общей массы в среднем океани­
ческом осадке.

lg x  — скорости седиментации [27]: терригенного материала — 1,73* 1015 г*год , кар­
боната — 1,079-1015 г -го д -1; крем незем а— 0,172-1016 г-го д -1. Масса океана (исключая кон­
тинентальные шельфовые воды) составляет 1,3-Ю24 г.

эффициентов распределения между морской водой, в которой в 
конечном итоге концентрируется большая часть растворенного 
материала, и верхней корой (Kysw). Эти величины, рассчитан­
ные по данным табл. 2.3 и 2.15 (см. ниже), внесены в табл. 2.3 
в виде выражения lg Kvswr. Уайтфилд [20] указывает также на 
сильную корреляцию между временем пребывания (т) и K»swr 
для различных элементов. Из рис. 2.2. видно, что вариации 
значений Kysw превышают почти девять порядков.

2.3.2. Эрозия. К агентам эрозии относятся проточные воды 
(потоки, почвенные воды), ветер, ледники и сила тяжести [14]. 
В табл. 2.4 приведено сравнение материала, доставленного в 
океан различными агентами переноса. При этом вырисовыва­
ются две особенности: во-первых, перенос вещества в виде час­
тиц более чем в четыре раза превышает перенос вещества в ви­
де растворов и, во-вторых, большая часть вещества как во взве-
3—1097
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Т а б л и ц а  2.4. Масса материала, ежегодно поступающего в настоящее время 
в океаны (исключая органический материал) [14, 28]

Типы переноса Масса, 
Х1015 г

% от меха­
нического 
переноса

% от общего 
переноса

А. Механический перенос 
Реки 
Ледники 
Морская эрозия 
Воздушный перенос

16,0
2,07
0,26
0,06

87
11
1

70
9
I

Всего 18,4

Масса, 
ХЮ15 г

% от пере­
носа в рас­
творенном 

виде

% от обще­
го переноса

Б. Перенос в растворенном виде 
Реки
Почвенные воды

3,9
0,4

91
9

17
2

Всего 4,3

Значения рассчитаны для плотности 2,8 г-см~

шенном, так и в растворенном состоянии переносится речными 
потоками.

Скорость химической эрозии на различных континентах раз­
личается в настоящее время в 3—4 раза [14]. Интенсивность 
химическои денудации тесно связана с типом эродируемых по­
род. Так, около трети вещества, поступающего в океаны хими­
ческим путем, является результатом прямого выветривания кар­
бонатных пород. Механическая денудация, напротив, для раз­
личных континентов различна (примерно в 25 раз) и четко кор­
релирует с высотой территории над уровнем моря, а следова­
тельно, с тектонической активностью.

2.3.3. Механический перенос и отложение. Механическая 
сортировка обломочного материала во время его транспорти­
ровки подчиняется законам потоков жидкостей. Важнейшими 
параметрами частиц являются плотность, размер и форма Г29 
aUJ. Для понимания механизма фракционирования минералов 
важна концепция гидравлической равноценности. Частицы, ха­
рактеризующиеся гидравлической равноценностью, имеют иден­
тичные гидравлические свойства в транспортирующей среде 
(например, в воде или воздухе), зависящие от различных ком-



Т а б л и ц а  2.5. Химический состав фракций песчаной размерности

Баренцево море* Залив П ария2 Группа Гринленд*

Компо­
нент Песок Ил Глина Песок Глина Граувакка Аргиллит

S i02 84,65 76,95 55,67 81,26 60,99 74,33 63,11
Ti02 0,16 0,74 1,12 0,47 0,88 0,69 0,85
А120з 7,72 11,54 21,34 6,34 18,52 12,57 18,85
FeO 1,47 2,38 9,74 4,37 7,82 4,60 6,85
MnO 0,04 0,06 0,10 0,06 0,27 0,06 0,05
MgO 0,54 1,43 3,62 0,92 2,70 2,39 3,60
CaO 0,84 1,88 1,02 4,06 3,17 0,90 0,56
Na20 _ 2,58 — 1,22 2,90 1,51 1,14
K20 2,01 2,32 3,97 1,18 2,60 2,76 4,80
P2O5 0,07 0,13 0,42 0,11 0,16 0,20 0,19
s 97,50 100,01 97,50 99,99 100,01 100,01 100,00
C 02 2,21 0,80 2,17 1,92 — —
П. П. П. — — — 3,61* 10,27* 2,84 4,08

Cs — __ 1,4 9,0 6,3 9 ,0
Ba 769 671 301 371 409 702
Rb 65 173 47 150 136 204
Sr 280 177 147 203 64 56
Pb 17 53 22 23 — —

La 34 66 _ 33,7 36,3
Ce 61 121 — — 60,5 65,1 ,
Nd __ __ _ — 38 36
Sm _ __• — —■ 7,61 8,07
Eu _ — — — 1,23 1,32
Tb _ __ — — 0,76 0,81
Yb _ _ — — 2,99 3,14
Lu __ __ — — 0,46 0,52
2р.з.э. — — — — 168 179
La/Yb — — — — 11,3 11,6
Eu/Eu* — — — — 0,59 0,59
Y 34 28 — — — —
Th 10 18 — — 12,7 13,3
U — — — — 3,0 3,3
Zr 393 131 413 139 — —
Hf — — — — 5,2 2,9
Th/U — — — — 4,2 4,0
La/Th 3,4 3,7 — — 2,7 2,7
Cr __ __ 31 88 67 91
V __ — 79 137 — —
Sc __ — — — 11,8 16,8
Ni 22 83 16 30 41 36
Co __ — 7,7 11 10,4 16,0
Cu 20 96 7,1 18 — —
Zn 49 245 — —  - —
Ga — — 7Tl 20 — —

La/Sc __ __ — — 2,9 2,2
Th/Sc — • — — — 1,1 0 ,8
В — — 60 77 — —

1 Поверхностные осадки Баренцева моря [32]. 1 Среднее из 12 анализов платфор­
менных песков (3 только для SiOa) и 7 анализов глин (3 только для SiO*) бассейнов 
залива Пария [331. 8 Среднее для граувакк и аргиллитов группы Гринленд (ордовик) 
134]. * Включая НаСН- и Н20 - .
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бинтаций физических свойств (например^ размера, формы, плот-

Простейший случай представляет исследование скорости 
осаждения сферических частиц в неподвижной воде. Для флюи­
да с числом Рейнольдса (JR) ^0 ,5  скорость осаждения частиц 
подчиняется закону Стокса, который выражается уравнением 
V = [Apg/l8\x]d\

где V — скорость осаждения (см-с"1), Ар — разница в плотно­
сти флюида и частицы (г-см 3), g — ускорение силы тяжести 
(см«с ), М» — вязкость (в пуазах), d — диаметр частиц (в сан­
тиметрах). Практически закон Стокса применим только к час* 
тицам диаметром ^0,01 см (тонкий песок). Для более круп-

100 1000
Диаметр, мкм

Рис. 2.3. а — зависимость скорости осаждения от диаметра частиц сферической 
формы с плотностью 2,5 г-см -3, осаждающихся в чистой воде при 20°. По- 
гз? теоРетические расчеты по закону Стокса и экспериментальные данные 
L41J. Видно, что теоретические и экспериментальные данные хорошо согласу- 

ДЛЯ частиц более мелких> чем тонкий песок; б-диаграм м а зависимости 
S E F T * " "  опред&?енных скоростей осаждения от диаметра частиц сфе- 

Ф°РМ“  в чистой воде при 2 0 °С p i ] .  Показаны кривые для частиц 
с плотностью 5,0 г-см~» (типичные тяжелые минералы) й 2,65 г-см -3 (при­
близительное значение для кварца и полевого шпата). Диаграмма показыва­
ет, что тяжелые минералы осаждаются в наиболее крупнозернистых обломоч- 
ных осадках.
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Рис. 2.3. (Продолжение).

ных частиц вязкооть не является единственным фактором, конт­
ролирующим сопротивление флюида оседающей частице; важ­
ную роль играет также инерция.

Зависимость скорости осаждения частиц сферической фор­
мы от размера исследована экспериментально [31]; сравнение 
полученных результатов с теоретическими расчетами представ­
лено на рис. 2.3, а для сфер с постоянной плотностью (2;50 г- 
•см-3) , оседающих в чистой воде. На рис. 2.3,6 показаны кри­
вые для сфер с различной плотностью: одна для минералов, 
аналогичных кварцу и полевому шпату (р=2,5—2,8 г*см-3), 
а другая для тяжелых минералов (р>2,8 г-см-3).

Теоретически влияние этих процессов на химический состав 
осадков несложное. Ясно, что наибольшее значение имеет-раз­
мер зерен. В табл. 2.5 приведены химические анализы размер­
ных фракций современных осадков Баренцева моря [32] и за­
лива Пария [33], а также анализы средах граувакки и аргил­
лита из ордовикской турбидитной серии Новой Зеландии [34]. 
В каждом случае химический состав тонкозернистой фракции 
может быть объяснен концентрацией в ней глинистых минера­
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лов, а не кварца и полевого шпата. Этим же объясняется умень­
шение содержания кремнезема и соответственно возрастание 
концентрации большинства других элементов. Для некоторых 
щелочных и щелочно-земельных элементов (например, Ca, Sr, 
Na, Ва) характерно неустойчивое распределение. Эти элементы 
сильно фракционируются в процессе выветривания (см. разд. 
2.3.1), а Са и Sr входят также в состав карбонатов. Чрезвычай­
но важно рассмотреть такие характерные отношения элементов, 
как, например, La/Yb, Eu/Eu*, La/Th, La/Sc, Th/Sc, которые не 
претерпевают заметных изменений (см. разд. 2.3.6).

Из табл. 2.5 видно также, что более грубозернистые фрак­
ции обогащены Zr и Hf. Это второй важный геохимический фак­
тор: фракционирование тяжелых минералов. Благодаря устой­
чивости к выветриванию и высокой плотности некоторые мине­
ралы имеют тенденцию накапливаться в наиболее грубозерни­
стых осадках (рис. 2.3, б). В песках и песчаниках тяжелые ми­
нералы обычно присутствуют в количестве ^0,1% , хотя изве­
стны концентрации до 1% [35]. Наиболее распространенные тя­
желые минералы — ильменит, магнетит, гранат, циркон, рого­
вая обманка, рутил и эпидот. Значительно реже дают сущест­
венные скопления касситерит, турмалин, апатит, монацит. С точ­
ки зрения геохимического баланса микроэлементов наиболее 
показательными являются Zr, Hf, Nb и Та (циркон, рутил) и в 
меньшей степени — Sn (касситерит), В (турмалин), Sr (апа­
тит), р. з. э. и Th (циркон, гранат, апатит, монацит).

2.3.4. Химизм океанических вод. Во время выветривания и 
эрозии большое количество вещества, растворенного в природ­
ных водах (в основном речных), выносится в океаны. Поэтому 
океаны представляют собой важное соединительное звено меж­
ду химическим составом верхней континентальной коры и оса­
дочными породами. В этом разделе мы покажем, как распре­
деление и контроль за содержанием различных элементов в 
морской воде позволяют рационально использовать химический 
состав обломочных осадочных пород в качестве показателя со­
става верхней коры.

За последние два десятилетия мы значительно продвинулись 
в понимании химизма моря [23, 37]. В табл. 2.3 приведена 
оценка среднего химического состава океанической воды. Эти 
данные в основном заимствованы из сводки Брёккера и Пенга 
[23]; значения для Th даны по Ли [21], а для I — по В. Уллма- 
иу (устное сообщение). Анализ ряда современных сводок о со- 
ставе морской воды свидетельствует о прекрасном совпадении 
данных для главных и второстепенных ионов и о совпадении 
больше чем на «порядок величины» для рассеянных и сверх- 
рассеянных элементов. Таким образом, можно считать, что для 
наших целей состав морской воды хорошо известен.
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Время пребывания. Время пребывания (т) элемента в океа­
не— понятие, введенное Бартом [38] для стационарной систе­
мы,— выражается следующим уравнением:

Xg = My/Fy,
где Му — масса элемента у в океане, a Fy — количество элемен­
та у, проходящего через океанический бассейн в среднем за 
год. Очевидно, океан не является стационарным [23, 39], хотя 
открытый океан, за исключением континентального шельфа, 
близок к стационарной системе [21].

Прохождение элемента через океан может быть измерено 
либо по привносу его реками [20, 23, 37, 40], либо по скорости 
перехода в глубоководные осадки [21, 41]. Ли [21] возражает 
против первого варианта, указывая на влияние человеческой 
деятельности на распределение ряда элементов в речной воде 
и сложности смешения вод в дельтах рек. Средний состав реч­
ной воды трудно оценить [23], и мы считаем аргументы Ли убе­
дительными. Альтернативный подход состоит в использовании 
состава океанических пелагических осадков как меры привноса 
элемента. Концентрацию большинства элементов в пелагических 
карбонатных и кремнистых осадках, за исключением Са, Sr и 
Si, можно не принимать во внимание. В табл. 2.3. приведена 
оценка среднего состава пелагических глин [21]. Содержания 
р. з. э. даны по Мак-Леннану и Тейлору [26], а содержания Y 
оценены по диаграммам р. з. э., нормализованным по хондри- 
ту. Показано также содержание Са и Sr в чисто биогенных 
карбонатах и Si в чисто биогенном кремнистом веществе. Вре­
мя пребывания рассчитано с использованием сводки Лисицына 
и др. [27] по скоростям седиментации и также приведено в 
табл. 2.3 (представлено в виде lg t). Время пребывания изме­
няется более чем на девять порядков: от менее одного года для 
Fe до более 10® лет для Na.

• Времена пребывания, рассчитанные двумя методами (при- 
внос реками, пелагическое осаждение) хорошо коррелируют 
между собой, но не совпадают полностью [21]. Время пребы­
вания, рассчитанное по речной воде, примерно на порядок 
меньше для хорошо растворимых элементов (например, Br, С1, 
Na) и от одного до двух порядков больше для наименее рас­
творимых элементов (например, р. з. э., Al, Th, Sc).

2.3.5. Диагенез и метаморфизм. Эрозия и перенос осадка 
происходят в окислительных условиях при более или менее по­
стоянных pH, давлении и температуре. При отложении осадка 
эти параметры могут существенно меняться и таким образом, 
влиять на его состав (см. обзор в работах [42, 43]). Как и при 
выветривании, более растворимые щелочные и щелочно-земель­
ные элементы переносятся и (или) перераспределяются [44].
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Т а б л и ц а 2.6. Содержание микроэлементов в окисленных 
и неокисленных осадках фьорда Осло (в млн-1, за исключением 
особо указанных случаев)

Элемент Неокислен-
ные Окисленны'е Возможно значительное различие*

Ва 735 768
Rb 149 162
Sr 241 230
Pb 148 94 +Y 37 38
Zr 197 235
Cr 125 113
U 181 186
Ni 55 54
Co 27 24
Cu 133 54 +

+Mn 5743 3990
Zn 571 342 +P 1322 1305
Mo 33 5 +

+Copr (%) 3,58 2,27
s  (%) 1,15 0,22

« Д ЛЯГ нечисленны х осаДков — среднее из 52 образцов, для окисленных — из 62 об­
разцов 145J. Различия считаются значительными, если превышют 20%.

Восстановительные условия, при которых формируются многие 
осадки, могут привести к серьезным последствиям: например, 
Fe и Мп, которые обычно нерастворимы в поверхностных усло­
виях, могут перейти в новое состояние окисления и стать лег­
ко растворимыми и подвижными. В табл. 2.6 приведены данные 
о распределении микроэлементов в окисленных и неокисленных 
осадках фьорда Осло. Содержание Cu, Mo, Pb, Zn, S и С, так 
же какиМп (см. выше), существенно выше в неокисленных 
осадках. Причины такого накопления не вполне ясны, однако 
возможно нахождение элементов в виде сульфидов или адсорб­
ция их на органических соединениях [45]. Уран, подобно дру­
гим элементам, обычно накапливается в неокисленных осад­
ках [45]. Обогащение ураном почти наверняка обусловлено пе­
реходом растворимого U6+ в относительно нерастворимую фор­
му U4+ и осаждением в виде U(OH)4 или других подобных со­
единений. Еще одной общей чертой диагенеза является увеличе­
ние растворимости кремнезема (например, [35]).

Подвижность элементов (особенно микроэлементов) в про­
цессе метаморфизма пелитовых пород еще не совсем понятна, 
и заметного прогресса в этом направлении не было достигнуто
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после пионерской работы по исследованию формации Литтлтон 
,[46]. Шоу [46] установил, что при региональном метаморфиз­
ме вплоть до условий силлиманитовой фации наблюдается не­
большое изменение в содержании породообразующих элементов 
при потере воды и углекислого газа. Микроэлементы также ма­
лоподвижны, за исключением Li и РЬ, для которых подвиж­
ность увеличивается. Надежно установлено возможное ее 
уменьшение для Ni и Си. Ронов [47] также указывает на сла­
бые геохимические эффекты в процессе прогрессивного регио­
нального метаморфизма осадочных пород. В условиях очень 
высоких ступеней метаморфизма, например гранулитовой фа­
ции, многие элементы, в том числе К, Rb, Cs, Th, U, являются 
подвижными, вероятно, во флюидных фазах [48].

2.3.6. Осадочные породы как модель состава коры. Интерес­
но рассмотреть рис. 2.2. с позиций всестороннего влияния раз­
личных процессов на состав обломочных осадочных пород. Ко­
эффициент распределения элементов в морской воде — верхней 
коре (Kysw) изменяется более чем на восемь порядков. Элемен­
ты с очень высокими значениями Ky8W и т (1 gKysw>-—3; lgx>

5), включая большинство щелочных и щелочно-земельных 
элементов, В и U, интенсивно переходят в природные воды и 
остаются в них в растворенном виде в течение длительного вре­
мени. Соответственно концентрации таких элементов в тонко­
зернистых обломочных осадочных породах ни в коей мере не 
отражают их концентрации в коре. С другой стороны; элемен­
ты с очень низкими значениями Kysw и т (lg/Ctfs,r< —6;

включая группы титана (Ti, Zr, Hf), алюминия (Al, 
Ga), p. з. э. (включая Y, Sc), Th, Nb, Sn и Be, почти полностью 
отсутствуют в природных водах, и время их пребывания в океа­
нской воде меньше, чем время перемешивания океанской во­
ды (^ 1 0 3 лет). Следовательно, эти элементы переходят в об­
ломочные осадочные породы практически в тех же концентра­
циях, в которых они были в коре, и предоставляют нам цен­
ную информацию о содержании их в исходных породах. Это за­
ключение усиливается еще и тем, что данные элементы присут­
ствуют в очень малых концентрациях в хемогенных осадках 
(карбонатах и эвапоритах). Остальные элементы с промежу­
точными значениями Kysw и т, включая некоторые переходные 
элементы первого ряда (Si, Ва, Cs, Т1), также могут дать ин­
формацию о составе исходных пород, хотя использовать ее сле­
дует с большой осторожностью.

Многие элементы (с низкими значениями Ky$w и т), находя­
щиеся в осадочных породах, непригодны для оценки состава 
верхней коры по разным причинам. Некоторые из них обнару­
живают значительные изменения в растворимости в зависимо­
сти от степени окисления (Fe, Мп) или являются сильно халь-
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кофильными (РЬ). Другие элементы слабо рассеяны в обычных 
магматических породах (Al, Ga). Еще один важный фактор, 
кратко рассмотренный выше, — это то, что некоторые элемен­
ты являются главными компонентами часто встречающихся тя­
желых минералов (например, Zr, Hf, Sn) и, следовательно, мо­
гут фракционироваться в процессе осадконакопления*

Нам представляется, что изучение распределения р. з. э., Y, 
Th, Sc и, возможно, Со в обломочных осадочных породах—наи-

Рис. 2.4. Диаграммы Th — Hf — Со и La — Th — Sc для тонкозернистых осад­
ков и осадочных пород постархейского возраста. Условные обозначения: LJC — 
верхняя континентальная кора; ТС — континентальная кора в делом; ОС — 
средняя океаническая кора; ASK  — средний глинистый сланец, по Краускопфу 
[53]. Характерны общая низкая дисперсия данных и сходство с составом 
верхней континентальной коры (UC).  Составы верхней коры удалены от вер­
шины Hf, что, возможно, связано с концентрацией циркона в песчаниках (см. 
разд. 2.3.3). Исходные данные приведены в тексте.

более перспективное направление для определения содержаний 
в верхней коре, Среди этих элементов есть как сильно несовме­
стимые (легкие р. з. э., Th), так и сильно совместимые (Sc, 
Go), Их отношения дают индекс химической дифференциации 
(например, Th/Sc, La/Sc). Кроме того, некоторые ключевые от­
ношения элементов остаются, по существу, постоянными или их 
можно предсказать при рассмотрении магматических процессов 
(Th/U, K/U, K/'Rb).

В нашей аналитической работе мы сосредоточили внимание 
на тонкозернистых обломочных породах (аргиллитах, глини­
стых сланцах и т. д.). Мы использовали этот подход, поскольку 
подсчеты баланса масс осадочных пород (см. табл. 2.5) осно­
вываются в значительной степени (например, р. з. э., Th, Sc) 
на данных о глинистых сланцах. Полные высококачественные



Т а б л и ц а  2.7. Химический состав некоторых типичных постархейских
глинистых сланцев Австралии [49, 50]

1 2 3 4 5 6 7 8

S i02 57,98 69,25 69,66 67,39 68,01 66,03 67,20 59,52
т ю 2 0,81 0,64 0,79 0,86 0,75 0,74 0,77 1,03
А120 3 23,28 18,76 15,55 16,95 17,12 16,94 19,85 23,75
FeO 6,51 5,99 6,20 6,82 5,90 4,80 5,53 8,54
MnO 0,08 0,02 0,04 0,09 0,23 0,05 0,04 0,16
MgO 4,33 0,56 2,60 2,05 2,73 2,01 1,62 1,81
СаО 0,44 0,03 0,51 0,27 0,22 5,11 0,39 0,57
Na20 0,66 0,75 0,42 1,01 0,£6 0,40 0,1? 0,95
к 2о 5,92 4,00 3,90 4,45 4,24 3,75 4,33 3,44
Р20 5 — — 0,32 0,12 0,15 0,11 0,08 0,23
2 100,01 100,00 99,96 100,01 100,01 100,00 99,99 100,00
п. п. п. 5,88 3,75 4,29 5,57 3,12 7,31 4,34 5,50

Cs 13,4 4,65 16 17 13 18 17 10
Ва' 879 1051 310 240 470 500 590 580
Rb — — 215 198 180 194 175 185
Sr — — 48 86 34 269 67 120
Pb 18,0 17,1 10 43 6 ,2 24 35 32

La 42,3 51,0 27 34 44 52 40 50
Се 88,9 102,9 57 63 94 132 86 104
Pr 9,87 - 12,8 8,8 J 7,0 8,1 12 9,1 13
Nd 35,2 48,2 32 24 29 37 30 43
Sm 7,18 7,39 4,9 5 ,3 5,0 6 ,5 6 ,0 8,2
Eu 1,14 1,23 0,94 1,0 0,95 1,2 1,1 1,7
Gd 4,63 4,19 4 ,0 4,8 4,7 5,2 4,7 6,7
Tb 0,81 0,68 0,68 0.71 0,74 0,84 0,82 1,2
Dy 5,08 3,80 3,8 3 J 4 ,0 4 ,6 5 ,0 6 ,2
Ho 1,07 0,83 0,86 0,87 0,89 1,1 1,2 1,4
Er 3,01 2,15 2,3 2,6 2,5 3,2 3 ,6 3,8
Yb 3,03 2,10 2,4 2,5 2,4 2 ,8 3,6 3,7
2р.з.э. 203 238 145 149 * 196 258 192 242
Law/YbN 9,4 16,4 7,6 9,2 12,4 12,6 7,5 3 ,2
Eu/Eu* 0,60 0,67 0,65 0,61 0,60 0,63 0,63 0,70
Y 29,9 30,0 18 20 34 36 29 38

Th 15,8 19,9 12 15 16 15 18 19
U 3,58 2,62 2,7 2,6 2,7 2,5 2,9 3,3
Zr 148 189 219 202 155 210 245 185
Hf 4,28 4,59 4,1 4,3 3,0 3,1 4,9 4,3
Sn 7,48 5,08 3,4 4,3 2,6 3 ,6 3 ,9 3 ,9
Nb 15,3 12,2 13 16 18 23 24 30
Mo 1,34 0,35 — — — —  - —
W 1,32 0,90 0,75 1,1 0,76 0,71 1,1 0,94
Th/u 4,4 7 ,6 4 ,4 5 ,8 5,9 6 ,0 6 ,2 5,8
La/Th 2,7 2,6 2 ,3 2,3 2,8 3 ,5 2 ,2 2 ,6

Cr 395 151 67 79 99 61 78 110
V 190 69 55 105 110 70 125 100
Sc 21 17 13 19 20 15 19 21
Ni 21 19 29 40 49 31 36 54
Co 23 * 16 14 19 14 14 27 .
Cu 65 3,2 — 25 110 35 27 52
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Продолжение табл. 2.7

1 2 3 4 5 6 7 8

Ga
La/Sc
Th/Sc

21
2 ,0
0,75

12
3 ,0
1,2

13
2,1
0,92

22
1,8
0,79

14
2,2
0,80

25
3,5
1,0

25
2,1
0,95

30
2,4
0,90

Bi
в

0,84
28

0,25
98

0,19
95

0,40
210

0,09
96

0,30
75

0,39
56

0,23
41

па И о Г х м ^ 3 « ^ Ж 1Й Ж ГеСКЬ,Ю,Л аССеЙН ХамеР°ли (2,6 -2 ,4  млрд. лет); 2-46436, груп- 
лет)- 4 АП1П Л? Набберу (~1,7 млрд. лет); 3—М15, группа Маунт-Айза (— 1,7 млрд. 
?леаТк „ 4 Г т ^ ° г  *°Р"/аЦИЯ ПвРтататака, бассейн Амадеус (-0 ,85  млрд лет); 5 - S C 8 ,  
P L 1 Пул и- Ур):/ f 6, Ф°РмаЧия Лорел, бассейн Каннинг (карбон); 7 —

, ул, бассейн Каннинг (пермь); 8 — PW5, сланец Кокатеа, бассейн Перт (триас).

аналитические данные все еще сравнительно редки для всех ти­
пов осадков и осадочных пород. В табл. 2.7 представлены не­
которые анализы типичных глинистых сланцев постархейских 
образований Австралии [49, 50]. В табл. 2.8 приведены анали­
зы взвешенного вещества из некоторых современных рек [511 
(мы исключили элементы Cu, Mo, Sb, Pb, Zn, присутствие кото­
рых обусловлено загрязнением окружающей среды). Эти ана­
лизы реально представляют состав твердой фракции, снесен­
ной с континентов. Наконец, в табл. 2.9 приведены оценки кон­
центраций в трех средних постархейских глинистых сланцах, 
включая^ средние значения по Кларку [52] и Краускопфу [53]. 
В цервой колонке даны наши данные, отличающиеся от других 
тем, что в них не включены компоненты карбонатов и эвапо- 
ритов. Эти данные являются наиболее представительной оценкой 
состава среднего терригенного глинистого сланца.

Чтобы показать соответствие между микроэлементами в 
верхней коре и в обломочных осадках, мы поместили данные 
на тройные диаграммы Th—Hf—Со и La—Th—Sc (рис. 2.4). 
Это анализы глинистых сланцев из различных постархейских 
образований Австралии [49, 50], Антарктиды [34] и Новой 
Зеландии Г34], геохимические стандарты для осадочных пород 
(SCo-1, SGR-1, MaG-1) [54], взвешенное вещество различных 
рек [51] и эстуариев рек восточной части США [55]. Неоспори­
мыми являются слабая дисперсия данных в отношении этих па­
раметров и хорошее соответствие их среднему составу верхней 
коры. На диаграмме Th—Hf—Со составы тонкозернистых осад­
ков удалены от состава верхней коры и от вершины Hf. Веро­
ятно, это обусловлено фракционированием циркона, сконцент­
рированного в грубозернистых осадках (см. разд. 2.3.3).



Т а б ц а 2.8 Химический состав обломочного вещества некоторых рек [51]

Амазонка Конго Ганг Гаронна Меконг

S i02 60,1 58,0 66,9 58,2 61,9
Ti02 i ’3 1,6 1 0,96 0,84 0,63
AI2O 3 22,8 25,0 16,0 22,4 22,3
FeO 7,5 10,4 5,2 7,5 7,6
MnO 0,14 0,20 0,14 0,22 0,13
MgO 2,0 1,1 2,3 2,9 2,3
CaO 2,3 1,4 4,1 2,7 0,87
Na20 1,2 0,32 1,5 0,75 0,74
K20 2,3 1,6 2,7 4,1 3,0
S 99,6 99,6 99,8 99,6 99,5

Cs 13 6 8,2 __ 21
Ba 700 790 490 815 600
Rb 138 60 116 — 190
Sr 309 61 — 164 92

La 48 50 42 44 48
Ce 112 90 98 93 93
Pr — — — 8,2 8 ,5
Nd — — 48 36 47
Sm 9,7 — 9,7 6,2 5,4
Eu 1,8 1,6 1,2 1,1 1,5
Gd — — — 6,1 5,3
Tb — 1,6 0,7 0,9 0,9
Ho — — 0,9 0,9
Er — — — 2,4 2,7
Tm — — 0,35 0,44 0,45
Yb 3,7 2,6 3,2 2,8 3,2
Lu 0,6 0,37 0,51 0,42 0,58
2р.з.э. — — 207 222
LaN/YbN 8,8 13,0 -8 ,9 10,6 10,1
Eu/Eu* 0,57 0,47 0,51 0,54 0,85

Th 13 16,2 17,5 13 17
U 2,5 3 2,8 3 ,6 5,8
Hf 6,2 5,1 8,4 4 ,0
Та 2,0 1,1 1,25 ___ 1,35
Th/U 5,2 5,4 6,3 3,6 2,9
La/Th 3,7 3,1 2,4 3,4 2,8

Cr 193 175 71 255 102
V 232 163 — 150 175
Sc 18 12 11,5 — 19,5
Ni 105 74 80 33 99
Co 41 25 14 39 20
Ga 19 25 — 16 28
La/Sc 2,7 4,2 3,7 — 2,5
Th/Sc 0,72 1,4 1,5 1 — 0,87

В 68 43 120 87

i, .



Т а б л и ц а  2.9. Различные оценки средних постархейских сланцев 7

Компонент 1 2 /  ‘3

S i02 62,8
r

62,0 61,6
Ti02 1,0 0 ,8 1,0
А120 3 18,9 18,0 18,3
FeO 6,5 7Д 7,4
MnO 0,11 0,13
MgO 2,2 2,9 2,7
СаО 1,3 3 ,6 4,2
Na20 1,2 1,5 1,1
K2O 3,7 3,8 3,4
P20 5 0,16 0,20 0,22
2 99,9 99,9 100,1
n. n. n. (C02, H20  и др.) 6 ,0 9 ,2 —

Cs 15 __ 5
Ba 650 — 580
Rb 160 — 140
Sr 200 — 450
Pb 20 — 20

La 38 __. 40
Ce 80 — 50
Pr 8,9 — 5
Nd 32 — 23
Sm 5,6 — 6 ,5
Eu 1,1 — 1
Gd 4,7 — 6,5
Tb 0,77 — 0 ,9
Dy 4,4 — 4 ,5
Ho 1,0 — 1
Er 2,9 — 2,5
Tm 0,40 — 0,25
Yb 2,8 — 3
Lu 0,43 -Г- 0,7
2  p. 3. э. 183,0 — 145
Lafj/YbN 9 2 — 9 ,0
Eu/Eu* 0,66 — 0 ,5

Y 27 — 30

Th 14,6 " ._ 11
U 3,1 — 3 ,2
Zr 210 — 200
Hf 5 ,0 — 6
Sn 4,0 — 6
Nb 19 — 20
Mo 1,0 — 2
W 2,7 __ 2
Th/U 4,7 __ 3 ,4
La/Th 2,6 — 3 ,6

Cr 110 _ 100
V 150 __ 130
Sc 16 __ 10
Ni 55 — 95
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Продолжение таблицы 2.9

Компонент 1 2 3

Со 23 20
Си 50 — 57
Zn 85 — 80
Li 75 — 60
Ga 20 — 19
La/Sc 2,4 — 4,0
Th/Sc 0,91 — 1,1

Bi 0,25 , . 0,01
В 100 — 100

1 — данная работа: представлены терригенные глинистые сланцы, за исключением 
карбонатных компонентов; 2 — данные Кларка [52]; 3 — данные Краускопфа [53].

2.4. Редкоземельные элементы в осадочных породах
2.4.1. Постархейская летопись. Гольдшмидт [56] первым 

предположил, что гомогенизирующие эффекты осадочных про­
цессов должны приводить к почти постоянному распределению 
р. з. э. в осадочных породах и тем самым отражать их содержа­
ние в верхней континентальной коре. Хотя работы других ав­
торов [57—60] показали значительные вариации содержаний 
р. з. э. в некоторых осадочных образованиях, предсказание 
Гольдшмидта подтвердилось [61]. Тейлор [62] использовал 
однородность распределения р. з. э. в осадочных породах в ка­
честве основы для составления таблиц среднего состава коры. 
Хаскин [63—64] подтвердил, что состав большей части палео­
зойских глинистых сланцев Северной Америки (NASC) являет­
ся представительным для состава верхней континентальной ко­
ры. Повторное изучение объединенной пробы европейских палео­
зойских глинистых сланцев (ES) [65] подтвердило первона­
чальные наблюдения Минами [66] и сходство их с NASC и со 
средним составом осадочных пород Русской платформы [67]. 
Среднее значение из 23 анализов постархейских глинистых слан­
цев Австралии (PAAS) опубликовано Нансом и Тейлором [49]. 
Значения для различных объединенных проб и средние значе­
ния для сланцев из различных регионов приведены в табл. 2.10 
и показаны на рис. 2.5 [68]. Примечательное однообразие этих 
составов убедительно свидетельствует в пользу того, что типич­
ные глинистые сланцы в отношении р. з. э. отражают состав 
вскрытой части коры. Использование усредненных данных бо­
лее предпочтительно по сравнению с анализом единичной со­
ставной пробы, в которую могут быть включены нетипичные
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материалы. Поэтому мы принимаем состав PAAS за средний 
состав глинистого сланца.

С°держания 3' э' в сеРии типичных постархейских тон­
козернистых осадочных пород представлены в табл. 2.7. Диа-

1— I— I— I— г

La Се Но Er Tm Yb

г л ш и ^ ы ^ с Х п а х 6 н̂ие нормализованных по хондриту р. з. э. в постархейских 
сланцах (NASC, Es) и в среднем PAAS (по данным табл 2 10) 

^ У“ Т ВНИМаНИЯ однотипн°сть кривых, подтверждающая точку зрения
континентальной к о о ы Т ^  °0СТаВ выветривающейся и эродируемой верхней континентальной коры. Характерны высокие концентрации р з э относительно
хондрита, ^ огаЩ®™елегкими р. з. э„ горизонтальный тип спектра тяжелых
р. . э. и, что особенно важно, значительная отрицательная Eu-аномалия Тя
кои тип спектров близок к спектру гранодиорита сГ п ? ^ о ж е н и е  2 посвя-
малиГзл°есьаи Ин3яУ̂ пгНМ П° Х0НДриТу коэФФиЦиентам и определению Еи-ано- малии. Здесь и на последующих рисунках по вертикальной оси поивелено от

” РитСе°ДерЖаНИЯ (В МЛН_1) Р- 3- Э- В П0р0де к его с“д о р ж м Х  (в млн"1)

грамма р  ̂ з. э., нормализованных по хондриту, приведена на 
рис. 2.6. Очевидно сходство состава р. з. э. в различных глини­
стых сланцах и в усредненных пробах. Распределение р. з. э 
в современных осадках такое же, как и в постархейских глини­
стых сланцах (NASC, ES, PAAS). Типичные анРализГвзвеше2-

Во Г г ^ 1а нпекот°Рых важнейших рек мира приведены в 
табл. 2.8 [51]. Данных о р. з. э. недостаточно, и они иногда
войЮРАAs fn°u,°9Н7 Г  ЯСН°’ 4X0 КрИВЫе 0чень близки к КРИ- (рис. 2.7), хотя суммарное содержание р з э не­
сколько завышено (в 1,1-1,4 раза). Обогащение, вероятно 
обусловлено тонкозернистостью речного осадка. Молодые тер- 
ригенные морские осадки имеют тот же характер распределения 
р. 3. э„ что и типичные глинистые сланцы, од£а£о в ряда о? 
разцов также наблюдается некоторое завышение их суммарного 
содержания. Эти различия показывают, что, несмотря на то что 
большинство типичных глинистых сланцев имеют одни и те же 
характеристики отношений элементов (Ьам/УЬи, Eu/Eu*; см



Рис. 2.6. Распределение р. з. э. в постархейских глинистых сланцах Австралии 
(по данным табл. 2.7). Характерны однотипность кривых для осадочных пород 
различного возраста и . местонахождения, а также сходство их с кривыми 
рис. 2.5.

Рис. 2.7. Диаграмма распределения р. з. э., показывающая поле современных 
речных осадков (по данным табл. 2.8). Для сравнения жирной линией пока­
зан спектр для PAAS. Речные осадки в целом имеют спектры р. з. э., парал­
лельные спектру PAAS, хотя характеризуются большим суммарным содержа­
нием р. з. э. Последнее, возможно, связано с тем, что анализировался очень 
тонкозернистый материал.

4—1097
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Т а б л и ц а  2.10. Содержание р. з. э. в постархейских глинистых 
(в млн-1)

сланцах

Элемент PAAS
(1) NASC

(2)
ES
(3)

La
Се
Pr
Nd
Sm
Eu
Gd
Tb
Dy
Ho
Er
Tm
Yb
Lu

2 p. з. э. 
Law/YbN 
Eu/Eu*

38 32
80 73
8 ,9 7 ,9

32 33
5 ,6 5 ,7
1,1 1,24
4,7 5 ,2
0,77 0,85
4 ,4 5 ,8
1,0 1,04
2 ,9 3,4
0,40 0,50
2,8 3,1
0,43 0,48

183,0 173,2
9 ,2 7 ,0
0,66 0,70

41.1
81.3
10.4
40.1

7 .3  
1,52
6.03  
1,05

1,20
3,55
0,56
3,29
0 ,58

204,0
8 .4  
0,70

tinnv * 0 п°стархейский средний глинистый сланец Австралии [491 (среднее из 23 обоач-
сты’й с л Г н е Г н —  « Се^ Р “ °й Америки Гб4] (S e c b  из* 40 3 -  глини-стыя сланец Европы [65] (смесь из многочисленных глинистых сланцев Европы).

приложение 2), некоторая осторожность в оценке средних сум­
марных содержаний р. з. э. все же оправданна.

Анализы р. з. э. для песчаников более редки, чем для гли­
нистых сланцев. Нормализованные по хондриту спектры р. з. э. 
для песков и песчаников постархейского возраста приведены на 
рис. 2.8. Кривые р. з. э. для этих песчаников указывают на 
более низкое суммарное содержание р. з. э., чем для глинистых 
сланцев, при этом, как и для последних, характерно изменение 
содержаний. Многие авторы отмечают более низкие содержа­
ния р. з. э. в грубозернистых осадочных породах по сравнению с 
глинистыми сланцами [49, 59, 63]. С другой стороны, форма 
спектров р. з. э. (Eu/Eu*, Ьа/УЬы) в общем такая же, как для 
песчаников и глинистых сланцев [49, 59, 69]. Типично низкое 
содержание р. з. э. в богатых кварцем осадках и в осадочных 
породах (кварцитах, ортокварцитах и др.) (рис. 2.9). При 
этом, однако, форма кривых в целом подобна наблюдаемой для 
глинистых сланцев. Отклонение от общей закономерности мож­
но объяснить увеличением неточности определений (особенно 
для анализов, выполненных до 1970 г.), обусловленной низки­
ми концентрациями р. з. э. Значительна также роль тяжелых 
минералов, когда количество глинистой фракции ничтожно ма- 
ло ([59], см. также ниже).
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Рис. 2.8. Распределение р. з. э. в голоценовых речных песках США [69] и в 
триасовых аркозах бассейна Перт, Австралия [49]^ PAAS показан жирной 
линией. В целом кривые для песков и песчаников подобны кривой PAAS, хо­
тя эти образования характеризуются меньшим суммарным содержанием р. з. э. 
Отношения La/Yb в них весьма изменчивы.

Рис. 2.9. Распределение р. з. э. в обогащенных кварцем песках Ливийской 
пустыни [63] и в пермских ортокварцитах (среднее по трем анализам) для 
бассейна Каннинг, Австралия [49]. PAAS показан жирной линией. Суммарное 
содержание р. з. э. в богатых кварцем песках и песчаниках значительно ни­
же, чем в PAAS.

4*
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Большинством исследований установлены относительно низ­
кие концентрации р. з. э. в осадочных карбонатных породах и 
минералах, при этом типичные суммарные концентрации р. з. э. 
в кальците морского происхождения не превышают 10 млн~‘ 
[63, 70]. В целом же спектры р. з. э. в карбонатах подобны их 
спектрам в осадочных обломочных породах. Для морских кар­
бонатов характерны низкие концентрации Се, отражающие низ­
кие содержания его в морской воде по сравнению с другими 
р. з. э. Распределение р. з. э. в эвапоритах детально не изуче­
но. Ряд неполных средних анализов для эвапоритов СССР ха­
рактеризуется низким суммарным содержанием р. з. э (менее 
10 млн-1) [71].

Хотя кривые р. з. э. для тонкозернистых осадочных пород в 
целом параллельны таковым для верхней коры, содержания 
этих элементов, вероятно, превышают абсолютные содержания 
примерно на 20% [72]. Три наблюдения подтверждают это 
предположение. Оценки для верхней коры, основанные на опро­
бовании площадей щитов, дают среднее содержание La пример­
но 32 млн-1 [8]. Для тонкозернистых осадочных пород типично 
более высокое (10—30%) суммарное содержание р. з. э., чем 
для ассоциирующихся с ними более грубозернистых осадочных 
пород (например, в граувакк-аргиллитовых турбидитовых се­
риях). Обломочный материал составляет около 70—80% оса­
дочных пород поверхности коры [14] и содержит основную мас­
су р. з. э.; содержание же их в карбонатах и эвапоритах очень 
низкое (см. ниже). Мы рассчитали баланс масс для осадочных 
пород, используя данные о р. з. э. и зная соотношение литоло­
гических типов пород (например, [14]), с тем чтобы оценить 
содержания р. з. э. в верхней коре (табл. 2.11). В пределах 
ошибки расчета полученные результаты соответствуют как бы 
простому уменьшению средних содержаний р. з. э. в PAAS на 
20%.
Т а б л и ц а  2.11. Баланс масс р. з. э. в осадочных породах

Элемент Глинистые
сланцы Песчаники Карбо­

наты

La 38 14 4,5
Sm 5,6 3,1 0,9
Eu 1,1 0,6 0,2
Gd 4,7 2,7 0,8
Yb 2,8 1,2 0,4
La/Yb 13,6 11,7 11,3
Eu/Eu* 0,66 0,63 0,72

Эвапо-
риты В К а (баланс 

масс)
ВК (глини­

стый сланец)

1,1
0,4
0,1
0,3
0,5
2,2
0,88

30
4,5
0,9
3,8
2,2

13,6
0,67

30
4,5
0,88
3,8
2,2

13,6
0,65

а Д ля верхней коры; отношение глинистые сланцы : песчаники • каобонаты • эвагто- риты принято равным 72 : 11 : 15 : 2 [14]. * каРоонаты • эвапо-
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2.4.2. Минералогический контроль. Очень важным является 
вопрос о распределении р. з. э. по минералам осадочных пород. 
В объемном отношении наиболее значительными компонентами, 
являются кварц, полевые шпаты и обломки пород. Кварц со­
держит мало или совсем не содержит р. з. э. (этим объясняется

Рис. 2.10. Распределение р. з. э. в наиболее распространенных породообразую­
щих минералах (по данным табл. 2.12).

их низкое содержание в песчаниках), хотя в зернах кварца мо­
гут присутствовать заметные количества минеральных включе­
ний. Полевые шпаты являются наиболее важными минералами 
осадков. Некоторые типичные анализы плагиоклаза и калиевого 
полевого шпата представлены в табл. 2.12 и на диаграмме 
р. з. э., нормализованных по хондриту (рис. 2.10). Примеча­
тельны весьма низкие концентрации р. з. э. и положительные 
аномалии европия. Обогащение последним обусловлено заме­
щением Sr2+ на Еи2+ вследствие его большего размера по срав­
нению с трехвалентными р. з. э. Содержание р. з. э. в облом­
ках пород в высшей степени непостоянно и заранее непредска­
зуемо. В табл. 2.12 приведены также типичные аналигы некото­
рых других минералов магматических пород, а на рис. 2.10 они 
представлены графически. Главная особенность, на которую



Т а б л и ц а  2.12. Содержание р. з. э. некоторых породообразующих 
Минералах

Эле­
мент l 2 3 4 5 ;v . 7 8 9

La < ' 86,0
127,3Се 0,569 5,94 0,442 22,5 1,36 0,264 2 ,2 0 20,0

Nd 0,365 7,23 0,645 27,5 0,252 0,0769 1,03 15,0
Sm 0,090 3,3 0,347 8,67 0,0200 0,0112 0,221 20,91 15,1
Eu 0,024 0,554 0,064 1,375 0,155 0,0821 0,0377 1,14 1,42
Gd 0,084 — — 9,74 — — 0,213 53,6
Tb — — — — — — _ 2,73 _
Dy 0,079 6,75 1,35 8,29 0,00552 0,0060 0,170 122
Er 0,046 4,04 1,40 4,18 0,00308 0,0029 0,0913 77,9
Yb — — 2,10 3,18. 0,00301 0,0033 0,0792 14,48 70,3
Lu 0,0094 0,414 — — 2,12 10,1

Источ­
ник

[73] [73] [73] [74] [74] [74] [74] [75] [73]

1 — оливин из базальта; 2 — клинопироксен из андезита; 3 — ортопироксен из анде­
зита; 4 — роговая обманка из гранодиорита; 5 — плагиоклаз из гранодиорита; 6 — щелоч­
ной полевой пшат из гранодиорита; 7 — биотит из гранодиорита; 8 — мусковит из грани­
та; 9 — гранат из дацита.

Т а б л и ц а  2.13. Содержание р. з. э. в некоторых акцессорных минералах

Эле­ 1мент 2 3 4 5 6 7 8

La _ _ _ _ 119 000 10,3
Ce 42,3 20,0 509 195 000 66 560 152 3305 13,7
Pr — — — 32 100 .— ■ __
Nd 14,9 15,0 302 98 000 16060 58,2 2680 __
Sm 5,40 15,1 52,9 24 500 1260 9,45 655 1,86
Eu 1,27 1,42 15,2 635 133,3 3,38 165 0,11
Gd 17,4 53,6 — 14 700 460 8,15 564
Tb — — — 1960 — — 0,16
Dy 56,9 122 31,7 7 710 118,4 5,67 470
Ho — — — 1400 __ _
Er 116 77,9 17,1 __ 28,5 2,69 237
Yb 253 70,3 13,9 540 17,4 2,10 207 0,59
Lu 10,1 — — — — 0,10

Источ­
ник

[74] [73] [74] [76] [74] [74] [74] [75]

1 циркон из гранодиорита; 2 — гранат из дацита; 3 — апатит из гранодиорита; 4 — 
монацит из гранита; 5 — ортит из гранодиорита; 6 — эпидот из гранодиорита; 7 — сфен 
из гранодиорита; 8 — турмалин из гранита.
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следует обратить внимание, — это крайне неоднородный харак­
тер кривых. Важно также отметить, что содержание р. з. э. в 
минералах магматических парод определяется коэффициентом 
распределения минерал — расплав и, следовательно, характер 
спектра р. з. э. для минералов четко зависит от суммарного со­
держания р. з. э. в исходной магме. Подобным же образом со-.

Рис. 2.11. Распределение р. з. э. в наиболее распространенных тяжелых мине­
ралах (по данным табл. 2.13). Особенно интересен циркон в связи с обога­
щением его тяжелыми р. з. э.

держание р. з. э. в минералах метаморфических пород опреде­
ляется суммарным их содержанием в породе.

Роль тяжелых минералов в осадочных породах и возможное 
геохимическое фракционирование, обусловленное сегрегацией 
тяжелых минералов, рассмотрим выше. В табл. 2.13 представ­
лены типичные содержания р. з. э. в минералах тяжелой фрак­
ции. Спектры р. з. э. показаны на рис. 2.11. Обращают на себя 
внимание высокое содержание р. з. э. и обогащение тяжелыми 
р. з. э. таких широко распространенных тяжелых минералов, 
как циркон и гранат. Менее распространенные тяжелые мине­
ралы, например апатит, могут иметь высокие концентрации
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р. з. э., но эти минералы менее важны в общем балансе р. з. э. 
в осадках. Редкоземельный минерал монацит, как правило, 
встречается в небольших количествах, чтобы играть доминиру­
ющую роль в распространении р. з. э., однако в отдельных слу­
чаях, даже при концентрации примерно 0,005%, его следует 
принимать во внимание.

Циркон является, вероятно, наиболее важным тяжелым ми­
нералом в отношении содержания р. з. э. В тонкозернистых 
осадочных обломочных породах содержание Zr (примерно 200± 
±100 млн-1) вполне сопоставимо с содержанием в верхней ко­
ре (190 млн-1) (см. разд. 2.6). Типичные отношения Zr/Yb в 
цирконах — выше чем 1000 (см. табл. 2.13). Если в породе со­
держится достаточно циркона, чтобы содержание циркония со­
ставило 100 млн-1, то циркок будет также содержать г^0,5Х 
X (хондритовый уровень тяжелых р. з. э.). Это немного по 
сравнению с типичным содержанием р. з. э. в глинистых слан­
цах [10—20Х (хондритовый уровень Yb) ]. В алевритах и пес­
чаниках, где содержания р. з. э. ниже, а концентрации Zr могут 
достигать 400—500 млн-1, это может существенно отражаться 
на спектрах распределения р. з. э.

Фракция глинистых минералов также важный носитель 
р. з. э. Отдельные анализы глинистых минералов в этом случае 
не пригодны, но Куллерс и др. [59] исследовали содержание 
р. з. э. в различных по крупности фракциях (включая <2 мкм) 
неконсолидированных позднепалеозойских осадков центральной 
части США. В некоторых случаях они выделили тяжелые ми­
нералы также из илистой и песчаной фракций, чтобы оценить 
суммарное влияние тяжелых минералов. Результаты двух осо­
бенно поучительных проб приведены в табл. 2.14. На рис. 2.12 
нанесены данные для песчаной и илистой фракций, нормализо­
ванных к фракции <2 мкм. Использование для нормализации 
тончайшей глинистой фракции (<2 мкм) обусловлено в дан­
ном случае тем, что содержания в ней р. з. э. ближе всего к 
содержаниям, которые следует ожидать в глинистых сланцах, 
образовавшихся из того же источника. Ясно, что здесь проявил­
ся значительный, хотя и незакономерный эффект влияния тяже­
лых минералов на распределение тяжелых р. з. э. в песчаной и 
в значительно меньшей степени глинистой фракциях.

На основе этих и других данных [59, 77] можно сделать 
следующие выводы:

1. Основная масса р. з. э. в обломочных осадочных породах 
приурочена к илистой фракции и фракции < 2  мкм. Корре­
ляция между концентрацией р. з. э. и минеральным составом 
глин отсутствует.

2. Нет или имеется очень небольшая разница в спектрах 
р. з. э. для фракций с размером зерен от <  1 до 20 мкм (мелг
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Т а б л и ц а  2.14. Редкоземельные элементы в различных фракциях 
осадочных пород [59]

Порода 
в целом Песок

Песок без 
тяжелой 
фракции

Ил
Ил без 

тяжелой 
фракции

< 2
мкм

Общая
масса

фракций

Глинистый
сланец
La
Се
Sm
Eu
Tb
Yb
Lu
2 p. з. э. 
LaN/YbN 
Eu/Eu* 
Процент

W—2,
Хейвенсвилл

30.0
58.1

5.0
1.01 
0,93 
2,6 
0,44

142
7,8
0,59

no
массе от по­
роды

4,2
10,6
0,79
0,16

0,65
0,084

25
4,4

24.7

4,0
6,5
0,59
0,10
0,068
0,32
0,053

19
8,4
0,59

27,9
61,7

5,17
0,85
0,70
2,60
0,41

145
7,3
0,53

28,1

19,1
38,6
3,11
0,61
0,47
1,67
0,29

92
7,7
0,61

55,3
100

5,85
1,08
0,82
3,81
0,54

250
9,8
0,59

45,8

34,2
65,8
4,33
0,77
0,62
2,64
0,38

Г линистый
сланец
La
Се
Sm
Eu
Tb
Yb
Lu
2 p. з. э. 
Law/YbN 
Eu/Eu* 
Процент no 
массе от по­
роды

ELK6AII,
Оклахома

7.3  
15

1,53
0,29
0,25
1,50
0,23

40
3.3 
0,58

4.4  
9,2  
0,98 
0,17 
0,20 
1,25 
0,20

25
2.4  
0,50

86,0

3,0
6,3
0,45
0,077
0,05
0,31
0,052

14
6,5
0,60

31,5
73.1 

7,48 
1,42 
1,19 
4,5  
0,84

178
4,7
0,59

10.2

22,6
43

4,31
0,78
0,59
2,22
0,36

115
6,9
0,59

27,8
61,6
4,62
0,80
0,61
2,2
0,40

135
8 ,5
0,57
3 ,8

8,05
17,7

1,78
0,32
0,32
1,62
0,27

ко- и среднезернистый ил). Характерна тенденция к уменьше­
нию суммарного содержания р. з. э. в илистой фракции по срав­
нению с глинистой (формы кривых близки). В илистой фрак­
ции нет явной корреляции между содержанием р. з. э. и отно­
шением глинистого минерала к кварцу.

3. Наблюдается тенденция к снижению суммарного содер­
жания р. з. э. и отношения La/Yb в песчаной фракции по срав­
нению с илистой и глинистой.

4. Удаление тяжелых минералов из песчаной фракции при­
водит к снижению суммарного содержания р. з. э. и увеличению 
La/Yb-отношения. Это наблюдение свидетельствует о том, что 
минералы тяжелой фракции обогащены не только тяжелыми
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з. э., но и р. з. э. в целом. То же самое характерно и для или­
стой фракции, но влияние тяжелых минералов выражено здесь 
менее четко.

5. Природа аномалии европия одна и та же во всех изучен­
ных фракциях.

2.4.3. Роль выветривания. Проведено немного исследований 
поведения р. з. э. в процессе выветривания [57, 58, 78, 79].

Рис. 2.12. Распределение р. з. э. в различных фракциях песка двух образцов 
(W2, ELK6AII), нормализованных по глинистой фракции (< 2  мкм) (по дан­
ным табл. 2.14).

Принято считать, что в профилях выветривания имеет место 
обогащение р. з. э., однако судить о природе и масштабах та­
кого обогащения весьма трудно, так как в большинстве работ 
не рассматривались объемные изменения или предполагалось, 
что в процессе выветривания подвижны только р. з. э., а все 
другие неподвижны. Вопрос о возможном фракционировании в 
процессе выветривания имеет важное значение для изучения 
распределения р. з. э. при осадкообразовании.

Указывается [78], что на ранних и последующих стадиях 
выветривания гранодиорита происходит прогрессивное обога­
щение р. з. э. (до 100—200% по отношению к неизмененной по­
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роде), особенно тяжелыми р. з. э. (до 300%). Для крайне вы- 
ветрелого остаточного глинистого материала (в основном као­
линит и иллит), находящегося в трещинах, характерна компле­
ментарная кривая (рис, 2.13). Несбитт [78] утверждает, что 
р. з. э. становятся подвижными при изменении химизма грун­
тов и вод и что фракционирование р. з. э. контролируется ми­
нералами. Комплементарные кривые р. з. э. для выветрелого 
гранодиорита и остаточных глин подтверждают, что нет общей 
потери р. з. э. в зависимости от профиля выветривания.

Рис. 2.13. Содержание р. з. э. в выветрелом гранодиорите, нормализованное 
по неизмененной исходной породе. Показаны наиболее измененный гранодио­
рит и остаточный материал, выполняющий трещины. Спектр для смеси оста­
точного материала и измененного гранодиорита в отношении 3 : 1 почти пол­
ностью совпадает со спектром невыветрелой исходной породы [,78] •

Интенсивность выветривания сильно зависит от типа пород 
{57]. Так, породы, сложенные неустойчивыми в поверхностных 
условиях минералами, такие, как ультрабазиты и базальты, мо­
гут изменяться более интенсивно, чем, например, граниты и 
гранодиориты, сложенные более устойчивыми минералами. 
Считается, что перенос р. з. э. в бассейне осадконакопления 
осуществляется преимущественно механическим, а не химиче- 
ским путем (i[49, 50, 62—65, 69, 71—73, 78]; установлено так­
же низкое содержание р. з. э. в природных водах). Таким обра­
зом, маловероятно, что перераспределение р. з. э. в профилях 
выветривания оказывало значительное влияние на кривые 
р. з. э. в хорошо перемешанных осадочных породах. Удивитель­
ная однотипность распределения р. з. э. в глинистых сланцах 
свидетельствует в пользу такого заключения.

2.4.4. Роль диагенеза и метаморфизма. Плиоцен-миоценовые 
осадки, поднятые со значительных глубин (1,81—4,77 км) в 
заливе Коуст, Луизиана, имеют кривые р. з. э., близкие к кри­
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вым типичных постархейских осадочных пород [77], но они 
слабо или умеренно обогащены р. з. э. в целом. Суммарное со- 
держание р. з. э и Ьаы/УЬм-отношение уменьшаются с глубиной 
на 20—30% как для пробы в целом, так и для ее глинистой 
фракции. Величина аномалий европия остается, постоянной и 
аналогична постархейским осадочным породам. Изменения ха­
рактеристик р. з. э. не вполне коррелируют с изменениями ми- 
нерального состава и другими геохимическими изменениями, 
связанными с диагенезом. Таким образом, изменение характе­
ристик р. з. э. контролируется преимущественно составом ис­
ходных пород, а не диагенезом.

Большая, но нередко противоречивая литература имеется 
относительно подвижности р. з. э. в условиях метаморфизма и 
гидротермального изменения. Большинство дискуссий касаются 
доказательства подвижности р. з. э. в условиях метаморфизма 
низкой ступени. Очевидность подвижности р. з. э. в этих про­
цессах контрастирует с тем, что в целом такая подвижность 
отсутствует на более высоких ступенях метаморфизма. Такие 
исследователи, как Флойд [80]. Хеллман и Хендерсон [81], 
настаивают на реальности подобной подвижности при спили- 
тизации. Они показали, что  ̂изменения в спектрах р. з. э. мо­
гут происходить, но они не обусловлены постоянной или систе­
матической причиной. Наблюдаемая подвижность при цеоли- 
тизации может быть связана с разрушением остаточного стек­
ла, обогащенного, в частности, легкими р. з. э. [82, 83]. Таким 
образом, селективная потеря или перераспределение легких 
р. з. э. в условиях цеолитовой фации метаморфизма находит 
разумное объяснение, и нет необходимости прибегать к экзоти­
ческим процессам или ссылкам на разную подвижность отдель­
ных элементов. Эксперименты с толеитовым стеклом в гидро­
термальных условиях при температуре 150—600 °С и массовы­
ми отношениями вода/порода 1—125 показали, что р. з. э. не­
подвижны даже в том случае, если базальт полностью превра­
щен в глину [84]. С другой стороны, Штаудигел и Харт [85] 
отметили вынос (но не фракционирование) р. з. э. из базальто­
вого стекла при его палагонитизации. Они утверждают, что 
значительное перемещение р. з. э. происходит только на поверх­
ности раздела базальт — морская вода, где отношения вода/по­
рода являются чрезвычайно высокими. Результаты этих иссле­
дований подтверждены Мичардом и др. [86]. Многочисленные 
экспериментальные исследования [87] также показали, что для 
р. з. э. характерны широкие вариации значений коэффициентов 
распределения силикатный расплав — водный флюид и мине- 
рал — водный флюид, подтверждающие, что для значительных 
изменений в спектрах р. з. э. в процессе метаморфизма необ­
ходимы чрезвычайно широкие вариации отношения вода/порода.
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2.4.5. Происхождение и значение Eu-аномалий в осадочных 
породах (см. приложение 2). Понимание происхождения Еи-ми- 
нимума на фоне других нормализованных по хондриту р. з. э. 
в осадочных обломочных породах имеет принципиальное значе­
ние для интерпретации состава и эволюции коры. Наиболее 
важным наблюдением в этом отношении является то, что фак­
тически все постархейские осадочные породы (песчаники, ар­
гиллиты, карбонаты) характеризуются более или менее сопо­
ставимыми уровнями обеднения европием. Единственный тип 
осадочных пород, в котором не наблюдается Eu-минимума, — это 
некоторые вулканогенно-осадочные отложения, образовавшиеся 
в начале цикла во внешних прогибах островных дуг в основном 
за счет андезитов и, естественно, отражающие содержания в 
исходных породах [88]. Ни для одной из наиболее распростра­
ненных осадочных пород не характерно обогащение европием. 
Обеднена Ей также речная и морская вода (например, [22, 
89]). Совершенно очевидно, что и верхняя континентальная ко­
ра должна иметь Eu-минимум, что обусловлено балансом масс.

Обычные магматические породы мантийного происхождения 
(например, MORB, базальты и андезиты островных дуг) не име­
ют каких-либо Еи-аномалий [90]. В тех случаях, когда они на­
блюдаются, это может быть связано либо с поздней стадией 
добавления или удаления полевого шпата [90], либо с гидро­
термальными изменениями [91]. Соответственно если конти­
нентальная кора образовалась за счет мантии, то основная 
масса континентальной коры не является аномальной в отноше­
нии Ей. Поэтому любое предположение, что Еи-аномалии, 
встречающиеся в постархейских осадочных породах, связаны с 
окислительно-восстановительными процессами во время вывет­
ривания или распада полевого шпата', является неоснователь­
ным, так как в верхней коре нет достаточного резервуара с 
комплементарным обогащением Ей. Единственным логичным 
объяснением может быть то, что Eu-аномалия в осадочных по­
родах и, следовательно, в верхней континентальной коре обуслов­
лена химическим фракционированием внутри континентальной 
коры, связанной с образованием богатых калием гранитов, для 
которых типична отрицательная Eu-аномалия. Остаточный ма­
териал в нижней континентальной коре должен быть, таким 
образом, комплементарно обогащен Ей, при этом величина 
обогащения должна зависеть от соотношения верхней и ниж­
ней коры [72, 92]. В любом случае Еи2+, высвобождающийся 
в процессе выветривания, будет окислен до Еи3+, и, следова­
тельно, его поведение будет подобно поведению других трехва­
лентных р. з. э. Наличие Eu-аномалии является, таким обра­
зом, отражением более ранних событий, когда магматических 
пород в верхней коре было меньше, чем в настоящее время.
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2.5. Другие образцы верхней коры
2.5.1. Лёсс и состав коры. Около 10% поверхности Земли 

покрыто лёссом плейстоценового возраста. Мощность покров­
ных отложений местами превышает 100 м, но обычно состав­
ляет несколько метров; лёсс сложен угловатыми частицами

Рис. 2.14. Сравнительная диаграмма химического. состава верхней континен­
тальной коры и серии невыветрелых и бескарбонатных образцов лёсса [12]. 
В среднем по сравнению с континентальной корой лёссы обогащены кремне­
земом и обеднены другими главными компонентами. Лёссы существенно обо­
гащены Zr и Hf.

кварца или полевого шпата размером 30—50 мкм. Его про­
исхождение было в свое время предметом многочисленных спо­
ров и приводило в недоумение даже таких выдающихся геоло­
гов, как Лайель '[93]. Фон Рихтхофен [94] первым выдвинул 
гипотезу об эоловом происхождении лёссов, которая дожила 
до наших дней. Остается спорным происхождение карбонатов, 
которые иногда встречаются в лёссах в большом количестве. 
.Древние лёссовые отложения весьма редки, что, вероятно, свя­
зано с трудностями их сохранности [95]. Происхождение лёс­
са путем воздушного переноса перемытых ледниковых отложе­
ний особенно в эпохи холодных сухих климатических режимов
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представляется обоснованным. Предполагается, что однообра­
зие размеров частиц лёсса обусловлено воздушным переносом* 
а угловатость зерен подтверждает их ледниковое, а не пустын­
ное происхождение. Проблема ледниковой эрозии размолотых 
пород еще слабо исследована геохимиками. Широкое распрост­
ранение тонкозернистых, размолотых в муку пород, которые пе­
реносятся ветром на десятки и сотни километров, дает геохи-. 
микам естественные пробы относительно невыветрелого мате-

Рис. 2.15. Распределение р. з. э. в образцах лёсса, отобранных по всему миру 
[12]. Спектры очень близки между собой и к PAAS. Образец из Кайзерштуля 
обогащен карбонатами, что проявляется в более низком суммарном содержа­
нии р. з. э. Образец с полуострова Банк имеет более низкое значение отно­
шения Eu/Eu*, чем другие образцы, что отражает его образование за счет' 
отложений граувакк Новой Зеландии.

риала вскрытой коры. Не представляют ли лёссовые отложе­
ния средний состав верхней коры?

Попытка ответить на этот вопрос принадлежит Тейлору 
[12]. Он изучил химический и изотопный состав лёсса с тем,, 
чтобы выяснить, может ли лёсс быть полезным для понимания 
эволюции континентальной коры [12]. В целом состав лёсса, 
выраженный на бескарбонатной основе, довольно постоянный в 
отношении главных химических компонентов, хотя имеются яв­
ные отклонения местного происхождения [97]. На рис. 2.14 
сопоставлены химические составы лёсса и верхней континен­
тальной коры. Принципиальное различие состоит в том, что в 
лёссе больше кремнезема, а остальных компонентов меньше,, 
чем в среднем составе коры. Этот эффект, по-видимому, обус­
ловлен поведением кварца в процессе ледниковой эрозии, ко­
торый концентрируется во фракции размером 30—50 мкм. Со­
держание микроэлементов хорошо совпадает с их средним со­
держанием в верхней коре (рис. 2.14, 2.15), а несколько пони­
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женное содержание обусловлено влиянием кварца. Повышенное 
относительно верхней коры содержание Zr и Hf, как и крем­
незема, указывает на то, что циркон, подобно кварцу, концент­
рировался в лёссе. Содержания растворимых элементов, таких, 
как Cs, Ва, РЬ, и Rb, в лёссе не уменьшаются. Содержание 
халькофильных элементов (Cu, TI, Ni) ниже и, вероятно, отра­
жает их низкое содержание в самой верхней части континен­
тальной коры.

В лёссах Новой Зеландии Eu-минимум несколько ниже, что 
указывает на их образование из граувакк (рис. 2.15). Другие 
лёссы — из Северной Америки, Европы и Китая — имеют 
очень однотипные спектры р. з. э. с Eu-минимумом, эквива­
лентным таковому глинистых сланцев. Однотипность спектров 
р. з. э. в широко развитых лёссовых отложениях и их подобие 
спектрам РА AS, ES и NASC показывают, что изучение лёссов 
дает такую же информацию о содержании р. з. э., как и изу­
чение обломочных осадков. Эти две независимые методики 
опробования, дающие идентичные спектры р. з. э., усиливают 
концепцию, что оба процесса (ледниковая эрозия и обычная 
эрозия и отложение) дают среднюю пробу верхней континен­
тальной коры.

Информация о модельном возрасте лёссов приводится в 
гл. 5 при обсуждении вопроса об однообразии состава коры во 
времени. Возраст лёссов (согласно Nd-методу) обычно менее 
1500 млн. лет, что свидетельствует об их образовании за счет 
пород более молодых орогенов. Возраст лёссов перекрывает 
возраст современных осадков. Однотипность спектров р. з. э. 
лёссов показывает, что дополнительное поступление вещества в 
верхнюю континентальную кору за этот период не изменило ее 
состава.

2.5.2. Тектиты. Химический состав метеоритных импактных 
стекол свидетельствует о большом сходстве (за исключением 
наиболее летучих элементов) их с породами, в которых обра­
зовался импактный кратер; иногда наблюдаются признаки не­
большого привноса в них вещества импактного тела (например, 
Ni, Ir). Происхождение тектитов, возникших в результате более 
грандиозных событий, нежели образование обычных импактных 
кратеров километровых размеров, долгое время было предметом 
острых дискуссий. Внеземное их происхождение исключалось 
как анализами лунных образцов, так и отсутствием космиче­
ского облучения, что противоречит происхождению их вне си­
стемы Земля — Луна. Состав тектитов, как давно установлено, 
является земным [98]. Вся совокупность геохимических и изо­
топных исследований подтверждает это заключение [99, 100]. 
Тектиты Кот-д’Ивуара родственны кратеру Босумтви (Гана), 
в то время как богемские и моравские молдавиты скорее всего
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произошли в результате разбрызгивания расплава, сформиро­
вавшегося при плавлении третичных песков, образующих по­
верхностный слой импактной структуры Рис в ФРГ. Источники, 
бедиазитов Тексан (К— Аг-возраст 34 млн. лет) и полей рассея­
ния в Австралии и Юго-Восточной Азии остается пока-неясны­
ми. Эти более поздние образования (возраст примерно 700 тыс. 
лет) протягиваются от острова Хайнань до Тасмании, а источ­
ником их вещества, по всей . вероятности, служили районы 
Вьетнама, Таиланда или Южного Китая [101]. Состав этой 
группы тектитов очень близок к составу лёсссйз или субграувакк 
данных районов, к тому же они обогащены кремнеземом по 
сравнению со средним составом верхней коры [102]. Спёктры 
р. з. э. идентичны таковым PAAS [103]. Изотопные исследова­
ния Nd и Sr [Ю0] подтверждают, что они образовались при 
плавлении осадочных пород. Австралийская группа тектитов 
произошла из осадков, отложившихся около 250 млн. лет на­
зад, в то время как возраст вещества из мантийных истбчни- 
ков составляет 1,15 млрд. лет [100].

Таким образом, химические и изотопные данные показыва­
ют, что происхождение тектитов связано с крупномасштабным 
метеоритным или кометным ударом в осадки континентальной 
коры или континентального шельфа.

2.6. Химический состав верхней коры
2.6.1. Редкоземельные элементы. Однотипное распределение

р. з. э. в большинстве тонкозернистых обломочных осадочных
пород надежно документировано. Считается также, что распре­
деление р. з. э. в среднем сланце должно соответствовать спектр 
ру р. з. э. в верхней коре. Мы также полагаем, что средний 
спектр распределения р. з. э. в верхней коре параллелен тако­
вому глинистого сланца, но абсолютные его значения ниже, что 
обусловлено присутствием осадков с более низкими содержания­
ми р. з. э. (песчаники, карбонаты, эвапориты). Концентрации 
р. з. э. в гидросфере настолько низкие, что ее нельзя рассмат­
ривать в качестве их источника (табл. 2.3). Расчет баланса 
масс для различных осадочных резервуаров показывает, что 
суммарное содержание р. з. э. в верхней коре примерно на 20% 
ниже по сравнению с тем, которое наблюдается для среднего 
глинистого сланца (табл. 2.11).

Однотипный характер спектров р. з. э. в постархейских оса-* 
дочных породах хорошо иллюстрируется рис. 2.5 2.7 и 2.15, 
где представлены спектры многих разновидностей пород широ­
кого возрастного диапазона. Абсолютные содержания р. з. э. 
несколько варьируют, но по форме спектры удивительно близ­
ки. Содержания р. з. э., принятые для верхней коры, приведены

5— 1097
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Т а б л и ц а  2.15. Химический состав верхней континентальной коры 
(ссылки см. в тексте)

Компо­
нент % Нормативный состав

S i02 66,0 Q & '7
ТЮ2 0,5 Ог 20,1
А120 3 15,2 АЬ 13,6
FeO 4,5 Di 6,1
MgO 2,2 Ну 9,9
CaO 4,2 11 0,95
Na20 3,9
к 2о 3,4

99,9
TmLi 20 млн-1 Ni 20 млн-1 In 50 млрд-1 0,33 млн-1

Be 3 млн-1 Си 25 млн-1 Sn 5,5 млн-1 Yb 2,2 млн-1
В 15 млн-1 Zn 71 млн-1 Sb 0,2 млн-1 Lu 0,32 млн-1
Na 2,89% Ga 17 млн”1 Cs 3,7 млн-1 Hf 5,8 млн-1
Mg 1,33% Ge 1,6 млн-1 Ba 550 млн*1 Та 2,2 млн-1
A1 8,04% As 1,5 млн-1 La 30 млн-1 W 2,0 млн-1
Si 30,8% Se 0,05 млн*"1 Ce 64 млн-1 Re 0,5 млрд-1
К 2,80% Rb 112 млн-1 Pr 7,1 млн-1 Ir 0,02 млрд-1
Ca 3,00% Sr 350 млн-1 Nd 26 млн-1 Au 1,8 млрд-1
Sc 11 МЛН*"*1 Y 22 млн-1 Sm 4,5 млн*1 Tl 750 млрд-1
Ti 3000 млн” 1 Zr 190 млн-1 Eu 0,88 млн-1 Pb 20 млн” 1
V 60 млн-1 Nb 25 млн-1 Gd 3,8 млн-1 Bi 127 млрд-1
Cr 35 млн-1 Mo 1,5 млн-1 Tb 0,64 млн” 1 Th 10,7 млн-1
Mn 600 млн-1 Pd 0,5 млрд-1 Dy 3,5 млн-1 U 2,8 млн-1
Fe 3,50% A g 50 млрд-1 Ho 0,80 млн-1
Co 10 млн”1 Cd 98 млрд-1 Er 2,3 млн-1

в табл. 2.15 и аналогичны данным, опубликованным Тейлором 
и Мак-Леннаном [72] и Тейлором [104]. Для средней верхней 
коры отношение Sm/Nd оценивается в 0,173. Спектры р. з. э. 
для верхней коры имеют определяющее значение при оценке 
уровня концентраций других элементов. Спектр р. з. э. бли­
зок к спектрам типичных гранодиоритов, состав которых, как 
полагают большинство исследователей, очень близок к средне­
му составу верхней коры.

2.6.2. Радиоактивные элементы (К, Th, U). Существуют два 
независимых метода определения содержания этих элементов. 
Первый — непосредственное измерение. Данные Шоу [8] и Фа- 
рига и Ида [4] согласуются между собой, за исключением U, 
для которого данные последних авторов ниже на 40%. Наи­
высшее значение рассматривается как более надежное, так как 
дает отношения K/U=104 и Th/U=3,4.

Данные по осадочным породам позволяют получить незави­
симую оценку. Мак-Леннан и др. [105] указали на корреляцию 
между La и Th в тонкозернистых осадочных породах (рис. 2.16).



Современная верхняя кора 67

Они считают, что это обусловлено сходным поведением р. з. э. 
и Th в осадочных процессах и, следовательно, может быть ис­
пользовано при оценке содержания Th в верхней коре. Значение 
среднего отношения La/Th в осадочных породах принято рав­
ным 2,8± 0,2. Исходя из содержаний La в верхней коре 
(30 млн-1), получаем значение для Th 10,7 млн-1. Если мы нрн- 
мем для верхней коры отношение Th/U равным 3,8, то содер-

Рис. 2.16. Положение тонкозернистых осадочных пород постархейского и ар­
хейского возраста на графике La — Th. Хорошая корреляция между этими 
элементами обусловлена одинаковым их поведением в процессах седиментации. 
Архейские осадочные породы в среднем имеют более низкие содержания La и 
Th и более высокие отношения La/Th. Значение этих данных рассмотрено в 
гл. б и 7.

жание U составит 2,8 млн-1; аналогично при K/U, равном 104, 
К=2,8%. Результаты принятого здесь независимого метода со­
гласуются с данными измерений в пределах 2% для К и Th и в 
пределах 10% для U. Вклад этих концентраций элементов в 
измеренный приповерхностный тепловой поток рассматривается 
в гл. 3. Оценки толщины верхней коры, принятой нами в 10 км, 
приведены в разд. 2.6.5.

2.6.3. Рубидий и стронций. Установлено, что отношение 
K/IRb в верхней коре равно 250. Шоу [8] оценил концентрацию 
Rb методом прямого измерения в 110 млн-1. Принимая, что со­
держание калия в осадочных образованиях равно 2,8%, а отно­
шение K/iRb— 250, получаем содержание Rb, равное 112 млн-1. 
Таким образом, совпадение между различными оценками хоро­
шее (в пределах 10%). Мы принимаем содержание Rb в 
112 млн-1.
5 *
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.K/Rb-отношение для верхней коры очень близко к наблю­
даемому в типе I углистых хондритов (K/Rb =248). Возможно, 
это случайное совпадение. K/Rb-отношение для Земли в целом 
находится, вероятно, в пределах 320—390 (см. гл. 11) при усло­
вии, что Rb присутствует в меньшем количестве по, сравнению с 
менее летучим К. При частичном плавлении в мантии Rb бу­
дет быстрее переходить в жидкую фазу, чем К, и в конце кон­
цов сконцентрируется (по отношению к К) в верхней коре в 
результате последовательных процессов частичного плавления 
и фракционной кристаллизации. Соответственно значение отно­
шения K/Rb будет уменьшаться в процессе формирования верх­
ней коры по сравнению со значениями его в мантии, и совпаде­
ние между K/Rb-отношениями в хондрите и верхней коре явля­
ется случайным. Для цезия этот процесс характерен в еще боль­
шей степени. Rb/Cs-отношение для верхней коры равно 30, 
а для хондритов — только 12.

Содержание Sr изучено не так хорошо. Шоу [8] и Фариг и 
Ид [4] приводят соответственно значения 316 и 380 млн-1, по­
лученные прямым опробованием. Эти данные согласуются в 
пределах лишь 20%. Нами принято промежуточное значение в 
350 млн-1. Таким образом, отношение Rb/Sr для верхней коры 
оценивается в 0,32 с ошибкой в 10%.

2.6.4. Другие элементы. Сводки, опубликованные Тейлором 
и Мак-Леннаном "[72], а также Тейлором [104], дополнены бо­
лее поздними данными Тейлора [106]. В эти сводки включены 
также последние данные и оценки содержаний. элементов, не 
публиковавшиеся после сводки 1964 г. [62], в частности для 
элементов группы Pt, и многочисленные новые результаты по 
другим элементам. Изменения по сравнению с предыдущими 
таблицами незначительны, и представляется, что исследователи 
единодушны в оценке средних содержаний элементов для верх­
ней коры (табл. 2.15). •

Данные для Zn, Cd, Ti, Pb и Bi взяты из новой работы Хейнт 
рихса и др. [2]. Данные для галлия рассчитаны по отношении? 
Ga/Al=0,21-10~3. Содержание Та получено по отношению 
Nb/Ta (11,6) в коре, а концентрация Sc — по отношению 
La/Sc в 67 образцах, где оно равно 2,7, и по отношению Th/Sc= 
= 1,0. Данные для Au, Pd й 1г взяты из работы Шоу и др. [8], 
Значение для олова, которое мало меняется, принято по Тей­
лору и Мак-Леннану [107]. Концентрации Li, Be, В, Ba, Ge, 
As, Se, Zr, Mo, Ag, In, Sb, W и Re заимствованы из свод­
ки Справочник по геохимии [108] и несколько изменены 
нами.

Содержания главных элементов в основном не отличаются 
от приведенных в предыдущих сводках. Они основаны на дан­
ных широкомасштабного опробования пород Канадского щи­
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та и, являясь представительными для верхней коры, отличаются 
от оценок состава коры в целом.

2.6.5. Тепловой поток и мощность верхней коры. Мощность 
слоя верхней коры можно оценить на основе концентраций эле­
ментов (К, U и Th), выделяющих при распаде тепло, и данных 
о тепловом потоке. Кора мощностью примерно 30 км, имеющая 
состав, приведенный в табл. 2.15, обычно дает континентальный 
тепловой поток в 60 мВт-м~2 [109]. В эту цифру не включено 
тепло, поступающее из мантии, которому приписывается около 
60% наблюдаемого теплового потока [110].

Линейная зависимость между тепловым потоком и теплом, 
образовавшимся в приповерхностных породах [111], обычно 
выражается следующим образом:
Ь' = ? .+ А р ,
где qs — измеренный тепловой поток, As — тепло, произведенное 
в приповерхностных породах, Ь — толщина слоя, производящего 
тепло, 9* — «сокращенный тепловбй поток» из низов коры.

Параметр глубины Ь, конечно, не единственный, который 
определяет глубинное распределение генерирующих! тепло эле­
ментов. Обычно рассматривается одна из двух/моделей. Экспо­
ненциальная модель допускает, что образование тепла умень­
шается экспоненциально с глубиной. В этой модели сохраняет­
ся линейная зависимость между образованием тепла и тепло­
вым потоком. Вторая, или ступенчатая, модель допускает, что 
образование тепла остается постоянным до глубины 6. Распре­
деление К, U и Th с глубиной в целом соответствует этим двум 
моделям, и в деталях оно, вероятно, достаточно сложное. На­
пример, в разрезе верхней коры, вскрытой в структуре Вреде- 
форт (Южная Африка), распределение U и Th обычно экспо­
ненциально уменьшается с глубиной, однако распределение К 
остается постоянным до глубины 12 км (рис. 2.17) [112]. В при­
поверхностных условиях уран обладает высокой подвижно­
стью, обусловленной циркуляцией метеорных вод; Оба элемен- 
та (К, и U) должны быть подвижными в магматических и ме­
таморфических флюидных фазах, тогда как Th должен быть 
более устойчивым [113]. Эти особенности находят отражение 
в региональном различии теплового потока в разных провин­
циях [113]. Нужно с осторожностью соотносить измеренные 
значения теплового потока и данные о конкретном распределе­
нии радиоактивных элементов. Проведенные исследования по­
казали, что поток грунтовых вод объемом в десятки километ­
ров может нарушить тепловой поток в региональном масшта* 
бе. В этой связи следует ожидать больших сложностей. Напом­
ним, что параметр b изменяется от 3,8 км для Богемского мас­
сива до 16 км для Англии и Уэльса [114].
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В этой книге мы имеем дело с общим средним. Среднее 
значение принято нами в 10±3,5 км и взято из обзора Морга­
на [114], Эта величина рассматривается как средняя макси­
мальная мощность верхней коры и представляет собой зону

Гвнерированное тепло, /и Втм~з
Рис. 2.17. Диаграмма изменения количества тепла, образующегося при распа­
де К, U и Th, с глубиной; профиль через земную кору в структуре В редефорт 
[112]. Количество тепла, образующегося при распаде К, не меняется с глуби­
ной, а при распаде U и Th оно экспоненциально уменьшается.

внутри коры, где сконцентрирована основная часть К, U и Th.
2.&6. Минеральный состав верхней коры. Выполнены раз­

личные оценки минерального состава верхней коры, которые 
должны быть сопоставимы с оценками химического состава. 
В табл. 2.16 приведены четыре такие оценки. Первая (колон-
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Т а б л и ц а  2.16. Минеральный состав верхней коры (в % по объему) 
([17], с упрощениями)

Минерал 1 2 3 4

Плагиоклаз 41 39,3 30,9 34,9
Калиевый полевой шпат 21 8 ,6 12,9 11,3
Кварц 2 \ 24,4 23,2 20,3
Стекло 0 0 0 12,5
Амфибол 6 0 2,1 1,8
Биотит 4 11,2 8 ,7 7,6
Мусковит 0 7 ,6 5 ,0 4,4
Хлорит 0 3,3 2,2 1,9
Пироксен 4 0 1,4 1,2
Оливин 0 ,6 0 0,2 0,2
Оксиды 2 1,4 1,6 1,4
Прочие 0 ,5 4 ,7 3 ,0 2,6

1 — минеральный состав интрузивных пород [115]; 2 — мезонорма Канадского щита, 
вреднее [8]; 3 — минеральный состав верхней коры при принятом отношении метамор­
фические/интрузивные породы, равном 17/9 [171; 4 — минеральный состав обнаженной 
части континентальной коры ![17].

ка 1) представляет собой средний минеральный состав интру­
зивных пород в коре по Ведеполю [115]. Вторая (колонка
2 ) — расчет мезонормы [17] для среднего состава пород Ка­
надского щита. Уточненный средний состав дан в колонке 3 
[17] вместе с оценкой минерального состава вскрытой конти­
нентальной коры. Эта оценка, выполненная по поверхностным 
наблюдениям, включает значительные площади базальтов и 
других эффузивных пород. Принципиальная разница, имеющая 
значение при изучении процессов выветривания, заключается в 
присутствии значительных количеств стекла в таких породах. 
Оценка с учетом стекла дана в колонке 4.

2.7. Резюме
1. Оценка состава верхней континентальной коры выполнена 

по широкомасштабным программам опробования и по анали­
зам осадочных пород с использованием процессов природного 
опробования (эрозия и отложение) для получения среднего.

2. Факторы, которые должны быть рассмотрены при анали­
зе осадочных пород как материала, характеризующего средний 
состав верхней коры, включают выветривание, растворимость, 
эрозию, механический перенос, время пребывания элемента в 
океане, отложение, диагенез и метаморфизм. Оценка этих фак­
торов свидетельствует о том, что только немногие химические 
элементы в тонкозернистых терригенных обломочных осадках 
сохраняют прямую зависимость между концентрациями их в
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верхней коре и в осадочных образованиях. ■ Этими элементами 
являются р. з. э., Th и Sc.

3. В глинистых сланцах р. з. э. концентрируются в основном 
во фракциях менее 2 мкм. Нет существенных различий в моде­
лях распределения р. з. э. в тончайшей фракции, (менее 1 мкм) 
и в фракции илов (20 мкм). С тяжелыми минералами связана 
только незначительная часть р. з. э., но для них характерна 
тенденция к обогащению тяжелыми р. з. э.

4. Некоторое фракционирование р. з. э. может иметь место 
в пределах профилей выветривания, однако при выветривании 
не происходит селективной потери р. э. з.

5. Диагенез и метаморфизм оказывают небольшое влияние 
на характер распределения р.з.э. Представляется, что р.з. э. — 
подлинно инертные элементы.

6. Спектры р. э. з. в постархейских тонкозернистых обломоч­
ных осадках (глинистые сланцы) имеют отношения LaN/YbN 
9,2 и Eu/Eu* 0,66. Эти величины являются представительными 
для верхней коры. По расчетам баланса масс абсолютные со­
держания р. з. э. в верхней коре примерно на 20% ниже, чем в 
среднем глинистом сланце.

7. Eu-минимум не связан с поверхностными процессами, 
а унаследован от исходных магматических пород, где часть ев­
ропия присутствовала в виде Еи2+.

8. Эоловые отложения (лёссы) имеют кривые распределения 
р. з. э., параллельные таковым глинистых сланцев, что под­
тверждает концепцию о том, что этот характер распределения 
типичен для верхней коры.

9. В табл. 2.15 приведена наша оценка содержаний 62 эле­
ментов в верхней континентальной коре. Ключевыми содержа­
ниями и отношениями являются: Si02=66%; K/Rb=250- 
Rb/Cs = 30; К=2,8%; U=2,8 млн-1; T h = 10,7 млн-1; Rb/Sr= 
=0,32; Sm/Nd = 0,17; LaN/YbN = 9,2; Eu/Eu*=0,65.

10. На основе концентраций элементов, выделяющих при 
распаде тепло (К, U и Th), и взаимоотношений между генери­
руемым приповерхностным теплом и тепловым потоком мощ­
ность верхней коры оценивается в 10 км.
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МОДЕЛИ ВАЛОВОГО СОСТАВА КОРЫ

Глава 3

3.1. Граничные условия состава верхней коры
Состав вскрытой в настоящее время верхней коры был дан в 
разд. 2.6. Несмотря на различные ограничения при расчетах, 
оценки состава коры по независимым методам сопоставимы и 
вполне отвечают геологическим данным. В первом приближении 
состав коры близок к гранодиориту. Количество кремнезема в 
верхней коре ниже, чем в типичном граните, но выше, чем в 
диорите или тоналите. Спектры р. з. э. и содержания Th и Sc 
в осадочных породах совпадают с наблюдаемыми для гранодио- 
ритов.

Однако концентрации К» U и Th настолько высоки, что в 
случае 30-км слоя верхней коры только они могут быть ответ­
ственны за наблюдаемый в коре тепловой поток. Следователь­
но, общая мощность верхней коры должна быть меньше 30 км. 
Эти расчеты существенно усложняются рядом факторов. Th, U 
и К, вероятно, концентрируются в остаточных порциях кри­
сталлизующихся гранитных расплавов, и, следовательно, их 
концентрации должны быть выше в верхних частях гранитных 
батолитов. Во многих моделях принимается экспоненциальное 
или ступенчатое уменьшение концентраций К, U и Th с глуби­
ной, однако, как было показано в разд. 2.6.5, эти модели пред­
ставляют собой только приближение к действительности (см. 
разд. 2.6.5 и 3.2). Мощность верхней коры обычно принимается 
равной 8 км (20%) — 13 км (30%). В разд. 2.6.5, основываясь 
на параметрах теплового потока, мы приняли мощность верхней 
коры в 10 км, что составляет примерно 25% мощности всей 
коры.

Валовой состав коры, следовательно, зависит от моделей со­
става в целом недоступной нижней коры и от механизмов об­
разования коры за счет мантии. При этом возможны различные 
подходы. Один из них — выбрать серию пород, предполагая, что 
они представляют собой нижнюю кору. Применение этого мето­
да становится все более затруднительным, поскольку отчетливо 
выявляется неоднородное строение нижней коры (например.
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разд. 1.2). Второй возможный путь решения проблемы — по­
пытаться выявить процесс, определяющий рост коры, и иден-
со^авИкппыТЬреГ° пРоду1Еты> что позволит установить валовой 
Г ; ? " ° Р“ ;,пВи НаСТ0Г еИ КНИГе рассматриваются возникающиеР РУД ости. Разрастается ли кора в результате причле-
нения островных дуг? Является ли поддвигание мит существен­
ным механизмом их роста? Можем ли мы по химизму устано­
вить разницу между механизмом роста, обусловленным андези- 
товым вулканизмом либо внедрением диоритов или то„ал“ ™ ? 

идним из принятых здесь ограничений является требование
S S r . ° J OTOpOMy валовой состав коры должен быть таким,' 
чтобы обеспечить в процессе внутрикорового плавления грано-
2 ? "  существующей в настоящее время верней
r ограничение представляется обязательным условием.
нрй ПР”НЯТ0’ чт0 гранитные породы, типичные для верх­
ней коры, образовались именно таким путем (разд. 9.5 Г1 21) 
и в данной книге мы разделяем эту точку зрения.

3.2. Тепловой поток и концентрация радиоактивных 
элементов

Данные о тепловом потоке являются одним из лучших ог­
раничении в вопросе о валовом составе коры. Число измерений 
теплового потока на континентах в последние три десятилетия’ 
необозримо возРосло. Берч [3] привел 43 значения. Это число’ 
увеличилось до 2808 в 1930 г. при общем их количестве 7217 

Установлены две важные эмпирические зависимости Пер­
вая |5 J — линейная зависимость между величиной теплового 
потока и образованием тепла в близповерхностных породах' 

раЗД' 2Л5)' Эта зависимость дала возможно™ 
идентифицировать провинции теплового потока (см. гл Ъ и 
— т м с м . разд. 2.6.5) эффективную мощность верхней

*торым важным открытием было признание того Г61 что 
40/о теплового потока генерируется в коре, а 60%— в мантии 
Установлены три типа тепловых потоков: 1) относительно высо­
кий тепловой поток (в среднем 72 мВт-м^) для мезозойских 
и более молодых пород; 2) довольно постоянный тепловой по­
ток (в среднем 51-54 мВт-м-2) для периода от середины па­
леозоя до основания протерозоя; 3) более низкие тепловые по­
токи (в среднем 41 мВт-м-2) для архейских образований
(р и сз1 )еГбЫ7]Т611ЛОВОЙ П0Т0К включает в себя ТРИ компонента

а) тектонотермальный; генерирует около 30% (27 мВт-м~2) 
В̂ е̂ 0.*еПЛ0В0Г0 потока в пределах молодых орогенных обла- 
с • величина постоянно снижается во времени начиная
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с 350 млн. лет и приближается к нулю в нижнепалеозойских 
породах;

б) мантийный компонент (около 27 мВт-м~2);
в) радиоактивные элементы коры, генерирующие в среднем 

23 мВт • м~2. Не установлено, простой взаимосвязи между норо­
вым источником и возрастом [7]; средний тепловой поток 
(24±8 мВт- м~2) для фанерозойских провинций из этого источ-

Рис. 3.1. Вариации с возрастом континентального теплового потока: I — ра­
диогенное тепло, генерированное в коре; II — кратковременные термальные 
возмущения, связанные с тектонической активностью (в пределах 300— 
500 млн. лет); III — радиогенное тепло, генерированное в мантии (в среднем; 
27 мВт-м-2 ). Тепловой поток в континентальной коре в интервале 0,5 — бо­
лее 2 млрд. лет в целом постоянный, но уменьшается в архее [4].

ника почти такой же, как и для протерозойских провинций! 
(23±9 мВт-м-2).

Определение доли корового компонента в наблюдаемом теп­
ловом потоке позволяет рассчитать валовые коровые содержа* 
ния К, U и Th. Мы принимаем коровый тепловой поток равным 
23 мВт*м-2, мощность коры — 40 км, плотность — 2,8 г*см-3; 
а отношения К/U и Th/U соответственно — 104 и 3,8. Расчеты по 
этим данным приводят к следующим содержаниям элементов: 
К=0,9%, U=0,9 млн-1 и Th=3,4 млн-1. Эти данные имеют 
большое значение для заключения о содержании многих дру­
гих элементов в коре в целом.

3.3. Андезитовая модель
Вполне допустимо предположение, согласно которому конти-̂  

нентальная кора могла образоваться за счет мантии в резуль-, 
тате некоторых хорошо известных геологических процессов.; 
Речь может идти, например, о типичном известково-щелочном- 
вулканизме орогенных областей [8]. Преимущества: такой мо-.

6— 1097



82 Глава 3

дели очевидны, так как в этом случае объясняется происхол^де- 
ние больших объемов материала (по крайней мере 0,5 км3 в год, 
см. гл. 10) со средним содержанием кремнезема 60% и, кроме 
того, имеется возможность непосредственного наблюдения это­
го явления. Предположение о том, что рост континентов обу­
словлен геологическими процессами, связанными с орогенной 
активностью, высказывалось многими авторами [9].

Образование континентальной коры за счет различных ис­
точников было рассмотрено Тейлором [8]. Из анализа имев­
шихся в то время геофизических, геологических и геохимиче­
ских данных следовал вывод, что континенты росли в ходе гео­
логического времени и образовались за счет мантии. Магмати­
ческая активность в орогенных зонах — как в островных дугах, 
так и в пределах Кордильер — обеспечивала единственный 
в настоящее время наблюдаемый действующий источник как 
с точки зрения объема материала, так и его химического со­
става.

Андезитовый вулканизм представляет собой наиболее эф­
фективное и наблюдаемое проявление орогенной магматической 
активности; вот почему этот процесс получил название «анде- 
зитовой» модели. Однако, хотя она охватывает все аспекты маг­
матической активности платформенных окраин, отмечается, что 
«континентальные площади разрастались в основном в резуль­
тате дополнительного поступления андезитов и ассоциирующих­
ся с ними известково-щелочных пород в орогенных областях» 
[8]. Таким образом, модели [10], в которых поддвигание плит 
при внедрении тоналитов в окраинах андского типа рассматри­
валось в качестве главного механизма роста континентов, пред­
ставляют собой лишь вариации на ту же тему.

Поскольку андезиты представляют средний состав магмати­
ческих пород в орогенных областях, средний состав современ­
ных андезитов таких областей также использовался для оцен­
ки валового состава континентальной коры [8, 11]. Со времени 
предложения данной модели был достигнут большой прогресс 
в этой области, однако в определение среднего состава коры 
внесены лишь небольшие изменения. Тем не менее стало ясно, 
что в целом рост коры, вероятно, связан с другим механизмом, 
нежели с тем, который ответствен за современную магматиче­
скую активность орогенных областей. Принципиально новым 
является тот факт, что основная масса (75%) континентальной 
коры сформировалась к концу архея, т. е. 2500 млн. лет назад 
(см. гл. 10). Представляется, что в архейское время не было 
произведено значительного количества типично андезитового 
материала. Таким образом, интересные и эффектные приме­
ры магматизма являются менее важным фактором в разраста­
нии континентов, чем полагали раньше.
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Т а б л и ц а  3.1. Средний состдв изверженных пород

Компо­
нент

SiQ2 
Ti02 
AI2O3 
FeO 
MgO 
СаО 
Na20  
K20  
2
n (число 
анали­
зов)

54.2 
0,94

17,6
8,34
5,05
8,88
3,12
1,10

99.2 
636

59,0
0,78

17.4 
6,63  
3,54  
7,08 
з ,5 а  
1,44

99.4  
945

62,6
0,74

16,8
5,57
2,85
5,53
3,70
2,10

99,9
97

66,S 
0,67

15.9 
4,40  
1,76 
4,32 
3,97 
2,57

99.9 
1031

67,2
0,55

16,0
4,04
1.77 
3,89  
3,81
2.78  

100,0 
885

71,9
0,29

15,5
2,1
0,81
2,94
4,96
1,52

100,0
16

72.0 
0,31

14,5
2,76
0,72
1,86
3,72
4,11

100.0 
2485

73.4  
0,30»

13.5 
2,21 
0,50  
2 ,00* 
3,74 
4,24-

99,9
593

1 — андезито-базальт (орогенный) [14]; 2 —- андезит (орогенный) [14]; 3 — тоналит 
[15]; 4 — дацит (орогенный) [16); .5 — гранодиорит J15];‘ 6 — трондьемит, трондьемитовые 
гнейсы Амитсок [17]; 7 — гранит [15]; 8 — риолнт (орогенный) [16].

Однако мы считаем, что такая магматическая активность 
в орогенных районах — главный механизм современного роста 
континентов (и, возможно, она ответственна за образование 
25% коры). Недавно Гилл [12] и Торп [13] опубликовали об­
зоры, посвященные породам островных дуг, их распростране­
нию и генезису. Составы типичных пород островных дуг идру-
Т а б л и ц а  3.2. Содержание р. з. э. в вулканических породах островных дуг 
(в млн-1). Средние данные — для дуги Сунда, Индонезия [18]

Элемент l 2 3 4

La 9,5 15,3 19,4 35,1
Се 23,0 34,8 40,9 68,9
Рг 2 ,9 4 ,0 4,9 7,0
Nd 13,0 17,4 19,4 33,8
Sm 2 ,8 4 ,0 3 ,5 7,3
Eu 1,0 1,3 1,0 2,0
Gd 2,9 3,8 3,3 6,4
Tb 0,54 0,66 0,53 0,99
Dy 3 ,5 3,6 3 ,3 5 ,9
Ho 0,80 0,87 0,73 1,4
Er 2,3 2 ,5 2 ,2 4 ,0
Yb 2,4 2,5 2,1 3 ,8
2  p. з . э. 65 92 102 178
Eu/Eu* 1,07 1,02 0,95 0,95

1 — андезит, толеитовые серии; 2 — андезито-базаяьт, щелочно-земельные серии; 3 - 
андезит, щелочно-земельные серии; 4 — андезит с высоким содержанием К.

6*
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гих интересующих нас пород приведены в табл. 3.1 и 3.2, а ти­
пичное распределение р. з. э. в породах островных дуг показано 
на рис. 3.2. Механизмом, поставлящим при орогенических про­
цессах дополнительный материал в существующую кору, мог 
-быть вулканизм (включая образование вулканогенных осадков) 
или внедрение диоритов, тоналитов и связанных с ними пород. 
Различие в химизме этих двух процессов незначительно, и это 
подтверждает предположение, согласно которому модели под-

Рис. 3.2. Спектры р. з. э. для вулканических пород островных дуг (дуга Сун- 
да, Индонезия [18]). По данным табл. 3.2.

двигания плит, включающие внедрение тоналитов, представля­
ют собой вариант андезитовой модели.

Из-за возможной коровой контаминации, рециклирования 
осадков и внутрикорового плавления, с которым, например, 
связано образование игнимбритов, авторы моделей уделяют 
больше внимания островным дугам, где мантийное происхож­
дение наиболее возможно, нежели континентальным окраинам. 
В результате широкого обсуждения вопроса о среднем составе 
изверженного материала островных дуг все более утверждается 
признание того, что среднее содержание в нем кремнезема, по­
лученное на основе статистической обработки данных, состав­
ляет 57—58% [19]. Средний состав континентальной коры, со­
ответствующий андезитовой модели, приведен в табл. 3.3. От­
ношение Th/U (2,5), которое использовалось для предыдущих 
оценок [И ], в основном базировалось на данных о внутриокеа- 
нических дугах. Это отношение значительно ниже, чем прини­
маемое обычно для коры (3,8). Возможно, что современные 
дуги сложены материалом из истощенной мантии, так как от­
ношение Th/U в этих породах такое же, как в базальтах сре-
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Т а б л и ц а  3.3. Валовой состав коры, базирующийся на андезитовой модели 
([11], с упрощениями)

%

S i02 58,0
ТЮ2 0,8
А120з 18,0
РеО 7,5
MgO 3,5
CaO 7,5
Na20 3,5
К20 1,5
И 100,3
Li 10 млн-1 Ni 30 млн-1 Ей 1,1 МЛН-1
Be 1,5 млн-1 Си 60 млн-1 Gd 3,6 МЛН-1. ;
Na 2,60% Ga 18 млн-1 Tb 0,64 млн-1
Mg 2,11% Rb 42 млн-1 Dy 3,7 млн-1
Al 9,50% Sr 400 млн-1 Но 0,82 млн-1
Si 27,1% Y 22 млн-1 Er 2,3 млн-1
К 1,25% Zr 100 млн-1 Tm 0,32 млн-1
Ca 5,36% Nb 11 млн-1 Yb 2,2 млн-1
Sc 30 млн-1 Cs 1,7 млн-1 Lu 0,30 млн-1
Ti 4800 млн-1 Ba 350 млн-1 Hf 3,0 млн-1
V 175 млн-1 La 19 млн-1 Pb 10 млн-1
Cr 55 млн-1 Ce 38 млн-1 Th 4,8 млн-1
Mn 1100 млн-1 Pr 4,3 млн-1 U 1,25 млн-1
Fe 5,83% Nd 16 млн-1
Co 25 млн-1 Sm 3,7 млн-1

динно-океанических хребтов (MORB). Примечательно, что мно­
гие известково-щелочные вулканические породы континентов 
или континентальных окраин имеют отношение Th/U, близкое 
к 3,8 '[12]. Не известно, связано ли это с контаминацией коро- 
вым материалом, или с рециклированием. Сложности с отно­
шениями Th/U иллюстрируют проблемы, существующие в рам  ̂
ках «андезитовой» модели. Обеднение мантии наиболее несов­
местимыми элементами вызвано формированием коры, вот по­
чему современные магматические породы мантийного проис­
хождения нельзя считать наиболее представительными для ва­
лового состава коры, которая, вероятно, уже была на 75—80% 
экстрагирована из мантии 2500 млн. лет назад. Поэтому, ко­
нечно, трудно оценить отношение Th/U в каре, используя дан­
ные о современных орогенных андезитах. •

3.3.1. Проблема Ni и Сг. Содержания никеля и хрома пред­
ставляют еще одну проблему в рамках андезитовой модели. 
С редн ее  содержание никеля в породах островных Дуг состав­
ляет 25 млн-1, а среднее содержание хрома примерно 
60 млн-д [12, 13] (рис. 3.3). Хотя генерация магм островных 
дуг все еще остается загадкой, многие полагают ![12}, чтозна-
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чительное удаление Ni и Сг связано с кристаллизационным 
фракционированием, происходящим до извержения. С другой 
стороны, магмы островных дуг образовались из материала» 
обедненного этими элементами в процессе предыдущих плавле­
ний. Содержания Ni и Сг в породах верхней коры (20 и 
35 млн-1 соответственно, табл. 2.15) ненамного ниже, чем в сов-

1000

I
100

“ Т  I I I I I 1 1 1 I I— Г  "  I I I 1 1 1--------------- 1— г

Примитивная мантия

Океаническая
кора % Нижняя кора 

Кора в целом
-Орогенные/
андезиты/ ^

•  •  Кора по модели Уивера -Тарни

/
•  Верхняя кора

Л__I_1. .1 II III____ 1 I I I 1 Mil I I
100 1000
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Рис. 3.3. Содержания Сг и Ni в мантии и коре. Показаны низкие содержания 
этих элементов, предсказанные андезитовой моделью и моделью Уивера — 
Тарни (разд. 3.3.1), а также наши оценки для нижней коры (разд. 4.7), при­
митивной мантии (табл. 11.3) и базальтовой океанической коры (табл. 11.6).

ременных андезитах. Представляется, что эти содержания 
слишком низкие, чтобы объяснить валовые содержания Ni и Сг 
в коре. Вполне разумно предположение, что эти элементы в про­
цессе частичного плавления, приводящего к образованию гра­
нитных пород верхней коры, должны оставаться в остаточных 
фазах в нижней коре. Следовательно, можно ожидать, что Ni 
и Сг были сконцентрированы в нижней коре и их содержание 
в коре в целом будет в 2—3 раза выше, чем содержания, полу­
ченные для верхней коры. Это подтверждается содержаниями 
Ni и Сг в ксенолитах нижней коры, которые обычно составляют 
20ift?r-400 млн-1.

Итак, с позиций андезитовой модели невозможно объяснить 
наблюдаемые в верхней коре содержания Ni и Сг, и, следова­
тельно, для этих элементов требуется иной источник. Как уже 
отмечалось, имеются проблемы и с Th/U-отношениями.
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3.4. Другие первично-мантийные источники
В этом разделе кратко рассматриваются другие возможные 

мантийные источники материала континентальной коры. Совре­
менная магматическая деятельность в иных тектонически ак­
тивных областях, нежели окраины плит, дает огромное коли­
чество изверженного материала преимущественно базальтового 
состава. Мы исключаем большие объемы игнимбритов, которые, 
несомненно, связаны с частичным плавлением в пределах коры. 
Следует отметить, что ни наибольшие по объему эффузивы, 
представленные MORB, ни меньшие в количественном отноше­
нии внутриплатформенные щелочные базальты, ни огромные 
объемы платобазальтов не имеют подходящего химического со­
става для формирования континентальной коры. Главные труд­
ности связаны с недостатком К, U и Th для обеспечения теп­
лового потока и с невозможностью генерации при внутрикоро- 
вом плавлении такого объема гранодиоритов, который наблю­
дается в настоящее время в верхней коре. Измеренные скоро­
сти сейсмических волн также слишком низки для такого по­
всеместного развития пород основного состава. Если бы конти­
нентальная кора имела преимущественно основной состав, то 
большие объемы такой коры должны были бы существовать 
с наиболее ранних времен, что явно противоречит наблюдени­
ям на Земле и на других планетах (см. гл. 12).

Все оценки валового состава континентальной коры незави­
симо от того, базируются ли они на геофизических, геологиче­
ских или геохимических данных, свидетельствуют о том, что по 
составу она более кислая, чем базальт. По общему мнению, со­
держание кремнезема в коре достигает примерно 60% 
(табл. 3.4). Образование континентальной коры в наши дни при 
внедрении диоритов и тоналитов мантийного происхождения 
иногда объясняется «поддвиганием плит» [10]. Среднее содер­
жание кремнезема в тоналите составляет 62,6% (табл. 3.1) ,т. е. 
валовой состав тоналитовой коры лишь немногим более кис­
лый, чем состав андезитовой коры. Таким образом, модели под- 
двигания плит (например, [ 10]) являются лишь модифициро­
ванной разновидностью андезитовой модели, и они сталкивают­
ся с теми же трудностями как в объяснении коровых отноше­
ний Th/U, так и в отношении содержаний Сг и Ni. Тем не менее, 
как показано ниже, дополнительное поступление магматиче­
ских пород в орогенных зонах, по-видимому, является главным 
механизмом роста современной коры. В гл. 9 мы приходим к вы­
воду, что такой механизм ответствен за формирование 20—25% 
всей коры и что валовой состав континентальной коры обуслов­
лен другими магматическими процессами.
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Т а б л и ц а  3.4. Различные оценки валового состава континентальной коры

Компонент 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

S i02, % 61,9 63,9 60,2 57,8 61,9 62,5 63,8 64-8 518,0 57,3
тю2, % 1 ,1 0 ,8 1,0 1,2 0,8 0,7 0,7 0,51 0,8 0 ,9
А120 з, % 16,7 15,4 15,6 15,2 15,6 15,6 16,0 16,1 18,0 15,9
FeO, % 6,9 6,1 7,1 7,6 6 ,2 5,5 5,3 4,8 7,5 9,1
MgO, % 3,5 3,1 3,9 5,6 3,1 3,2 2,8 2,7 3 ,5 5 ,3
CaO, % 3,4 4,2 5,8 7,5 5,7 6,0 4,7 4 ,6 7,5 7,4 >
Na20 , % 2,2 3,4 3,2 3,0 3,1 3,4 4 ,0 4,4 3,5 3,1
K20; % 4,2 3,0 2,5 2,0 2,9 2,3 2,7 2,0 1,5 1,1
Th„ млн-1 --- - —: 5,1 4,8 3,5
U, млн-1 --- —* • : — — ' . — —  - —  . 1,3 1,25 0,9$
Сг, млн-1 61 55 185
Ni, млн-1 --- -— ------- — — — — 39 30 105

1 — Гольдшмидт |[211; 2— Виноградов [22]; 3 — Тейлор [23]; 4 — Пакисер и Робин­
сон [24]; 5 — Ронов и Ярошевский [25]; 6 — Холленд и Ламберт [26]; 7 — Смитсон [271; 
8 — Уивер и Тарни i[101; 9 — Тейлор и Мак-Леннан [28]; 10 — данная книга.

Являются ли богатые кремнеземом магматические породы 
первичным источником роста континентов? Дациты со средним 
содержанием кремнезема. около 66% занимают значительно 
меньший объем, нежели андезиты; обычно они составляют 
только 15% вулканогенных продуктов в районах островных 
дуг, а остальное приходится на долю базальтов и андезито-ба- 
зальтов с низким содержанием кремнезема [14]. Большинство 
риолитов произошло в результате внутрикорового плавления. 
По составу они аналогичны гранитам и, следовательно, пред­
ставляют собой «верхнекоровые» составы; они слишком обога­
щены К, чтобы быть представительными для состава коры 
в целом. Это главная проблема валового состава коры, в кото-; 
рой содержание кремнезема более 60%. Количества К, U и Th 
дают слишком много радиогенного тепла. Богатые кремнезе­
мом дифференциаты основной магмы также не могут рассмат­
риваться в качестве реального источника ввиду очень малых 
их количеств. Представляется, что происхождение вещества 
континентов гораздо менее ясно, чем, например, генерация ба­
зальтовой магмы, которая находится в огромных количествах 
на всех планетах земного типа i[29]. Мы приходим к выводу,., 
что современная магматическая активность в орогенных облас­
тях при среднем содержании кремнезема в магме около 60%; 
является единственно возможным источником роста континент 
тов в настоящее время. А теперь перейдем к рассмотрению воз-, 
можных источников роста континентов в архейское время.
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3.5. Архейская «бимодальная» основная — кислая 
магматическая модель

В архейской коре преобладает так называемая основная — 
кислая серия магматических пород (гл. 7)* Одна составляю­
щая — это базальты, которые в основном подобны MORB и ха-

Рис. 3.4. Средние спектры р. з. э. для архейских базальтов и кислых извер­
женных пород (по данным гл. 7). Спектр, полученный при смешении этих двух 
типов пород в отношении 2: 1 ,  близок к спектру среднего андезита, что сви­
детельствует об отсутствии различий между спектрами р. з. э. для пород ост­
ровных дуг и моделей смешения.

рактеризуются пологими спектрами р. з. э., содержания послед­
них превышают примерно в 10 раз их содержания в хондрито- 
вых метеоритах. Другая составляющая — это натровые интру­
зивные и эффузивные кислые породы (тоналиты — трондьеми- 
ты — кислые вулканиты). Все они характеризуются линейным 
распределением р. з. э. Эти породы обогащены легкими и обед­
нены тяжелыми р. з.э.: типично постепенное уменьшение содер­
жаний по отношению к хондритовому — от стократного превы­
шения для La до пятикратного для Yb. Происхождение этих 
кислых пород связывается в основном с частичны м  плавлением 
гранатсодержащего или эклогитового исходного материала, так 
как распределение р. з. э. согласуется с присутствием в нем гра­
ната. Это наблюдение служит указанием на давления, превы­
шающие 15 кбар, и, следовательно, на мантийные глубины. 
Архейские тектонические модели обсуждаются в гл. 7 и 9; они 
не похожи на обстановки современных дуг. Для образования 
базальтов или коматиитов они привлекают частичное плавле­
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ние мантии с последующим погружением реститов, превраще­
нием их в гранатовые породы или эклогиты и переплавлением 
на мантийных глубинах с образованием кислых магматических 
серий.

Состав р.з.э. архейской коры может быть довольно успеш­
но смоделирован путем соответствующего смешения бимодаль­
ных серий (рис. 3.4). Приемлемой моделью, которая согласует­
ся с установленным тепловым потоком, является смешение ос­
новного и кислого конечных членов в отношении 2:1. Отклоне­
ния от этой модели детально рассмотрены в гл. 7 (см., в част­
ности, разд. 7.10.2). Состав верхней архейской коры может 
быть также смоделирован путем смешения равных частей ос­
новных и кислых пород (гл. 7). В некоторых районах (напри­
мер, Йеллоунайф в провинции Слейв) кислые породы более 
распространены и составляют две трети обнаженной коры. Как 
показано в гл. 10, посвященной вопросу о скорости роста коры, 
дополнительное поступление материала в кору из мантийных 
источников в интервале 3,2—2,5 млрд. лет назад можно объяс­
нить посредством механизма, производящего бимодальную се­
рию. В этом случае состав коры на 75—80% был сформирован 
бимодальной основной — кислой серией в отношении 2: 1, что 
означает вовлечение глубинных коровых структур. Хотя пере­
работка, метаморфизм и удаление расплава, образовавшегося 
в результате частичного плавления, по-видимому, изменили 
первоначальный материал и оставшуюся его часть трудно уз­
нать, тем не менее преимущественно основной состав ксеноли­
тов, вынесенных из нижней коры [20], указывает на ее сущест­
венно основной состав (см. гл. 4).

3.6. Предлагаемый валовой состав коры

Оценки общего состава коры будут до тех пор зависеть от 
типа выбранной модели, пока не будут найдены независимые 
методы его определения; это не касается, конечно, радиоактив­
ных элементов. В данном разделе мы представляем нашу оцен­
ку, которая имеет различные ограничения и существенно зави­
сит от выбранной модели роста коры. Мы используем также 
информацию о природе и составе архейской коры (более под­
робно об этом см. в гл. 7); эволюция и рост коры рассматри­
ваются в гл. 9 и 10 [30].

Нам представляется, что для моделей валового состава 
коры наиболее важными являются следующие ограничения:

1) ограничение величины теплового потока должно соотно­
ситься с валовыми содержаниями К, U и Th в верхней коре;
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Т а б л и ц а  3.5. Валовой состав континентальной коры (ссылки см. в тексте)

Компо­
нент % Нормативный состав

Si02
тю2
А120 3 ; 
FeO I 
MgO 1 
СаО ! 
Na20
к 2о
2
Li 13 млн- 1

57,3
0 ,9

15,9
9.1
5 .3
7.4
3.1
1.1 

100,0 
Ni 105 млн*”1 In

Q
Or
Ab
An
Di

p -

6,6
6,5

26,2
26,2

8.7  
24,1

1.7

50 млрд-1 Ег 2,2 млн-1
Be 1,5 млн-1 Си 75 млн-1 Sn 2,5 млн-1 Тш 0,32 млн-1
В 10 млн-1 Zn 80 млн*-1 Sb 0,2 млн-1 Yb 2,2 млн-1
Na 2,3D% Ga 18 млн*” 1 Cs 1,0 млн-1 Lu 0,30 млн-1
Mg 3,20% Ge 1,6 млн-1 Ba 250 млн-1 Hf 3,0 млн-1
Al 8,41% As 1,0 млнт1 La 16 млн-1 Та 1,0 млн-1
Si 26,7% Se 0,05 млн- ,1 Ce 33 млн-1 W 1,0 млн-1
К ; 0,91% Rb 32 млн-1 P r ' 3,9 млн-1 Re 0,5 млрд-1
Ca 5,29% Sr 260 млн-1 Nd 16 млн-1 Ir 0,1 млрд-1
Sc 30 млн-1 Y 20 млн-1 Sm 3,5 млн-1 Au 3,0 млрд-1
Ti 5400 млн-1 Zr 100 млн-1 Eu 1,1 млн-1 TI 360 млрд-1
V 230 млн-1 Nb 11 млн-1 Gd 3,3 млн-1 Pb 8,0 млн-1
Cr 185 млн-1 Mo 1,0 млн-1 Tb 0,60 млн-1 Bi 60 млрд-1
Mn 1400 млн-1 Pd 1,0 млрд-1 Dy 36 млн-1 Th 3,5 млн-1
Fe 7,07% Ag 80 млрд-1 Ho 0,78 млн-1 U 0,91 млн-1
Co 29 млн-1 Cd 98 млрд-1

2) валовой состав коры должен быть таким, чтобы из него 
при частичном плавлении могли образоваться гранодиориты 
верхней коры;

3) ограниченное участие вулканизма островных дуг (анде- 
зитовая модель) начиная с архея в формировании состава коры 
и ее росте;

4) около 75% коры образовалось ранее чем 2500 млн. лет 
назад, и формирование валового состава коры не обязательно 
связано с режимами, подобными современной тектонике плит.

Валовой состав коры, согласно предлагаемой нами модели, 
представляется следующим: 76% состава архейской коры (о про­
исхождении см. в гл. 7) и 25% состава коры, образовавшейся 
согласно «андезитовой» модели; эти цифры отвечают соответ­
ственно вкладам в рост коры архейских и постархеиских про­
цессов. Содержания для 62 элементов приведены в табл. 3.5. 
На рис. 3.5 сравниваются данные этой модели с данными «анде­
зитовой» модели (табл. 3.3). Наиболее важными особенностями 
среднего состава коры в соответствии с настоящей моделью яв­
ляются:



92 Глава 3

1) значительное обогащение Сг и Ni и более умеренное обо­
гащение другими железомагнезиальными элементами;

2) меньшее обогащение такими наиболее несовместимыми 
элементами, как Cs, К, Th и U.

Для большинства микроэлементов данных по архею недо­
статочно, и мы использовали для оценок средних их содержа-

%
1,0 10 100

различия в приводимых оценках — это более низкие содержания сильно не­
совместимых элементов (К, U,-Th, Cs) и более высокие элементов Сг и N i/ 
Светлые кружки — р. з. э.

ний в коре следующие источники. Средние содержания для Zn, 
Cd, Т1 и Bi в коре взяты из работы Хейнрикса и др. ([31], а для 
Sn — Тейлора и Мак-Леннана [32]. Содержание галлия рассчи­
тано по отношению Ga/Al=0,21 • 10~3. Содержание К равно
0,91%. У ран  рассчитан по отношению K/U=104, а торий — по 
отношению Th/U=3,8, что дало соответственно 0,91 млн-1 U и 
3,5 млн- 1 Th. Оценки для ряда менее распространенных элемен­
тов— Li, Ge, As, Se, Mo, Ag, In, W, Re и Au — взяты из спра­
вочника по геохимии [33].

В разд. 3.2 мы рассмотрели ограничения исходя из данных 
о тепловом потоке, согласно которым содержания К, U и Th
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составляют соответственно 0,90%, 0,90 млн-1 и 3,4 млн-1 (при 
величине корового теняового потока 23 мВт-м-2). Эти значения 
хорошо согласуются е: рассчитанными здесь (К=0,91%, Ц =  
=0,91 млн-1, Th=3,5 млн-1). Предлагаемый нами состав коры
генерирует тепловой поток в 23 мВт-м-2.

3.6.1. Некоторые сопоставления, Ряд других оценок валовое 
го состава коры приведен в табл. 3.4. Многие из них представ-

%
1,0 10 100

ю

0,1

0,1 1 ,0  10 100
' '  МЛН '1

Рис. 3.6. Сравнение валовых содержаний в коре (табл. 3.5)' с составами, рас­
считанными в соответствии с моделью Уивера — Тарни [10]'. Для последних 
характерны сильное обогащение несовместимыми элементами (К, U, Th, лег­
кие р. з. э., Zr, Ba, Na) и обеднение Mg, Fe, Ti, Мп, Ni и Cr па сравнению: с  
составом, предлагаемым в данной книге. Светлые кружки — р. з. э.

ляют собой лишь исторический интерес или не дают четких 
различий между валовым составом верхней и нижней коры» 
Однако Уивер и Тарни <[10] предложили недавно новую мо­
дель, согласно которой кора состоит: 1) из верхней коры мощг 
ностью 12 км, имеющей химический состав по Тейлору и Мак- 
Леннану [28]; 2) из подстилающей ее «средней» коры мощ­
ностью 6 км; 3) из «нижней» коры мощностью 18 км. В качест­
ве состава нижней коры они принимают состав среднего лью­
исского гранулита, а в качестве состава средней коры — сред-' 
ний состав пород льюисской амфиболитовой фации >[34]. Для 
валового состава коры (табл. 3.3) эти авторы принимают сот 
держание Si02 равным 65%, К2О — 2,0%; Th — 5,1 млн-1 и.

юоо

100 *■
I

ВалоВой состав коры
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U — 1,3 млн-1. При таком составе общий тепловой поток будет 
35 мВт-м-2, что примерно на 50% больше з н а ч е н и я  23 мВт-м-2 
[7, 35]. В связи с этой моделью возникают три проблемы:
1) тепловой поток, генерируемый таким составом коры, высок;
2) при указанном содержании кремнезема (65%) не принима­
ется во внимание широкое распространение ксенолитов нижней 
коры с низким содержанием кремнезема (см. гл. 4); 3) содер­
жания Ni и Сг являются слишком низкими. Ограничения, свя­
занные с величиной теплового потока, представляются особенно 
серьезной проблемой, поэтому мы полагаем, что валовой состав 
коры должен иметь более низкие содержания кремнезема и ра­
диоактивных элементов, чем это предусматривается Уивером и 
Тарни [ 10]. На рис. 3.6 сопоставляются наши данные с данны­
ми этих авторов. Для многих элементов наблюдается сущест­
венное расхождение.

Смитсон и др. >[36] также предлагают более богатый крем­
неземом валовой состав коры, чем это принято в книге. Соглас­
но их оценке, основанной на интерпретации средних скоростей 
сейсмических волн в коре, валовой состав последней (64% БЮг 
л 2,7% КгО) близок к таковому верхней коры. Содержания U 
и Th не приводятся, но если исходить из отношений K/U=104 
и Th/U = 3,8, то они составят соответственно 2,2 и 8,4 млн-1. 
Зти содержания обеспечивают для коры такой же тепловой по­
ток, какой наблюдается в настоящее время. С этими моделями 
связаны значительные петрологические и геохимические труд­
ности, так как подразумевается, что гранодиориты и граниты 
действительно образуются за счет мантии. Попытки решить 
дилемму теплового потока путем повышения концентраций К, 
U и Th приводят к заключению о мантийном происхождении 
■богатых кремнеземом, но бедных К, U и Th магм в количест­
вах, достаточных для формирования континентальной коры. 
Кстати, Пакизер и Робинсон ![24], также используя значения 
средних скоростей сейсмических волн, еще раньше оценили со­
став коры. По их данным, содержание кремнезема в коре со­
ставляет в среднем 58%, что близко к принятому нами зна­
чению.

3.7. Резюме
1. Оценка валового состава коры зависит от типа принятой 

модели. При этом необходимо, чтобы модель учитывала огра­
ничения, налагаемые величиной теплового потока, и соответст­
вовала бы образованию верхней коры в результате внутрикоро- 
вого частичного плавления. Ее состав также должен выводить­
ся из состава мантии на основе обычных геологических про­
цессов.
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2. Кора в целом в настоящее время генерирует тепловой 
поток в 23 мВт- м-2, которому при толщине коры 40 км соот­
ветствуют следующие содержания элементов: К=0,9%, U= 
=0,9 млн-1 и Th=3,4 млн-1.

3. «Андезитовая» модель, согласно которой континентальная 
кора формируется в результате наращивания объемов магма­
тических (интрузивных и эффузивных) пород орогенных зон, 
отвечает многим из этих требов^аи##, но не обеспечивает соот­
ветствующих отношений Th/U и достаточного количества Сг 
и Ni. Однако она может приниматься во внимание при объяс­
нении современного роста коры, и ее можно рассматривать в 
качестве механизма роста континентальной коры начиная с 
раннего протерозоя.

4. Модели поддвигания плит, предполагающие внедрение 
тоналитов и диоритов на окраинах кордильерского типа, хими­
чески почти не отличаются от андезитовой модели и представ­
ляют собой ее варианты.

5. Как показано ниже, около 75% коры образовалось при­
мерно 2500 млн. лет назад. Следовательно, валовой состав 
континентальной коры сформировался за счет мантии в ре­
зультате характерных для архея магматических процессов. Наи­
более важным из них является, по-видимому, образование би­
модальной основной — кислой серии.

6. Мы предлагаем следующую модель валового состава кон­
тинентальной коры: 75% коры было образовано имевшими ме­
сто в архее магматическими процессами (архейский состав 
коры), а 25% сформировались в результате островодужного 
магматизма начиная с протерозоя (андезитовая модель). Со­
держания 62 элементов приведены в табл. 3.5. Ключевыми эле­
ментами и отношениями являются: Si02= 57,3%; Сг=185 млн-1; 
№=105 млн-1; К=0,91%; U = 0,91 млн-1; Th=3,5 млн-1; 
K/U =  104; Th/U = 3,8; Sm/Nd=0,22; Rb/Sr=0,12. При таком со­
ставе коры тепловой поток равен 23 мВт-м-2.
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НИЖНЯЯ КОРА

Г лава 4

4.1. Проблемы опробования
Одна из важнейших областей Земли, о которой мы знаем 
меньше всего, — это нижняя часть континентальной коры. 
В гл. 2 мы оценили мощность верхней коры в 10 км. Нижняя 
кора, как здесь показано, охватывает нижние 25—30 км, или 
75% всей коры. Состав верхней континентальной коры, вскры­
той эрозией и выветриванием, надежно установлен и отвечает 
гранодиориту (гл. 2). Для нижней коры мы не имеем таких 
широкомасштабных процессов природного опробования (как, 
например, образование обломочных отложений), которые упро­
щают задачу определения ее состава. Имеющиеся в нашем рас­
поряжении образцы коры — это ксенолиты в вулканических 
трубках и небольшие обнажения гранулитовых комплексов, ко­
торые, как полагают, сформировались в нижней коре, о чем 
свидетельствуют данные температур и давлений их образова­
ния (600—900 °С и 5—10 кбар).

Имеющиеся геологические наблюдения весьма ограниченны 
из-за недостаточного опробования. Вскрытые участки грану- 
литов, которые обнаруживают сложную историю, могут быть 
нетипичными или не случайно обнаженными участками весьма 
гетерогенной нижней коры. В этом отношении ксенолиты, если 
они действительно случайные, по-видимому, менее представи­
тельны для цижней коры (см. разд. 4.3). Изучение скоростей 
сейсмических волн в нижней коре, если они могут быть соотне­
сены с определенными типами пород, позволяет оценить общий 
состав нижней коры аналогично использованию распределения 
р. з. э. в обломочных осадочных породах верхней коры. Однако 
неоднородная природа нижней коры, обнаруженная, например, 
данными COCORP (разд. 1.2), может ограничить применение 
этого метода для установления ее среднего состава. Одной из 
характерных черт состава нижней коры в моделях, принятых 
в этой книге, является то, что в ней должны быть области оста­
точного состава, образовавшиеся в результате удаления веще­
ства верхней коры. Это соответствует заключению о том, что
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образование гранодиоритов и гранитов происходит в результате 
внутрикорового плавления и хорошо согласуется с большинст­
вом петрологических и изотопных данных [1]. Следовательно, 
валовой состав коры должен быть таким, чтобы при различной 
степени частичного плавления из него мог бы образоваться со­
став верхней коры. Главное ограничение с позиции состава со­
стоит в том, что данные о современном тепловом потоке лими* 
тируют количества К, U и Th в нижней коре до очень ̂ низких 
значений по сравнению с их концентрациями в верхней коре.

Рис. 4.1. Разрез континентальной коры по линии Калифорния — Орегон — Не­
вада — Айдахо, показывающий существование поверхности Конрада, отделяю­
щей нижнюю кору с Vp=6,7 км*с-1 [2] от верхней. Цифры на рисунке 
значения Vp (в км*с-1)-

В этой главе мы рассмотрим в основном общий состав нижнеи 
коры и соотношения его с модельным валовым составом всей 
коры, а не с особенностями состава отдельных обнажений. Од­
нако вероятная сложность и неоднородность нижней коры де­
лают все обобщения весьма рискованными.

Детальная информация о строении нижней коры только те­
перь становится доступной (разд, 1.2), Сейсмические исследо­
вания обнаруживают большое число как латеральных, так и 
вертикальных вариаций. Представляется, что граница Конрада 
отмечается на глубинах примерно 10—*20 км в одних районах 
(рис. 4.1), но отсутствует —в других. Многие единичные отра­
жающие площадки не имеют латеральной протяженности. Ве­
роятно строение нижней коры достаточно сложное в деталях, 
что отражает сложность верхней коры. Иногда наблюдаются

7*
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вариации и в толщине коры, как это показано на рис. 4.2. 
Сравнительно недавно стало известно о существовании поло­
гих надвиговых пластин (разд. 1.2). Исследования в этой об­
ласти ведутся весьма активно, и новые точки зрения отнюдь 
не редкость. Однако, до тех пор пока не будут получены но­
вые сейсмические данные, вряд ли имеет смысл рассуждать на 
эту тему в книге, имеющей дело преимущественно с геохими­
ческими данными.

До недавнего, времени граница Мохоровичича (кратко на­
зываемая Мохо) рассматривалась как дискретная, однородная
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Кратон
Пилбара

Мульда
Ашбертон

Бассейн
Хамерсли

Зеленокаменные
пояса

+ \\4/4J *  ̂ —-----

Лейкократовые грану литы
30км

5 0 к м К р о в л я  нижней коры из
плотных метаморфических 
пород

Аномальная переработанная 
и частично переплавленная нижняя кора

Рис. 4.2. Схематический разрез (север — юг) крры в Западной Австралии. 
Мощность коры (40—50 км) под кратоном -Йилгарн значительно больше, чем 
под к р а т о н о м  Пилбара . (28—33 км) .([3], с упрощениями). (См, также 
разд. 10.3.1.)

по латерали граница, указывающая скорее на химические, а не 
на фазовые различия. Однако представление о Мохо как о рез­
кой границе почти наверняка некорректно. В настоящее время 
сейсмические данные свидетельствуют о том, что в некоторых 
местах переход от коровых скоростей к мантийным происходит 
на протяжении нескольких километров. Изменение скоростей 
сейсмических волн между корой и мантией часто представляет 
собой серию ступеней протяженностью более 5 км; поэтому 
строение основания коры является слоистым /[4]. Что же это за 
структуры? Зоны кумулатов, надвинутые и перекрывающие 
друг друга пластины, линзы метаосадков или куски океаниче­
ской коры? Еще большие усложнения в районах с высоким гео­
термическим градиентом могут привести к новым трудностям 
в отношении увязки типов пород со скоростями сейсмических
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волн. В настоящее время природа перехода кора — мантия 
весьма неопределенна; то же самое можно сказать и о наибо­
лее глубоких частях нижней коры.

4.2. Комплексы гранулитовой фации
Районы выхода пород гранулитовой фации представляются 

наиболее доступными для отбора материала, который может 
быть исследован для оценки типичных температур и давлений 
в нижней коре. В литературе имеется много указаний на обла­
сти, в которых установлены выходы пород гранулитовой фации, 
однако здесь мы рассмотрим лишь наиболее характерные из 
них [5—71. Особенно интересный обзор разрезов нижней коры 
сделан Фаунтином и Солсбери [7]. Они описали 5 районов — 
зону Ивреа, Италия; субпровинцию Пиквитоне, Канада; хреб­
ты Фрейзер и Масгрейв, Западная Австралия; зону Казила, 
Сьерра-Леоне, — где в результате столкновения континенталь­
ных глыб породы гранулитовой фации были выжаты кверху и 
затем обнажены. Поднятие вдоль зоны надвига более плотной 
нижней коры и опускание менее плотной верхней коры дали 
вдоль этих зон характерные гравитационные аномалии Буге. 
Среди пород гранулитовой фации преобладают породы от ос­
новного до среднего состава. К приведенным примерам^можно 
добавить еще структурную зону Капусказинг в северной части 
провинции Онтарио [8]. Эти зоны имеют преимущество перед 
ксенолитами и другими районами выхода пород гранулитовой 
фации, так как в них вскрыты разрезы коры. В этих районах 
проводится много работ (например, [8]), однако преждевре­
менно обсуждать их в деталях. В районе Капусказинг кора 
вскрыта только до глубины 25 км, и, следовательно, более глу­
бокие части нижней коры могут быть не вскрыты в этом и дру­
гих приподнятых участках.

О комплексах, рассматриваемых в качестве представителен 
гранулитовой фации, опубликовано много противоречивых гео­
химических данных. Для одних установлено обеднение щелоч­
ными элементами, Th и U, из других были полностью удалены 
гранитные расплавы, а в третьих не обнаружено никаких изме­
нений в валовом составе по сравнению с комплексами более 
низкой ступени метаморфизма. Для гранулитовой фации харак­
терны безводные минералы. Главные изменения составе 
наблюдаются в вышерасположенной амфиболитовой фации, 
предшествовавшей гранулитовой фации метаморфизма. Эти из­
менения включают образование и удаление гранитных распла­
вов и реакции дегидратации (разложение роговой обманки и 
слюд). Файф [9] указал на важность удаления большей части 
воды и гранитных расплавов в условиях амфиболитовой фации.
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метаморфизма, что приводит к образованию безводных мине­
ралов, обычных для пород гранулитовой фации. Истинные гра­
ниты типичны для амфиболитовой фации, но нетипичны для зон 
гранулитовой фации (рис. 4.3).

Хейер [11] показал, что существенная потеря Rb, Cs, U 
и Th происходит в процессе удаления воды в условиях гранули­
товой фации метаморфизма. Механизм удаления представляет-

Рис 4 3 Соотношение температур и давлений для метаморфических фаций. 
Начало кривой плавления для водонасыщенных гранитов показывает, что плав­
ление (в условиях Робщ™Ра2 о) с образованием гранитных магм начинается 
в условиях амфиболитовой фации. Соответственно гранулитовый метаморфизм 
может развиваться в породах, из которых уже удален расплав ([.110J, с упро- 
щениями).

ся следующим: «В гнейсах амфиболитовой фации элементы U, 
Th Rb и Cs находятся, вероятно, преимущественно в структу- 
рах слюд, калиевого полевого шпата (Rb, Cs) и эпидота или 
циркона (U, Th)... Слюды имеют тенденцию разлагаться в гра­
нулитовой фации метаморфизма с образованием калиевого по­
левого шпата... в котором Rb или Cs не концентрируется. Эпи- 
доты также неустойчивы в условиях гранулитовой фации. Были 
предложены многочисленные реакции разложения эпидота, 
однако ни один из продуктов реакции не имел структуры, под­
ходящей для вхождения Th и U» [11]. Потеря этих элементов

1000500
Температура, °С
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связывается с удалением Н20  в виде пара. Это приводит к вы­
сокому остаточному парциальному давлению С02, о чем свиде­
тельствует повсеместное присутствие СОг во флюидных включе­
ниях в породах гранулитовой фации [12, 13].

Таким образом, при формировании состава нижней коры 
должны быть рассмотрены два процесса выноса элементов. 
Первый включает реакции дегидратации, сопровождающиеся 
разложением водосодержащих минералов, и селективный вынос 
таких элементов, как Rb и U. Можно поставить вопрос: на­
сколько эффективен этот механизм в геологических масшта­
бах? Перенос элементов на то или иное расстояние зависит от 
многих факторов. Уран, как известно, очень мобилен, поэтому 
он должен выноситься более интенсивно, чем менее раствори­
мый торий, вследствие чего для нижней коры должно быть ха­
рактерно высокое значение отношения Th/U (и высокое содер­
жание 208РЬ). Необходимо выполнить большое число исследо­
ваний по растворимости элементов в условиях высокого пар­
циального давления СОг.

Второй процесс, в результате которого элементы выносятся 
из нижней коры, — это частичное плавление и механическое 
удаление расплава с реститовым материалом или без него. 
Этот процесс, приводящий к образованию гранодиоритов и гра­
нитов, а следовательно, и типичных составов верхней коры, про­
является при температурах более низких, чем температуры, ха­
рактерные для гранулитовой фации метаморфизма. Как отме­
чал Уинклер [14], «плавление начинается независимо от коли­
чества свободной Н20  при удивительно низких температурах 
(650—700°С)» (рис. 4.3). Обогащение верхней коры р. з.э. и 
развитие Eu-аномалий должны быть обязаны скорее раопла- 
ву — раствору, чем метаморфическим реакциям. В этой связи 
полезно напомнить о хорошо известном факте редкой встречае­
мости гранитов в средне- и высокобарических условиях грану- 
литовых комплексов. Это наблюдение согласуется с плавлени­
ем, предшествующим гранулитовой фации метаморфизма, 
в ходе которого удаляются низкотемпературные кислые рас­
плавы. Таково понимание сложных геохимических взаимоотно­
шений, наблюдаемых в условиях гранулитовой фации. Процес­
сы, происходящие в породах гранулитовой фации, могут вклю­
чать: . . .а) образование минералов гранулитовои фации в сухих ис­
ходных породах, из которых на амфиболитовой ступени мета­
морфизма был удален гранитный расплав [9]. Биотит является 
обычной остаточной фазой при анатексисе [14]. Поэтому после 
удаления гранодиоритового или гранитного расплава в этом 
минерале может остаться много К, Rb и Cs;  ̂ ^

б) дегидратацию исходных пород с потерей водной флюид­
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ной фазы, сопровождающуюся обеднением гранулитов щелоча­
ми и U [11]. В результате удаления Н20  в условиях амфиболи­
товой фации метаморфизма и частичного плавления углекисло­
та становится доминирующей газовой фазой в породах грану­
литовой фации [15, 16]. Однако содержания тяжелых р.з.э. 
в образцах коры не обнаруживают признаков, свидетельствую­
щих о комплексообразовании и обеднении или обогащении эти­
ми элементами с помощью С02;

в) дегидратацию без частичного плавления или потери рас­
сеянных элементов (например, комплекс Джеки в Бразилии
[17]); . .

г) дегидратацию, сопровождающуюся потерей С02 (напри­
мер, Южная Индия [ 12]);

д) последующий ретроградный метаморфизм, в ходе которо­
го образуются минералы амфиболитовой фации; в нем прини­
мают участие один или несколько из указанных выше про­
цессов.

Могу-т возникнуть дальнейшие усложнения, если верхняя 
кора надвинута при столкновении континент — континент, как, 
например, в Гималаях. В таких случаях типичные осадки верх­
ней коры могут испытать гранулитовый метаморфизм.

4.2.1. Гнейсовый комплекс Льюис. Это одна из классических 
областей, где, возможно, представлен участок нижней коры. 
Он состоит из центрального блока пород гранулитовой фации 
(Скуриан),. окруженного гнейсами амфиболитовой фации. Со­
став пород этого участка (табл. 4.1) был выделен Уивером и 
Тарни [19] как представительный для нижней коры, а средний 
состав гранулитов Льюис — в качестве типичного представите­
ля самой нижней коры. Гнейсы Льюис амфиболитовой фации, 
«по-видимому, представляют промежуточный ̂  уровень коры»
[19], и их состав выбран как представительный для «среднего» 
слоя коры. Вот почему гнейсовый комплекс Льюис занимает 
такое важное место в обсуждении проблемы генезиса коры. 
Средние составы [18] пород гранулитовой и амфиболитовой 
фаций приведены в табл. 4.1. Этот объект был предметом ост­
рых дискуссий. Разногласия относительно интерпретации хими­
ческих данных существуют и сейчас; остается неясным, был ли 
расплав, образовавшийся в результате частичного плавления, 
удален из этого комплекса, имела ли место селективная поте­
ря элементов на гранулитовой ступени метаморфизма или, воз­
можно, состав не претерпел существенных изменений. Прайд 
и Мук [20] считают, что следующие наблюдения свидетельст­
вуют в пользу модели частичного плавления:

а) -безводная природа комплекса Скуриан;
б) низкое содержание несовместимых элементов относи­

тельно их содержаний в верхней коре;
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Т а б л и ц а  4.1. Состав пород гранулитовой и амфиболитовой фаций 
комплекса Льюис [18]

Компонент

Содержание, %

Компонент

Содержание, %

1 2 1 2

S i02 63,0 68,1 CaO 5,76 3,27
ТЮ2 0,55 0,35 Na20 4,53 5,00
А120 3 16,1 16,3 к2о 1,03 2,15
FeO 5,47 3,31 S 100,0 99,9
MgO 3,50 1,43

Содержание, м лн -1 Содержание, м лн -1

Элемент Элемент
1 2 1 2

Ва 760 710 T h 0,42 8,4
Rb 11 74 Zr 200 190
Sr 570 580 Hf 3 ,6 3 ,8  ;
Pb 13 22 Nb 5 6
La 22 36 Та 0,56 0,45
Ce 44 69 Cr 88 32
Nd 18,5 30 Ni 58 20
Sm 3,3 4 ,4
Eu 1,18 1,09
Tb 0,43 0,41
Tm 0,19 0,14
Yb 1,2 0,76
Y 9 7

1 — среднее из 244 анализов гнейсов Скуриан гранулитовой фации, Драмбег; 2 — 
среднее из 39 анализов гнейсов амфиболитовой фации, Риконич. - V

в) очень узкий диапазон состава минералов, находящихся 
в равновесии с расплавом;

г) определенная температура (950 °С) соответствует обла­
сти наибольшего образования расплава [21] ;

д) тренды содержаний главных породообразующих элемен­
тов отличаются от трендов составов магматических пород верх­
ней коры. Прайд и Мук [20] утверждают, что это' обусловлено 
равновесием гнейсов с гранитными расплавами; ;

е) установлена положительная Eu-аномалия, а содержания 
р. з.э. ниже наблюдаемых в верхней коре. Отношение Eu/Euf 
к SiO* противоположно таковому в верхней коре. Комплекс 
Скуриан характеризуется более низким общим содержанием Ей 
по сравнению с наблюдаемым в хондрите.

Гамильтон и др. [22] считают, что, согласно моделям час­
тичного плавления, в случае комплекса Скуриан у реститов
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«должны быть менее фракционированные спектры р.з.э., чем 
это наблюдается для большинства гнейсов Льюис гранулито­
вой фации», и должна быть «проявлена тенденция к стиранию 
изотопных свидетельств более ранних событий». Прайд и Мук
[20], однако, утверждают, что «коровый анатексис (в противо­
положность мантийному плавлению) не должен значительно из­
менять отношение Sm/Nd в исходном материале». В заключение 
они отмечают: «Ряд особенностей комплекса Скуриан, в том 
числе и распределение р. з. э., свидетельствуют о том, что про­
цессы, обусловившие его образование, принципиально отлича- 
аотся от нормальных магматических и метаморфических процес­
сов верхней коры. Хотя любая серия фактов может быть объяс­
нена с позиций другого процесса (или процессов), однако боль­
шое число фактов может свидетельствовать в пользу остаточ­
ной природы комплекса Скуриан». Установлено, что температу­
ра плавления составляла 950 °С, при этом удалялось 20% рас­
плава, образовавшегося при частичном плавлении. Тарни и др. 
[18, 23, 24] не согласны с такой интерпретацией. Одна из труд­
ностей состоит в сравнении составов пород амфиболитовой и 
гранулитовой фаций. Средние составы, приведенные Уивером 
и Тарни [18], показывают, что «общим для них является тес­
ная связь между породообразующими элементами и р.з.э. 
в льюисских гнейсах этих двух фаций». Хотя геологические 
взаимоотношения нам неизвестны, однако по представленным 
химическим данным выявляются значительные различия. Со­
держание Fe, Mg и Са в породах гранулитовой фации в два 
раза выше, а для Сг и Ni характерны еще большие различия. 
Дальнейшие комментарии излишни. Многие породы гранулито­
вой фации при некотором обеднении их Rb и Th могут быть 
сопоставлены с тоналитами, а гнейсы амфиболитовой фации 
с трондьемитами. Попытка сделать заключение о подвижности 
или неподвижности компонентов путем сравнения максимально 
различающихся исходных пород кажется нереальной. Положи­
тельная Eu-аномалия в гнейсах гранулитовой фации напомина­
ет таковую в трондьемитах, где она рассматривается иногда 
как важнейшая черта этих образований; здесь Еи-аномалия 
интерпретируется именно так, а не как остаточная, образовав­
шаяся в результате удаления гранитного расплава.

Хотя комплекс Льюис вызывает огромный интерес как об­
разец нижней коры, он не может быть представительным в том 
смысле, какой имели в виду Уивер и Тарни [19]. Главным со­
ображением является то, что, согласно коровой модели, ис­
пользуемой этими авторами, содержания радиоактивных эле­
ментов (U, Th, К) слишком высокие, чтобы этот комплекс мог 
быть представительным для континентальной коры (см. 
разд. 3.6.1). Количество генерируемого тепла (35 мВт-м ,
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если исходить из состава, предполагаемого Уивером и Тарни) 
почти на 50% больше, чем количество, установленное для кон­
тинентальной коры (23 мВт • м—2 [25]). Информация, получен­
ная по программе COCORP (разд. 1.2) о неоднородности коры 
в больших масштабах, нежели ожидалось, не подтверждает 
представления о том, что любой участок гранулитов является 
типичным для нижней коры.

4.2.2. Геохимические аспекты других гранулитовых комплек­
сов. Трудности в полевых исследованиях и в интерпретации 
данных, полученных для комплекса Льюис, имеют место и при 
изучении гранулитов других районов. Известно большое числа 
исследований по гранулитам, однако мы остановимся только, 
на некоторых из них. Так, Несбитт [26], изучив гранулиты Н<> 
вого Квебека и Адирондака, на основе подсчета баланса масс 
породообразующих элементов пришел к выводу, что породы 
гранулитовой фации могут представлять собой остаток после 
удаления умеренных объемов гранитов  ̂ состав которых был 
близок к наиболее низкотемпературным расплавам. Шмид и 
Вуд [27], изучившие зону Ивреа — Вербано в Северной Ита­
лии, связывают изменение состава с увеличением степени ме­
таморфизма и удалением гранодиоритовой магмы из «среднего 
пелитового гнейса». Они оценивают температуру в 700—820 °С, 
а давление в 9—11 кбар, что соответствует условиям формиро­
вания гранодиоритов.

Исключительно высокие значения Th/U-отношения характер­
ны для архейских гранулитов Бахиа в Бразилии [28]. Как по­
казал Хейер [ 11], Th/U-отношение может быть высоким по ве­
личине в породах амфиболитовой фации (прмерно 8), но более 
низким в породах гранулитовой фации (примерно 2—4). Воз­
можно, что потеря урана связана с низкой ступенью метамор­
физма, однако оба элемента (U и Th) теряются при частичном 
плавлении в амфиболитовой или гранулитовой фации мета­
морфизма. В целом вопрос о потере элементов очень сложен; 
она может быть вызвана как дегидратацией, так и частичным 
плавлением, причем оба процесса действуют совместно или раз­
дельно. Аллен [29] в результате изучения гранулитов блока 
Аранта (Южная Австралия) отметил, что, в то время как со­
держание К уменьшалось, содержание Rb оставалось неизмен­
ным, что не соответствует требованиям гипотезы обеднения.

Изучение гранулитовых комплексов Африки, Канады, Индии 
и США показало, что уменьшение Rb относительно Sr является 
скорее исключением, чем правилом [30], и обусловлено обыч­
но присутствием биотита. Недавно эти наблюдения были под­
тверждены Беном Отманом и др. <[31].

Породы нижней коры, описанные как эклогиты, установле­
ны в Совьят-сюр-Виже, Центральный массив, Франция [32].
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Эти породы содержат 48% Si02, 18% AI2O3, 7% FeO, 8% MgO, 
11% СаО и обогащены Ей. Спектры р.з.э. (рис. 4.4) не обна­
руживают признаков равновесия с гранатом, присутствие ко­
торого, как полагают, обусловлено вторичными (метаморфиче­
скими) процессами. Хотя эти породы рассматриваются как

Рис. 4.4. Спектры р. з. э., показывающие обогащение европием различных по­
род нижней коры, включая породы гранулитовых комплексов (Льюис [33], 
Скуриан [20], Совьят-сюр-Виж [32]) и ксенолиты (Лесото [34], Бурнак 
[35, 36], Хоггар [37]).

первично-магматические, несущие в себе кумулатные фазы, ко­
торые объясняют обогащение европием, они могут представлять 
собой также остаточные составы, образовавшиеся в результате 
удаления гранитных расплавов.

При моделировании происхождения нижней коры обычно 
привлекают механизм поддвигания плит. При этом нередко 
утверждают, что тренды главных элементов подобны трендам 
магматических пород, на основании чего предполагаются такие 
глубинные процессы. Однако метаосадки, которые могут быть 
диагностированы, отнюдь не редкость в таких комплексах, 

. и тренды, отвечающие их составам, могут быть параллельны 
«магматическим» трендам. Это вводит в заблуждение исследо­
вателей, принимающих их за «первичные магматические поро­
ды мантийного происхождения, хотя альтернативные объясне­
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ния (например, что они представляют собой остаточные рас­
плавы после удаления гранитных магм) могут с таким же ус­
пехом соответствовать полученным данным.

Таким образом, породы гранулитовой фации, обнажающие­
ся на поверхности, дают доказательства как сложных геохими­
ческих режимов, так и крайне сложной природы нижней коры 
(например, {6]).

4.3. Ксенолиты
Еще одним важным источником образцов нижней коры яв­

ляются ксенолиты из вулканических трубок и кимберлитов. 
Пригодные для изучения образцы имеются только в областях 
с мощным чехлом пород верхней коры. Для них характерен 
значительно больший разброс химических и изотопных данных, 
чем для выходящих на поверхность пород нижней коры. Это, 
естественно, случайные образцы, выхваченные из присущей им 
обстановки и быстро (в течение суток) поднятые к поверхно­
сти, что, однако, не является их недостатком. Они не испытали 
регрессивного метаморфизма (за исключением метаморфизма 
в пределах самой трубки [38]), не находились, в течение дли­
тельного времени в условиях низких температур и давлений 
(которые изменили большинство пород нижней коры, выведен­
ных на поверхность) и поэтому, вероятно, представляют собой 
наименее сомнительные образцы нижней коры, с которыми мы 
имеем дело.

Как и в случае гранулитовых комплексов, адекватная оцен­
ка данных о ксенолитах заняла бы много места, поэтому мы 
коснемся лишь самых важных моментов.

Наиболее обширные исследования ксенолитов нижней коры 
выполнены Дюпюи и др. [35—37]. Ими исследовано свыше 
2000 ксенолитов из трубки Бурнак, Франция, и установлен со­
став нижней коры для этого района. Граница Мохо находится 
здесь на глубине 27—28 км, в связи с чем мы располагаем весь­
ма представительным материалом нижней коры, в то время как 
в других районах доступны лишь промежуточные ее уровни. Ис­
следования ксенолитов гранулитов позволяют сделать интерес­
ные выводы. Прежде всего здесь нет общего обеднения К, Rb, 
Cs, U, Th, как это отмечается многими авторами (например, 
[11]). Вертикальная зональность в распределении элементов в 
трубке Бурнак связана с распределением минералов и главных 
породообразующих элементов, а не с миграцией вверх таких 
элементов, как Rb, U или Th. Нижняя кора в этом районе пред­
ставлена неоднородными группами пород гранулитовой фации 
с весьма широкими локальными вариациями. Количество «рес- 

. титов» в образцах из трубки Бурнак невелико (1%): это в ос­
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новном остатки непереплавленных гранулитов. Верхняя кора 
(мощность 8—10 км) представлена здесь гранитами, в том чис­
ле и анатектическими. По-видимому, на глубине находятся не­
опробованные реститы.

Другой важный пример — это ксенолиты из кимберлитовых 
трубок Лесото [34, 39]. Считается, что эти ксенолиты кристал­
лизовались при температуре 660—830 °С и давлении 9—13 кбар- 
(т. е. они вынесены с глубин 22—36 км). Их типичный состав — 
гранат (20—40%), клинопироксен (20—40%) и плагиоклаз. 
Состав породообразующих и микроэлементов сильно варьирует. 
Эти породы характеризуются высоким содержанием А1г03 и: 
СаО. В целом они обогащены Ей, что отражается на составе 
их минералов, включая гранат. Отсутствие каких-либо призна­
ков влияния граната на спектр р.з.э. свидетельствует о том* 
что валовое обогащение пород Ей произошло раньше, нежели 
кристаллизация граната в условиях гранулитовой фации мета­
морфизма. Хотя ксенолиты рассматриваются некоторыми ав­
торами как кумулаты, метаморфизованные в нижней коре 
[39], их состав отвечает также составу материала, оставшего­
ся после удаления расплава, образовавшегося в результате 
частичного плавления.

Крайней неоднородностью характеризуются ксенолиты из 
юго-восточной Австралии, описанные Аркулусом и др. {40]. Это- 
породы основного состава, однако по химизму они отличаются: 
от современных базальтов. Например, для образцов с одинако­
вым содержанием породообразующих элементов могут наблю­
даться сильно различающиеся спектры р. з.э. Ни в одном из 
образцов не установлено обеднения тяжелыми р. з.э., что ха­
рактерно для плавления в пределах поля устойчивости граната. 
Ясно, что в большинстве случаев современные парагенезисы 
наследуют исходный химический состав. Наиболее важное от­
крытие— это обилие пород основного состава в области, где 
граница Мохо имеет расслоенный характер. Измерение для этих 
ксенолитов скорости поперечных волн и плотности (рис. 4.5} 
показывает, что значения Vp для соответствующих глубин 
in situ колеблются в пределах 7,0—7,7 км «с-1 [41] и отвечают 
интервалу между ранее измеренными значениями для кремне­
кислых гранулитов и основных эклогитов '[42]. Эти значения 
хорошо коррелируют также с величинами Vp для нижней коры 
в этой части Восточной Австралии [4] .

Ксенолиты гранулитов из центральной части района Хоггар, 
Алжир [37], по химическим особенностям близки к ксенолитам 
других районов. Многие образцы характеризуются повышен­
ным содержанием Ей, причем это свойственно как «метаизвер- 
женным», так и «метаосадочным» разностям. Примерно две 
трети образцов обогащены европием относительно других р. з. э.
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и по составу аналогичны таковым из трубки Бурнак и других 
районов. \

В табл. 4.21 приведены составы представительных образцов 
ксенолитов, обогащенных Ей, а на рис. 4.4 показаны некоторые 
из типичных спектров р.з.э. Как правило, ксенолиты обогаще­
ны алюминием. Интересен вопрос о том, почему такие составы 
обычны для ксенолитов, но необычны для типичных пород верх-

Рис. 4.5. Поле скоростей волн сжатия и плотностей для эклогитов н грану­
литов нижней коры в Калькуттеро, Южная Австралия [40], частично пере­
крывающее поля гранулитов Адирондак и эклогитов ряда других областей 
[42] ([,41], с упрощениями).

ней коры. Если обогащение Ей было общим процессом для по­
род верхней и нижней коры, то при случайном опробовании 
частота встречаемости образцов, обогащенных Ей, должна быть 
одинаковой. Однако это не так. Случаи обогащения Ей пород 
верхней коры или магматических пород в целом редки. Обыч­
ное для ксенолитов нижней коры обогащение Ей свидетельст­
вует о существенном обогащении этим элементом их источника. 
Присутствие «кумулатного» плагиоклаза нередко выдвигается 
в качестве доказательства повсеместного обогащения пород Ей, 
однако такое объяснение весьма проблематично. Не ясно, ка­
ков механизм, приводящий к образованию богатых плагиокла-
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Т а б л и ц а  4.2. Базитовые составы нижней континентальной коры

Компонент 1 2 3 4 5 . 6. 7

S i02 50,6 52,2 52,6 57,5 49,5 48,5 48,7
ТЮ2 0,77 1,3 1,2 0,96 0,70 0,55 1,02
AI2O3 17,9 19,5 24,5 19,5 18,5 19,7 16,5
FeO 8,8 9,2 5 ,9 5,7 6 ,6 5,5 11,8
MgO 8,2 5,9 2 ,0 2,8 8,3 8,7 5,51
CaO 9,4 8,7 7,9 6,6 14,5 14,8 13,8
Na20 3,3 2,7 4,0 4,9 1,6 2,0 2,34
K20 1,0 0,55 1,7 0,9 0,4 0,26 0,34
S 100,0 100,1 99,8 98,9 100,1 100,0 100,0
Eu/Eu* 2,4 1,46 3,14 1,69 1,31 1,50 —

NcIm/S iun 1,20 1,29 1,26

1 — ксенолиты гранатовых гранулитов PHN 1670, 2533, 2582 и L.13, Лесото [34, 39]; 
2 — ксенолит гранулита 3199, Бурнак [36]; 3 — ксенолит гранулита 3197, Бурнак [36]; 
4 — гранулит 65—16, Скуриан [20]; 5 — метагаббро 4736, Совьят-сюр-Виж [32]; 6 — ме­
тагаббро 4737, Совьят-сюр-Виж [32]; 7 — меланократовый гнейс (среднее из 3), Ка- 
пусказияг i[43].

зом кумулатов в нижней коре. Почему их нет в верхней коре? 
Почему отсутствуют серии магматических пород, комплемен­
тарные этим кумулатам? Хотя химический состав изверженных 
пород напоминает состав высокоглиноземистых базальтов, обо­
гащение европием для них нетипично [44].

4.4. Нижняя кора — основная или кислая?
Множество коровых нодулей в кимберлитах и других типах 

пород эксплозивного вулканизма имеют основной состав (на­
пример, Южная Африка, юго-восточная Австралия, плато Ко­
лорадо и Фронт-Рейндж, юг Центральной Франции, северо-за­
падная Африка и ФРГ). Во многих вскрытых частях нижней 
коры преобладающие породы — основные гранулиты [7]. Ряд 
сейсмических профилей в районах, где встречаются ксенолиты 
основного состава, показывают, что переход между нижней ко­
рой и верхней мантией, как правило, постепенный, а не резкий. 
Эти профили сопоставимы по мере увеличения глубины с пере­
ходами от составов, относительно богатых плагиоклазом, до ос­
новных составов, богатых гранатом. Более того, измеренные 
скорости сейсмических волн в ксенолитах совпадают со ско­
ростями,-предполагаемыми на глубинах 25—45 км для пород 
основного состава (7,0—8,0 км-с-1).

В целом породы высоких и средних давлений гранулитовой 
фации (например, Скуриан) — более основные по составу, чем
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породы верхней коры. Для них характерны более низкие содер­
жания Th, U и К, низкое содержание Rb, высокие значения от­
ношений K/Rb, ,а также низкие начальные и современные соот­
ношения ^Sr/^Sr. Анортозиты — наиболее распространенные 
породы, а граниты — редкие |[20]. Согласно трехслойной модели 
коры, предложенной Уивером и Тарни [19] (верхние 12 км — 
верхняя кора, б км под ней — «средняя» кора, и нижние 
18 км — «нижняя» кора}', за породы средней коры принимаются: 
льюисские породы амфиболитовой фации метаморфизма, а за 
породы нижней коры — средние льюисские гранулиты. Преиму­
щество этой модели состоит в том, что мы имеем дело с реаль­
ными породами, однако ей соответствует богатая кремнеземом 
нижняя кора. Такой состав нижней коры в сочетании с грано­
диоритовым составом верхней коры дает валовой состав коры 
в целом с очень высоким содержанием К, U и Th по сравнению 
с существующим тепловым потоком.

Ксенолиты по характеру распределения в них р.з.э. образу­
ют следующий ряд: относительно слабо обогащенные легкими 
р. з.э., ксенолиты с нефракционированными р.з.э., слабо обед­
ненные легкими р.з.э. Представляется, что гранат не является 
остаточной фазой при формировании этих типов пород. Для ни­
зов гранулитовых комплексов характерны высокие содержания 
Sr, Ва и РЬ по сравнению с легкими р.з.э., обеднение U и Rb 
и непостоянные, местами высокие содержания Th.

Различия между более основным составом ксенолитов и бо­
лее кислым составом пород гранулитовых комплексов представ­
ляют собой особую проблему при оценке состава нижней коры. 
Эта дихотомия может отражать различия в плавучести менее 
плотных частей коры, которые в первую очередь выжимались, 
вверх тектоническими силами. Такая структура нижней коры — 
с основными гранулитами в основании, перекрытыми кварц-по*- 
левошпатовыми гнейсами, — установлена [45] для. Британских 
островов (рис. 4.6). Если нижняя кора имеет такое зональное 
химическое строение, то тем самым исключаются попытки ис­
пользовать более кремнекислые обнажающиеся на поверхности 
гранулитовые комплексы в качестве представительных для ниж:- 
ней коры в целом.

Интерпретация средних скоростей сейсмических волн (дан­
ные Смитсона и др. {46]) дает следующий валовой состав коры: 
64% SiOj и 2,7% КгО. Эти значения близки к оценкам состава 
верхней коры и, как можно предполагать, к оценкам состава 
нижней коры. Такие значения трудно увязать с данными отеп- 
ловом потоке и с составом как ксенолитов, так и гранулитовых 
комплексов (например, Ивреа), свидетельствующими о более 
основном составе нижней коры. Смитсон и др. [46] отмечают, 
что современные измерения средних скоростей сейсмических
в— 1097



114 Глава 4

волн в коре «были получены способом, не предназначавшимся 
для решения этой проблемы» (состав коры). Согласно более 
ранним оценкам сейсмических данных [47], валовой состав 
коры соответствует андезиту (58% ЭЮг), что лучше согласует­
ся с нашими оценками,

?0/г м GGF HBF SUF 700 КМ

10

30

Рис. 4.6. Предполагаемый разрез через кору и верхнюю мантию в Северной 
Британии. SUF — разлом Южного нагорья; HBF — пограничный разлом на­
горья; GGF — разлом Большого ущелья ([45], с упрощениями). 1 — верхнепа­
леозойские осадки; 2 — каледонские метаморфические породы; 3 — нижнепа­
леозойские образования (5,8—6,0 км -с-1); 4 — докаледонские образования 
(> 6 ,4  км-см-1); 5 — докаледонские образования (<6 ,3  км-с '); 6 — нижняя 
кора ( ~ 7  км -с-1); 7 — верхняя мантия ( ~ 8  км-с-*).

4.5. Исследования изотопов Nd и Sr
Тесная связь между Sm и Nd даже в условиях гранулито­

вой фации метаморфизма позволяет использовать изотопные 
данные для получения информации о нижней коре. Первые ис­
следования сильнометаморфизованных комплексов ограничи­
вались почти исключительно архейскими кислыми гранулита- 
ми [22, 48]. Полученные результаты были использованы для 
определения времени внедрения из мантии магматических по­
род, испытавших впоследствии метаморфизм гранулитовой сту­
пени. Высокие отрицательные значения 2Nd(0) ( < —20) явля­
ются представительными для пород нижней коры.

Для определения интервала времени между образованием 
новой коры из мантии и внутренней дифференциацией коры, от­
ветственной за формирование метаморфических пород гранули­
товой фации и гранитов (рис. 4.7), был предпринят системати­
ческий обзор Sm—Nd- и Rb—Sr-возрастов кислых гранулитов
[31]. Этот интервал может быть большим и, вероятно, возра­
стает для более молодых гранулитов. Только в немногих иссле­
дованных гранулитах наблюдается обеднение Rb, что, возмож­
но, связано с присутствием биотита. Хотя авторы работы [31] 
утверждают, что отношение 147Sm/144Nd постоянно и равно
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0,1121, тем не менее отмечается трехкратная разница между са­
мыми низкими и самыми высокими значениями. Мы же полага­
ем, что имеет место некоторое фракционирование Sm и Nd 
в процессе плавления, приводящего к образованию гранитной 
верхней коры. Это исследование касалось в основном гранули­
тов кислого и среднего состава, которые могут и не быть пред-

Рис. 4.7. Диаграмма ем  — esr для гранулитовых комплексов. Широкий раз­
брос данных, особенно в области высоких значений 87Sr/86Sr-0TH0meiHW, ука­
зывает на предшествующее нахождение пород в области высокой концентра­
ции Rb или интенсивной метасоматической переработки. Гнейсы Льюис зани­
мают обособленное положение. Показано также поле ксенолитов нижней коры 
(см. рис. 4.8) ([31], с упрощениями).

ставительными для состава нижней коры, как это показано 
выше (разд. 4.3, 4.4).

Мак-Каллох и др. [49] сомневались в возможности исполь­
зования архейских кислых гранулитов в качестве представи­
тельных пород для современной нижней коры как в отношении 
возраста, так и в связи с тем, что в большинстве исследований 
игнорировалось присутствие в нижней коре пород среднего, ос­
новного и ультраосновного состава.

Получено пока немного изотопных данных по ксенолитам 
нижней коры, что является одним из серьезных пробелов в на­
шем понимании континентальной коры. Большая часть имею­
щихся в нашем распоряжении данных нанесена на диаграмму 
eNd(O) — esr (0) (рис. 4.8). Анализ этих данных и данных погра- 
нулитам (см. выше) позволяет сделать три важных вывода: .
8*
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1) нижняя кора неоднородна по возрасту — по исходным 
отношениям как 143Nd/144Nd так и ^Sr/^Sr;

2) имеет место заметное фракционирование как Sm—Nd, 
так и Rb—Sr между верхней и нижней корой;

3) нижняя кора имеет более высокие esr и, возможно, еиа» 
чем указано для кислых гранулитов Льюис.

Рис. 4.8. Диаграмма еыа — esr для ксенолитов нижней коры Лесото [39], Каль- 
куттеро и Колорадо [40], показывающая значительно меньшие вариации ем  
и esr по сравнению с таковыми гранулитов, представленных на рис. 4.7. Гней­
сы Льюис занимают обособленное положение.

Для многих ксенолитов также установлена корреляция меж­
ду 143Nd/144Nd и Sm/Nd. Диапазон возрастных значений доволь­
но велик: от 2470 млн. лет для Южной Австралии до 1400 млн. 
лет для Южной Африки. В некоторых случаях подобные возра­
сты установлены и Rb—Sr-методом (например, Южная Австра­
лия). Они, вероятно, отражают последнее состояние равновесия 
в период внутрикорового частичного плавления.
4.6. Электрическая проводимость

Геологические соображения приводят к заключению, что 
нижняя кора — сухая. Минеральный состав гранулитовых комп­
лексов, образовавшихся в РГ-условиях нижней коры, под-
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тверждает это. Флюидные включения в минералах гранулитов 
представлены в основном С02, а не Н20. Породы на поверхно­
сти земли имеют электрическое сопротивление порядка 10® Ом*
• м. Удивляет в связи с этим тот факт, что некоторые слои, за­
легающие глубоко внутри коры, могут иметь высокую проводи'

Рис. 4.9. Местоположение высокопроводящих слоев в нижней коре ([51], 
с упрощениями).

мость (с удельным сопротивлением порядка 1—100 Ом-м), 
о чем свидетельствуют результаты измерений. Следовательно, 
если в нижней коре отмечаются подобные участки, то это мо­
жет быть связано с присутствием таких проводников тока, как 
вода или расплавленный слой. Выявление природы проводяще­
го слоя имеет большое геологическое и геохимическое зна­
чение.

Дают ли геофизические данные указания на присутствие 
проводящего слоя в нижней континентальной коре? Измерения 
во многих местах Земли обнаруживают подобные проводящие 
слои. На рис. 4.9 показано 23 таких места. В основном слои 
находятся на глубинах 15—25 км, т. е. в верхних частях ниж­
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ней коры, которая начинается в указанных местах на глубине 
10 км.

Измерения были выполнены в геологически хорошо изучен­
ном районе Тимминс, провинция Онтарио [52]. Здесь нет пере­
крывающих отложений и породы с высоким сопротивлением,, 
вероятно, прослеживаются до 15—20 км. По этим данным мож­
но заключить о наличии проводящего слоя на глубине 20 км,, 
который не прослеживается в региональном масштабе. В Ади­
рондаке [53] исследован разрез, включающий 15-км слой пород, 
с высоким сопротивлением (12000 Ом-м), перекрывающий 
5-км слой с сопротивлением 1000 Ом-м, который в свою оче­
редь перекрывает на глубине 20 км слой с исключительно вы­
сокой электропроводностью (сопротивление 100 Ом-м).

При исследовании Фенноскандии [54] была предложена сле­
дующая модель:

1) слой коры мощностью 6,5—16 км с сопротивлением 
104 Ом-м;

2) слой нижней коры со средними значениями сопротивле­
ния (215—400 Ом-м);

3) слабо проводящая верхняя мантия с сопротивлением 70—- 
95 Ом-м;

4) установленный внутри астеносферы (на глубине 150— 
190 км) высокопроводящий слой с сопротивлением 2—8 Ом-м.

Мощность верхней коры в этом разрезе по сейсмическим 
данным составляет 16 км. Слой нижней коры имеет скорость 
Vp, равную 6,8—7,2 км-с-1, что соответствует амфиболитовому 
слою. Слабое изменение в проводимости наблюдается только 
после границы Мохо. Данные о наличии высокопроводящего 
слоя на глубине 15—25 км получены также для докембрийского 
щита центральной Австралии [51].

Итак, геофизические данные свидетельствуют о присутствии 
проводящих слоев на глубине 15—20 км. Представляется, что 
эти слои прерывисты в региональном масштабе. Чему же они 
обязаны? Наиболее известно предположение о свободной воде, 
присутствующей в виде межгранулярной пленки; однако воз­
можны и другие предположения. Присутствие воды находится 
в явном противоречии с геологическими данными о составе по­
род гранулитовой фации, показывающими, что нижняя кора 
сухая. Главная проблема других гипотез состоит в том, что про­
водящая среда должна быть сплошной. Например, пленка воды 
не должна прерываться.

Сухая порода любого состава имеет сопротивление более 
Ю9 Ом-м. Эта величина снижается в близповерхностных поро­
дах до 105 Ом-м, что связано с присутствием воды. Олофт [55] 
считает, что электрические свойства гранита определяются сво­
бодной водой и температурой. Например, гидратированные ро-
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говообманковые сланцы (со структурированной водой) имеют 
электрическое сопротивление, близкое к сухим гранитам. Та­
ким образом, присутствием связанной воды невозможно объяс­
нить наблюдаемые высокие значения проводимости. Предполо­
жение, что проводящие слои представляют собой захороненные 
пластины океанической коры, амфиболиты, серпентиниты и т. д., 
не является плодотворным, хотя эти образования могут рас­
сматриваться в качестве источника воды, выделяющейся при их 
дегидратации.

В этой связи нередко рассматривается магнетит, имеющий со­
противление 10-4 Ом>м [56]. Если бы магнетит образовывал 
протяженные слойки в процессе изменения оливина и пироксе­
на до серпентина, то этим можно было бы объяснить наблю­
даемые эффекты, причем достаточно менее 0,1% таких магне- 
титовых слойков (51]. Однако с геохимических позиций сущест­
вование протяженных слоев магнетита невозможно. Если низ­
кие проводимости обусловлены присутствием свободной воды, 
то в этом случае ее источником может быть дегидратация по­
род амфиболитовой и гранулитовой фаций метаморфизма при 
переходе их в условия нижней коры. Вода, высвобождаясь, под­
нимается вверх до тех пор, пока падение температуры и водо­
непроницаемые слои не остановят ее на глубинах 15—20 км 
в виде высокопроводящей пленки. Такой механизм может при­
вести к образованию прерывистых слоев в региональном мас­
штабе, на что указывают имеющиеся наблюдения. Недавние 
исследования по программе COCORP (разд. 1.2) также сви­
детельствуют о возможности широкомасштабного поддвигания 
водосодержащей океанической коры или других водосодержа­
щих слоев осадочных пород. Возможность захвата свободной 
воды в нижней коре представляется, таким образом, более ве­
роятной, чем об этом думали раньше. Следовательно, с по­
мощью воды, выделяющейся при дегидратации нижней коры или 
из субдуцированных пластин, можно объяснить загадку высо­
копроводящих слоев в нижней коре. Для окончательного реше­
ния этой проблемы необходимы широкие исследования и увяз­
ка петрологических и географических данных.

4.7. Предлагаемые составы нижней коры
В решении этой задачи возможны различные подходы. Один 

из них заключается в том, чтобы из предлагаемого состава 
всей коры исключить гранитные расплавы, типичные для верх­
ней коры, и рассчитать остаточный состав. В табл. 4.3 пред­
ставлен подобный расчет: исключение из предлагаемого валово­
го состава коры (колонка 5) 10%, отвечающих наиболее низ­
котемпературной гранитной эвтектике (колонка 6). В колон-
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Т а б л и ц а  4.3. Возможные составы нижней коры, полученные 
экстрагированием из нее гранитного и гранодиоритового расплавов

Компо­
нент 1 2 3 4 5 6 7 8 9

S i02 66,0 67,2 72,0 76,5 57,3 55,2 53,6 54,0 54,4
ТЮ2 0,5 0,55 0,31 0,1 0,9 1,0 1,05 1,02 1,0
AI2O3 15,2 16,0 14,5 12,9 15,9 16,2 16,3 15,9 16,1
FeO 4,5 4,04 2,76 1,1 9,1 10,0 10,7 10,8 10,6
MgO 2,2 1,77 0,72 0,1 5,3 5 ,9 6,4 6,5 6,3
CaO 4,2 3,89 1,86 0,7 7,4 8,1 8,8 8,6 8,5
Na20 3,9 3,81 3,72 3,8 3,1 3,0 2,9 2,9 2,8
K20 3,4 2,78 4,11 4,7 1,1 0,7 0,35 0,54 0,33

2 99,9 100,0 100,0 99,9 100,1 100,1 100,1 100,3 100,0

Eu/Eu* 0,65 0,5 0,65 0,45 1,0 1,12 1,14 1,14 1,14

1 — верхняя кора (табл. 2.15); 2 — средний гранодиорит (табл. 3.1); 3 — средний гра­
нит (табл. 3.1); 4 — состав наиболее низкотемпературного расплава [57]; 5 — валовой 
состав коры (табл. 3.5); 6 — остаток, полученный экстрагированием 10% состава низко­
температурного расплава (колонка 4) из валового состава коры (колонка б); 7 — остаток, 
полученный исключением 20% гранита (колонка 3) из валового состава коры (колон­
ка 5); 8 — остаток, полученный исключением 25% гранодиорита (колонка 2) из валового* 
состава коры (колонка б); 9 — остаток, полученный исключением 25% состава верхней 
коры (колонка 1) из валового состава коры (колонка 5).

ке 7 представлен остаточный состав, если из валового состава 
коры исключить 20% такого же гранита. Наиболее реальным 
будет случай, если из валового состава коры исключить состав 
гранодиорита, допустив, что верхняя кора составляет 25% всей 
коры (колонка 8). Наконец, в колонке 9 представлен состав,, 
полученный после исключения 25% состава, отвечающего со­
ставу верхней коры, который рассчитан в гл. 2 (табл. 2.15). 
Эти составы показывают, что нижняя кора должна быть обога­
щена AI2O3 и СаО и обеднена КгО и должна иметь положи­
тельную Еи-аномалию (Eu/Eu* >  1) и отношение Sm/Nd, при­
ближающееся к наблюдаемому в хондрите. На рис. 4.10 пока­
зан спектр р. з. э. для верхней коры и предсказанный спектр 
р. з. э. для нижней коры.

Анализ этих составов позволяет высказать некоторые пред­
положения. Средний состав нижней коры должен иметь не­
большую положительную Eu-аномалию (Eu/Eu* =  1,1). Рассчи­
танное среднее значение отношения Sm/Nd (0,27) близко 
к хондритовому (0,325), но значительно выше среднего значе­
ния для верхней коры (0,17). Состав нижней коры, согласно 
оценке, близок к хондриту или неистощенной мантии, если «де­
лать поправку на неточность расчетов. Это обстоятельство име­
ет важное значение для Sm/Nd-данных, так как древнюю ниж­
нюю кору такого состава не легко отличить от более поздних 
поступлений вещества из мантии. Нормативный состав нижней
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коры включает около 54% плагиоклаза, что соответствует вы­
соким содержаниям Ca, Al, Sr и Ей. Состав нижней коры, как 
показано в гл. 7, в течение архея был различным, так как 
внутрикоровое плавление было минимальным.

Известны многочисленные примеры составов нижней коры 
с высоким содержанием Al, Са и Ей. Некоторые из них приве­
дены в табл. 4.2. Это ксенолиты гранулитов из Лесото [39], 
Бурнак, Франция [36], эклогиты из Совьят-Сюр-Виж, Франция

Рис. 4.10. Рассчитанный спектр р. з. э. для нижней коры, сопоставленный со 
спектрами для верхней коры и для коры в целом. Отметим обогащение Ей 
(Eu/Eu* =1,1) нижней коры, обеднение им верхней коры (Eu/Eu*=0,65) и от­
сутствие аномалии для коры в целом. Характерно также слабое обогащение 
нижней коры легкими р. з. э.

[32], и обширная серия из района Хоггар, Алжир [37]. Для этих 
составов характерны высокие концентрации А120 3 и СаО и низ­
кие КгО; они обогащены Ей относительно содержаний других 
р. з. э., нормализованных по хондриту (рис. 4.4). Отношение 
Sm/Nd в них выше, чем в верхней и общей коре.

В табл. 4.4 мы представляем нашу оценку состава нижней 
коры. Он был рассчитан по составу общей коры, приведенному 
в гл. 3 (табл. 3.5), путем исключения из него состава верхней 
коры, представленного в гл. 2. Этот состав нижней коры име­
ет следующие характеристики: обогащен нормативным плагио­
клазом (54% АЬ+Ап), обеднен SK>2 (54,4%) и обогащен 
А120 з  (16,1%), т. е. напоминает состав высокоглиноземистого 
базальта. Калия в нем мало (0,28%), а отношение K/Rb (530) 
выше, чем в верхней коре, как и отношение Rb/Cs (53).. Отно­
шение Rb/Sr (0,023) ниже по сравнению с наблюдаемым в верх­
ней коре (0,3) и даже ниже, чем для Земли в целом (0,031). 
Хотя отношение Sm/Nd (0,25) ниже среднеземного (0,32), оно 
значительно выше этого отношения для верхней коры (0,17). 
Содержания Th (примерно 1 млн-1) и U (примерно 0,3 млн-1) 
очень низкие по сравнению с таковыми в верхней коре.
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Т а б л и ц а 4.4. Предлагаемый валовой состав нижней континентальной коры

Компо­
нент % Нормативный состав

S i02 54,4 Q 3,7
ТЮ2 1,0 От 2,0
А120 3 16,1 АЬ 23,7
FeO 10,6 Ап 30,4
MgO 6,3 Di 9,8
CaO 8,5 Ну 28,6
Na20 2,8 J1 1,9
K20 0,28
S 100,0
Li 11 млн-1 Ni 135 млн-1 In 50 млрд-1 Ег 22 млн-1
Be 1,0 млн-1 Си 90 млн-1 Sn 1,5 млн-1 Тгп 0,32 млн-1
В 8,3 млн-1 Zn 83 млн-1 Sb 0,2 млн-1 Yb 2,2 млн-1
Na 2,08% Ga 18 млн-1 Cs 0,1 млн-1 Lu 0,29 млн-1
Mg 3,80% Ge 1,6 млн-1 Ba 150 млн-1 Hf 2,1 млн-1
Al 8,52% As 0,8 млн-1 La 11 млн-1 Та 0,6 млн-1
Si 25,42% Se 0,05 млн1- Ce 23 млн-1 W 0,7 млн-1
К 0,28% Rb 5,3 млн-1 Pr 2,8 млн-1 Re 0,5 млрд-1
Ca 6,07% Sr 230 млн-1 Nd 12,7 млн-1 Jr 0,13 млрд-1
Sc 36 млн-1 Y 19 млн-1 Sm 3,17 млн-1 Au 3,4 млрд-1
Ti 0,60% Zr 70 млн-1 Eu 1,17 млн-1 Tl 230 млрд-1
V 285 млн”1 Nb 6 млн-1 Gd 3,13 млн-1 Pb 4,0 млн-1
Cr 235 млн-1 Mo 0,8 млн-1 Tb 0,59 млн-1 Bi 38 млрд-1
Mn 1670 млн-1 Pd 1 млрд-1 Dy 3,6 млн-1 Th 1,06 млн-1
Fe 8,24% Ag 90 млрд-1 Ho 0,77 млн-1 U 0,28 млн-1
Co 35 млн-1 Cd 98 млрд-1

4.8. Резюме

1. Нижняя кора составляет 75% всей коры; она остается за­
гадочной областью, для которой отсутствуют природные про­
цессы широкомасштабного опробования.

2. Гранулитовые комплексы, которые, судя по температуре 
и давлению, образовались в условиях нижней коры, очень слож­
ны в геохимическом отношении. Как правило, они обеднены К, 
Rb, U и Th. Некоторые из них подвергались лишь дегидрата­
ции, другие обеднены щелочами, U и Th, а третьи представляют 
собой истощенный остаток после удаления гранитных рас­
плавов.

3. Имеющиеся геохимические свидетельства даже в таких 
хорошо изученных районах, как Льюис, часто недостаточны для 
выбора либо модели перемещения флюидных фаз, либо удале­
ния гранитных расплавов. Валовой состав льюисских амфибо­
литов и гранулитов не является модельным в качестве валово­
го состава нижней коры.
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4. Ксенолиты нижней коры обычно имеют более основной 
состав, нежели гранулитовые комплексы, и часто обогащены 
Ей. Это подтверждает, что глубокие части нижней коры явля­
ются более основными, нежели состав вскрытых гранулитовых 
комплексов.

5. Изотопные исследования показывают, что нижняя кора 
неоднородна в отношении распределения 8Nd и esr. Имеется 
значительное фракционирование Sm—Nd и Rb—Sr между верх­
ней я нижней корой.

6* Измерения электрической проводимости обычно показы­
вают присутствие высокопроводящего слоя (1—100 Ом-м) на 
глубинах 15 20 км. В петрологической же модели принята су­
хая нижняя кора. Возможное решение этой дилеммы состоит в 
том,, что наличие проводящих слоев связано с пленками воды, 
образовавшимися при дегидратации пород в процессе их мета­
морфизма в условиях гранулитовой фации.

7. Средний состав нижней коры зависит от принятой модели 
ее образования, но может быть также рассчитан вычитанием 
из химического состава всей коры состава верхней коры. 
В табл. 4.4 приведены предлагаемые средние содержания для 
62 элементов. Ключевыми содержаниями и отношениями явля­
ются : S i02 = 54,4 %, А120 3 =16,1%, К -  0,28 %, K/Rb = 530, 
Rb/S.r=0,023, LaN/YbN=3,8, Eu/Eu*=l,14, Sm/Nd=0,25, U = 
=  0,28 млн-1, Th=l,06 млн-1, Cr=235 млн--1, Ni=135 млн-1.
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НЕИЗМЕННОСТЬ СОСТАВА КОРЫ 
ВО ВРЕМЕНИ

5.1. Измерение долговременных вариаций
В трех предыдущих главах мы рассмотрели методы определе­
ния состава континентальной коры и пришли к оценке состава 
современной верхней, общей и нижней коры. Следующий во­
прос, который следует поставить: можно ли эти данные отно­
сить к более древним эпохам? Очевидно, что непосредственное 
исследование состава все более древних блоков коры не пред­
ставляется возможным. Вопросы доступности и представитель­
ности опробования в конечном счете становятся непреодолимы­
ми. Использование природных процессов опробования — един­
ственная реальная альтернатива. Однако явным препятствием 
при таком подходе является то, что мы наблюдаем только по­
стоянные изменения состава верхней континентальной^ коры, 
а они не обязательно отражают изменения состава всей коры; 
должны также рассматриваться процессы внутрикоровой диф­
ференциации (см. гл. 9). Таким образом, вариации состава об­
щей коры остаются неуловимыми, хотя исследование измене­
ний теплового потока во времени должно в этом отношении 
дать ценную информацию.

Выветривание, перенос и диагенез могут эффективно вли­
ять на состав осадочных пород. Кроме того, рециклирование 
осадочных пород может маскировать долговременные тренды 
[1, 2]. Следовательно, нужна большая осторожность при интер­
претации долговременных изменений составов осадочных по­
род. В гл. 2 мы подчеркнули рациональность использования со­
держаний некоторых микроэлементов в осадочных обломочных 
породах для определения состава коры. При изучении долго­
временных трендов состава верхней коры мы используем рас­
пределение р. з. э., Th и Sc в тонкозернистых осадочных поро­
дах. Для исследования изменений валового состава коры мы 
рассмотрим вариации теплового потока в геологическом вре­
мени.
5.2. Осадочная летопись

5.2.1. Долговременные тренды. В 1909 г. Дэли [3] установил 
в карбонатных породах статистически значимое увеличение от­
ношения Mg/Ca с возрастом и, таким образом, положил нача-
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ло изучению геохимической эволюции осадочных пород. Нанц 
[4], анализируя геохимические тренды в глинистых породах 
различного, возраста, предположил, что долговременные изме­
нения в размерности зерен могут быть доминирующим факто­
ром. С тех пор было накоплено много данных, особенно совет­
скими учеными (например, [5, 6]). В настоящей работе рас­
смотрение ограничивается долговременными трендами грубо­
обломочного компонента в осадочных породах, так как они на­
иболее  ̂подходят для оценки эволюции химического состава 
верхней континентальной ко{хы. Был выявлен также ряд трен­
дов, вероятно важных для условий окисления некоторых метал- 
лов, таких, как Fe и Мп [6, 7], и для содержаний щелочных зе­
мель [7, 8]. Такие тренды отражают, по-видимому, эволюцию 
гидросферы, атмосферы и биосферы и могут быть связаны с из­
менением на Земле биохимических процессов.

5.2.2. Главные элементы. Долговременные тренды главных 
элементов для состава различных типов осадочных пород были 
предложены большим числом исследователей для разных кон­
тинентов. Гаррелс и Маккензи *[1, 9] изучили данные для гли­
нистых постархейских пород Северной Америки. Они устано­
вили, что для этого времени отношение оксида! металла к 
А120 3 (Ме0/А120 3) увеличивается для CaO, Si02, Fe20 3, MgO, 
Ыа2О и уменьшается для FeO и КгО. Эти авторы утверждают, 
что изменения в составе связаны с постседиментационными 
процессами (например, с диагенезом, метаморфизмом захоро­
нения), и это позволяет сделать вывод о неизменности химиче­
ского состава осадочных пород за последние 2 млрд. лет [9]. 
Однако в более ранние периоды, по-видимому, имели место раз­
личия в характере химической эволюции. Соответственно эти 
исследователи полагают, что образование, сохранение, разру­
шение и состав осадочных пород контролируются в основном 
рециклированием осадочных масс. Уязвимость такого подхода 
состоит в том, что данные, выбранные для подсчета различных 
составов в различные отрезки времени, весьма ограничены. На­
пример, для среднего докембрийского глинистого сланца были 
использованы данные Нанца '[4]. Однако получены они почти 
исключительно для района озера Верхнее и характеризуют, та­
ким образом, ограниченную площадь за короткий промежуток 
времени. Естественно, возникает вопрос, насколько представи­
тельны эти данные [10].

Ронов и др. [5, 6] попытались рассмотреть в геологическом 
времени Валовой состав осадочных пород и различных литоло­
гических компонентов, используя обширную аналитическую 
базу. В целом было установлено уменьшение содержаний 
А120з, Na20, Fe и MgO и увеличение отношения КгО/ЫагО 
в более молодых породах. Абсолютное содержание КгО воз­
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растает в раннем палеозое, а затем уменьшается. Для СаО 
тренд противоположен. На основе этих данных был сделан 
вывод о постепенном изменении состава верхней коры (от бо­
лее основного к более кислому), а также об изменении схем 
выветривания и эволюции атмосферы и биосферы. Эти авторы 
привлекают также внимание к несоответствию средних соста­
вов осадочных пород и верхней коры. Выявлено, что осадочные 
породы имеют более основной состав (см. также [11]); это, 
по-видимому, обусловлено влиянием ранней мафической — ульт- 
рамафической коры, которая была рециклирована в течение 
длительного геологического времени. Вейцер [ 11] подсчитал, 
что достаточно добавить 30% типичного океанического базаль­
та к 70% состава верхней коры, чтобы получить состав, соот­
ветствующий составу осадочных пород. Наблюдаемые иногда 
расхождения между составом верхней коры и платформенными 
осадками могут быть связаны с изменением местонахождения 
карбонатных отложений :[ 12].

Энгел и др. [13] подчеркивают эпизодический характер из­
менения отношения КгО/ЫагО в осадочных и других породах 
коры. Они обращают внимание на резкое возрастание этого от­
ношения на границе архей— протерозой и резкое его умень­
шение в мезозое. Возрастание на границе архей — протерозой 
связано с периодом роста коры и дифференциацией, а уменьше­
ние в мезозое — с периодом активного континентального риф- 
тообразования и движения плит. С другой стороны, это может 
быть метастабильная стадия, характерная для молодых ком­
плексов, которая исчезает при более поздней переработке 
и кратонизации [14]. Внутрикоровое рециклирование, как по­
казали Вейцер и др. [2, 15], продолжается 108—109 лет, и, сле­
довательно., при рассмотрении длительной химической эволю­
ции коры [2] во внимание должны приниматься большие вре­
менные интервалы. Мы вернемся к вопросу о рециклировании 
осадочных пород в конце этой главы. Ясно, однако, что данные 
Энгела и др. [13] противоречат данным Ронова, который ука­
зывает на более постепенные изменения отношения К20/Ыа20 
в докембрии и палеозое. Ронов [5, 6] рассматривает более ши­
рокие временные интервалы, в результате чего химическая эво­
люция представляется в ином свете [2].

Позднее Шваб [16] подошел к решению этой проблемы 
несколько иначе. Он рассчитал средний, химический состав (по 
главным элементам) обломочной части отдельных осадочных 
Серий (например, серия Белт в надгруппе Гурон). Это позво­
лило ему получить более достоверную информацию о составе 
пород источника и свести к минимуму химические эффекты, 
связанные как с локальными долговременными трендами в от­
дельных бассейнах, так и с процессами диагенеза или мета-
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Т а б л и ц а  5.1. Средние составы (в % по массе) разновозрастных 
обломочных осадочных серий [16, 17]*

Компонент
Архей 

(п —11)
Ранний

протерозой
(п=6)

Поздний
протерозой

(п=6)

Протерозой
в делом3 
(п=12)

Фанерозой
(п=20б)

Постархей 
в целом
(п=32в)

S i02
Ti02
AI2O3
FeO
MgO
CaO
Na20
K20

MgO/АЦОз
CaO/Al20 3
Na2/A l20 3
K20 2/A120 3
K20/N a20

65, 9 ± 2 ,2 
0 ,6±0,1 

14 ,9± 1 ,3  
6,4=Fl,5  
3 ,6 ± 1 ,0
3 ,3 + 1,1 
2 ,9 ± 0 ,5  
2 ,2 ± 0 ,3

99,8 
0,24 
0,22 
0,19  
0,15 
0,76

70 ,9 ± 5 ,9
0,6±0,2

14 ,0± 2 ,8
6 ,1 ± 4 ,2
2 ,4 ± 0 ,6
1 .3 ± 0 ,7
1 .3 ± 0 ,8
3 ,0 ± 0 ,9

6 9 ,2 ± 5 ,9  
0,7d=0,2 

1 5 ,0± 2 ,9  
4 ,8 ± 1 ,6 
1 ,9 ± 0 ,9  
2 ,2 ± 1 ,3  
2,4=bl,0  
3 ,5 ± 1 ,0

99,6
0,17
0,09
0,09
0,21
2,3

99,7
0,13
0,15
0,16
0,23
1,5

7 0 ,0 ± 3 ,4  
0,6±0,1 

14 ,5± 1 ,7  
5 ,5 ± 1 ,9  
2,1 ± 0 ,5  
1 ,7 ± 0 ,7
1,8dz0,6
3 ,5 ± 0 ,6

99,4
0Л4
0,12
0,12
0,22
1,8

7 0 ,6 ± 1 ,8 
0 ,7=t0 ,l 

14 ,2 ± 0 ,9  
5 ,2 ± 0 ,4  
2 *4dz0,3 
2 ,2 ± 0 ,7
1,8±0*4  
2 ,8 ± 0 ,3

7 0 ,4 ± 1 ,6  
0 ,7 ± 0 ,1  

1 4 ,3± 0 ,8  
5 ,3 ± 0 ,7  
2 ,3 ± 0 ,3  
2 ,0 ± 0 ,5  
1,8±0 ,3 
3 ,0 ± 0 ,3

99,9
0,17
0,15
0,13
0,20
1,6

99,8
0,16
0,14
0,13
0,27
1.7

* Все содержания (в % по массе) пересчитаны на сухой остаток и находятся в 
пределах 95%-ного доверительного интервала. а Средний состав для протерозоя, в целом 
определен по данным двух предыдущих колонок. 6 Число серий равно 20, за исклю­
чением MgO (n=15), СаО (п=14) и ТЮ2 (п = 13). вЧисло серий равно 32, за исключени­
ем MgO (п=27), СаО (п=26) и ТЮ2 (п=2'5). ____ ________  , _____________

морфизма. Эти данные были затем сгруппированы по широ­
ким возрастным интервалам: архей (>2,5 млрд. лет), раннии 
протерозой (2,5—1,7 млрд. лет), поздний протерозой (1,7— 
0 7 млрд. лет), фанерозой (<0,7 млрд. лет), для которых 
и’ рассчитаны средние составы. Результаты подтверждают про- 
грессивное уменьшение во времени AI2O3, Na^O и MgO и воз- 
растание Si02, К2О и СаО. Полагают, что эти тренды отра­
жают эволюционные изменения в составе верхней континен­
тальной коры. . __ _

Мак-Леннан П71 применил тот же самый метод, но исполь­
зовал более представительный фактический материал особен- 
но для раннепротерозойских образовании (табл. 5.1). Р 
начально архейские образования были рассмотрены толь д 
позднеархейских зеленокаменных поясов, «о затем была ъ ^ - 
чена й раннеархейская группа Фиг-Три (приблизител 
3 4 млрд. лет), Южная Африка, так как ограниченность ; дан­
ных не позволяет сравнивать ранне- и позднеархеиские обра- 
чоляния Статистический анализ данных показывает, что нет 
пячнипы в содержании главных элементов обломочных осадоч­
ных пород в постархейское время; это согласуется с однород-

9—1097
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ностью состава верхней коры в постархейское время. Однако 
валовой состав архейских осадочных пород отличается от со­
става постархейских меньшим содержанием Si и К и большим 
Na, Са и Mg. Это различие согласуется с более основным со­
ставом архейской верхней коры по сравнению с составом пост- 
архейской верхней коры. Таким образом, вместо прогрессивно­
го изменения химического состава осадочных пород наблюдает­
ся резкий перелом на границе архей — протерозой.

5.2.3. Микроэлементы. Геохимии микроэлементов в осадоч­
ных породах уделено мало внимания. Поэтому по сравнению 
с главными элементами и меньше данных для построения дол­
говременных трендов. Однако, как мы увидим, интерпретация 
трендов микроэлементов более четкая, чем трендов главных 
элементов. При таком подходе мы имеем дело в основном (но 
не исключительно) с отношениями элементов, поскольку при 
небольшом объеме данных абсолютные значения могут быть 
значительно искажены под влиянием ряда факторов, например 
содержания кварца.

Известны работы по исследованию долговременных трендов 
щелочных (Rb) и щелочно-земельных (Sr) элементов в осадоч­
ных породах [7, 8]. Эти тренды связаны преимущественно с из­
менениями в химизме почв после появления наземных растений 
и с химическими изменениями при диагенезе. Таким образом, 
долговременные тренды указанных элементов скорее отражают 
биологическую эволюцию или изменения в условиях осадкона- 
копления и (или) диагенеза, а не эволюцию коры.

Ронов и Мигдисов [6] первыми исследовали изменение во 
времени содержаний Th и U в осадочных породах и континен­
тальной коре, однако надежность представленных ими данных 
проблематична. Например, отношение Th/U для основания и 
осадочного чехла архея оценивается в 6—8, а в палеозое оно 
уменьшается до 1—-2. Однако надежно установлено, что для 
большинства земных магматических пород и планеты в целом 
отношение Th/U равно 3,8. Процессы седиментации в окисли­
тельной среде (начиная с 2,3 млрд. лет назад или еще раньше) 
сопровождаются окислением U4+ с образованием растворимой 
формы U6+, что приводит к возрастанию отношения Th/U 
в большинстве терригенных осадочных пород. Следовательно, 
низкое значение Th/U-отношения, приводимое Роновым и Миг- 
дисовым [6] в качестве среднего, не отвечает действительно­
сти. В дальнейшем мы вернемся к вопросу о концентрациях Th 
и U в осадочных породах.

Концентрации р.з.э. в осадочных породах особенно удобны 
для изучения химической эволюции верхней коры. Кроме хо­
рошего соответствия спектров р. з. э. верхней коры и осадочных 
пород (гл. 2) ионные радиусы трехвалентных р.з.э. прогрес-
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сивно уменьшаются от La к Lu. Поэтому легкие р.з.э. (La— 
Sm) более несовместимы в типичных процессах магматический 
дифференциации, нежели тяжелые (Gd—Lu); отмечается об­
щее увеличение отношения легкие/тяжелые р;3. э. от более ос­
новных составов к более кислым. Кроме того, геохимические 
данные, вытекающие из обычного для европия проявления двух 
состояний окисления, могут дать информацию о происхожде­
нии верхней коры во времени (гл. 2).

1-----1-----1-----1-----1-----1-----1

| I_______ I_______I— — I---------1---------1--------- 1
3,0 2,0 1,0

Возраст, млрд. дет

Рис. 5.1. Диаграмма Eu/Eu* — возраст для тонкозернистых осадочных пород 
[23]. Выявляются две особенности: резкий разрыв на границе архей — проте­
розой (2,5 млрд. лет) и постоянство отношения Eu/Eu* для всех постархей­
ских пород.

Начало изучению р.з.э. в осадочных породах было положе­
но Минами [18]. В пионерской работе Хаскина и др. [19] чет­
ко установлено наличие Eu-минимума в постархейских породах 
по сравнению с их архейскими аналогами. Нанс и Тейлор [20] 
систематически изучали спектры р.з.э. в осадочных породах 
Австралии; они подтвердили данные Хаскина, а также показа­
ли, что постархейские осадочные породы имеют более высокие 
отношения легкие/тяжелые р.з.э. и характеризуются увеличе­
нием суммарного содержания р.з.э. во времени. Известны и 
другие исследования по р.з.э. [21, 22].

В табл. 5.2 приведены Данные о распределении микроэле­
ментов в тонкозернистых терригенных осадочных породах раз­
личного возраста. Группировка данных по возрасту сделана 
таким образом, чтобы число образцов было одинаковым и соот­
ветствовало, насколько это возможно, числу анализов на глав­
ные элементы. Хотя данных и мало, однако все образцы про­
анализированы на полный спектр элементов и рассматриваются 
нами как представительные. В таблице сведены только те эле­
менты и отношения, которые относятся к настоящему вопросу.

1,10

1,00

0,90К
uj 0,80 

“  0,70

0,60

9*
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Т а б л и ц а  5.2. Содержания микроэлементов в разновозрастных 
тонкозернистых осадочных породах [20, 21]

Возраст, млрд. лет >3,0 3,0—2,5 2,5—1,7 1,7—0,6 0,6— 0,0 Архей­
ские

Пост­
архейские

La/Yb 12±2 11 ± 4 19±3 13±2 14±1 11,5 ±  
: 2 ,5

1 5 ,5±
1.3 '

Eu/Eu* 0 ,9 3 ± 1 ,04± 0 ,6 6 ± 0 ,6 5 ± 0,65dz 0 r9 9 ± 0 ,65zfc
0,06 0,06 0,08 0,03 0,02 0,05 0,02

2  р. з. э. 127±26 83±15 204±38 144±
13

195 ±  
21

' 102± 
15

185±l&

2  легкие р. з. э./
2  тяжелые р. з. э.

8 ,3 ± 1 ,1 6 ,6 ± 1 ,1 11±2 8 ,9 ±
0,9

9 ,7 ±
0,7

7,.4±
0,8

20±3

10=bl

La 26± 6 16±3 43±8 30±3 42±5 39± 3

Th 8 ,3 ± 1  »7 5 ,6 ± 1,3 14±2 13±1 15±2 6 ,7 ±
M

19 ± 2

14 ±  I

Sc 19±2 18±3 16±3 13±2 17±2 16dbl

La/Th 3 ,5 ± 0 ,4 3 ,1 ± 0 ,3 3 ,0 ± 0 ,4 2 ,3 ±
0,3

2 ,9 ±
0,2

3 ,3 ±
0,3

2 ,8 ± 0 ,2

La/Sc 1 ,4 ± 0 ,3 1,2 ± 0 ,3 2 ,9 ± 0 ,7 2 ,4 ±
0,6

2 ,9 ±
0,5

1,3dz 
0,2

2 ,7 ± 0 ,3

Th/Sc 0 ,4 6 ±
0,09

0 ,4 0 ±
0,12

1 ,l=h0,3 l , 0 ±
0,1

i ,o ±
0,1

0 ,4 3 ±
0,07

l , 0 ± 0 , l

U 2 ,1 ± 0 ,4 1,5 ± 0 ,3 3 ,5 ± 0 ,7 3 ,2 ±
0,8

3,0=h
0,3

1,7 ±  
0,3

3 ,2 ± 0 ,3

Th/U 4 ,0 ± 0 ,4 3 ,7 ± 0 ,3 4 ,2 ± 0 ,6 4 ,6 ±
0,6

5 ,1 ±
0,4

3 ,8 ±
0,3

4 ,8+ 0 ,.?

n 20a 256 19B 18r 33^ 45 70

Данные в пределах 95%-ного доверительного интервала. а 19 для Sc, La/Sc; 17 для
Th, U, La/Th, Th/Sc, Th/U. . 6 12 для Sc, La/Sc, Th/Sc. B 18 для Sc, U, Th/Sc; 17 для
La/Sc, Th/U. r  17 длй La/Yb, 2  p. з. э.; 16 для U, Eu/Eu*; 15 для Th/U. д  32 для  
La/Yb, Eu/Eu*, S p. з. э., U, Th/U, La/Sc.

Ранний архей представлен образцами из Южной Африки и 
Австралии, а поздний — только из Австралии. Постархейские 
образцы характеризуют далеко отстоящие друг от друга бас­
сейны, главным образом Австралии, а также Новой Зеландии 
и Антарктиды [20, 21].

Наиболее четкая модель эволюции микроэлементов в оса­
дочных породах получена для отношения Eu/Eu* (рис. 5.1). 
Архейские осадочные породы не являются аномальными в от­
ношении Ей или лишь слабо аномальны (т. е. Eu/Eu* =1,0), 
однако в постархейских осадочных породах в среднем наблю­
дается значительное и постоянное обеднение европием 
(Eu/Eu*=0,65). Резкое изменение в составе соответствует гра-
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Т а б л и ц а  5̂ 3. Содержания р. з. э., Th й Sc (в млн- *.).;, 
в примитивной мантии и . различных типах коры

SiOa, La Th Sc
Легкие/тяг

% желые 
р. з» э. Х а/Sc Th/Sc

Примитивная мантия 49,9 0,55 0,064 13 1,7 0,042 0,005Океаническая кора 49,5 3,7 0,22 38 1,4 0^10 0,006
0,03Нижняя континенталь­ 54,4 11 1,06 36 3,9 - 0,31ная кора

Континентальная кора в 57,3 16 3,5 30 5,4 0,53 0,12целом
Средний андезит 58,0 19 4,8 30 5,8 0 63 0 16Верхняя континенталь­ 66,0 30 10,7 11 9,5 2,7 0^97ная кора

*

ниде архей протерозой. Выведенное среднее значение для 
раннего протерозоя весьма приблизительно, что связано с быст­
рой эволюцией спектров, напоминающей эволюцию Их в архей­
ских — постархейских породах (подробнее об этом см. гл. 8). 
Эти данные четко показывают постоянное истощение осадочных 
пород Ей от раннего протерозоя к современности, что, однако, 
не исключает других изменений в составе, поскольку одни толь­
ко Eu-аномалии не являются надежным показателем общего со­
става.

Отношение легкие/тяжелые р. з.э. представляет собой более 
надежный индекс состава, поскольку оно определенным обра­
зом изменяется с изменением состава породы в целом. Типич­
ные содержания некоторых элементов в изверженных породах 
приведены в табл. 5.3. Данные для осадочных пород показаны 
на рис. 5.2, из которого видно, что они имеют гораздо больший 
разброс по сравнению с отношением Eu/Eu*, однако граница 
архей — протерозой прослеживается также четко. Отношение

Возраст, млрд. лет

Рис. 5.2. Г рафик легкие/тяжелые р. з. э. — возраст для тонкозернистых оса­
дочных пород [23]. Четко виден разрыв на границе архей — протерозой.
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легкие/тяжелые р.з.э. для образцов архейских пород изменяет­
ся в пределах 6—9, а для постархейских — в пределах 8—12. 
Нет четкого тренда для постархейских образцов. Нанс и Тей­
лор [20] указали на ряд свидетельств длительного возрастания 
суммарного содержания р. з. э. во времени. Однако имеющиеся 
теперь более полные данные (табл. 5.2) не подтверждают та­
кого тренда. Хотя для архейских образцов наблюдается раз­
брос в суммарном содержании р. з. э., в целом эти породы

1,4

1,2

1,0

СО

0,4

0,2

3,0 2,0 1,0
Возраст, млрд. лет

Рис. 5.3. График Th/Sc — возраст для тонкозернистых осадочных пород [23]. 
Резкое возрастание отношения Th/Sc приурочено к границе архей — протеро­
зой. Отношение Th/Sc остается постоянным (около 1,0) для всего постархей- 
ского времени. Поскольку Th является сильно несовместимым элементом, 
a Sc — весьма совместимым, это отношение должно представлять собой наи­
более чувствительный индекс состава верхней коры.

имеют более низкие их содержания, нежели постархейские об­
разцы. Для последних также характерны разброс и отсутствие 
систематических трендов.

Из рассматриваемых элементов Th — наиболее несовмести- 
1ый элемент, a Sc — наиболее совместимый. Таким образом, 

можно ожидать, что отношение этих элементов будет наиболее 
чувствительным индексом общего химического состава (т. е. 
мафические в сравнении с фельзичеекими; см. табл. 5.3). На 
рис. 5.3 показано изменение отношения Th/Sc во времени в оса­
дочных породах. Примечательны две особенности: первая — 
резкий разрыв состава соответствует границе архей — протеро­
зой; вторая — постоянство отношения Th/Sc в осадочных поро­
дах в постархейское время. Для всей совокупности архейских 
тонкозернистых осадочных пород отношение Th/Sc равно
0,43±0,07, а для постархейских— 1,0±0,1. Такой же характер 
имеет и отношение La/Sc (рис. 5.4), хотя в этом случае наблю­
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дается больший разброс данных. В архейских образцах отно­
шение La/Sc равно 1,3±0,2, а в постархейских — 2,7±0Д 

Хотя интерпретация величин абсолютных содержаний тре­
бует определенной осторожности, ясно, что изменение в осадоч-

Возраст, млрд. лет

Рис. 5.4. График La/Sc — возраст для тонкозернистых осадочных пород [23]. 
В делом индекс La/Sc показывает то же, что и отношения Th/Sc (рис. 5.3).

3,0 2,0 Г,0
Возраст, млрд. лет

Рис. 5.5. График содержание Th (в млн-1) возраст для тонкозернистых оса­
дочных пород [23]. Абсолютные содержания этого относительно неподвижно­
го элемента также демонстрируют резкое возрастание на границе архей — про­
терозой. В постархейское время содержание Th (в пределах ошибки) в тон­
козернистых осадочных породах остается постоянным.

ных породах отношений Th/Sc и La/Sc на границе архей — про­
терозой есть результат обогащения несовместимыми элемента­
ми. Особенно хорошо это видно при анализе данных для Th 
(рис. 5.5). Примечательно резное увеличение (в 1,5—3,0 раза) 
содержаний Th в тонкозернистых осадочных породах на грани­
це архей — протерозой, при этом содержания Th (14±1) оста­
ются в основном постоянными в постархейское время. Также 
возрастает и содержание La (табл. 5.2). С другой стороны, со­
держания Sc уменьшаются в постархейских осадочных сериях,
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однако амплитуда такого изменения значительно меньше, чем 
для Th или La (табл. 5.2). Даже для относительно растворимо­
го U зафиксировано резкое возрастание содержаний на грани­
це архей — протерозой (рис. 5.6). Мак-Леннан и Тейлор [24] 
предположили, что долговременное уменьшение содержания U 
в постархейских глинистых сланцах может быть связано с не­
прерывным' рециклированием осадочного материала. Исполь-

Возраст, млрд. лет

Рис. 5.6. График содержание U (в млн-1) — возраст для тонкозернистых оса­
дочных пород [23]. Даже такой относительно подвижный элемент, как U, име­
ет тот же характер эволюции, что и Th. Содержание U несколько уменьшает­
ся за постархейское время, однако статистически это не выявляется.

зование современного обширного фактического материала не 
исключает этого предположения, однако для статистической 
обработки данных еще недостаточно. Мы вернемся к вопросу о 
рециклировании в следующем разделе.

На основе изучения данных о содержании микроэлементов 
можно сделать заключение, что нет доказательств, подтверж­
дающих бесспорно значительное изменение их содержаний 
в верхней коре в постархейское время. Это заключение спра­
ведливо главным образом для трендов Th/Sc, La/Sc и Eu/Eu* 
и хорошо согласуется с абсолютными содержаниями микроэле­
ментов (например, Th, 2 р. з. э.), а также с другими отноше­
ниями (например, легкие/тяжелые р. з. э.) и содержаниями 
главных элементов, рассмотренными в предыдущем разделе. 
С другой стороны, имеется достаточно данных, подтверждаю­
щих, что выходящая на поверхность архейская кора была зна­
чительно меньше дифференцирована. Это заключение базиру­
ется на более основном составе архейских осадочных серий 
(табл. 5.1), на значительно более низких отношениях Th/Sc, 
La/Sc, легкие/тяжелые р. з. э. и на более низких абсолютных со­
держаниях несовместимых элементов (например, La, Th, U) 
в тонкозернистых архейских осадочных породах.
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5.3. Роль осадочного рециклирования

Рецикл ированиеосадочных пород и пород основания путем 
переотложения и переработки внутрикоровыми процессамй -та­
кими, как переплавление, хорошо установлено. Этот процесс 
оосуждался и количественно моделировался рядом авторов

200 400 600
Возраст, млн. лет - ■

Рис. 5.7. График захороненные осадочные массы за 1 млн. лет — возраст 
(с интервалом в 50 млн. лет). Данные для интервала 0—600 млн. лет взяты 
из работы [26], а для интервала >600 млн. лет — из работы Г271. Видно экс­
поненциальное уменьшение масс захороненных осадков с увеличением воз-раста.

[1, 15, 25]. Каковы масштабы такого рециклирования и как оно 
влияет на состав осадочных пород и самой верхней континен­
тальной коры?

Масса осадочных образований составляет примерно 2,7-
• 10 4 г. Масса непереотложенного осадочного материала со вре­
менем экспоненциально уменьшается. На рис. 5.7 показана эво­
люция осадочной массы во времени в основном по работе Гре­
гора [26]. Хотя для большинства докембрийских образований 
надежные данные отсутствуют, тем не менее нет причин предпо­
лагать существование заметных отклонений от представленно­
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го экспоненциального графика, по крайней мере до начала про­
терозоя [1, 2, 15]. Подобным же образом отношение площадь — 
возраст континентальных пород основания экспоненциально 
уменьшается с возрастом (см. табл. 1.2). Такие тренды более 
понятны, если часть осадочных масс рециклируется через кон­
тинентальную кору, или в процессе метаморфизма и «гранити­
зации» с последующим переотложением, или в результате непо­
средственного их возвращения в повторный осадочный цикл.

-CL

3,0 2,0 1,0
Возраст, млрд. лет

Рис. 5.8. График Th/U — возраст для тонкозернистых осадочных пород [23]. 
Данные свидетельствуют о постоянном увеличении Th/U-отношений (от 4,2 
до 5,1) в постархейское время; интервал колебаний весьма значителен. Для 
архея в целом характерны низкие уровни Th/U-отношений, близкие к плане­
тарному значению (3,8).

Наиболее реальная оценка эффективности рециклирования, ба­
зирующаяся в основном на изотопном составе Nd в осадочных 
породах (см. ниже), дана Вейцером и Янсеном [15] и состав­
ляет 65%. Следовательно, данная осадочная порода должна в 
среднем на 35% состоять из новых осадочных масс, образовав­
шихся из молодых источников.

Позволяют ли данные по микроэлементам судить об оса­
дочном рециклировании? Предварительным изучением было 
подтверждено, что отношение Th/U возрастает в тонкозернистых 
осадочных породах в постархейское время в соответствии с по­
вторным .вовлечением в осадочный цикл [24]. С каждым цик­
лом эрозии и переотложения часть U4+ может быть окислена 
до более растворимого U6+ и удалена, что приводит к увеличе­
нию отношения Th/U. Конечная фиксация такого урана возмож­
на в урановых месторождениях и в измененной океанической 
коре. Данные, представленные в табл. 5.2, по всей вероятности, 
подтверждают долговременный тренд Th/U-отношений в тонко­
зернистых осадочных породах, хотя элемент неопределенности 
все же остается (рис. 5.8).
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Если осадочный цикл в среднем на 65% состоит из повторно 
вовлеченного материала, то значительные изменения в составе 
верхней коры должны быть обнаружены в осадочной летописи 
длительных временных этапов. При этом должны быть зафик­
сированы только существенные изменения в составе верхней 
коры. Кратковременные изменения не будут проявлены [2]. 
Время, необходимое для сокращения континентальной осадоч-

Рис. 6.9. Диаграмма, иллюстрирующая, как скорость изменения химического 
состава (Д-состав) контролируется скоростью осадочного рециклирования. 
Для типичных скоростей рециклирования континентальных осадков эквивалент,' 
равный 3,5—4,0 осадочной массы, будет рецйклирован за 2,5 млрд. лёт (ось х). 
Линии показывают степень открытости (в процентах) осадочной системы. 
В среднем осадочное рециклирование является открытым на 35% (65% за 
счет тех же пород) [15] ([2], с упрощениями).

ной массы данного возраста наполовину в процессе рециклиро­
вания, составляет для континентальных осадков примерно 
380 млн. лет. Таким образом, скорость рециклирования конти­
нентальных осадков равна 2,8-1015 г-год-1 для массы конти­
нентальных осадков около 1,88-1024 г [24].

Моделируя реакцию состава обломочного осадка на измене* 
ние состава пород источника, Вейцер [2] получил различную 
степень рециклирования. Для приведенных выше скоростей ре* 
циклнрования эквивалент, равный 3,5—4,0 осадочной массы, 
должен быть рециклирован в течение постархейского времени 
(2,5 млрд. лет). Если бы состав верхней коры был изменен 
(например, от источника А к источнику Б на рис. 5.9), то в оса­
дочной летописи мы должны увидеть после 2 млрд. лет 70% не-
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точника Б и 30% источника А, что указывает на буферирую- 
щую роль осадочного рециклирования по отношению к составу 
осадочных пород.

Как это должно влиять на .интерпретацию постархейской 
осадочной летописи? В предыдущем разделе мы установили,

3,0

2,5

2,0

1,5

1,0

0,5

Рис. 5.10. Диаграмма Th/Sc — возраст, иллюстрирующая изменение состава 
осадков в зависимости от изменения состава коры для осадочной системы, 
открытой на 35% (65% за счет переотложения осадочных пород). Показаны 
две модели эволюции постархейской верхней коры: а — Th/Sc-отношение из­
меняется от 1,0 до 3,0; б — Th/Sc-отношение изменяется от 1,0 до 2,0. Абсо­
лютные содержания приведены на рисунке. Сплошная линия показывает мо­
дельное изменение верхней коры, а пунктирная— предсказанный осадочный 
тренд. Заштрихованная площадь представляет собой направленное изменение 
отношения Th/Sc в тонкозернистых осадочных породах (см. рис. 5.3). Как 
видно, рециклирование имеет эффект сильного буферирования при реагиро­
вании химического состава осадочных пород на изменение состава верхней 
коры. Несмотря на это, имеющиеся данные свидетельствуют об отсутствии 
значительных изменений в составе верхней коры в постархейское время.

что содержание ряда элементов, а именно тех, которые, как 
полагают, отражают состав верхней коры, в постархейских оса­
дочных породах остается существенно постоянным. Как далеко 
это можно интерпретировать в отношении постоянства состава 
верхней коры? На рис. 5.10 мы использовали отношение Th/Sc 
в осадочных породах, чтобы смоделировать состав верхней 
коры, которая эволюционирует в направлении более дифферен­
цированного состава. Согласно модели, представленной на
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рис. 5.10, а, допускается, что верхняя кора эволюционирует пря­
молинейно от Th/Sc=l,00 (значение, сохранившееся в постар­
хейских осадочных породах) до Th/Sc=3,00. Допускается, что 
осадок имеет то же отношение Th/Sc, что и верхняя кора 
2,5 млрд. лет назад. Это крайний случай, при котором относи­
тельные изменения в составе осадков минимальны; в целом же 
в верхней коре следовало бы ожидать более высокого отноше­
ния Th/Sc, чем в осадочной массе (2,5 млрд. лет), в связи с ре­
циклированием архейских осадочных пород с низким отноше­
нием Th/Sc. Предсказанная эволюция состава осадка для си­
стемы, в которой 65% вещества рециклировано, показана на 
рис. 5.10, из которого видно, что изменения в Th/Sc-отношении 
сильно буферированы. Однако постоянство отношений Th/Sc 
для постархейской осадочной летописи, вероятно, противоречит 
изменениям в составе верхней коры в тех масштабах, в которых 
это показано на рис. 5.10, а. На рис. 5.10,6 представлена мо­
дель более слабого изменения отношения Th/Sc в верхней коре, 
но даже и в этом случае предсказанный по осадочным породам 
тренд больше, чем это следует из имеющихся теперь ограниче­
ний по аналитическим данным. Следует отметить, что только 
при исследовании отношений крайне несовместимых элементов 
из осадочной летописи можно вывести тончайшие изменения 
в составе верхней коры; для многих же геохимических индексов 
предсказанные изменения попадут в область неопределенности 
[2]. В заключение отметим, что резкие изменения в составе оса­
дочных пород на границе архей — протерозой должны быть от­
ражены в моделях осадочного рециклирования. К этому вопро­
су мы вернемся в гл. 8.

5.4. Nd-модельный возраст осадков
В настоящее время широко используется Nd-модель для оп­

ределения возраста коровых образований [28]. При этом под­
ходе допускается, что главное химическое фракционирование 
Sm и Nd происходит при дифференциации мантийного материа­
ла и образовании континентальной коры. Дальнейшее фракцио­
нирование Sm и Nd ожидается также в процессе внутрикорово- 
го плавления, однако оно имеет второстепенное значение и в 
основном происходит в течение 100—200 млн. лет после фор­
мирования коры. Для осадков Nd-модельный возраст дает уни­
кальную информацию: время образования источников осадков, 
а не возраст отложения (это зависит от допущения, что Sm 
и Nd не фракционируются при седиментации или диагенезе; см. 
гл. 2). Nd-модельный возраст (Тма0м) [29] рассчитывается на 
основе параметров истощенной мантии (см. приложение 4). 
В этом случае допускается, что мантийный источник эволюцио-
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Т а б л и ц а  5.4. Модельные Nd-возрасты осадочных пород
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Дальред
NASC

D
NASC

0,6
0 ,5

2,3
2,0 1

33
28

Саутерн-Аплендс SU 0,45 I,7 16 зз;
Стейт-Серкл SC 0,44 1,8 1 |28
Каннинг-Бейсин с °,з 1,9 1 32
Сьерра-Невада SN 0,25 1,5 36
Перт-Бейсин Р 0,2 1,7 1 32
Байя-Шейл В 0,1 1,1 1 [28
Лёсс Лёсс 0,01 1,5 [28, 371
Марин-Клей мс 0,01 1,5 1 16 [28 , 38]!
Бритиш-Ривер-седимент BR 0,00 ~ 1 ,5 ? [39]
Сан-Г абриель SG 0,00 2,3 1 [28]

* См. приложение 4.

нировал от eNd=0 до 8 N d =  + 10 (среднее значение для MORB) 
в течение последних 3,8 млрд. лет. Для образцов с модельными 
возрастами менее 3,8 млрд. лет Тн<4)м-возрасты являются более 
древними, чем те, которые рассчитаны с использованием хонд- 
ритовых параметров (TN(1chur) •

В табл. 5.4 приведены данные о модельном возрасте, а на 
рис. 5.11 в координатах модельный Nd-возраст (Tn<1dm) — 
стратиграфический возраст нанесены данные для многочислен­
ных осадков и осадочных серий. Из рисунка видно, что модель­
ный Nd-возраст обычно значительно больше стратиграфическо­
го, особенно для более молодых осадков [28]. Вейцер и Янсен 
[15] использовали эти данные для моделирования скоростей 
осадочного рециклирования. О’Нионс и др. [33] отметили, что 
архейские и раннепротерозойекие осадки имеют ТКйпм-возра- 
сты, близкие к стратиграфическому; это подтверждает, что они 
образовались из нового коравого материала, возраст которого
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близок к стратиграфическому возрасту осадков. Тейлор и др. 
[37] исследовали изотопный состав Nd из плейстоцёнойых лёс­
совых отложений. На основе этих данных и данных по другим 
очень молодым осадкам [28, 38] они заключили, что скорости 
осадочного рециклирования в высшей степени непостоянны 
а современные скорости варьируют в пределах 45—90%.

Рис. 5.11. Диаграмма Nd-модельный возраст (TDmN(1) — стратиграфический 
возраст для осадков и осадочных пород. Данные и аббревиатуры приведены 
в табл. 5.4. Nd-модельные возрасты заметно увеличиваются по сравнению со 
стратиграфическими с уменьшением возраста осадочных образований. Э^от 
тренд — результат осадочного и корового рециклирования [15]. Значитель­
ный разброс данных о модельных возрастах для любого стратиграфического 
возраста обусловлен различным возрастом коровых образований и вариациеи 
скоростей рециклирования [37].

Модельные Nd-возрасты дают также некоторую информацию 
относительно возможных изменений в составе верхней коры 
в постархейское время. Из рис. 5.11 видно, что модельные 
T N(1d m -возрасты постархейских осадков изменяются в широких 
пределах (от 2,5 до 1,0 млрд. лет). Эти данные представляют 
собой средний возраст верхней коры, за счет которой образова­
лись эти осадки. Таким образом, показанное в предыдущих  ̂раз­
делах постоянство содержаний р. з. э., Th и Sc в постархейских 
осадках отражает широкий возрастной диапазон их источника.
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Поэтому любые добавления вещества в верхнюю кору в постар­
хейское время не могли заметно отличаться от состава самой 
верхней коры.

5.5. Провинции теплового потока и постоянство 
состава коры

Вопрос о постоянстве валового состава коры во времени 
может быть также исследован на основе данных о тепловом по­
токе (см. разд. 2.6.5 и 3.2). Поллак в своей статье ([40], 
с. 187) пишет: «Провинция теплового потока определяется как 
территория, в пределах которой тепловой поток и генерация 
тепла линейно связаны. Каждая такая провинция имеет харак-

V 120 
*
^ 100 

|» о
§^ 60 

! « ,

20

Тектонический возраст, млрд.лет

Рис. 5.12. Диаграмма континентальный тепловой поток — возраст последнего 
тектонотермального события ([42], с изменениями). Прямоугольники пред­
ставляют собой рассматриваемый возрастной интервал и стандартное откло­
нение величины теплового потока. В каждом прямоугольнике показано число 
измерений для этой выборки. Более высокие значения для молодых регионов 
отражают влияние орогенических процессов; установлена небольшая разница 
в значениях для интервала средний палеозой — начало протерозоя. Значения 
для архея заметно ниже, что указывает на более низкие содержания генери­
рующих тепло элементов.

терную величину приведенного теплового потока». Данные для 
17 известных провинций теплового потока приведены в табл. 5.5 
[41]. На рис. 5.12 представлены данные в координатах возраст 
последнего тектонотермального события — тепловой поток [42]. 
Высокие значения для более молодых регионов отражают влия­
ние орогенных процессов. Наблюдается небольшая разница 
между средним палеозоем и основанием протерозоя. Мы ин­
терпретируем это наблюдение как свидетельство отсутствия в
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Т а б л и ц а  5.5. Тепловой поток и генерация тепла для различных 
провинций теплового потока ([4, 22], с изменениями)

Провинция
Возраст последнего 
тектонотермального 

события *5 Я* ч ъ

Сьюпириор Архей _ 28±1 _ 13,6
Ч4,5

Украина » 37± 8 25 ± 2 12
Западная Австра­
лия

» 39±8 26± 8 13

Индийский щит » 49 ± 8 33±1 16
Балтийский щит Архей —  протеро­

зой
36±8 22±6 14 8,5

Центральная Авст­ Протерозой 83±21 27 ± 6 56 11,1
ралия
Восток США » 57±17 33 ± 4 24 7,5
Бразильский бере­
говой щит

» 56±15 28±7 28 13,1

Индийский щит 71±11 38±2 33 14,8
Нигер » 2 0± 8 11±8 9 (7,5)'
Замбия » 67±7 40± 6 27 (7,5)
ЮВ Аппалачи Палеозой 49±11 28±11 21 7,2
Англия и Уэльс 59 ± 23 23±2 36 16,0
Индийский щит Кайнозой — мезо­

зой
71 ±11 38 ± 2  . 33 14,8

Замбия То же 67 ± 7 40±6 27 (7,5)'
Бейсин-энд-
Рейндж

Кайнозой 92±33 69±34 23 (10,0)

Сьерра-Невада 37 ± 13 18±3 19 НМ
Богемский массив » 73±18 44±1 29 3 ,8
Восточная Австра­
лия

72±27 57±22 15 (11,1)

Возраст, указанный для каждой провинции, — это возраст последнего тектонотер­
мального события. <7S — поверхностный тепловой поток (мВт*м-*)± стандартное отклоне­
ние; ^  — приведенный тепловой поток (мВт • м -2) ±  ошибка; qA— оценка генерации теп­
ла в коре (мВт*м-2), рассчитанная следующим образом: & — глубинный па­
раметр генерации тепла в верхней коре (см. разд. 2.6.5); предположительные значения 
заключены в скобки.

рассматриваемый период существенных изменений в содержа- 
нии К, U и Th. Значительное снижение (до 14 мВт-м-2) генера­
ции тепла в коре установлено для архейских образований, что 
интерпретируется нами как указание на более низкие содержа­
ния К, U и Th в архейской коре (см. гл. 6).

Постоянство теплового потока в период от среднего палео­
зоя до начала протерозоя противоречит представлению о том, 
что основной причиной снижения общего теплового потока яв­
ляется эрозия самых верхних слоев, богатых К, U и Th [43]. 
Действительно, эрозия и удаление вещества гранитного слоя бу­
дут уменьшать общий тепловой поток, однако эффект этот в де­
талях весьма сложен. Представляется, что более важным фак­
10-1097
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тором является уменьшение доли тектонотермального тепла. 
Значительная часть К, U и Th может сохраниться в осадках. 
Хотя сама толща осадков может уменьшить тепловой поток 
близ поверхности, но привнос в них радиоактивных элементов 
приведет к увеличению теплового потока.

Уотсон [44] сделал одно очень важное наблюдение: глуби­
на эрозии протерозойских комплексов в общем не больше глу­
бины каледонских. Таким образом, любое влияние на тепловой 
поток эрозии, происходящей в период орогенных движении, 
длящихся несколько сот миллионов лет, имеет то же временное 
постоянство, что и тектонотермальное остывание. В этом кон­
тексте разница между архейскими и протерозойскими провин­
циями связана в основном не с эрозией, а скорее с их значи­
тельными вещественными различиями.

5.6. Резюме
1. Не отмечено долговременных изменений в химическом 

составе осадочных пород (например, в содержании главных по­
родообразующих элементов, р. з.э., Th, Sc), которые могли бы 
быть связаны с изменениями в составе верхней коры в постар- 
хейское время. Это постоянство состава осадков особенно пока­
зательно для отношений сильно несовместимых к совместимым 
микроэлементам (Th/Sc, La/Sc, легкие/тяжелые р. з. э.).

2. Эффективность осадочного рециклирования в настоящее 
время составляет в среднем 65%. Этот процесс буферирует ре­
акцию состава осадков на изменения в верхней коре, в связи 
с чем второстепенные изменения в составе верхней коры труд­
ноуловимы.

3. Постоянство состава верхней коры в постархейское время 
показывает, что любые добавления вещества в верхнюю кору 
по составу, вероятно, не отличались от самой коры в пределах 
буферирующей способности осадочного рециклирования.

4. Состав архейских осадочных пород, напротив, отличался 
от состава постархейских, что обусловлено различным соста­
вом вскрытой части коры. Мы считаем, что валовой состав 
вскрытой архейской коры был менее дифференцированным и 
более фемическим.

5. Тепловой поток в период средний палеозой — ранний про­
терозой не изменялся, что указывает на неизменность содер­
жаний К, Th и U в коре в это время.

6. Тепловой поток в архейских провинциях был значительно 
ниже, чем в их постархейских аналогах. Это наблюдение труд­
но связать с эффектом эрозии и, по всей вероятности, объясня­
ется низким содержанием К, Th и U в коре архея.
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Г лава 6

ГРАУВАККИ: ПРОИСХОЖДЕНИЕ 
И ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ЗНАЧЕНИЕ

6.1. Граувакки и верхняя кора

Отчетливое различие составов архейских и постархейских тон­
козернистых осадочных пород, отмеченное в предыдущей главе, 
указывает на различия в составе верхней коры этих двух эр. 
Данные о содержании микроэлементов в постархейских образо­
ваниях получены по осадочным породам различного состава, 
находящимся в разных тектонических обстановках, а данные 
для архейских пород — на основе изучения тонкозернистой 
фракции граувакк-аргиллитовых турбидитных [1] серий (см. 
гл. 7). Последние составляют большую часть архейских осадоч­
ных толщ. В этой связи возникает ряд вопросов. Отражает ли 
состав молодых граувакк-аргиллитовых турбидитов состав верх­
ней коры для ключевых микроэлементов (например, р.з.э., Th, 
Sc)? Сопоставимы ли архейские и более молодые граувакки? 
Может ли опробование обломочных осадочных архейских пород 
дать представительную информацию о составе архейской верх­
ней коры? В этой главе мы рассмотрим петрографию и геохи­
мию фанерозойских граувакк и современных глубоководных 
песков (современные аналоги граувакк) и сравним их с архей­
скими граувакками. Наибольшее внимание при этом будет уде­
лено грауваккам, а не аргиллитам, поскольку петрографически 
песчаники дают больше информации об источнике и условиях 
их образования.

В ранних работах по грауваккам архея внимание акценти­
ровалось на сходстве их минерального и химического состава 
с соответствующими характеристиками типичных фанерозойских 
граувакк-сланцевых турбидитов [2—4]. Однако наше понимание 
фанерозойских граувакк и современных глубоководных песков 
значительно продвинулось за последнее десятилетие. Состав 
этих образований чрезвычайно изменчив и может быть связан 
с тектоническими условиями отложения (например, [5—9]). 
Следовательно, сейчас неуместно сравнивать архейские граувак­
ки со «средними» фанерозойскими граувакками, что подтверж­
дается более детальными сравнениями [10].
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6.2. Глубоководные пески
Теория тектоники плит в сочетании с данными о глубоковод­

ных осадках вызвала большой интерес к вопросу о зависимости 
состава песков от тектонической обстановки. Совершенно оче­
видно, что глубоководные песчано-иловые отложения турбидит- 
ных потоков являются современными аналогами древних грау- 
вакк-сланцевых турбидитов [5]. Одним из первых открытий бы­
ло подтверждение предположения, что матрикс граувакк пред­
ставляет собой вторичное явление (например, [5, 11]). Более 
поздними исследованиями [9] установлено, что высокие 
концентрации натрия в древних граувакках не связаны с вто­
ричными диагенетическими процессами.

6.2.1. Тектонические обстановки. Обстановки современного 
осадконакопления могут быть классифицированы в соответст­
вии с концепцией тектоники плит (например, [12]). Последние 
данные в обобщенном виде приведены в табл. 6.1 [9].

Принципиальное различие может быть сделано между обста­
новками пассивных и активных континентальных окраин. Пер­
вые связаны с континентальным рифтообразованием. Обстанов­
ки активных окраин более сложные и могут быть подразделены 
на различные категории, включающие зоны столкновения, об­
становки сдвига и зоны субдукции (островные и континенталь­
ные дуги). Древние отложения в целом не могут рассматри­
ваться в такой дробной классификационной схеме, и для них 
разработаны более упрощенные варианты; некоторые из них 
рассматриваются ниже.

6.2.2. Петрография. Современные глубоководные пески ха­
рактеризуются различным петрографическим составом, что об­
условлено тектонической обстановкой их образования (напри­
мер, (8]). В табл. 6.2 приведена зависимость петрографических 
особенностей современных глубоководных песков от различных 
тектонических условий [13]. Наиболее используемыми парамет­
рами являются содержание кварца (Q) и отношение плагиокла­
за к суммарному полевому шпату (P[F). Пески, отложенные 
в бассейнах пассивных окраин, содержат более 50% кварца, 
а отношение в них Р/F меньше 0,4. Пески, отложенные в бас­
сейнах передовых дуг, обычно содержат менее 10% кварца и 
имеют отношение Р/F около 0,9. Осадки тыловодужных бассей­
нов и бассейнов фронтального края плит (горизонтально-сме­
щенные окраины, континентальные дуги) имеют промежуточные 
значения, хотя вторые отличаются от первых меньшим содержа­
нием обломков вулканических пород [8].

6.2.3. Петрохимия. В табл. 6.3 [9] приведены средние соста­
вы глубоководных песков для различных тектонических обста­
новок. Рассмотрены также залегающие между пластами песков
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Т а б л и ц а  6.1. Классификация обстановок осадкообразования 
с позиции тектоники плит [9]

I. Пассивные или связанные со спредингом
A. Внутрикратонные рифты— аллювиальные конусы выноса и озера (на* 

пример, Восточная Африка)
Б. Рифты с незавершенным развитием (авлакогены) — мощные толщи 

осадков от глубоководных морских конусов выноса до речных (на­
пример, синклиналь Беню)

B. Межконтинентальные рифты
1) Ранние — эвапориты и обломочные толщи (например, Красное мо­

ре)
2) Поздние (тыльный край плиты — ранние осадки вдоль окраин, пе­

рекрытые шельфовыми или дельтовыми отложениями, переходящие 
в океаническую кору, перекрытую турбидитами и, в конце концов,, 
целагическими осадками (например, Атлантический океан)

И. Активные

A. Связанные со столкновением континентов
1) Остаточный океанический бассейн — мощные турбидиты конусов 

выноса, смятые в складки при столкновении континентов (напри­
мер, Бенгальский залив)

2) Позднеорогенный бассейн — в основном речные и другие континен­
тальные и мелководные морские отложения (например, Субгима- 
лаи)

Б. Периферический прибрежный бассейн — то же, что в (2), образуются 
на субдуцированной плите

B. Связанные с ударно-скользящим сдвигом — мощные глубоководные 
до речных осадки в небольших бассейнах (например, Калифорния)

Г, Связанные с субдукцией
1) Континентальные краевые магматические дуги (например, Анды)

а) Передовая дуга (фронтальный край плиты) — турбидиты и реч­
ные отложения

б) Тыловая дуга (сиалическая тыловая дуга, обратная дуга) — 
мощные в основном континентальные отложения

2) Внутриокеанические дуги (например, Японские и Алеутские ост­
рова)
а) Передовая дуга — маломощные турбидиты плюс пелагические 

отложения
б) Тыловая дуга — обломочные отложения вблизи дуги, переходя­

щие в пелагические и, возможно, снова в терригенные обломоч­
ные у континентальной окраины.

илы, состав которых представлен в табл. 6.4. В песках наиболее 
отличительными петрохимическими параметрами являются от­
ношение K20/Na20  и сумма FeO и MgO [9]. В песках бассейнов 
фронтального края (FeO+MgO) <5%, а отношение K20/Na20 >  
>1,0. Пески передовых дуг имеют (FeO + MgO)>8%, а К20 / 
/Na20<0,5. Для песков тыловодужных бассейнов и бассейнов 
фронтального края характерны промежуточные значения, отве­
чающие их петрографическому составу. Для илов единственным 
параметром является отношение F^O/NasO. Оно почти всегда
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Т а б л и ц а  6.2. Петрографические характеристики современных 
глубоководных песков [8]

Коэффици­
ент

Q
F
R
P/F

2
12
86
0,90

13
30
57

0,64

12
43
45
0,72

20
39
41

0,58

56
24
20
0,31

o — пеР®Д0В0Й АУ£И <9 образцов), например северная часть Тихого океана;
™ Йбассейн е л о в о й  дуги (27 образцов), например Берингово море; 3 — фронтальный 
край плиты с субдукцией (8 образцов), например Тихий океан, Ю жная Америка- 4 — 
фронтальный край плиты без субдукции (удар — скольжение) (? образцов), например 
Тихий океан, Калифорния; 5 тыльный край плиты (29 образцов), например Атланти­
ческий океан.

Т а б л и ц а  6.3. Средний химический состав современных 
глубоководных морских песков [9]

Компонент 1 2 3 4 5

S i0 2
AI2O3
FeO
MgO
СаО
Na20
К20
2
K20/N a20
FeO+MgO

61,5
15.2 
6,9  
3,8
6.7
3.8  
1,4

99.3 
0,37

10,7

68,8
14.4
4.0
2.4
4.4  
3,6
2 .0  

99,6
0,56
6 .4

69.5 
14,1
3.5  
1,9 
4,4
3 .6
2 .6

99.6  
0,72

’ 5 ,4

67,8
15,6
3.3
2.3
3.6
3.9
2 .9  

99,4
0,74
5.6

77,9
9.8  
2,6  
1,3 
4,1
1.9 
2,0

99,6
1,05
3 .9

1 бассейн передовой дуги; 2 — бассейн тыловой дуги; 3 — фронтальный край пли­
ты с суодукцией; 4 — фронтальный край плиты без субдукции (горизонтальное смеще­
ние); 5 — тыльный край плиты.

больше 1,0 для илов бассейнов фронтального края, а для дру­
гих тектонических обстановок меньше или равно 1,0.

6.2.4. Микроэлементы. Данные о микроэлементах, особенно 
р.з.э., весьма скудны, и это представляет главный пробел в по­
нимании геохимии осадочного процесса. В табл. 6.5 приведены 
данные о р.з.э. для трех глубоководных образцов осадков, взя­
тых из турбидитов. На рис. 6.1 они изображены в виде кривых, 
нормализованных по хондриту. Бассейн Вудларк — сложный 
район, однако данные (неопубликованные) показывают, что эти 
вулканокласты, вероятно, из бассейна передовой дуги. Образец 
из канала Каскадиа, западная часть США [14], был описан как
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Т а б л и ц а  6.4. Средни! химический состав шшв; ассоциирующихся 
с современными глубоководными песками [9]

Компонент 1 2 3 ,4 б

SiOa 68,9 68,0 66,1 65,8 65,9
AI2O3 12,1 14,9 16,9 14,4 13,7
FeO 6,5 5,8 5 ,8 6,1 4 ,8
MgO 3,0 3,1 3 ,2 3 ,4 2 ,8
СаО 4,9 2 ,8 3 ,0 4 ,9 M
NasO 2,6 2 ,5 2 ,4 2 ,7 1.5
К2О 1,5 2 ,3 2,5 2 ,0 2 ,6
2 99,5 99,4 99,9 99,3 99,5
КгО/ШгО 0,58 *0,92 0,74 1,7» Л
FeO+MgO 9 ,5 8,9 9,0 9 ,5 7 ,6

1 — бассейн передовой дуги; 2 — бассейн тыловой дуги; 3 — фронтальный край пли­
ты с субдукцией; 4 — фронтальный край плиты без субдукции (горизонтальное смеще­
ние); 5 — тыльный край плиты.

Т а б л и ц а  6.5. Содержание р. з. э. в современных глубоководных турбидитах

Элемент 1 2 3

La 8,7 22,8 39
Се 17,0 52,6 81
Рг 2,51 5 ,4 —
Nd 10,7 22,4 —
Sm 2,30 4,66 6 ,6
Eu 0,72 1,28 1,6
Gd 2,29 —

1,0Tb 0,40 0,76
Ho 0,51 0,95 —
Er 1,40 3,14 —
Yb
Lu
2  p. 3. э.

1,21 2,86 3,1
0,55

50,5 128,0 194,3
Law/YbN
Eu/Eu*

4 >9*0,96
5 ,4
0,76

8,5
0,75

1 — бассейн передовой дуги Вудларк — ил (неопубликованные данные); 2 — фрон­
тальный край плиты ( ? ) — канал Каскадиа 114]; 3 — тыльный край плиты западная 
часть Атлантики — ил [15]. ____

терригенный океанический осадок, образовавшийся в условиях 
фронтальной части континентальной окраины («протоконтинен-
тальная дуга»).

Третий состав — среднее из трех образцов глин из турбидит- 
ных слоев в северо-западной части Атлантического океана [15]. 
Это образцы из обстановки тыловой части плиты. Образцы из
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Атлантического окбана (тыльный край) и канала Каскадиа 
(фронтальный край) .обнаруживают значительные отрицатель­
ные Eu-аномалии. Они ле так велики, как для PAAS (Ей/ 
/Ей* = 0,75 и 0,76 соответственно, а для PAAS=0,66). Образцы 
также менее фракционированы (более низкое значение 
Ьам/УЬм), чем PAAS. Являются ли эти различия значимыми или 
они отражают недостаточность опробования, покажет будущее. 
Образец из бассейна Вудларк отличается от других образцов

1 I I “ 1 I I т----- 1---------- "Г" | ' I I

•  Западная Атланта-

Глубоководные пески

L-J----- 1----- 1----- 1------------1----- 1----- L___I_______ i. 1_______ L—
La Се Pr Nd Sm Eu Gd Tb Ho Er Yb

Рис. 6.1. Распределение p. з. э. в современных глубоководных осадках конти­
нентальных окраин (по данным табл. 6.5). Жирная линия — PAAS. Образцы 
из обстановок фронтальных и тыловых краев плит имеют распределение р. з. э., 
близкое к PAAS, хотя отношение Eu/Eu* несколько выше. Образец передовой 
дуги (бассейн Вудларк) резко отличается от всех других более низкими сум­
марным содержанием р. з. э. и отношением La/Yb, а также отсутствием Еи-ано- 
малии. Такое распределение типично для андезитового материала.

меньшим суммарным содержанием р.з.э., низким значением 
Lan/YbN и, что особенно важно, отсутствием Еи-аномалии. 
По этим параметрам он близок к архейским осадочным породам 
(см. ниже). Обстановка передовой дуги, вулканокластические 
структуры и спектр р.з.э. свидетельствуют о преобладающей 
роли андезитового материала.

6.3. Фанерозойские граувакки
Возможность интерпретации тектонических условий образо­

вания фанерозойских граувакк с позиций тектоники плит весь­
ма проблематична, что обусловлено по крайней мере тремя при­
чинами:

1. Недостаточностью (для сравнения) данных о современ­
ных глубоководных песках.
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2. Значительным перекрытием петрографических и геохими­
ческих признаков глубоководных песков, образовавшихся в 
разных тектонических обстановках. Это обстоятельство имеет 
большое значение, так как тектонические схемы классификаций, 
используемые для петрографии граувакк (см, ниже), слишком 
упрощены.

3. Матрикс, составляющий до 15—50%, имеет в основном 
вторичное происхождение и формируется за счет неустойчивых 
обломков пород и полевых шпатов.

Для фанерозойских граувакк собран большой петрографиче­
ский и геохимический материал. Данных о микроэлементах не 
так много, однако они достаточны для сопоставления их с дан­
ными об архейских осадочных породах с позиций тектонических 
условий и состава верхней коры.

6.3.1. Тектонические обстановки. Усилия, направленные на 
выяснение тектонических условий формирования фанерозой­
ских турбидитных серий, привели к созданию такой же громозд­
кой номенклатуры, как и для осадочных пород. Первая класси­
фикация граувакк, предложенная Круком [5], имела простое 
трехчленное деление, предназначенное специально для граувакк, 
и включала как петрографические, так и петрохимические ха­
рактеристики. Используя систему QFR [13], Крук [5] разделил 
граувакки на основе содержания ’ЭЮг, отношения K20/Na20  
и доли кварца в каркасе (Q) на богатые и бедные кварцем и 
с промежуточным его содержанием (табл. 6.6). Богатые квар­
цем граувакки образовались в условиях тыльной части (атлан­
тический тип) континентальных окраин; граувакки с промежу­
точным содержанием кварца — в условиях окраин континен­
тальных дуг (андский тип); бедные кварцем граувакки 
образовались в бассейнах передовых дуг островных дуг. Даль­
нейшие исследования подтвердили эти положения (см. [6]).

Дикинсон и др. [7, 16, 17] предложили более усложненную 
петрографическую; схему, применимую ко всем песчаникам 
(в том числе и к грауваккам), основанную на коэффициентах 
QFL [13]. Одна из наиболее часто используемых диаграмм пред-
Т а б л и ц а 6.6. Классификация граувакк [5]

Бедные
кварцем

С промежуточным 
содержанием 

кварца
Богатые кварцем

Q <15 1 5 -6 5 > 65
S i02 (среднее), % 58 68—74 89
K20/Na20  (среднее) < 1 ,0 <1,0 >1,0
Тектоническая обстанов­ Островные Фронтальный край Тыльный край
ка дуги плиты (с субдук- 

цией)
плиты
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ставлена на рие»;;6^.^Ир этой схеме песчаяики образуются в- 
трех главных тектонических обстановках:

1. Континентальные блоки — песчаники формируются: зад 
счет внутренних и приподнятых кратонных блоков. Это обста­
новки .пассивных окраин и плутонические пояса орогенных дуг», 
а также все другие континентальные обстановки,:

Q

Рис. 6.2. Диаграмма QFL, показывающая предполагаемое происхождение раз­
личных петрографических типов терригенных песчаников ([17], с упроще­
ниями).

2. Рециклированные орогены — в это подразделение входят 
приподнятые орогенные зоны, в которых рециклированные оса­
дочные обломки являются доминирующим компонентом песча­
ников. Сюда же включены бассейны передовых дуг, примыкаю­
щие или к дугам, или к бассейнам столкновения, бассейны зон; 
столкновения, такие, как Бенгал-Фан, и рециклированные суб- 
дуцированные комплексы.

3. Магматические дуги:
а) нерасчлененные — включают в себя вулканокластические 

(типично андезитовые) обломки, снесенные с активных вулка­
нических и некоторых слабо эродированных континентальных: 
дуг. Обстановки осадконакопления включают среди прочих же­
лоба, бассейны передовых дуг, окраинные моря;

б) расчлененные — представляют собой более зрелые дуги,, 
где эрозией вскрыты зоны плутонических подводящих каналов' 
и интрузивы; пески состоят из смеси плутонического и вулкани­
ческого материала. Осадконакопление происходит в бассейнах.
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передовых и тыловых дуг, особенно дуг континентальных ок­
раин;

в) переходные.
Практическое использование этой классификации нередко 

затрудняется из-за отсутствия необходимых деталей в петрогра­
фических описаниях.

6.3.2. Петрография. В табл. 6.7 приведены петрографические 
характеристики фанерозойских граувакк. Анализ этих данных 
позволяет выявить следующие особенности:

1) широкие вариации как в абсолютном, так и в. относи­
тельном содержании кварца. Это один из главных параметров, 
используемый для оценки тектонических условий (см. табл. 6.6 
и рис. 6.2);

2) обломки вулканических пород преобладают только в 
обедненных кварцем граувакках, для которых характерны ос­
новные— средние по составу разновидности (в основном анде­
зиты) ;

3) отношение плагиоклаз/суммарный полевой шпат (P/F) 
неизменно выше (>0,9) в обедненных кварцем разновидностях; 
в остальных случаях этот параметр сильно варьирует и не мо­
жет быть диагностическим для обогащенных кварцем граувакк. 
Заметим, что низкие отношения Р/F характерны для песков 
современных бассейнов тылового края плиты (см. выше);

4) матрикс составляет обычно >10%, а иногда его содержа­
ние достигает 50%. Происхождение матрикса в основном вто­
ричное: он образуется при разложении полевых шпатов и об­
ломков неустойчивых горных пород (например, [5, 11, 16)). 
Таким образом, анализ QFR должен приводить к завышению 
значений Q (см. [10] и ниже).

6.3.3. Петрохимия. Некоторые данные о фанерозойских гра­
увакках приведены в табл. 6.8 (более обширную информацию 
можно найти в работе [29]). Для удобства сравнения данные 
пересчитаны на составы без летучих [5}. В целом эти анализы 
хорошо коррелируют с подразделениями КрУка [5]. Вулканоген­
ные, обедненные кварцем граувакки группы Тарингатура (Но­
вая Зеландия) имеют более высокие среднее содержание SiC>2 
(67,4%) и отношение КгО/ЫагО (0,54), чем ожидалось по вели­
чине Q =8 (см. табл. 6.6). Это может быть обусловлено неболь­
шой примесью обломков кислых вулканических пород [19]. На­
против, в большинстве других фанерозойских вулканогенных 
граувакк, которые произошли за счет материала нерасчленен- 
ных магматических дуг, преобладают обломки андезитов (см. 
выше). Обогащенные кварцем граувакки группы Гринленд 
имеют более низкое среднее содержание ЭЮг (73,4%), чем ожи­

далось по величине Q = 80, что связано, по-видимому, с высоким 
•содержанием матрицы в этих образцах.
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Т а б л и ц а  6.7. Петрографические характеристики фанерозойских граувакк

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Кварц 0,4 1,8 6,1 9 ,0 27,6 25,0 31,9 45,8 60Плагиоклаз 
Калиевый поле­
вой шпат

12,7 17,6
сл .

22,0
2 ,0

10,4
7,1

— 21,4  
2,1

3 ,5
6 ,0

8 ,4
2,9

>
4,6 9

< 1
Обломки пород 

Кислые вул­ _ (2,3)* (7,3)*
11,7 1,8

(Ю)* (24,4)*

канические
Средние вул­ 63,6 50,8 28,5 23,3 — _ . 2,0
канические
Гранитные — — __ 2,7 _ . __ __
Осадочные и — — — 20,4 __ 21 . 8,9 4,9 ~Н У
метаморфиче­
ские

Матрикс 20,3 8,8 11,0 21,6 (15-20) _** 31,3 38,7 36,7 />✓20'
Другие 3 ,0 18,7 П ,4 3 ,8 — 17,9 9,8 7,4 6 ,0
Зерна каркаса

0 ,5Q 2,5 8 12 30 34 42 61 80 75
F 16,5 24,3 31 23 44 29 16 22 8 12
R 83,0 73,2 61 65 26 37 42 •17 12 12
P/F 1,0 1,0 0,92 0,59 — 0,91 0,37 0,74 1,0 > 9 ,0 -

Недифференцированные обломки пород. ** Нет данных о матриксе.' р —среднее 
из 31 анализа вулканогенных, бедных кварцем граувакк, формация Балдуин (девон), 
Австралия [18]; 2 —-среднее из И анализов бедных кварцем граувакк, группа Норт- 
Рейндж (триас), Новая Зеландия [19]; 3 — среднее из 9 анализов бедных кварцем 
граувакк, группа Тарингатура (триас), Новая Зеландия [19]; 4 — среднее из 7 анализов- 

кваР^ем граувакк, формация Газелл (силур), США [20]; 5 — среднее из 17 серий 
(203 образца) граувакк с промежуточным содержанием кварца, Францисканская форма­
ция (юра — мел), США [21]; 6 — среднее из 88 анализов граувакк с промежуточным со­
держанием кварца, горы Гарц (девон — карбон), ГДР, ФРГ ,[22]; 7 — среднее из 119 ана­
лизов граувакк с промежуточным содержанием кварца, граувакка Ренсселар, США [23];
8 — среднее из 5 анализов субграувакк с промежуточным содержанием кварца, форма~ 
ция Дюзел (ордовик), США [20]; 9 — среднее из 1 2 'анализов богатых кварцем граувакк, 
группа Гринленд (ордовик), Новая Зеландия [24]; 10 — среднее из 14 анализов богатых 
кварцем граувакк Мем-Тор-Бедс (карбон), Англия [25, 26].

Химизм рассмотренных образцов в целом сопоставим с хи­
мизмом современных глубоководных песков, однако имеются 
некоторые различия. Обедненные кварцем граувакки характери­
зуются более низким содержанием Si02 и отношением Кг0/Ыа20 ' 
и более высокой суммой iFeO и MgO, нежели современные пески 
из бассейнов передовых дуг. Исключением снова является груп­
па Тарингатура; различие в составе этих пород обусловлено 
присутствием обломков кислых вулканических пород. Обогащен­
ные кварцем граувакки, напротив, имеют высокие содержание 
Si02 и отношение КгО/ЫагО, рассчитанное для песков современ­
ных бассейнов тылового края плит. Однако сумма FeO и MgO, 
которая в основном ниже (но изменяется) в песках современ­
ных бассейнов тылового края (см. табл. 6.3), весьма непостоян­
на и перекрывает значения разновидностей с промежуточным^
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Т а б л и ц а  6.8. Средний химический состав фанерозойских граувакк

Компонент i 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 57,6 57,8 58,9 67,4 61,8 70,1 72,9 73,1 73,7 73,4 78,8
ТЮ2 1,2 1,1 1,7 1,3 1,0 0,5 0,5 0,7 0,5 0,6 0,6
А120 3 16,5 16,6 16,6 15,8 15,4 14,0 14,5 13,0 9,8 13,3 11,5
FeO 9,3 8,0 8,5 3,6 9,5 4,2 4,3 4,6 2,8 4,6 5,0
MgO 3,9 4,9 3,2 1,1 — 2,3 1,8 1,6 2,6 1,1
СаО 5,3 5,2 4,3 2,5 3,8 2,5 1,1 1,7 5,0 0,8 0,7
Na20 5,0 4,2 4,4 4,8 3,6 3,7 2,9 2,9 1,7 1,7 1,1
к 2о 0,7 1,8 1,3 2,6 1,1 1,8 1,5 2,3 1,4 2,8 0,9
2 99,5 99,6 98,9 99,1 96,2 99,1 99,5 99,9 94,9 99,8 99,7
K20/N a20 0,14 0,43 0,30 0,54 0,31 0,49 0,52 0,79 0,82 1,65 0,82
FeO+MgO 13,2 12,9 11,7 4,7 — 6,5 6 ,1 6,2 — 7,2 6,6

1 — среднее из 10 анализов вулканогенных бедных кварцем граувакк, формация 
Балдуин (девон), Австралия О 8]; 2 — среднее из 29 анализов вулканогенных бедных 
кварцем граувакк, район Гоцеано (герцинские), Сардиния [27]; 3 — среднее из 7 анали­
зов граувакк, группа Норт-Рейндж (триас), Новая Зеландия [19]; 4 — среднее из 9 ана­
лизов бедных кварцем граувакк, группа Тарингатура (триас), Новая Зеландия [19]; 5 — 
среднее из 9 анализов граувакк, формация Газелл (силур), США [20]; 6 — среднее из 
21 анализа граувакк с промежуточным содержанием кварца, Францисканская формация 
(юра — мел), США [21]; 7 — среднее из 25 анализов граувакк, горы Гарц (девон — кар- 
бон), ГДР, ФРГ [22]; 8 — среднее из 119 анализов граувакк с промежуточным содержа­
нием кварца, граувакка Ренселлар, США [23]; 9 — среднее из 7 анализов субграувакк, 
формация Дюзел (ордовик), США [20]; 10 — среднее из 6 анализов граувакк, группа 
Гринленд (ордовик), Новая Зеландия [28]; 11— среднее из 14 анализов богатых квар­
цем граувакк Мем-Тор-Бедс (карбон), Англия [26].

содержанием кварца. Последние относятся Круком [5] к окраи­
нам андского типа и характеризуются промежуточными, 
но сильно варьирующими значенями БЮг и КгО/ЫагО. Их нель­
зя отличить по составу от пород тыловых дуг или тылового 
•края плит.

6.3.4. Микроэлементы. Данных о микроэлементах, в том чис­
ле и о р.з.э., для фанерозойских граувакк-сланцевых серий не­
много. Они получены в основном для пород Австралии и Новой 
Зеландии [28, 31, 32; см. также [20], но охватывают все разно­
видности по химическому и минеральному составу. Представи­
тельные анализы различных граувакк приведены в табл. 6.9, 
где они подразделены в соответствии с принятым выше делением 
на разновидности, обедненные и обогащенные кварцем и с про­
межуточным его содержанием.

Обедненные кварцем граувакки девонской формации Балдуин 
геосинклинали Тамуэрт, Австралия, являются вулканогенными 
(андезиты). Они образовались в условиях передовой дуги и 
сложены материалом нерасчлененной магматической дуги [18, 
31]. Спектры р.з.э. этих пород показаны на рис. 6.3, где они 

■сравниваются со спектром постархейского среднего австралий­
ского сланца (PAAS). Для образцов характерны низкие сумма 
;р.з.э. и отношение L a N/Yt)N по сравнению с PAAS. Один образец



Т а б л и ц а  6.9. Химический состав фанерозойских граувакк

Компонент

Бедные
к вар ц ем "

С промежуточным содер­
жанием кварца Богатые -кварцем

M277 M285 Р40136 МК64 -Т82/324 Р39803 МК97

Si0 2 56,35 6o,7a 71,-08 - 62,28 67,5 75,65 8 i , ia  -тю2 1,39 0,82 0,71 1,00 0,62 0,77 0,62
AI2O3 16,19 17,51 14,59 12,95 16,67 12,08 10,01
FeO 11,22 6,17 4,70 6 94‘ 4,94 4,19 2,76
MnO 0,19 0,11 — ... 0,21 0,13 0,03
MgO 4,06 2,46 2,57 2,22 2,31 J2,29 1,44 ...
СаО 5,22 . 5,22 0,86 4,50 2,27 0,32 0,26
Na20 4,59. 5,74 . 1,34 2,96 3,41 2 , 05 , 1,69
К20 0,55 0,74 3,99 0,83 1,91 2,57 1,93
Р20 5 0,24 0,15 0,15 0,12 0,17 0,18 0,14
S 100,0 100,0 99,99 100,01 99,93 100,01 100,01
п .п .  п . .3,50 2,83 3,00 6,10 — 3,00 1,85
Cs 0,41 0,80 5 ,4 — 4 ,0 4 ,2 _
Ва 85 100 588 150 416 346 400
Rb 8,5 165 36 , — 121 91
Sr 190 266 75 222 — 52 44
Pb — . 4 ,7 : , . '__- 13 5,2 — 16
La Ю 6,8 35,5 25 25,1 35 „8 43
Ce 18 15 80,7 53 53,6 69,1 83
Pr 2,2 2,0 _ 5 ,8 6,81 ____ 12
Nd 10 8,2 , — . 22 25,9 45 42
Sm 2,8 2,2 5,33 4 ,5 4,82 8,09 7,1
Eu 0,97 1,1 1,11 0,9 1,04 1,31 1,0
Gd 3,4 2,6 — 3,5 3,74 5,6
Tb 0,52 0,39 0,65 0 ,6 0,59 0,64 0,88
Dy 3,1 2,7 — 3,6 3,46 — 4,7
Ho 0,79 0,59 — 0,8 0,64 — 1,0
Fr 2,2 1,9 — 2,2 1,72 — 2,9
Yb 2,3 1,8 1,62 2 ,0 1,68 2,85 2,9
Lu — — 0,34 — — 0,48 ____

p . 3. Э. 56 45 176 124 130 186 207
LaN/YbN 2,9 2,6 14,8 8 ,4 10,1 8,5 10,0
Eu/Eu* 0,96 1,41 0,70 0,69 0,75 0,63 0,48
Y 19 15 — 22 21 — 32
Th 0,88 1,4 16,1 6,96 7,8 12,8 16,4
U 0,32 0,84 — 1,33 1,81 3 ,0 3,42
Zr 105 68 112 175 140 — 384
Hf 1,8 1,2 2 ,6 3 ,8 3 ,8 6,2 10,1
Nb 0,8 — 10 10,3 — 11
Th/U 2,8 1,7 — 5,2 4 ,3 4 ,3 4 ,8
La/Hi 11,4 4,9 2,2 3 ,6 3 ,2 2 ,8 2 ,6
Cr 31 36 90 109 40 63 51
V -- 350 150 • — 172 114 __ • -  57
S c1 37 25 16,3 25 15 10,1 10
Ni 14 13 _ _ 20 19 ____ 19
Co 31 17 13,3 И 10 10,5 13
cue: 190 35 — 9 31 • _ _ 11
2ri: — — 95 ____ . ____ 53
Ga 23 20 . =  1 15 19 13

11— 1097
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Продолжение таблицы 6 9

Компонент

Бедные
кварцем

С промежуточным содер­
жанием кварца Богатые кварцем

М277 М285 Р40136 МК64 Т82/324 Р39803 МК97

La/Sc 0,27 0,27 2 ,2 1,0 1,7 3 ,5 4 ,3
Th/Sc 0,02 0,06 0,99 0,28 0,52 1,3 1,6
В 18 22 — — — — —

М277, М285 — формация Балдуин (девон), Австралия ([31], неопубликованные дан­
ные), вероятно, возникла в передовом бассейне островной дуги; Р40136 — группа Роберт­
сон-Бей (поздний п р о т е р о зо й к е м б р и й ) , Антарктида [28], вероятно, формировалась 
в пределах континентальной дуги; МК64 — формация Уотербич, мульда Хилл-Энд (верх­
ний силур— нижний девон), Австралия [32], вероятно, образовалась в пределах конти­
нентальной дуги; Т82/324 —' группа Торлесс, триас, Рутанива-Дам, Охау-Ривер, Новая 
Зеландия, S.34-7764 (неопубликованные данны е); Р39803 — группа Гринленд (ордовик)* 
Новая Зеландия [28], образовалась в результате рециклирования; МК97 — синклиналь 
Бендиго (ордовик), Австралия [32], вероятно, формировалась в пределах пассивного 
окраинного бассейна.

не имеет Eu-аномалии, а другой обогащен Ей, что связано с со­
держанием плагиоклаза £31]. Эти образцы характеризуются 
также низким отношением Th/U и в целом низкими концентра-

. ’ис. 6.3. Распределение р. з. э. в обедненных кварцем граувакках девонской 
формации Балдуин (по данным табл. 6.9). Для сравнения приведен спектр 
PAAS (жирная линия). Граувакки характеризуются более низкими суммой 
р. з. э. и отношением La/Yb, а также отсутствием Eu-минимума. Ясно, что 
источником этих осадочных пород были нормальные андезиты.

циями всех несовместимых элементов (например, Th, U, Cs, Rb* 
р.з.э.), выражающимися в низких Th/Sc- и La/Sc-отношениях.. 
Все эти данные, а также содержания Сг и Ni свидетельствуют
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о том, что грауваюш образовались за счет андезитов в бассей­
не передовой дуги (см. гл. 3).

Обогащенные кварцем образцы взяты из ордовикской труп­
пы Гринленд на западе Новой Зеландии (средний состав 
граувакк^и аргиллитов этой группы приведен в табл. 2.5) и ор­
довикской синклинали Бендиго, шт. Виктория, Австралия. Обо­
гащенные кварцем граувакки типичны для бассейнов тыльного 
края плит, и такие же условия предполагаются для синклинали 
Бендиго 132]. Тектонические условия образования группы Грин-

Рис. 6.4. Распределение р. з. э. в богатых кварцем граувакках Новой Зелан­
дии и Австралии (по данным табл. 6.9). PAAS показан жирной линией. Спект­
ры граувакк весьма близки к спектру PAAS.

ленд не ясны, однако вполне вероятно, что ее отложения сфор­
мировались полициклично и связаны с глубинным источником 
[28]. На рис. 6.4 представительные образцы этой серии сравни­
ваются с PAAS. Образцы обогащены легкими р.з.э. (LaN/YbN> 
>8), и имеют Eu-аномалию того же порядка, что и PAAS. 
Эти граувакки (как показывает PAAS) по спектру р.з.э. неотли­
чимы от типичной верхней постархейской коры. Они имеют 
также более высокие отношения Th/U (>4), чем бедные квар­
цем граувакки, и в целом значительно более высокие содержа­
ния несовместимых элементов (например, Th, U, р.з.э.). Отно­
шения Th/Sc, La/Sc и La/Th близки к наблюдаемым в среднем 
постархейском сланце.

Граувакки с промежуточным содержанием кварца могут 
образоваться в результате разрушения различных исходных по­
род, вклщчая рециклированные орогенные континентальные 
блоки и расчлененные магматические дуги. Пески, отложившие­
ся на окраинах андского типа, горизонтально смещенных окраи­
нах и в бассейнах тыловых дуг, сходны по петрографии и петро- 
химии и поэтому трудноразличимы (8, 9]. Образцы, представ­
! 1*
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ленные в табл. 6.9, взяты из позднедокембрийской— раннедо- 
кембрийской группы Робертсон-Бей {Антарктида), формации 
Уотербич силурийского — девонского возраста мульды Хилл-Энд 
(Австралия) и триасовой группы Тор лёсс (Новая Зеландия). 
На рис. 6.5 показано содержание р.з.э. в этих образцах и PAAS. 
Кривые весьма близки между собой и к кривой PAAS. Величи­
на отношения LaN/YbN изменяется от 8 до 15, a Eu/Eu* — от
0,69 до 0,75. Является ли более высокое значение отношения

Рис. 6.5. Распределение р. з. э. в граувакках с промежуточным содержанием 
кварца из Антарктиды, Австралии и Новой Зеландии (по данным табл. 6.9). 
PAAS показан жирной линией. Спектры р. з. э. граувакк в основном парал­
лельны спектру PAAS; в граувакках несколько ниже суммарное содержание 
р. з. э. и несколько выше отношение Eu/Eu* (хотя они все же имеют четкую 
отрицательную Еи-аномалию).

E u /E u *  характерной чертой этих разновидностей граувакк, оста­
ется неясным из-за недостаточности данных, хотя предваритель­
ные исследования, проведенные в Канберре, по-видимому, это 
подтверждают. Уровень содержания других микроэлементов 
весьма непостоянный, хотя для несовместимых элементов (Th, 
U, р.з.э. и др.) он в основном выше, чем в обедненных кварцем 
разновидностях, что выражается в более высоких значениях 
отношений Th/Sc и La/Sc.

6,4. Архейские граувакки
Известны два периода развития архейских зеленокаменных 

поясов: 3,6—3,2 и 2,8—2,6 млрд. лет назад [4, 33, 34]. Предпола­
гается также, что имели место важные различия как в тектони­
ческих обстановках, так и в условиях осадконакопления между 
периодами формирования ранне- и позднеархейских поясов [35,
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36]. Эти различия детально рассматриваются в следующей гла­
ве. Мощные отложения граувакк-аргиллит-турбидитных слоев 
сохранились в верхних частях отложений архейских зеленока­
менных поясов (например, надгруппы Свазиленд и Пилбар) 
и в верхах вулканогенно-осадочных циклов молодых зеленока­
менных поясов (например, блок Йилгарн, провинции Слейв и 
Сьюпириор). В дальнейшем мы объединили ранне- и позднеар­
хейские граувакки, так как данных, подтверждающих право­
мерность такого разделения, недостаточно.

Повторные исследования архейских осадков также свиде­
тельствую^ о недостаточности данных в пользу образования их 
в условиях неглубокого моря, на что указывает отсутствие ши­
роких континентальных шельфов. Наблюдается. быстрая смена 
фаций от континентальных отложений типа разветвленных рек 
или аллювиальных конусов выноса до глубоководных турбиди­
тов [37—43]. Такие сообщества пород были названы континен­
тальной или неморской ассоциацией и переотложеннбй ассоциа­
цией [38, 44]. В верхах надгруппы Свазиленд, в группе Муди, 
широко развиты отложения устойчивого континентального шель­
фа или приподнятых его окраин [42, 45], что указывает йа на­
чальные кратогенные условия. Кроме того, нижние вулканиче­
ские серии раннеархейских зеленокаменных поясов также сви­
детельствуют о мелководных условиях осадконаКопления, 
возможно с участием наземного вулканического материала (на­
пример, [36]).

6.4.1. Петрография. В табл. 6.10 представлены типичные 
анализы архейских граувакк, позволяющие сделать следующие 
выводы (см. обзоры в работах [4, 10, 47]):

1. Состав архейских граувакк (и других песчаников) в выс­
шей степени изменчив: встречаются чисто вулканогенные раз­
новидности, такие, как в районе Вермилион [46] и в зеленока­
менном поясе озера Гамитагама, провинция Сьюпириор [47]; 
источником таких осадков были лейкократовые по составу по­
роды.

2. Количество и отношение обломков различных пород весь­
ма изменчиво. Обломки кислых по составу вулканитов преобла­
дают над обломками основных и средних. Обломки гранитов и 
гранитогнейсов не образуют больших скоплений, но встречаются 
во многих местах: как правило, это тоналиты •—трондьемйты 
(гранодиориты). Иногда встречаются также обломки осадочных 
(в основном аргиллиты и кремнистые сланцы) и метаморфиче­
ских пород.

3. Отношение плагиоклаз/суммарный полевой шпат обычно 
очень высокое (>0,7), хотя группы Фиг-Три и Муди являются 
исключением из этого правила. Преобладание плагиоклаза не 
может служить свидетельством вулканогенного источника осад-



Т а б л и ц а  6.10. Петрографическая характеристика архейских граувакк

Компоненты 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

Кварц
Плагиоклаз

8,5 13,8 23 24,9 26,1 27,8 29,5 41,4 20,4 63,5
24,7 18,9 12,6 1,8 3,7 16,2 10,7 7,2 7,7

2,1Калиевый полевой шпат 0,6 — 16в — 8,1 15,8 0 ,3 3,9 0,3
Обломки пород

6,2 11,2 7,7
( 3 ,6)а (4 ,2 )а

14*2
( < 0 ,5 ) а

Кислые вулканиты 40,2 — — —
Средние мафические вулканиты 2,0 Сл. 2 ,4 3 ,5 — — Сл. —
Гранитные
Осадочные и метаморфические

1,4 Сл.
Сл.

0,3
0,1

1,3 
6,0 16,3 5 ,9

Сл.
(25,0)6 _

22,1Основная масса 12,2 59,1 48,0 37,0 35,4 37,0 37,2 (19„9)6 66,1
Другие компоненты 10,4 2,1 — 7,0 8,7 5,6 1,3 — 1.0 4,7
Компоненты каркаса

47 48 49 51 62 87Q 11 35 43 44
F 33 49 30 23 18 34 27 18 22 13
R 56 16 26 33 36 18 24 31 15 0
PIF 0,98 _ — 1,0 0,18 0,19 0,98 0,73 0,96 0,79

Опробованные породы КС КО(г) ГОК ког ГКО ГКО Г(РКО) РГО РГ Г или Р

а Недифференцированные обломки пород. 6 Основная масса и обломки некоторых разновидностей осадочных пород неразличимы; под­
разделяются поровну между собой. ^Суммарное содержание полевого шпата. 1 — среднее из 10 анализов граувакк, район Вермилион, Мин­
несота США [461* 2 — среднее из 14 анализов граувакк, оз. Гамитагама, провинция Сьюпириор [47]; 3 — среднее из 10 анализов граувакк, 
группа Абрамс, провинция Сьюпириор, Канада [38]; 4 - с р е д н е е  из 9 анализов граувакк, формация Беруош, провинция Слейв Канада [48], 
5 — среднее из 84 анализов граувакк, формация Шеба, горы Барбертон, Ю жная Африка [49, 50]; 6 — среднее из 18 анализов граувакк, фор 
мация Бельвю-Роад, горы Барбертон, Ю жная Африка [49, 50]; 7 -  среднее из 6 анализов граувакк, группа Миннитаки, провинция Сьюпириор, 
Канада [371- 8 — среднее из 10 анализов граувакк, сланцевый пояс Читлдруг, Индия [51]; 9 — среднее из 23 анализов граувакк, зелено­
каменный пояс Саут-Пасс, хребет Уинд-Ривер, Вайоминг, США [13]. Пересчитано для исключения недифференцированных кварца и  п о л е в о ­

го шпата- 10 — среднее из 7 анализов граувакк, оз. Норт-Спирит, провинция Сьюпириор, Канада [52]. К кислые вулканиты; О 
вулканиты- с — средние вулканиты; Г — граниты — гранитогнейсы; Р — рециклированные осадочные породы. Породы перечислены в порядке 
уменьшения распространенности, при этом малораспространенные породы приводятся в скобках.
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Т а б л и ц а  6.11. Средний химический состав архейских граувакк

Компонент

S i02
Ti02
А120 3
FeO
MgO
СаО
Na20
К2О
S
K20/N a20
FeO+MgO

64,3
0,5

15.6 
5,3
3.6  
4,2
2 .9  
2,5

98,9
0,86
8.9

71,6
0,6

14.5
4.2
2.3  
1,8 
3,2  
1,7

99,9
0,53
6.5

68,1
0,7

15,7
5,3
2,8
1,8
3,2
2,0

99,6
0,63

11,1

4 5 6

70,7 64,7 63,4
0 ,6 0 ,6 0,4

10,9 14,0 15,0
6,7 6 ,4 4,7
4,8 4,8 3,7
2,1 3 ,4 5,9
1.9 3,1 4,2
1,7 2,4 2,0

99,4 99,4 99,3
0,89 0,77 0,48

11,5 11,2 8,4

7 8

65,6 82,8
0,6 0,3

15,8 8,1
6 ,0 2,9
3 ,2 1,2
2,3 1,8
3 ,8 0 ,5
2,5 0,9

100,1 98,5
0,66 1,80
9,2 4,1

1 среднее из 4 анализов граувакк, район Вермилион, Миннесота, США [55 661 г
2 среднее из 4 анализов граувакк, оз. Гамитагама, провинция Сьюпириор, Канада* ff 47] •*
3 среднее из 3 анализов граувакк, формация Беруош, провинция Слейв, Канада *[481**
4 — среднее из 17 анализов граувакк (MgO определен только в 3), формация Шеба! 
горы Барбертон, Ю жная Африка [49]; 5 — среднее из 7 анализов граувакк (MgO опре­
делен только в 3), формация Бельвю-Роад, горы Барбертон, Ю жная Африка J491* 6 — 
среднее из 10 анализов граувакк, сланцевый пояс Читлдруг, Индия 1511 • 7 — среднее

?«ал«зов граувакк, зеленокаменный пояс Саут-Пасс, хребет Уинд-Ривер, Вайоминг 
США 13];. 8 — среднее из 2 анализов граувакк, оз. Норт-Спирит, провинция Сьюпириор'. 
Канада 152].

ка, так как раннеархейские гранитоиды были представлены 
трондьемитами — тоналитами (т. е. разновидностями, обогащен­
ными натрием).

4. Многие архейские граувакки характеризуются высоким 
содержанием кварца (> 20%) песчаной размерности и высоким 
отношением кварц/полевой шпат (.>1). В некоторых случаях 
можно предположить, что кварц образовался за счет кислых 
вулканических пород (например, [47]), однако обычно считают, 
что кислые вулканические породы не могут быть главным ис­
точником кварца песчаной размерности в протяженных телах 
песчаников [37, 52—54], поэтому происхождение кварца связы­
вается с гранитами, гранитогнейсами и рециклированными оса­
дочными породами.

6.4.2* Петрохимия. В табл. 6.11 приведен химический состав 
некоторых архейских граувакк. Последние характеризуются 
низкими значениями отношений АЬОз/ЫагО ( < 6) по сравнению 
с другими песчаниками [53], что свидетельствует об их химиче­
ской незрелости и происхождении за счет относительно невывет- 
релых пород. Данные по району Норт-Спирит являются исклю­
чением. Источником сформировавшихся здесь отложений послу­
жил рецикл ированный осадочный или сильно выветрелый 
гранитный материал (52]. Архейские граувакки характеризуются 
также высокими содержаниями Fe и Mg [4, 10]. Не отмечено
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Т а б л и ц а  6.12. Средний химический состав архейских аргиллитов 
из граувакк-аргиллитовых турбидитных серий

Компонент 1 2 3 4 5 6

S i02 56,8 56,2 63,9 61,8 65,4 60,8
т ю 2 0,9 1.0 0,8 0,6 0„4 0,7
АЬОЗ 21,3 21,6 20,1 14,3 22,1 24,1
FeO 8,3 8,6 6,6 11,8 4,0 5 ,5
MgO 4,9 5,0 2,4 6,7 0,5 3,5
СаО 2,0 1,3 0,4 1.0 2 ,0 0,01
ЫагО 2,9 2,3 2,8 1.1 2 ,4 0,6
к 2о 2,8 3,7 2,6 2 ,5 3 ,6 4,8
2 99,9 99,7 99,6 99,8 100,4 100,0
K20/N a20 1.0 1,6 0,93 2,3 1,5 8,0
FeO+MgO 13,2 13,6 9,0 18,5 4,5 9,0

1 — район Вермилион, оз. Найф [55]; 2 — среднее из 3 анализов аргиллита, форма­
ция Беруош, провинция Слейв, Канада [48]; 3 — группа Миннитаки, провинция Сьюпи­
риор, Канада [37]; 4 — среднее из 5 анализов аргиллита (MgO определен только в 3), 
группа Фиг-Три, горы Барбертон [49, 57]; 5 — оз. Норт-Спирит, провинция Сьюпириор, 
Канада [52]; 6 — среднее из 10 анализов аргиллита, группа Гордж-Крик, блок Пилба­
ра [58].

различий в петрохимии граувакк, образовавшихся за счет вул­
каногенного и смешанного или гранитного материала. Состав 
архейских граувакк близок к современному составу верхней 
континентальной коры (т. е. гранодиориту), но они не имеют 
характерного Eu-минимума (см. ниже). Было бы некорректным 
приравнивать состав граувакк к составу верхней коры, посколь­
ку глинистые породы включают значительную часть граувакк- 
аргиллитовых турбидитных серий, а их состав отличается от 
состава граувакк (табл. 6.12). По сравнению с граувакками 
аргиллиты в целом беднее Si, Са, Na, богаче Ti, Al, Fe, К и ха  ̂
растеризуются более высокими значениями отношений AI2O3/ 
/ЫагО и K20/Na20.

6.4.3. Микроэлементы. Большинство определений микроэле­
ментов в архейских осадочных породах выполнены по аргилли­
там (подробнее об этом см. в следующей главе). В табл. 6-13 
приведены анализы типичных архейских граувакк, а на рис. 6.6— 
спектры р.з.э. Полагают, что исходными комплексами для гра­
увакк были: смесь кислых — основных пород (Калгурли, Найф- 
Лейк); смесь кислых — основных вулканогенных пород и грани- 
тоидов (Йеллоунайф); преимущественно гранитоиды и рецикли­
рованные осадочные породы (Фиг-Три, Вайоминг). Несмотря на 
различные источники, спектры р.з.э. граувакк удивительно 
похожи независимо от того отсутствует ли Eu-минимум или он 
очень слабый.

6.4.4. Происхождение. Петрографические и геохимические 
данные указывают на широкое литологическое разнообразие



Т а б л и ц а  6.13. Химический состав архейских граувакк

Компонент DD9 УК2 КН44 С28 021

S i02
ТЮ2
AI2O3
FeO
MnO
M gO
CaO
Na20
K20
P 2O5

2
П. П. П.
Cs
Ba
Rb
Sr
La
Ce
Pr
Nd
Sm
Eu
Gd
Tb
Dy
Ho
Er
Tm
Yb
Lu
p. 3. э.
Lan/YbN
Eu/Eu*
Yb
Th
U
Zr
Hf
Nb
Th/U
La/Th
Cr
V
Sc
Ni
Co
Cu
Zn
Ga
La/Sc
Th/Sc.
В

65.8  
0,52

15.9 
5,36  
0,07  
3,56
2.87  
3,65  
2,17  
0,11

100,00
2.88

566

457

32,6

14̂ 8
2,68
0,785
2,24

1,74

0,913

0,845
0,140

77,2
13
0,98

57,79  
0,56 

15,44 
5,94 
0,07  
2,54 
1 *90 
4,26  
1,40 
0,09 

99,99 
1,62

418
50

357
18
41
4,7

19 
3,9  
1,1
3.0

M
1,2
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DD9 — группа НаАф-Лейк, провинция Сьюпириор -[56]; УК2 — формация Уоми, над- 
№,Уппа Йеллоунайф, провивдия Слейв ,[591; КНЧЧ —район Калгурли, блок Йилгари 
1311; С28 — формация Бельвю-Роад, группа Фнг-Три, Южная Африка (для MgO нополь-
зованы данные из работ [49 и 60]; 021 — зеленокаменный пояс Саут-Пасс, Уинд-Ривер, 
Вайоминг [3, 60].
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пород, исходных для архейских граувакк-аргиллит-турбидитных 
серий. Наиболее важными среди них являются кислые вулкани­
ты (включая порфиры), граниты и гранитогнейсы, основные вул­
каниты и рециклированные осадочные породы, а также немного 
вулканитов среднего состава и различных метаморфических по­
род. В некоторых случаях исходными являются породы одного 
состава, как, например, в районах Найф-Лейк (кислые вулка-

Рис. 6.6. Распределение р. з. э. в архейских граувакках (по данным табл. 6.13). 
Для сравнения показан спектр PAAS. Из рисунка видно, что архейские грау­
вакки отличаются от PAAS, но близки между собой: в них отсутствуют за­
метные Eu-аномалии, и они характеризуются высоким содержанием легких 
р. з. э., хотя образовались из различных исходных пород. Постархейские грау­
вакки напоминают бедные кварцем разновидности только отсутствием отрица­
тельных Eu-аномалий, но отличаются от них по крутизне спектров р. з. э.

ниты) или Норт-Спирит-Лейк (гранитоиды или рециклирован­
ные осадочные породы), хотя в большинстве случаев в качест­
ве исходного указывается основной — кислый состав. Показа­
тельно также отсутствие промежуточных составов, что обсужда­
ется ниже.

6.5. Сравнение
Архейские граувакк-сланцевые серии не только похожи на 

современные глубоководные пески и фанерозойские турбидит- 
ные серии, но и заметно отличаются от них. В следующих раз­
делах мы сравним эти две серии и обсудим ограничения на ис­
пользование архейских осадочных пород в качестве типичных
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представителей состава верхней коры или представителей сред­
него ее состава.

6.5.1. Петрография. Среди архейских граувакк (разд. 6.4.1) 
выделяются разновидности, богатые и бедные кварцем, а также 
разновидности с промежуточным его содержанием, причем по­
следние преобладают. При сравнении архейских граувакк с 
современными глубоководными песками обнаруживается сход­
ство их по минеральному составу каркаса с песками тыльного 
края плит (например, атлантический тип). Это может ввести в 
заблуждение, так как матрикс образуется за счет полевых шпа­
тов и обломков пород, что приводит к более высокому содержа­
нию кварца в каркасе. Для коррекции можно использовать сле­
дующую формулу [10]:
Qo ~  Qa—MQa, (1)
где Qo — первичное содержание кварца в каркасе, — наблю­
даемое (измеренное) содержание кварца в каркасе, М — доля 
матрикса. При этом допускается, что весь матрикс образовался 
за счет разрушения полевых шпатов и обломков пород. Первич­
ное содержание кварца в каркасе архейских граувакк, таким 
образом, меньше измеренного и изменяется от 0 до 40%; это бо­
лее низкое содержание кварца подтверждает их происхождение 
в бассейнах тыловых дуг, фронтального края плит (например, 
андский тип окраин) или в условиях расчлененных, островных 
дуг [8, 16]. Для архейских граувакк характерно высокое отно­
шение плагиоклаз/суммарный полевой шпат. То же самое мож­
но сказать о фанерозойских граувакках, обедненных кварцем, 
и современных песках бассейнов передовых дуг, однако такие 
аналогии неприемлемы для архейских граувакк. Высокое со­
держание плагиоклаза в фанерозойских обедненных кварцем 
граувакках и современных песках бассейнов передовых дуг 
свидетельствует о преобладании вулканогенного материала пре­
имущественно андезитового состава. В других тектонических 
условиях обогащенные калием гранитоиды поставляю^ большое 
количество калиевого полевого шпата, что приводит к более 
низкому отношению Р/F. В раннеархейское время, напротив, 
преобладали обогащенные натрием (а не калием) гранитоиды 
(серия тоналит — трондьемит). Богатые калием разновидности 
гранитоидов получили широкое развитие только в позднем ар* 
хее, когда развитие зеленокаменного пояса завершалось (см; 
гл. 9).

Наблюдаются также различия в составе обломков пород как 
архейских, так и фанерозойских граувакк. В архейских граувак­
ках обломки вулканических пород присутствуют в значительном 
количестве и обычно преобладают над обломками других по­
род, причем доминируют обломки кислых вулканических пород,
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В фанерозойских же граувакках присутствуют почти исключи­
тельно обломки андезитового состава (рис. 6.7), что свидетель­
ствует о важности вулканических дуг как источника обломоч­
ного материала. В обеденных кварцем архейских граувакках из 
вулканического района Вермилион (табл. 6.10) количество об­
ломков кислых вулканитов превышает количество обломков 
основных — средних примерно в 20 раз. Подобным же образом 
в вулканогенных граувакках из зеленокаменного пояса Гами-

Рис. 6.7. Диаграмма для архейских и фанерозойских граувакк в координатах 
обломки кислых вулканитов — обломки средних — основных вулканитов. Тем­
ные кружки — архейские вулканиты, светлые — фанерозойские. Данные из 
табл. 6.7 и 6.10. Для фанерозойских граувакк характерны обломки андезито­
вого состава, а для архейских— обломки вулканитов кислого состава ([10], 
с изменениями).

тагама-Лейк обломки кислых вулканитов значительно преобла­
дают над обломками средних вулканитов [47]. Если архейские 
обедненные кварцем вулканогенно-осадочные породы формиро­
вались в условиях островных дуг, то породы таких дуг имели 
состав, существенно отличающийся от современного.

6.5.2. Петрохимия. Отмечаются существенные различия 
в составе архейских граувакк, фанерозойских граувакк и совре­
менных глубоководных песков. В целом архейские граувакки 
имеют промежуточные содержания КгО, ЫагО и отношения 
.K20/Na20 , соответствующие наблюдаемым в фанерозойских 
граувакках с промежуточным содержанием кварца (рис. 6.8). 
В современных условиях такие содержания указывают на бас­
сейны тыловой дуги или фронтального края (андские, или го­
ризонтально смещенные, окраины). В некоторых случаях требу­
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ется осторожность при тектонических интерпретациях, основан* 
ных только на содержаниях К и Na. Вариации содержаний 
ЫагО и КгО в песчаниках контролируются распределением поле­
вых шпатов [53], и для современных глубоководных песков .со­
держание плагиоклаза вулканогенного происхождения является 
ключом к пониманию тектонических условий [9]. Как отмеча­
лось выше, раннеархейские гранитоиды были в целом обогаще­
ны натрием, поэтому содержание в них плагиоклаза, а следо-

NajP.Vo
Ряс. 6.8. Диаграмма архейских граувакк в координатах КгО — Na20 . Цифры 
на рисунке соответствуют номерам колонок в табл. 6.11. Поля выделены так 
же, как для фанерозойских граувакк, и являются приблизительными [5]. 
Большинство архейских граувакк, включая вулканогенные граувакки района 
Вермилион, в этих координатах сходны с фанерозойскими граувакками с про­
межуточным содержанием кварца ([10], с упрощениями).

вательно, и отношение K20/Na20 сами по себе не являются 
признаками вулканогенного происхождения. Другим фактором 
является альбитизация — замещение кальция и калия полевых 
шпатов натрием при диагенезе песчаников [61].

Существуют и другие различия между фанерозойскими грау­
вакками с промежуточным содержанием кварцам (табл. 6.8) 
и архейскими граувакками (табл. 6.11). Для архейских граувакк 
характерно более низкое (примерно на 5%) содержание Si02, 
чем для фанерозойских граувакк с промежуточным содержа­
нием кварца. Кроме того, содержание .FeO+MgO, которое Мей­
нард и др. [9] рассматривают как особо важный диагностиче­
ский признак для выявления тектонических условий (см. 
табл. 6.3), в архейских граувакках с промежуточным содержа-
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нием кварца много выше (повсеместно > 8% и обычно > 10%), 
чем в фанерозойских аналогах (<7%) с промежуточным со­
держанием кварца. Эти особенности свидетельствуют о том, 
что вулканиты основного состава были важным исходным мате­
риалом [10]. Отсутствие обломков вулканических пород основ­
ного состава может быть результатом их разложения в процес­
се формирования матрикса, что обусловлено высоким содержа­
нием в них кальция и малым размером зерен.

И наконец, последнее наблюдение заключается в том, что 
даже бедные кварцем архейские вулканогенные граувакки в 
округе Вермилион, шт. Миннесота (табл. 6.11, колонка 1), име­
ют те же петрохимические особенности и неотличимы от других 
архейских граувакк. По петрохимическому составу вулканоген­
ные граувакки зеленокаменного цояса Гамитагама-Лейк подоб­
ны другим архейским грауваккам с промежуточным содержа-, 
нием кварца, что свидетельствует о кислом характере исходных 
вулканитов (см. предыдущий раздел).

6.5.3. Микроэлементы. Содержания р.з.э. в архейских оса­
дочных породах близки к наблюдаемым в фанерозойских грау- 
вакк-сланцевых турбидитах и в современных глубоководных 
турбидитных отложениях бассейнов передовых дуг незрелых 
островных дуг (т. е. бедные кварцем граувакки, нерасчленен- 
ные магматические дуги). Однако такое сходство поверхностно., 
поскольку для архейских осадочных пород характерны измен­
чивые, но более высокие значения отношения La/Yb. Наиболее 
крутые спектры р.з.э. архейских осадочных образований указы­
вают на обеднение последних тяжелыми р.з.э., из чего можно: 
предположить, что гранат был важной фракционирующейся фа­
зой в магматических предшественниках (см. гл. 7). Спектры 
р.з.э. такого типа редки в современных орогенных андезитах 
[62].

Особенно важное значение имеет то обстоятельство, что пет­
рография и петрохимия архейских граувакк не сопоставимы с 
таковыми фанерозойских обедненных кварцем граувакк и совре­
менных песков, отложенных на континентальных окраинах 
(тыльный и фронтальный край плит, бассейны тыловых дуг). 
При сравнении происхождения архейских и более молодых тур­
бидитов или тектонических обстановок их образования следует 
рассматривать разновидности, богатые кварцем и с промежу­
точным его содержанием. Как показано выше, спектры р.з.э. 
этих осадочных пород отражают спектры р.з.э. современной 
верхней континентальной коры, особенно для обогащенных квар­
цем граувакк (бассейны тыльного края). Несколько более вы­
сокое отношение Eu/Eu* в разновидностях с промежуточным со­
держанием кварца (бассейны фронтального края и тыловодуж- 
ные), вероятно, отражает долю вулканогенных (андезитовых)
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обломков, которые вошли в состав верхней коры и повлияли на 
спектры р.з.э. Однако для постархейского времени это, по-види­
мому, не было главным фактором, и поэтому доминируют черты 
верхней коры [63]. ’

6.5.4. Ранне- и позднеархейские граувакки. Единственным 
представителем рассмотренных выше раннеархейских граувакк- 
аргиллитовых турбидитов была группа Фиг-Три. Эти граувакки 
содержат значительное количество калиевого полевого шпата, 
вероятно, гранитного происхождения {42, 49]. Перекрывающие 
песчаники группы Муди также обогащены калиевым полевым 
шпатом [42]. Эта разница в минеральном составе менее очевид­
на петрохимически. Отношения КгО/Ыа20  в породах Фиг-Три, 
будучи высокими, неотличимы от таковых большинства поздне­
архейских граувакк (табл. 6.11, рис. 6.8). Любое обобщение по 
данным только одного участка всегда рискованно, тем не менее 
интересно отметить, что крайне высокие содержания КгО (до 
7,1%) были установлены в раннеархейских глинистых сланцах 
группы Гордж-Крик (блок Пилбара £58]; табл. 6.12). Если это 
к тому же отражает присутствие калиевого полевого шпата в 
разрушавшихся исходных породах, то возможно, что исходные 
для архейских граувакк гранитоиды были более обогащены 
калием, чем тоналит-трондьемитовые серии, которые являлись 
доминирующими и за счет которых образовались позднеархей- 
скве граувакки. Тот факт, что раннеархейские граувакки и ар­
гиллиты не имеют значительных аномалий Ей (см. гл. 7), пока- 
зывает, что исходные для них гранитоиды либо не были исто­
щены Ей, либо их вклад в содержание р.з.э. в осадочных поро­
дах был минимален.

6.5.5. Архейские турбидиты как образцы верхней коры. 
Из приведенного выше обсуждения следует, что именно архей­
ские граувакк-аргиллит-турбидитные серии отвечают составу 
архейской верхней коры. Эти осадки образовались за счет раз­
личных исходных пород. Характерно преобладание вулканоген­
ных источников, особенно для позднеархейских образований. 
Для фанерозойских вулканогенных граувакк исходным материа­
лом были главным образом андезиты, а для архейских вулкано­
генных граувакк — кислые эффузивы, в основном дациты. 
В этом контексте архейские кислые вулканиты петрохимически 
неотличимы от архейских тоналит-трондьемитовых серий (см. 
гл. 7 и 9). На основе одного химизма трудно решить, какие 
породы — вулканические или плутонические — были источником 
материала для архейских осадочных пород. Для постархейской 
коры ситуация иная: вулканогенные источники (типично анде­
зиты) без труда отличаются от гранитных источников.
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6.6. Резюме
1. Петрографические характеристики и химический состав 

фанербзойских граувакк-аргиллитовых турбидитов и современг 
ных глубоководных песчано-илистых турбидитов отражают тек­
тонические обстановки их формирования.

2. Только вулканогенные граувакки и пески, образовавшие­
ся при разрушении незрелых островных дуг, имеют спектр р.з.э., 
отличйьш от спектра типичной постархейской верхней коры. 
Спектр р.з.э. этих осадков подобен спектру исходных пород 
андезйтовбго состава. Спектр р.з.э. других граувакк и песков 
похож на спектр верхней коры или на промежуточный между 
спектрами андезитов и верхней коры.

3.. Петрография и петрохимия пород, исходных для архей­
ских граувакк-аргиллитовых турбидитов, отличаются от тако­
вых фанерозойских граувакк или современных глубоководных 
песков.

4. Источником архейских граувакк являются кислые вулка­
нические породы —граниты и гранитогнейсы (в основном тона- 
лит-трондьемитового состава), основные вулканические породы, 
редиклйрованныё осадочные породы, средние по составу вулка­
нические породы и метаморфические породы.

5. Вулканогенные граувакки обычны для архея, особенно 
для позднеа[рхейских зеленокаменных поясов, но они отлича­
ются от вулканогенйых фанерозойских граувакк и глубоковод­
ных песков, образовавшихся за счет обломков кислых вулкани­
ческих пород, а не андезитов. Эти кислые вулканические поро­
ды по химизму подобны тоналитам — трондьемитам и близки 
к ним по происхождению.

6. Архейские граувакк-аргиллитовые турбидиты являются 
представительными при опробовании обнаженной части архей­
ской верхней коры.
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Г лава 7

7.1. Проблемы
Состав постархейской коры, как было показано в гл. 2—5, 
в сущности однороден, без каких-либо признаков многовековых 
изменений в составе верхней коры за период примерно 
2500 млн. лет (гл. 5). Следствия этого наблюдения будут рас­
смотрены в гл. 9 на моделях эволюции коры. В данной главе 
мы исследуем соотношение составов архейских осадочных по­
род и архейской верхней коры и попытаемся определить вало­
вой состав сохранившейся архейской коры в целом. Получить 
информацию о последней несколько сложнее, чем о протерозой­
ских и фанерозойских породах, поскольку сохранившиеся участ­
ки архейской коры встречаются крайне редко. Следующий 
вопрос, на который нам предстоит ответить, имеются ли какие- 
либо геохимические различия между корой, вскрытой во время 
формирования ранне- и позднеархейских зеленокаменных поя­
сов. Среди других проблем, которые должны быть исследова­
ны, — это мощность архейской коры и выводы, которые могут 
быть сделаны исходя из присутствия пород, подвергшихся ме­
таморфизму гранулитовой стадии.

7.2. Архейская летопись
Сохранившиеся участки архейских пород известны на всех 

континентах (рис. 7.1). По составу выделяются три главные 
ассоциации:

1. «Комплексы низкой ступени метаморфизма», образующие 
гранит-зелёнокаменную ассоциацию. Принято, считать, что было 
по крайней мере два главных периода развития зеленокамен­
ных поясов: 3,6—3,2 и 2,8—2,6 млрд. лет назад [1—3].

2. «Комплексы высокой ступени метаморфизма», включаю­
щие ассоциацию раннеархейских «серых гнейсов» и более моло­
дые «парагнейсовые» пояса.

3. «Комплексы кратонов», которые включают позднеархей­
ские осадочные образования (провинция Каапвааль, Южная 
Африка).
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Мы уделяем особое внимание вопросам геохимии потенци­
альных источников архейских осадочных пород. Распростране­
ние и характеристики этих пород детально описаны в ряде книг 
[1> 4—10], поэтому здесь мы даем лишь краткие комментарии, 
относящиеся к теме данной книги.

Рис. 7.1. Размещение архейских комплексов на земном шаре.

7.3. Комплексы низкой ступени метаморфизма
Архейские комплексы низкой ступени метаморфизма слага­

ют зелейокаменные пояса, сохранившиеся между изометричны- 
Ми и вытянутыми гранитными и гранитогнейсовыми батолита-, 
ми. Природа архейских гранитоидов обсуждается в гл. 9, 
а природу зеленокаменных поясов мы рассмотрим здесь. Архей­
ские зеденокаменные пояса состоят из мощной толщи чередую­
щихся вулканических и осадочных пород, сохранившихся в ти­
пичных продольных бассейнах шириной обычно 10—15 км и 
длиной 100—300 км. Наблюдаемые или предполагаемые мощ­
ности обычно превышают 10—20 км, хотя возможно значитель­
ное их увеличение, обусловленное тектоническими процессами 
[11, 12].

Раннеархейские зеленокаменные пояса особенно хорошо 
сохранились в блоке Пилбара (Западная Австралия) и в горах 
Барбертон (Южная Африка). Позднеархейские з^ленокамен- 
ные пояса установлены на большинстве щитов, примем особен­
но детально изучены блок Йилгарн и провинции Сьюпириор,



Ранний архей Поздний архей

\ / \ / \ / \ /
\ \ / \ \
7 '  ч'ч' 
,N '4" N л ' / \  . /  /
\ / V/N N 
\ /  / \ \

Барбертон 
-3,5 млрд. лет

/ \

/Ч/ \  WVV^

Пилбара 
~ 3,5 млрд. лет

Тимискаминг* 
~ 2,7 млрд. лет

SZHZZZ

/ \ /ч \ л

< ч \

Калгурли 
~ 2,7 млрд', лет

№Ж1

г а *

■ I *

О
Ш З б,

Е З 7
г п «

Рис. 7.2. Схематические стратиграфические колонки типичных серий ранне- и позднеархейских зеленокаменных поясов ([1,14], 
с упрощениями), /  — мелководные морские обломочные осадочные породы; 2 — турбидиты; 3 — наносно-речные осадочные 
породы; 4 — железистые кварциты и сланцы; 5 — вулканические породы среднего — кислого состава; 6 — крмзтнитн и вул­
канические породы осноэвого состава; 7 — разлом; 8 — смена фаций. _
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-Слейв и Зимбабве. Для более древних зеленокаменных поясов 
-характерно наличие одной мощной вулканической серии, пере­
крывающейся преимущественно обломочной осадочной серией, 
в то время как для более молодых поясов отмечается несколько 
диклов вулканических пород, переслаивающихся с обломочны­
ми толщами [13]. На рис. 7.2 представлены схематические стра­
тиграфические колонки двух раннеархейских и двух позднеар­
хейских зеленокаменных поясов.

7.3.1. Вулканические породы. Изучение осадочных серий 
выявило различия между ранне- и позднеархейскими зеленока­
менными поясами. Менее ясно, имеются ли такие различия 
между вулканическими ассоциациями. Анхауссер [3] указы­
вает, что нет двух идентичных зеленокаменных поясов. Напри­
мер, в зеленокаменных поясах провинции Сьюпириор (Канада) 
•отношение вулканических пород к осадочным составляет при­
мерно 4 :1 £15], а в провинции Слейв — около 1:4 [16]. Соотно­
шение основных типов вулканических пород для некоторых зе­
ленокаменных поясов приведено в табл. 7.1.
Т а б л и ц а  7.1. Содержание вулканических пород разного состава 
в некоторых архейских зеленокаменных поясах [17—21]

Австралия Канада Ю жная Африка

Породы Блок
Пилбара

Блок
Йилгарн

Провинция
Сьюпириор

Провинция
Слейв Барбертон Кратон

Зимбабве

Ультраосновные — 
основные

4,3 20 0 ,7 — 24,3 9,8

Основные 59,3 62 54,0 49 72,0 60,2
Андезиты 7,8 5 31,4 35* 22.5
Кислые 28,6 13 13,9 16 3> 7,5

* Включая около 80% андезитобазальтов.

Стратиграфии вулканических образований присущи следую­
щие общие черты:

1. Вулканические породы изменяются по составу от преиму­
щественно основных — ультраосновных до смешанных основ­
ных— кислых. В основании залегают продукты бимодальной 
основной — кислой серии с преобладанием толеитовых и (или) 
коматиитовых составов. Перекрывающие породы изменяются 
по составу от основных до кислых. В некоторых случаях бимо­
дальная природа вулканизма устанавливается только по при­
сутствию вулканокластических осадочных пород [22].

2. Ультраосновные вулканиты (например, коматииты) если 
и присутствуют, то главным образом в основании разреза. Анде­
зиты более характерны для его верхов.
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3. Встречаемость вулканических пород среднего состава 
весьма изменчива. Нередко они вообще отсутствуют (табл. 7.1) 
и никогда не бывают преобладающим типом. В значительном 
количестве эти породы установлены только в позднеархейских 
зеленокаменных поясах.

4. Увеличение отношения вулканокластического материала 
к вулканическому происходит от основных пород к кислым.

100
♦ 5046-ОнверВахт(базальт.) •  87J- 0н6ервахт(перид^и^
о S75-Финляндия (базальт.) о 331/ - Я кавинди(пери­дотита Ьые)

■422/95-  Абитиби (пери- 
дотитоВые)

Коматииты

J___L
La Се Nd Sm Eu Gd Dy Er Yb

Рис. 7.3. Распределение p. з. э. в типичных архейских перидотитовых и ба­
зальтовых коматиитах [27]. Спектры либо горизонтального типа, либо ука­
зывают на слабое обеднение пород легкими р. з. э., что соответствует образо­
ванию их из истощенного мантийного источника.

5. Имеется направленный вверх по разрезу тренд от вулка­
нических пород к осадочным.

Геохимические й изотопные характеристики архейских вул­
канических пород исследованы многими авторами {1, 23—25]. 
Установлена значительная подвижность щелочных и щелочно­
земельных элементов, многих переходных металлов и кремне­
зема при гидротермальном изменении и в меньшей степени при 
метаморфизме низкой ступени; эту подвижность определяют 
вода и окислительно-восстановительные условия. В важном 
исследовании Мак-Гихана и Мак-Лина [26] показано, что гидро­
термальное изменение пород бимодальной базальт-риолит-то- 
леитовой серии выражается в переходе их в серйю пород с 
известково-щелочным химизмом. Так как р.з.э. обычно непод­
вижны, они очень важны при расшифровке первичного состава 
архейских вулканитов.
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На рис. 7.3 показаны спектры р.з.э. для типичных архейских 
перидотитовых и базальтовых коматийтов. В целом спектры 
горизонтального типа со слабым обеднением; легкими р.з.э., 
но с еще меньшим, чем в случае типичных MORB. Это может 
указывать на меньшую истощенность р.з.э. верхней мантии тога 
времени. Такое изменение свидетельствует, по-видимому, о.дли­
тельной эволюции состава верхней мантии, связанной с продол-

1 I |— |— I— I—~г------т— — гг

•  $95-Блэк-Ривер {из- ■

офъ-Онвервахт 
и  6 0 4 -Блэк-Рибер(Абитиби) 

г  □ S 14 5 - Финляндия 
: ♦ 331/475  -Камбалда 
\ о  7360 а -  Миннесота

Толеиты
—I___ I________I______ _J___ I___ I___ i— J ________I_____ —I
La Се Nd Sm Eu Gd Tb Dy Er Yb 

Рис. 7.4. Распределение p. з. э. в архейских толеитовых базальтах [27]. Спект­
ры, как правило, горизонтального типа, без заметного обогащения или обед­
нения пород легкими р. з. э. Это типичные образцы спектров для базальтового 
конечного члена архейской бимодальной магматической серии. Наклонный 
спектр принадлежит архейской «известково-щелочной» вулканической породе 
с содержанием 53% SiC>2.

экающимся извлечением из нее вещества коры. В определенном 
зеленокаменном поясе суммарное содержание р.з.э. имеет обрат­
ную: корреляцию с содержанием MgO: для базальтовых кома- 
тиитов (MgO = 9—18%) в 6—20 раз, а для перидотитовых кома- 
тиитов (MgO>28%) в 2—4 раза по сравнению с хондритовым. 
Наблюдающаяся обычно слабая Eu-аномалия, вероятно, связа­
на с вторичными изменениями [24], а не с фракционированием 
плагиоклаза.

В отсутствие коматиитовых базальтов преобладают обычно 
толеиты с низким содержанием К. Некоторые типичные спект­
ры р.з.э. показаны на рис. 7.4. Менее обычными породами, 
встречающимися только в верхних частях серий зеленокамен­
ных поясов, являются базальтоиды, которые характеризуются 
более фракционированными спектрами р.з.э. (LaN/YbN—4) и бо­
лее высокими концентрациями р.з.э. [1].
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Петрография и геохимия архейских андезитов были недавно 
рассмотрены Конди [ 1, 19]. По содержанию р.з.э. андезиты 
подразделяются им на три группы (рис. 7.5).

1. Тип I — андезиты с небольшим обогащением р.з.э., подоб­
ные современным известково-щелочным андезитам.

2. Тип II — андезиты с более сильным обогащением легкими 
р.з.э., чем тип I, и в целом близкие к современным андезитам 
с высоким содержанием калия.

т— I— I— г ----- 1— I—т— I— I— I—I-------г
•  М -1 - комплекс 

Морда (базальты)

Андезиты
■ | ' |_____ i__ i__ i__ i__ i— i— i--------1—

La Се Pr Nd Sm Eu Gd Td Dy Ho Er Yb
Рис. 7.5. Распределение p. з. э. в архейских андезитах [27]. Обсуждение см.
в тексте.

3. Тип III — андезиты с четко пологими спектрами р.з.э. 
и с Eu-минимумом, наиболее сопоставимые с андезитами неко­
торых океанических островных дуг. Тип андезитов пояса Аби­
тиби, Канада.

Установлены значительные различия между архейскими и 
современными андезитами, поэтому необходима крайняя осто­
рожность при рассмотрении их как аналогов. Например, неко­
торые архейские андезиты резко обеднены тяжелыми р.з.э., 
что указывает на гранат в исходном источнике. Такие спектры 
фактически неизвестны для современных образований [28].

Кислые вулканиты встречаются также как составная часть 
бимодальных вулканических серий и как конечный член извест­
ково-щелочных основных — кислых серий [1]. Пирокластические 
разновидности наиболее обычны. Такие породы имеют фракцио­
нированные спектры р.з.э. и сильно обеднены тяжелыми р.з.э. 
[1, 24]; типичные примеры их показаны на рис. 7.6,а). Низкое 
содержание тяжелых р.з.э. не может быть результатом фракци­
онной кристаллизации базальтов, а указывает на особое проис­
хождение— путем частичного плавления базальтовых пород на



Архейская, кора 487

Рис. 7.6. а — распределение р. з. э. в архейских кислых магматических поро­
дах типичного конечного члена архейской бимодальной базальт-фельзитовой 
серии [27]. Характерны резкое обеднение тяжелыми р. з. з. и отсутствие 
Eu-аномалий; б — редкие примеры архейских кислых вулканических пород с 
Eu-минимумом [27J.

мантийных глубинах, где гранат является стабильной остаточ­
ной фазой [24].

Менее обычны архейские кислые вулканиты, которые не 
обеднены тяжелыми р.з.э. и имеют отрицательные Еи-аномалии, 
как, например, комплекс Марда в Западной Австралии 
(рис. 7.6,6). Такие вулканиты, вероятно, связаны с более основ­
ными породами и образовались при более высокой степени час­
тичного плавления в глубине коры [29].
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7.3.2. Изотопы Sr и Nd в архейских вулканитах. Первичные 
отношения ^Sr/^Sr в архейских вулканических сериях обычно 
низкие и колеблются между 0,700 и 0,702 [24]. Большинство 
данных свидетельствует о происхождении этих серий из неисто­
щенной верхней мантии с отношением Rb/Sr в пределах 0,026—
0,034. Полагают, что значительные вариации исходных отноше-

—г-г 1 у-Т- 1 1 1 | 1 щ —т—г~т -1—1— | “

Камбалда -

\ - ф  Талга - Талга(Варравуна) -

г - Оивервахт ^  И су а _

- ЛюФФер(ВарравунаФ
-

Э .  <> -
2 - -

Зимбабве -
4 - —

6 -

1 | ■ 1__1__1—1---L-J---1—j__1_i l » -
Л о о,и

Возраст, млро. лет

Рис. 7.7. Диаграмма еыа — геологический возраст для архейских вулканических 
пород. Некоторые серии располагаются близко от хондритовой эволюционной 
линии (eNd =  0), что указывает на происхождение из неистощенных мантийных 
источников, end других серий имеют положительные значения, что свидетель­
ствует о происхождении из мантийных источников, которые в течение дли­
тельного периода были обеднены легкими р. з. э. По данным, приведенным в 
работе [30].

ний ^Sr/^Sr в архейских вулканических породах, вероятно, свя­
заны с одним из трех процессов: а) изотопной неоднородностью 
мантии; б) наложенным метаморфизмом; в) изменением, обус­
ловленным морской водой.

Данные по изотопам Nd дают более убедительные свидетель­
ства о неоднородности архейской мантии, так как влияние на­
ложенного метаморфизма на изменение изотопных отношений 
Nd менее вероятно, чем в случае Rb — Sr-системы. Некоторые 
из имеющихся данных представлены на рис. 7.7 в координатах 
8Nd — возраст. Первичные (ема) отношения 143Nd/144Nd ряда се­
рий находятся вблизи ем = 0, что подтверждает происхождение 
из неистощенного (т. е. содержание р.з.э. как в хондрите) ман­
тийного источника. Однако многие серии имеют низкое исход­
ное отношение 143Nd/144Nd с ем, колеблющимися до + 3,5 [35],
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что подтверждает происхождение из длительно существующего 
истощенного легкими р.з.э. мантийного источника. Такие изо­
топные неоднородности установлены для вулканитов Исуа с 
возрастом не менее 3,75 млрд. лет [31, 32].

Изотопный состав архейских вулканических пород согласу­
ется с наличием в архейской мантии значительных областей с 
длительно существующим истощением легкими р.з.э. и с обедне­
нием Rb по отношению к Sr. Такие неоднородности показыва­
ют, что экстракция из мантии материала континентальной коры 
имела место еще 3,75 млрд. лет назад.

7.3.3. Осадочные породы. Осадочные породы сохранились 
в архейских зеленокаменных поясах в двух главных ассоциа­
циях [13]:

1) вулканокластические и хемогенные отложения, переслаи­
вающиеся с вулканическими породами в нижней вулканогенной 
части зеленокаменных поясов;

2) мощные обломочные осадочные отложения над вулкани­
ческими сериями зеленокаменных поясов.

Лоу [2] указывает также на возможные различия в характе­
ре осадков раннеархейских (таких, как блок Пилбара и горы 
Барбертон) и позднеархейских зеленокаменных поясов (напри­
мер, провинции Сьюпириор и Слейв, блок Иилгарн). Осадочные 
отложения раннеархейских зеленокаменных поясов (группа 
Онвервахт, горы Барбертон, группа Варравуна, Пилбара) пред­
ставлены окварцованными вулканокластическими осадками, 
кремнистыми сланцами, окварцованными карбонатами и эвапо- 
ритами и местами строматолитами. Не установлено терриген- 
ных осадков и железистых кварцитов. Большая часть материала 
осаждалась в мелководных условиях в тектонически устойчивых 
регионах. В осадках отсутствуют признаки континентального’ 
(сиалического) материала. Различия между вулканическими и 
осадочными сериями в позднеархейских зеленокаменных поясах 
не так отчетливы, поскольку в них часто сохраняются несколько 
вулканогенно-осадочных циклов. В позднеархейских зеленока­
менных поясах осадочные породы, переслаивающиеся с вулка­
ническими, обычно не окварцованы; то же самое можно сказать 
о вулканогенно-обломочных и терригенных отложениях, а также
о железистых кварцитах. Эти породы, вероятно, формировались 
в глубоководных условиях в периоды тектонической активности 
при широком участии сиалического фундамента.

Мощные осадочные серии архейских зеленокаменных поясов 
приурочены к верхам вулканических циклов и имеют обычно- 
мощность 1000—5000 м. Для всех этих серий, независимо от 
возраста, характерны широкое развитие в обломочных осадках 
континентального материала и быстрая фациальная изменчи­
вость от наносно-речных песчаников до глубоководных турбиди-
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тов. Встречаются (но не повсеместно) отложения шельфа (на­
пример, группа Муди) [13, 33, 34].

Раннеархейские осадочные серии гор Барбертон и блока 
Пилбара были изучены Эрикссоном [33, 35—41]. Вулканиче­
ские серии перекрыты выдержанными по латерали железисто­
сланцевыми формациями, интерпретируемыми как признак 
углубления бассейна, поскольку полагают, что нижележащие 
ассоциации вулканических пород образовались в мелководных 
условиях. Железистые формации в свою очередь перекрыты 
мощными сериями аэральных, преимущественно континенталь­
ных обломочных турбидитов. В горах Барбертон группа Фиг- 
Три (турбидиты) переходит по вертикали в наносно-речные и 
мелководные морские отложения группы Муди. Вулканокласти- 
ческие образования часто встречаются в основании группы Фиг- 
Три, но редки в верхах разреза.

В Пилбаре наблюдается резкая латеральная смена фации 
турбидитов наносно-речными осадками, при этом мелководные 
морские фации отсутствуют. Считается, что такие осадки сфор­
мировались в условиях тектонически активных континенталь­
ных окраин.

Позднеархейские осадочные серии могут залегать как в вер­
хах разреза зеленокаменного пояса, так и^между главными 
вулканическими циклами. Характерной чертой позднеархейско­
го осадконакопления является развитие мощных турбидитных 

траувакк-сланцевых серий с подчиненным количеством аркозов, 
конгломератов и хемогенных осадков. Быстрая смена от назем­
ных речных и аллювиальных отложений конусов выноса к глу­
боководным турбидитам является обычным явлением, и имеется 
немного литологических признаков, подтверждающих развитие 
широких континентальных шельфов. Железистые формации об­
разуются в тот период, когда нет отложения обломочных осад­
ков. Турбидиты изменяются от вулканокластических [22, 42], 
в которых преобладает кислый вулканический материал, до поч­
ти терригенных (например, [43]), где доминируют сиалический 
и рециклированный материал. Петрографические и геохимиче­
ские доказательства относительно происхождения ранне- и 
позднеархейских граувакк-сланцевых турбидитных серий были 

•описаны в предыдущей главе.
7.3.4. Основание зеленокаменных поясов. Наибольшие про­

тиворечия в отношении развития зеленокаменных поясов связа­
ны с природой пород основания, на котором формировались 
вулкан оген н о-осадочн ы е серии. Наибольшим признанием поль­
зуются две взаимоисключающие теории:

1. Супракрустальные породы сформировались на основании, 
•сложенном гранитным и гнейсовым материалом.

х\  Они сформировались на основании, сложенном базальто­
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вым или ультраосновным материалом (вероятно, океаническая, кораj .
Поучительно снова рассмотреть ранне- и позднеархейские 

зеленокаменные пояса. Полагают, что основание раннеархей­
ских зеленокаменных комплексов было или целиком сиаличе- 
ским (например, [35, 44, 45]), или целиком мафическим [46, 47]. 
лет доказательств заметного терригенного (сиалического) вкла­
да в осадки, сохранившиеся в нижних вулканических сериях 
раннеархеиских зеленокаменных поясов; на это обстоятельство 
ссылаются как на доказательство отсутствия сиалического осно­
вания [2]. Другие геологические факты, такие, как преоблада­
ние мелководных условий в период формирования вулканиче­
ских серий, и тщательное исследование зеленокаменво-гранито- 
гнейсовых соотношений могут указывать на сиалическое* 
основание. В горах Барбертон Древний гнейсовый комплекс 
рассматривается как сиалическое основание, на котором форми­
ровалась надгруппа Свазиленд [33, 44]. Однако определения 
Sm—Nd-возраста для нижней группы Онвервахт [48] и Древне­
го гнейсового комплекса [49] дали возрасты 3530±50 и макси­
мум 3450±40 млн. лет соответственно. Таким образом, Древний: 
гнейсовый комплекс, вероятно, несколько моложе низов над- 
группы Свазиленд. В противоположность этому сиалическии: 
материал играл важную роль в источнике осадков верхней 
части надгрупп Свазиленд и Пилбара [40]. Для позднеархейских. 
зеленокаменных поясов доказательства более четкие. Геологи­
ческие свидетельства о несогласном залегании, данные изотоп­
ных исследований и седиментологические факты подтверждают, 
что зеленокаменные пояса сформировались на древнем сиаличе- 
ском основании или по крайней мере очень близко от него< 
[50—52].

7.4. Высокометаморфизованные комплексы
Метаморфическим гнейсовым комплексом архея уделено» 

меньше внимания. Это объясняется сложностью, их структурно­
го положения и высокой ступенью метаморфизма (обычно гра- 
нулитовая фация). Наиболее изученными являются гнейсы 
Западной Гренландии и Лабрадора (Северо-Атлантический: 
кратон [53, 54]), комплексы Льюис — Скуриан в северо-запад­
ной Шотландии [55, 56], пояс Лимпопо в Южной Африке, За-: 
падные гнейсы блока Иилгарн [50, 57] и парагнейсовые пояса 
провинции Сьюпириор в Канаде [58]. Структурные, геохимиче­
ские и петрологические данные указывают на глубину захоро­
нения в пределах 20—50 км и на значительную мощность коры,, 
обусловленную горизонтальными тектоническими движениями,
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Т а б л и ц а  7.2. Упрощенная стратиграфия архея Северо-Атлантического 
кратона [54, 60]

Гренландия Возраст, 
млрд. лет Лабрадор

Посттектонический . интрузив 
калиевых гранитов (граниты 
Керквет)
Деформация и метаморфизм 
гранулитовой фации (мелкие 
интрузивы гранитов) 

Надвигание, синтектонические 
интрузивы тоналитов, трондье- 
митов, гранодиоритов (гнейсы 
Нак), многофазовые деформа­
ции
Интрузивы расслоенных габ- 
броидов и тела анортозитов 
Отложение вулканитов Мален 
и осадков
Внедрение основных даек Аме- 
$алик
Внедрение Fe-диоритов, квар­
цевых монцонитов.; деформация 
и метаморфизм вплоть до гра­
нулитовой фации 
Внедрение тоналитов — трон- 
дьемитов — гранодиоритов, яв­
ляющихся материнскими поро­
дами серых гнейсов Амитсок 
Отложение вулканитов и осад­
ков Исуа и Акилиа

Посттектонический интрузив 
калиевых гранитов (граниты 
Айгакшак)
Метаморфизм высокой ступе­
ни и образование гнейсов 
Кийукток
Пластовые интрузивы и плуто- 
ны тоналитов — гранодиоритов 
(Икарут, гнейсы Каммарсит)

Интрузив, расслоенных габ- 
броидов и тела анортозитов 
Отложение вулканитов Апер- 
навик и осадков 
Внедрение основных даек Саг- 
лек
Внедрение Fe-диоритов, квар­
цевых монцонитов; деформа­
ция и метаморфизм вплоть до 
гранулитовой фации 
Внедрение тоналитов — трон- 
дьемитов — гранодиоритов, яв­
ляющихся материнскими поро­
дами гнейсов Увак 
Отложение вулканитов и осад­
ков Наллиак

По составу среди архейских высокометаморфизованных об­
разований преобладают кварц-полевошпатовые тоналит-трондье- 
мит-гранодиоритовые гнейсы и метаморфизованные вулканоген- 
но-осадочные породы, представленные метавулканическими ам­
фиболитами (включая дайки и силлы) и метаосадочными 
породами (включая мраморы и кварциты). Обычны также рас­
слоенные комплексы перидотит-габбро-анортозитов и габбро- 
лнортозитов. Литологические взаимоотношения весьма сложные 
и нечеткие, но в Западной Гренландии и Лабрадоре надежно 
установлена стратиграфическая последовательность (табл. 7.2). 
Метавулканические и метаосадочные породы (группы Акилиа — 
Наллиак) включаю<т наиболее древний сохранившийся мате­
риал.

Архейская бимодальная серия высокометаморфизованных 
образований включает основные вулканиты (ныне амфиболиты) 
и обогащенные натрием изверженные породы, в том числе то-
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налит-трондьемитовые гранитогнейсы и дациты (61, 62]. Дан­
ных о породах среднего состава немного, а выявляющиеся из­
вестково-щелочные тренды не соответствуют наблюдаемым в 
породах молодых континентальных окраин [61]. Геохимические 
и изотопные данные для гранитоидов обсуждаются* в гл. 9. 
Вулканические и осадочные породы менее изучены. Там, где 
первичный состав вулканитов может быть установлен [63, 64], 
содержания микроэлементов соответствуют содержаниям в вул­
канических породах аналогичного состава в зеленокаменных

I поясах.
7.4.1. Взаимоотношения между высоко- и низкометаморфи- 

зованными комплексами. Архейские высоко- и низкометамор- 
физованные одновозрастные комплексы обычно находятся ря­
дом и разделены разломами или надвигами, а в некоторых 
случаях градиентами метаморфизма. Это, естественно, вызывает 
многочисленные геологические споры. Популярная точка зре­
ния, согласно которой разница в степени метаморфизма обус­
ловлена неравномерным подъемом одного и того же материала, 
может не приниматься во внимание, поскольку осадочные фации 
четко различаются. Низкометаморфизованные образования от­
вечают по составу грауваккам, а среди высокометаморфизован- 
ных обычно преобладают кварциты, мраморы и парасланцы. 
Наблюдаемое различие в составе осадочных фаций позволяет 
отвергнуть модели, предполагающие, что высокометаморфизо- 
ванные образования представляют собой глубокоэродированные 
эквиваленты зеленокаменных поясов. Наиболее правдоподоб­
ное объяснение состоит, по-видимому, в том, что эти комплексы 
сформировались в различных тектонических обстановках и име­
ли различную термальную историю [65, 66].

7.5. Комплексы кратонов

Такие образования хорошо сохранились в позднем архее 
кратона Каапвааль в Южной Африке. Это надгруппа Понгола 
(~3,1 млрд. лет), группа Доминион (~2,8  млрд. лет) и над­
группа Витватерсранд (~2,7—2,6 млрд. лет). Эти образования 
очень похожи на пологозалегающие раннепротерозойские оса­
дочные породы, характерные для многих частей мира. Мы счи­
таем, что они сформировались после главного этапа эволюции 
верхней коры в период 3,2—2,5 млрд. лет назад. В следующей 
главе мы обсудим данные о содержании в них р.з.э. Таким об­
разом, внедрение калиевых гранитов в верхнюю кору в Южной 
Африке, эффективно завершившее главный этап эволюции коры 
на этой территории, произошло до начала формирования над- 
группы Понгола.
13—1097
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7.6. Тектонические модели

Предложены многочисленные модели — от катастрофических 
до строго униформистских — для объяснения распределения ар* 
хейских пород. Наивно ожидать, что развитие архейских зелено­
каменных поясов может быть объяснено одной тектонической 
моделью. В этой связи заслуживают внимания призывы Анаус- 
сера [3] к осторожности. Он отмечает, что наличие разных мо­
делей эволюции архейской коры свидетельствует о том, что либо 
сохранились следы разнообразных тектонических обстановок* 
либо недостаточно данных для четкой теории.

Некоторые из наиболее элегантных моделей развития аеле- 
нокаменного пояса являются наименее правдоподобными. На­
пример, согласно одной модели, архейские зеленокаменные поя­
са были аналогами бассейнов лунных морей с ранним магма­
тизмом импактного типа [67]. Во-первых, эта модель основана 
на ложном допущении, что базальтовые выполнения лунных 
морских многокольцевых бассейнов связаны с формированием 
самих бассейнов (см. работу Тейлора [68}), а, во-вторых, боль­
шинство зеленокаменных поясов моложе времени прекращения 
мощного потока метеоритов (3,8—3,9 млрд. лет). Не установле­
но также ни одного признака ударного метаморфизма.

Конди [1, 69} рассмотрел тектонические обстановки форми­
рования зеленокаменных поясов и объединил все модели в. 
6 групп:

1) ударные модели (см. выше);
2) модели инверсии плотностей;
3) модели океанической коры;
4) модели горячей точки;
5) модели границ сходящихся плит (либо передовая или ты* 

ловая дуга, либо бассейны континентальных окраин);
6) модели континентального рифтогенеза.
Возможны также и другие тектонические механизмы, бази­

рующиеся на тектонике плит или иных концепциях.
Большинство моделей основаны на данных тектоники, мета­

морфизма и петрологии магматических пород. Тектонические 
обобщения, основанные на магматической петрологии и геохи­
мии, могут дать неверный ответ. Например, архейский комплекс 
Марда в Западной Австралии [29, 70} не был сформирован а 
условиях островных дуг, несмотря на сходство его по химизму 
с современными калийсодержащими известково-щелочными по­
родами. До недавнего времени результаты изучения осадочных 
пород почти полностью игнорировались, хотя они широко ис­
пользовались при расшифровке тектонической истории фанеро­
зойских районов (например, [71}). По нашему мнению, наиболее
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пригодны те модели, в которых седиментологнческие данные 
объединены с другими — геологическими и петрологическими.

В позднеархейской провинции Слейв зеленокаменные пояса 
развивались как грабеноподобные структуры, возникшие в ре­
зультате интракратонного раскалывания сиалических континен­
тальных блоков [72, 73]. Сходная модель была предложена для 
блока йилгарн [50]. Анализ данных о позднеархейском южном 
поясе Абитиби (Канада) подтверждает, что он развивался, как 
часть незрелой островной дуги [74]. Главная проблема в приме­
нении модели островной дуги для зеленокаменных поясов — 
это отсутствие андезитов. Детальные исследования раннеархей­
ских групп Фиг-Три, Муди, Гордж-Крик в Южной Африке и 
блока Пилбара показывают, что слагающие их породы синоро- 
генны и сформировались в пределах развивающейся континен­
тальной окраины, причем привнос в осадки материала островной 
дуги был минимальным [33, 35—41]. Меньше внимания уделено 
вулканическим и осадочным породам, сохранившимся в высоко- 
метаморфизованных комплексах. В Исуа осадочные породы, 
по-видимому, формировались на участке, удаленном от сиали- 
ческой коры [75], тогда как часть более молодых супракрусталь- 
ных образований Мален залегает на гнейсах Амитсок и в неко­
торой степени обязана им своим происхождением.

Образованию высокометаморфизованных комплексов уделе­
но мало внимания. Согласно одним моделям, они сформирова­
лись под воздействием восходящих мантийных конвекционных 
потоков [1, 69], а по другим — под воздействием нисходящих 
[76]. Возможно, такие ассоциации подобны вскрытым корне­
вым зонам окраин континентальных дуг, как, например, в Ка­
лифорнии и Андах [65].

7.7. Мощность коры

Существенное обеднение европием позднеархейских калие­
вых гранитов (гл. 9), что также характерно для постархейской 
верхней коры (гл. 2), объясняется нами как результат частич­
ного плавления в нижней коре с сохранением кальциевого по­
левого шпата в качестве остаточной фазы. Мощность поздне­
архейской коры является, следовательно, критическим факто­
ром, так как частичное плавление не может происходить в 
тонкой коре. Современные оценки мощности коры в высшей 
степени полярны: одни исследователи оценивают ее как очень 
тонкую (<15 км [77, 78]), другие — как достаточно мощную 
(25—30 км [79]). Изучение метаморфических пород и экспери­
ментальные исследования [79—82] показывают, что примерно 
2,9 млрд. лет назад, а возможно, и раньше, геотермический
23*
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градиент заметно уменьшился, в связи с чем мощность коры 
достигла 40 км или даже больше.

Данные лабораторных исследований в делом указывают на 
мощную кору в архее, по крайней мере в позднем архее. Обра­
зование чарнокитов при высоких температурах, но низких дав­
лениях не подтверждается экспериментальными данными [81]. 
По геобарометрическим данным, полученным для чарнокитов 
Южной Индии, минимальная мощность позднеархейской коры 
оценивается в 30 км, а данные по другим участкам указывают 
на мощность коры 20—40 км [82—84]. Данные для почти 
40 районов [83] не подтверждают средних TP-условий архейско­
го метаморфизма [79] или низких Р-условий [85]. Архейские 
образования, такие, как гнейсы Скуриан (район Харрис) и 
Льюис, свидетельствуют о давлениях б—12 кбар или о глуби­
нах 20—40 км [86].

Геологические и геохимические данные согласуются с нали­
чием мощной коры в позднем архее. В соответствии с изотоп­
ными и экспериментальными данными (см. гл. 9) это позволяет 
говорить о формировании калиевых гранитов в условиях внут- 
рикорового плавления. Хронология самих осадочных пород и 
присутствие «гранитных» обломков из удаленных источников, 
как, например, в Камбалде, показывают, что значительные 
площади коры были выше уровня моря. Температурные гради­
енты, полученные для архейской континентальной коры исходя 
из условий метаморфизма, не указывают на более высокие тер­
мальные градиенты [87]. Соответственно дополнительная потеря 
тепла, связанная с более высокой его генерацией в архее, уско­
ряла образование плит [88, 89] и, возможно, происходила через 
океаническое дно.

Нет единодушия и в вопросе о мощности архейской океани­
ческой коры. Недавно обсуждался вопрос о том, что в архейской 
океанической коре, по-видимому, преобладали коматиитовые 
породы [88, 89]. Согласно этой модели, океаническая кора была 
как существенно тоньше [88, 90], так и несколько толще [89] 
современной океанической коры.

7.8. Региональная геохимия
В предыдущих главах мы использовали данные о микроэле­

ментах, особенно р.з.э., Th и Sc, в осадочных породах, чтобы 
оценить состав верхней коры в постархейское время. В этом 
разделе мы исследуем архейскую осадочную хронологию и по­
пытаемся связать ее с природой и составом архейской коры. 
Этот вопрос был недавно рассмотрен Мак-Леннаном и Тейло­
ром [91]. Некоторые архейские образования, детально изучен­
ные в отношении микроэлементов, рассматриваются в первую



Т а б л и ц а  7.3. Характеристика источников архейских осадочных серий [91]

Серия Примерный 
возраст, 

млрд. лет
Предполагаемый источник

1. Группа Гордж-Крнк 
(Западная Австралия)

3 ,4 Детально не документирована. По 
петрографическим данным песчаники 
имеют комплексный источник: грани­
тоиды, основные — кислые вулкани­
ты, кремниетые сланцы, железистые 
кварциты и рециклированные кварце­
вые арениты

2. Группа Фиг-Три (Юж­
ная Африка)

3 ,4 Изменяется в зависимости от геогра­
фического и стратиграфического по­
ложения. Преобладают разновидно­
сти, включающие кислые и основные 
(до ультраосновных) вулканиты, гра­
нитоиды, кремнистые сланцы и ме­
таосад очные породы. Роль гранитных 
обломков значительно возрастает по 
направлению вверх

3. Группа Муди (Южная 
Африка)

3 ,4 Подобна верхней части группы Фиг- 
Три, но с большим содержанием гра­
нитного материала

4. Калгурли, блок Иил- 
гарн (Западная Австра­
лия)

2 , 8 - 2 , 7 Преимущественно из варьирующих 
по составу смесей основных — кис­
лых вулканитов. Ассоциирующиеся 
с ними богатые Na гранитоиды так­
же могут быть важным компонентом

5. Камбалда, блок Иил- 
гарн (Западная Австра­
лия)

2 , 8 - 2 , 7 Смесь основных вулканитов и бога­
тых Na гранитоидов. Роль кислых 
вулканитов оценена не полностью

6. Надгруппа Йеллоу­
найф (Канада)

2 , 7 - 2 , 6 Широко распространены турбидиты 
(формации Беруош — Уолш), образо­
вавшиеся за счет кислых вулканитов, 
гранитов — гранитогнейсов и основ­
ных вулканитов. Подчиненное значе­
ние имеют аллювиальные фации 
(формация Джексон-Лейк), образо­
вавшиеся в основном за счет кислых 
вулканитов с варьирующей примесью 
основных вулканитов

7. Зеленокаменный пояс 
Саут-Пасс

2 ,7 - 2 ,6 Рециклированные богатые кварцем 
метаосадочные породы и гранитоиды
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Продолжение таблицы 7.3

Серия
Примерный 

возраст, 
млрд. лет

Предполагаемый источник

8. Су пр акру ста литы 
Исуа — ассоциация Аки­
лиа (Западная Гренлан­
дия)

3 ,8 Не полностью изучена. Преобладают 
кислые вулканиты с варьирующей 
примесью основных пород

9. Супр акру стальная 
группа Мален (Западная 
Г ренландия)

> 3 ,0 5 Слабо документирована. Вероятно, 
сложная в деталях. Полевые исследо­
вания подтверждают, что по крайней 
мере частично залегает на гнейсах 
Амитсок

очередь, а затем обсуждаются общие черты архейских обломоч­
ных осадочных пород. В табл. 7.3 дана характеристика источ­
ников архейских осадочных образований, а в табл. 7.4—7.6 
приведены типичные анализы пород рассматриваемых областей.

В следующих разделах мы обращаем внимание на две глав­
ные темы. Во-первых, по распределению микроэлементов (осо­
бенно р.з.э., которые наилучшим образом характеризуют источ­
ник) архейские осадочные породы отличаются от постархей­
ских. Во-вторых, эти породы в общем отражают наличие комп­
лексных источников (включающих ультраосновные — основные 
вулканиты, кислые вулканиты, гранитоиды и обломки рецикли- 
рованных осадочных и метаморфических пород). В некоторых 
случаях совершенно очевидны локальные источники, что дает 
важную| информацию относительно доли преобладающего сос­
тава в архейских осадках. В большинстве примеров имело мес­
то смешение разных исходных пород, что указывает на весьма 
интенсивное разрушение вскрытой коры.

7.8.1. Раннеархейские зеленокаменные пояса, а. Блок Пил- 
бара, Западная Австралия. Этот блок занимает площадь около 
60000 км2 (рис. 7.8). Слабометаморфизованные вулканические 
и осадочные супракрустальные породы надгруппы Пилбара об­
разуют дугообразные зеленокаменные пояса вокруг куполов 
гранитных батолитов. Обобщенная стратиграфическая колонка 
показана на рис. 7.2. Основные — кислые вулканиты преобла­
дают в основании группы Варравуна. Выше по разрезу они 
переходят в терригенные осадочные породы группы Гордж-Крик. 
Группа Вим-Крик, представляющая собой серию вулканических 
и осадочных пород, несогласно перекрывает группу Гордж-Крик 
и имеет позднеархейский возраст (см. ниже).



Т а б л и ц а  7.4. Химический состав глинистых сланцев
из раннеархейских зеленокаменных поясов

Компонент P g  2 P g S 0 3 79NC118 79NC124 Z9NC131

S i02
Ti02
А120 з
FeO
MnO
MgO
CaO
Na20
K20
2
П. П. П.

Cs
Ba
Rb
Sr
Pb

La
Ce
Pr
Nd
Sm
Eu
Gd
Tb
Dy
Ho
Er
Yb
2 p. з. э. 
Law/Ybtf 
Eu/Eu*
Y

Th
U
Zr
Hf
Sn
Nb
Mo
W
Th/U
La/Th

Cr
V 
Sc 
Ni 
Co 
Cu

59.94 
0,48

26,91
4,03
0,012
2,85
0,011
0,42
5,34

99,99
4,96

5,54
1095

21.4

32.5
65.7  
8,33

29,9
5,62
1,43
3.51 
0,61
3.52  
0,81
2,41
2,51

157,6
8,8
0,98

28.5

9,98
2,01

404
4,79

30.8
14,7
1,23
3.94
5 ,0
3 ,3

625
125

15
239
21
67

63.37 
0,61

20,91
6,38
0,027
4,50
0,012
0,33
3,86

100,00
4,91

3,47
998

43,6
18,8

36.2
71.5
8,42

29,9
6,00
1,45
4,13
0,60
4,03
0,90
2,70
1,95

168,5
12.5 
0,89

31.3

10,1
2,23

221
4,29
9.37

13,1
1,02
3,07
4 .5
3 .6

788
169

19
500

36
81

62,7
0,51

11.5
14.5 
0,18

2,43
0,31
0,81

92,9

516
28
85

4,6
10.9

5 >
1,39
0,44
1,5
0,27
1,73
0,40
1,2
1.09 

30,7
2 .9  
0,93

34

28
958

63,64
0,56

14,11
10,35
0,089
7,63
0,52
1,18
1,92

100,00
7,52

3,44
246

2,62

16.3
37.5
4.20  

16,8 
3,28  
0,88 
2,86

; 0,48
3.19  
0,78
2,07  
2,00

90.9
5.5  
0,88

21.3

4.21
1.20 

121
2,67
3,35
9,83
1,26
1,30
3 .5
3 .9

854
144
22

555
38
78

64,02
0,41

14,32
6,47
0,150
5,35
2,07
2,23
4,98

100,00
7,18

4,03
547

9,67

16.7
35.7
3,77

14.7 
2,73 
0,73 
2,14 
0,37 
2,18  
0,50  
1,57
1,38

82,9
8,2
0,92

20.7

5,18
1,54 

131 '
3,10  
4,17

10,1 
0,99
1,13
3,4
3 .2

577 
91 
15 

287 
36 •
3 .3

60,77
0,47

16,46
8,03
0,16
5.55 
0,88 
1,66 
6,01

99,99
8,61

6.55 
458

5,86-

26.7
54.8
6,38

24,3 
— ~4,64- 

1,30
3,94 
0,61
3,53 
0,79 
2,22
2,13

132,0
8,5  
0,93

23.1

7,21
2,31

175
5,52
5*04

10.7
1,46 
3,81
3.1
3 .7

855
109
15

366
36
25
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Продолжение табл. 7.4

Компонент Pg 2 Pg 6 C-3 79NC118 79NC124 79NC131

Ga
La/Sc
Th/Sc

30
2,2
0,67

12
1,9
0,53

0,16
16
0,74
0,19

13
1,1
0,35

14
1,8
0,48

Bi
В

0,29
83

0,24
77 —

0,04
33

0,13
31

0,06
87

Pg2 Pg6 — группа Гордж-Крик, блок Пилбара [92]; С-3 79NC118 — группа Фиг-Три, 
горы Барбертон [9а—95]; 79NC124, 79NC131 — группа Муди, горы Барбертон |9<*Ь

Основание надгруппы Пилбара маркируется тектоническими 
и интрузивными контактами с гранитными батолитами. Возраст 
вулканических пород группы Варравуна, определенный Sm

У) I 17Й°
^  Индийский океан 

Каррата

Рис. 7.8. Схематическая геологическая карта блока Пилбара, Западная Австра­
лия. 1 — постархейские породы; 2 — посттектонические гранитоиды; 3 — рас- 
сландованные гранитоиды; 4 — группа Вим-Крик и более молодые породы; 5 — 
группа Гордж-Крик; 6 — группа Варравуна.

Nd- и U — РЬ (циркон)-методами, равен соответственно 3,56 и 
3,45 млрд. лет [101]. Группа Гордж-Крик древнее чем 2,9 млрд. 
лет 1Ю2] и в целом согласна с нижележащей группой Варраву­
на; это подтверждает, что она ненамного моложе чем 3,4 млрд.
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лет [39, 40]. Группа Вим-Крик древнее надгруппы Маунт-Брус 
бассейна Хамерслн и, вероятно, древнее чем 2,75 млрд. лет
[103].

В группе Гордж-Крик наблюдаются переходы от платфор­
менных фаций (аллювиальные) к фациям впадин (турбидиты), 
однако отсутствуют мелководные морские шельфовые фации, 
отвечающие условиям отложения на континентальных окраинах 
[39 41]. Химизм сланцев Гордж-Крик (табл. 7.4) [92] особен-

~1 1 I I I i I— I— I— I— I-------п

Раннеархеиские
1—1— I___I___I______ I I I I I I I_____ I I
La Се Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb

Рис. 7.9. Распределение p. з. э. в осадочных сериях раннеархейского зелено­
каменного пояса. Данные для архейских сланцев группы Гордж-Крик, Запад­
ная Австралия, и для групп Фиг-Три и Муди, Южная Африка (по данным 
табл. 7.4). Аномалии европия отсутствуют.

но интересен высокими содержаниями К2О (1,9—7,1%) и высо­
кими отношениями K20/Na20  (2—19). Может быть, эта черта 
является уникальной для осадочных пород, сформировавшихся 
в раннеархейских зеленокаменных поясах (см. разд. 6.5.4) . 'Об­
разцы группы Гордж-Крик характеризуются также высоким 
содержанием лйтофильных элементов с большим ионным радиу­
сом (например, Th, U, р.з.э., Cs), которые коррелируют с содер­
жанием К2О и мусковита. Снова уровень содержаний ближе к 
постархейским, нежели к другим архейским сланцам. Установ­
лены высокие содержания р.з.э. (рис. 7.9) с обогащением пре­
имущественно легкими р.з.э. (LaN/YbN>7,5), при этом уровни 
содержаний такие же, как в постархейских сланцах (например, 
для PAAS LaN/YbN = 9,2). Несмотря на эти особенности, в слан­
цах надгруппы Пилбара отсутствует или наблюдается очень 
слабый Eu-минимум (Eu/Eu* = 0,82—0,99), который характерен 
для архейских осадочных пород. Содержания Сг и Ni в сланцах



Т а б л и ц а  7.5. Химический состав осадочных пород из позднеархейских зеленокаменных поясов

Компонент КН38 КН47 КН21 8781 | 481 | YK17 YK28 | YKl | YK7 |

59,88 60,14 69,72 65,55 67,52 63,80
0,30 0,50 1,07 0,44 0,70 0,75
7,08 13,19 18,04 10,94 16,85 18,09

15,92 10,82 9,26 8,44 6,05 7,64
0,17 0,04 0,04 0,16 0,05 0,06
1,91 4,85 0,49 3,83 3,01 3,58
6,85 1,66 0,11 7,34 0,54 1,01
0,81 0,31 0,24 2,14 3,30 2,62
1,41 2,82 0,99 1,06 1,94 2,36
0,06 0,14 0,04 0,10 0,04 0,07
5,62 5,52 — — — •“

100,01 99,99 100,00 100,00 100,00 99,98
7,17 4,93 2,53 11,29 3,07 3,08

_ _ — —
180 719 172 393 595 689
40 39 37 27 55 70
26 332 49 259 120 166
18 21 — — — '—

3,23 15,5 17 20 21 17
8,28 £9,9 32 38 50 40
0,98 3,33 3,7 3,9 6,5 5,1
4,46 13,4 15 17 25 20
1,26 2,87 3 ,2 3,0 5,1 4,4
0,47 0,92 0,9 0,9 1,6 1,6
1,55 2*97 2,6 2,3 4,1 3,9
0,29 0,49 — — — —
1,71 2,93 2,7 1,6 3,1 3,0
0,37 0,59 — — — —
1,06 1,71 1,9 1,0 1,5 1.6
1,10 1,66 1,8 0,4 1,4 1 ,2

25,1 76,7 82 89 121 99

WC1

SiOu
тю2
А120 3
FeO
MnO
MgO
СаО
Na20
К20
Р2Об
S
2
п. п. п.

Cs
Ва
Rb
Sr
Pb

La 
Ce 
Pr 
Nd 
Sm 
Eu 
Gd 
Tb 
Dy 
Ho 
Er 
Yb 
2 p. 3. э.

64,16
0,47
13,10
17,03
0,02
1,45
0,59
0,52
2,57
0,08

99,99
14,64

4,7
540

61
51
44

66,76
0,82

19,16
1.41
0,01
0,63
1,46
2,65
7,08
0,02

100,00
7,00

1,5
900
105
108
85

23 11
45 23

5,5 2,2
21 9,1
4,0 2,1
1,3 0,80
3,6 2 ,0
0,54 0,31
3,5 1,9
0,82 0,40
2,5 1,3
2,5 1.3

110 54

69,60
0,83

23,08
0,73
0,01
0,49
0,06
0,67
4,47
0,05

99,99
3,31

8,9
1200

130

36
75

8.9  
31

4.9  
1,2 
3,7  
0,49 
2,5  
0,39  
0,87  
0,44

162

61,68
0,75

25,03
5,07
0,068
2,81
0,54
1,68
2,37

100,00
4,42

2,45
647

24.8

38,0
76,1
8,98

35,0
6,26
1,55
4,84
0,79
4,59
1,07
3,05
2,73

183.8



Ьам/УЬы 6,2 5,7 55,3 2,0 6,3 6,4 33,8 10,1 9,6 9 4Eu/Eu* 1,05 1,19 0,86 1,03 0,96 0,95 1,05 1,07 1,18
<7 ,-T 
0 86Y 22 11 11 7,35 19,1 30 13 20 20 39,4

Th 6,9 4,1 16 1,26 5,11 12,3 5,8 6,0 6,5 12 4и 1.9 0,97 2,0 0,37 1,56 — •_ 3 40Zr 147 133 180 52 124 153 81 119 121 271 ’Hf 4,1 3,3 3,7 1,37 3,33 5,39Sn 2,9 11 1,3 — — _ _ __ _ 9 0 6Nb 10,3 10,5 7,2 2,2 3,0 8 10 14 8 .15,V iMo
W M 3,3 0,63 I — — — — ‘ 0, 6? :

2 ШTh/U 3,6 4,2 8,0 3,4 3,3 _ _ . . 3J6^La/Th 3,3 2,7 2,3 2,6 3,0 1,4 3,4 3,5 2,6
Cr 69 210 370 113 362 260 96 173 179 353 IV 65 98 185 . 62 114 . 229 124 156 183 209 fSc 24 17 22 — — — _ 24Ni 56 11 * 73 268 65 70 69 69 162Co 96 5,1 * 61 61 — 17
Cu 400 81 3,9 445 265 16 25 49 54 66Zn — — -- 700 1400 82 55 89 89
Ga 23 18 27 10 16 19 15 20 23 25
La/Sc 0,96 0,65 1,6 _ _ — 1 6
Th/Sc 0,29 0,24 0,73 — . — — . — — — 0*,52
Bi 1,7 1,4 0,22 _ . 0,15
В 62 4 110

_ > 
45

С«ДНЦЫ П>уппы It Калгурли, блок Йилгарн ([96, 97], неопубликованные данные); КН21 — сланцы группы II, Калгурли 
блок Иилгарн ([96, 97], неопубликованные данные); 8781 — осадочный слой из базальта Футуол, Камбалда, блок Йилгарн [98]; 481— внут- 
риформационный осадочный слой, Камбалда, блок Йилгарн [98]; YK17 — литифицированная вакка i-руппы А формации Джексон-Лейк, над 
группа Йеллоунайфу.пров. Слейв [99]; YK28— литифицированная вакка группы В формации Джексон-Лейк, надгруппа Йеллоунайф, пров 
блок' Пилбара [92]YK7 ”  граувакка “  слане« Формации Беруош, надгруппа Йеллоунайф, пров. Слейв [99]; WC1 — сланец группы Вим-Крик



Т а б л и ц а  7.6. Химический состав осадочных пород из архейских
высокометаморфизованных комплексов Западной Гренландии [100]

Компонент

S i02
ТЮ2
А120 3
FeO
MnO
MgO
СаО
Na20
К20

2
п. п. п.

Cs
Ba
Pb

La
Ce
Pr
Nd
Sm
Eu
Gd
Tb
Dy
Ho
Er
;Yb
2  р .з.э . 
LaN/YbN 
Eu/Eu*
Y

Th
U
Zr
Hf
Sn
Nb
Mo
W
Th/U
ta/Th

Cr
V 
Sc
№ ••

Акилиa Исуа Мален

22
11

27

15
27

69

О
OO
OO
CM 24

84
84

A

22
11

36

20
14

29

20
14

24

56,65 52,28 53,81 58,83 55,70 52,97 78,68
0,53 1 09 0,68 0,58 0,54 1,68 0,31

12,56 21 ,41 18,49 16,62 12,79 25,06 11,07
16 97 9,71 16,64 13,99 17,37 7,40 2,79
0 1 8 0,03 0,08 0,09 0,16 0,12 0,02
6 19 5,29 2,63 2,43 6,35 3,35 1,19

»* 
3,94 2,46 2,75 2,26 4,16 * 3,65 1,34
1,24 4,88 2,19 2,45 1,27 4,02 2,98
1,74 2,85 2,74 2,74 1,66 1,75 1,62

100,00 100,00 100,01 99,99 100,00 100,00 100,00
0,85 0,99 0,99 0,91 0,77 1,06 0,80

2 38 125 7,62 25,9 1,68 8,62 1,71
114 487 177 201 87,7 452 450

5,08 14,8 7,06 7,13 4,37 17,8 12,2

2,55 19,1 19,6 31,8 2,10 14,9 10,2
6,59 44,7 44,2 66,8 6,15 36,2 23,3
1.19 4,63 5,43 7,18 1,07 4,11 2,56
6,71 18,3 22,0 28,6 6,15 17,3 10,6
2,80 3,46 4,84 5,25 2,47 4,39 1,81
1*13 1,07 1,20 1,38 0,98 1,84 0,55
3 75 3,58 4,22 3,81 3,58 3,94 1,23
0 7 6 0,56 0,71 0,63 0,73 0,69 0,19v r  v
5,05 3,72 4,01 3,66 5,08; 3,86 1,07
1*13 0,82 0,87 0,80 1,18 0,90 0,22
3,00 2,40 2,36 2,16 3,41 2,58 0,59
2* 72 2,55 2,20 1,86 3,11 2,46 0,60

38,2 105,6 96,1 154,5 37,0 93,9 53,1
0 62 5,1 6 ,0 11,6 0,46 4,1 11,5
1 07 0,93 0,81 0,94 1,01 1,35 1,13

27’,5 24,9 31,4 23,9 34,3 21,2 4,42

0 75 3,97 3,49 4,53 0,36 3,32 2,80
0 2 5 0,82 0,70 0,93 0,23 0,94 0,78>

48 4 125 167 163 28,2 93,1 40,2
3,26 3,30 4,25 4,72 3,77 4,32 2,52
1,68 1,72 3,16 3,25 1,33 4,28 1,89
4 8 4 8,29 5,98 6,09 4,95 8,50 3,51

j *
0,95 1,12 0,39 0,22 0,74 1,12 1,12
* ’ 0,49 0,65 0,40 * 1,02 0,19
3 ,0 4,8 5 ,0 4,9 1,6 3,5 3 ,6
3,4 4 ,8 5 ,6 7 ,0 5,8 4,5 3,6

315 325 63 69 220 195 89
76 260 54 54 65 268 46
19 29 13 13 19 30 6,5

162 207 56 52 155 148 32

83,82
0,14
9,16
1,11
0,02
0,75
1,29
1,91
1,80

100,00
0,73

192
416

15,3

7.02 
13,7

1,64
6,66
1,53
0,45
1,18
0,16
0,84
0,16
0,38
0,34

34.2  
14,0
1,02
2,77

1,84
0,46

29.3 
2,22 
1,02 
2,69 *
*
4 ,0
3,8

33
21

3,3
15
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Продолжение табл. 7.6.

Компонент

Акилиа Исуа Мален

22
11

27

15
27

69

24
84

84
G

24
84

84
А

22
11

36

20
14

29

20
14

24

22
11

37

Со 24 50 17 15 20 46 10 *
Си 14 84 25 21 13 71 11 3 ,0
Ga 12 12 14 15 10 15 * *
La/Sc 0,13 0,66 1,5 2,4 0,11 0,50 1,6 2,1
Th/Sc 0,04 0,14 0,27 0,35 0,02 о ,и 0,43 0,56

Bi * 0,07 0,06 0,05 * 0,08 0,03 *
В 14 15 58 37 И 375 7 38

221127, 152769 — слюдяной сланец и гранатовый слюдяной сланец, ассоциация Аки­
лиа; 248484С, 248484А — метапелиты, вулканогенно-осадочный пояс Исуа; 221136, 201429 — 
слюдяной сланец и метаосадочный гнейс из низкокремнеземистой группы, супракруста- 
литы Мален; 201424, 221137 — полупелитовые гнейсы из* высококремнеземистой группы, 
супракрусталиты Мален.

группы Гордж-Крик также аномально высокие: среднее значе­
ние для Сг— 600 млн-1, а для Ni —350 млн-1.

Происхождение сланцев Гордж-Крик моделируется по со­
держанию микроэлементов [92]. Источник состоял примерно на 
70—80% из кислых магматических пород (кислые вулканиты 
и/или гранитоиды) и на 20—30% из основных вулканитов [92]. 
Многие из ассоциирующихся с ними песчаников являются арко- 
зами [39], что указывает на значительный вклад гранитного ис­
точника. Отсутствие Eu-минимума в осадках свидетельствует 
о том, что магматические породы внутрикорового происхожде­
ния, имеющие отрицательные Eu-аномалии, вероятно, играли 
незначительную} роль.

б. Горы Барбертон, Южная Африка. Горы Барбертон (над- 
группа Свазиленд) являются классическим примером зеленока­
менного пояса [10]. Генерализованная стратиграфическая ко­
лонка представлена на рис. 7.2. Вулканические породы группы 
Онвервахт имеют Sm — Nd-изохронный возраст 3,54 млрд. лет 
[48]. Минимальный возраст групп Фиг-Три и Муди установлен 
менее четко, но, вероятно, превышает 3,3 млрд. лет [10].

Надгруппа Свазиленд состоит из трех групп. Нижняя группа 
Онвервахт сложена 15-км серией ультраосновных — основных— 
кислых вулканических пород, переслаивающихся с вулканоген­
ными и хемогенными отложениями в верхних частях. Группа 
Онвервахт переходит в группу Фиг-Три (мощность 2000 м), 
сложенную главным образом грубообломочными осадочными 
породами. Группа Фиг-Три может быть подразделена на две
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группы фаций [38]. Южные фации (мощностью 10—80 м) сос­
тоят из железистых кварцитов и туфов, постепенно переходя­
щих в песчано-конгломератовые отложения, образовавшиеся за 
счет пород нижележащей группы Онвервахт, с небольшой при­
месью гранитного материала. Северные фации подразделяются 
на три формации (снизу вверх): Шеба (примерно 700—1000 м), 
Бельвю-Роад (примерно 600—1000 м), Шёнгезихт (200—600 м). 
Формация Шеба сложена граувакками с подчиненными сланца­
ми и железистыми кварцитами. Формация Бельвю-Роад состоит 
из граувакк — алевритов, переслаивающихся с кремнистыми 
сланцами, железистыми кварцитами и местами пирокластами. 
Верхняя формация Шёнгезихт сложена пирокластами, вулкани­
тами, конгломератами и граувакками. Группа Фиг-Три — это 
турбидитная серия, в которой формации Шеба и Бельвю-Роад 
представлены склоновыми отложениями и отложениями конусов 
выноса, а формация Шёнгезихт — это питающие каналы [38].

Петрографическое изучение граувакк формаций Шеба и 
Бельвю-Роад указывает на увеличение вверх по разрезу коли­
чества обломков гранитов и уменьшение обломков вулканитов 
[33, 94]. Важной чертой групп Фиг-Три и Муди (см. ниже) яв­
ляется обилие калиевого полевого шпата, показывающее, что 
главным источником сноса были гранодиориты — граниты. 
В архейских песчаниках плагиоклаз существенно преобладает 
над калиевым полевым шпатом (см. гл. 6).

Породы становятся более грубозернистыми при переходе от 
группы Фиг-Три к группе Муди. Последняя (мощность 1500— 
3600 м) состоит из более зрелых песчаников, алевритов, слан­
цев и конгломератов, сформировавшихся в речных и прибрежно­
морских условиях. Песчаники группы Муди сложены кварцем, 
калиевым полевым шпатом и окремнелыми сланцами с неболь­
шой примесью сростков кварца и обломков пород: Это указы­
вает на уменьшающуюся роль вулканических источников и снос 
с континента [33].

Для объяснения природы осадочных пород групп Фиг-Три и 
Муди была разработана тектоническая модель [33, 35—41], 
включающая континентальный рифтогенез и базирующаяся на 
предположении, что комплекс Древних гнейсов образует основа­
ние надгруппы Свазиленд [44]. Прямых геологических доказа­
тельств этого нет [1041, a Sm — Nd-датирование подтвердило, 
что комплекс Древних гнейсов одновозрастен с вулканитами 
Онвервахт [49] или несколько моложе их. Согласно новой тек­
тонической модели, группы Фиг-Три и Муди могут представлять 
собой флишевые и молассовые отложения передового прогиба, 
образовавшиеся за счет окраин поднимающегося континента
[104]. В этих осадочных породах отсутствуют признаки мате­
риала островных дуг.
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Данные о микроэлементах получены для граувакк формаций 
Шеба и Бельвю-Роад группы Фиг-Три (94, 95], а также для 
сланцев групп Фиг-Три и Муди [93—95]. Граувакки были рас­
смотрены в гл. 6. Представительные анализы сланцев приведе­
ны в табл. 7.4. Характерны широкие вариации содержаний р.з.э. 
для граувакк и сланцев (рис. 6.6 и 7.9). Отмечается также об­
щее обогащение Ей по сравнению с постархейскими осадочными 
породами, хотя для граувакк оно не так значительно, как для 
большинства других архейских осадочных пород. Установлены 
тренды возрастания микроэлементов в граувакках Фиг-Три к 
верхам разреза [94, 95]. Наиболее важными среди них являются 
уменьшение содержания Ni, а также возрастание содержаний 
легких р.з.э. и отношения L a N/YbN, что соответствует увеличению 
роли гранитного материала к верхам стратиграфического раз­
реза.

Установлены различия в составе сланцев групп Фиг-Три и 
Муди [93]. Для последней характерны более низкие содержания 
железомагнезиальных элементов и более высокие концентрации 
несовместимых микроэлементов, таких, как легкие р.з.э., Zr и 
Th, что отражается в более высоких отношёниях Ьам/УЬм, 
Th/Sc, La/Sc и Th/Co (табл. 7.4). Это указывает на возрастание 
роли гранитного материала в группе Муди, что подтверждается 
петрографическими исследованиями [33, 94]. Таким образом, 
группа Фиг-Три образовалась за счет равных соотношений ос­
новных и кислых изверженных пород, а для образования груп­
пы Муди потребовалось значительно больше исходных кислых 
пород [93].

Для сланцев Фиг-Три характерны высокие содержания Сг 
и Ni: Сг>800 млн-1, Ni>400 млн-1 [93, 105]. Сланцы группы 
Муди также обогащены этими элементами (Сг>550 млн-1, 
Ni>250 млн-1). Данхин [105] для объяснения таких содержа­
ний предполагает наличие ультраосновного источника, однако 
содержания р.з.э. и других несовместимых микроэлементов не 
согласуются с подобным источником. Более правдоподобно 
предположение, что ультраосновные — основные породы участ­
вовали в формировании состава осадочных пород, однако высо­
кие содержания Сг и Ni были обусловлены последующими вто­
ричными процессами.

7.8.2. ;Поэднеархейские зеленокаменные пояса, а. Блок 
Йилгарн, Западная Австралия. Этот блок находится в юго-за­
падной Австралии и занимает площадь более 600 000 км2. Он 
сложен в основном позднеархейскими гранит-зеленокаменными 
комплексами, а небольшая его часть на западе — раннеархей­
скими гнейсовыми комплексами. Зеленокаменный пояс включает 
в себя ультраосновные, основные, кислые и обломочные ассо­
циации. Основные породы составляют примерно 50% разреза —
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это преимущественно толеиты с низким содержанием калия; 
в основании разреза преобладают ультраосновные породы. Кис­
лые вулканиты приурочены к верхним горизонтам разреза, 
а мощные серии обломочных осадочных пород венчают его. Ге­
нерализованная стратиграфическая колонка приведена на 
рис. 7.2. Возраст пород примерно 2,6—2,8 млрд. лет.

Si02/10

Рис. 7.10. Сравнение составов главных оксидов осадочных пород и гранитов* 
базальтов и ультраосновных пород района Камбалда. Видно четкое влияние 
гранитного компонента на состав осадочных пород, хотя последние переслаи­
ваются преимущественно с базальтовыми и ультрамафическими сериями ([98, 
108], с упрощениями).

Осадочные породы в районе Калгурли представлены в ос­
новном турбидитами; петрографическое изучение показывает, 
что они произошли из смеси богатых Na фельзитовых порфиров, 
основных вулканитов и рециклированного осадочного материала 
(кварциты, кремнистые сланцы) ([106]; см. также [107]). 
На этой территории установлены более древние богатые Na 
граниты, которые также могли быть источником осадочного ма­
териала. Тонкозернистые осадочные породы района Камбалда 
отличаются от пород Калгурли тем, что они встречаются только 
в виде линзовидных горизонтов внутри нижней ультраоснов- 
ной — основной вулканической серии Камбалда [108]. Эти поро­
ды образовались в результате смешения материала местных ос­
новных— ультраосновных вулканитов и принесенных издалека 
обломков кислых вулканитов и гранитов (рис. 7.10). Распреде­
ление ряда элементов (например, S, Ni, Си, К, Na) контролиру­
ется фумарольными и гидротермальными процессами.
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Осадочные породы Калгурли были подразделены на лве

предполагается, что они произошли либо за счет известково­
щелочных вулканитов островных дуг, либо представляют собой

Рис. 7.11. Распределение р. з. э. в позднеархейских осадочных породах блока 
Йилгарн (по данным табл. 7.5). Отношение La/Yb изменчиво, что свидетель­
ствует о процессе смешения; аномалии европия отсутствуют.

смесь основных и кислых пород, причем последнее более веро­
ятно. Образцы группы II отобраны из верхних частей вулкани­
ческих циклов, более тесно связанных с кислыми вулканитами 
и порфирами. Обеднение образцов группы II тяжелыми р. з. э. хо­
рошо объясняется соотношением кислых вулканитов и богатых 
натрием гранитов в составе источника сноса. Положительные 
Eu-аномалии, установленные в некоторых образцах обеих 
групп, могут иметь местное происхождение, например за счет 
трондьемитов.

Осадочные породы в районе Камбалда (табл. 7.5) имеют 
близкий состав р.з.э. (рис. 7.11), определенный для 14 образцов 
[98]: 2 р.з.э. = 67± 12 млн"1, LaN/YbN = 4,6±0,7 и Eu/Eu* = 
= 1,01 ±0,07. Наиболее важным заключением является то, что 
местные ультраосновные — основные вулканиты не могли быть 
единственным источником и что приносился также материал 
кислого состава из более удаленного источника.

б. Надгруппа Йеллоунайф, провинция Слейв, Канада. В сос­
тав надгруппы Йеллоунайф входят архейские супракрусталь- 
ные породы северо-западных территорий Канады (рис. 7.12).

ииразодзнии, тесно ассоциирующихся с основными вулканитами;

100
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Рис 7 12 Схематическая геологическая карта и стратиграфические колонки архейских супракрустальных пород надгруппы 
Йеллоунайф Канада ([109]. с упрощениями). Стратиграфические колонки основаны на данных работ, проведенных в бли­
жайшем районе, /  — протерозойские образования; 2 — гранитоиды; 3 — смесь метаосадков и гранитогнейсов; 4 — надгруппа 
йеллоунайф.
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Эта надгруппа состоит на 80% из осадочных пород и на 20%, 
из вулканических и отличается от большинства архейских комп­
лексов. Соотношения пород противоположны наблюдаемым в 
большинстве архейских зеленокаменных поясов. Возраст отло­
жений, по изотопным данным, оценивается в 2,67 млрд. лет 
[109]. Эта надгруппа представляет особый интерес, так как в- 
районах Пойнт-Лейк и Бенджамин-Лейк имеются надежные до­
казательства того, что супракрустальные породы несогласна

Рис. 7.13. Распределение р. з. э. в позднеархейских осадочных породах района 
Йеллоунайф, Канада (по данным табл. 7.5). Различия в отношениях La/Yb* 
свидетельствуют о различном соотношении мафических вулканических .пород, 
в источнике. Примечательно отсутствие Еи-аномалий.

перекрывают гранитное основание [52]. Это подтверждается так­
же изотопными данными [72].

Генерализованные стратиграфические колонки приведены на 
рис. 7.12. Взаимоотношения между западной и восточной частя­
ми залива Йеллоунайф неясны, однако представляется, что фор­
мации Беруош и Джексон-Лейк эквивалентны друг другу [109]. 
Литифицированные песчаники формации Джексон-Лейк рас­
сматриваются как речные отложения перемытого преимущест­
венно кислого вулканического материала. Переслаивающиеся 
граувакки и аргиллиты формаций Беруош и Уолш — это турби­
диты. Петрографические данные указывают на образование 
этих пород из смешанного источника, включавшего кислые — ос­
новные вулканиты, плутонические породы (в основном натровые 
граниты), немного рециклированного метаморфического матери­
ала и рециклированный внутриформационый осадочный мате­
риал. Надгруппа Йеллоунайф, очевидно, формировалась в се­
рии ограниченных разломами бассейнов в пределах гранит-то-
14*
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налитового основания. Время формирования составляет, по-ви­
димому, 10— 15 млн. лет [72, 109].

На основе данных о микроэлементах в осадочных породах 
надгруппы Йеллоунайф литифицированные вакки формации 
Джексон-Лейк подразделяются на две группы в основном по со­
держанию р .з.э . [99]: в группе А Ьам/УЬм =  5 8, а в группе Б 
LaN/YbN =  l l — 15 (табл. 7.5, рис. 7.13). Для всех образцов ха­
рактерно отсутствие Eu-аномалий или небольшое обогаще­
ние Ей. Данные о содержании микроэлементов в группе Б сви­
детельствуют о том, что она образовалась за счет кислых вул­
канитов, таких, как породы формации Бантинг; этим объясняется 
сильное обеднение тяжелыми р. з. э. Однако менее фракцио­
нированные спектры р .з.э . группы А указывают на значитель­
ное (примерно 50%) содержание материала основных вулканитов, 
смешанных с кислыми вулканитами или натровыми гранитами.

Граувакк-аргиллитовые образцы турбидитов формаций Бе­
руош и Уолш близки по составу и, возможно, имеют то же про­
исхождение. Спектры р .з.э . (рис. 7.13) 12 образцов очень похо­
жи: 2 р. з. э. =  127+24; LaN/YbN=  14,4+2,1; Eu/Eu* =  1,03+0,05 
(95%-ный доверительный уровень) [99, 110]. Наиболее правдо­
подобная модель [99], согласующаяся с петрографическими 
данными, — это 80% кислых вулканитов — натровых гранитои- 
дов и 20% основных вулканитов. По предложенной модели вы­
сокие содержания Ni и Сг в осадочных породах не могут быть 
объяснены примесью ультраосновного компонента, так как в 
провинции Слейв нет таких пород; высокие содержания Ni и Сг 
можно объяснить только процессами вторичного обогащения.

в. З е л е н о к а м е н н ы й  п о я с  С а у т -П а с с ,  хр еб ет  У и н д - Р и в е р ,  
С Ш А .  Граувакки зеленокаменного пояса Саут-Пасс были пер­
выми осадочными архейскими породами, проанализированными 
на р .з.э . [95]. Этому поясу присущи многие черты архейских 
зеленокаменных поясов, такие, например, как наличие мощных 
серий основных вулканитов и турбидитов, хотя в них отсутству­
ет явный вертикальный тренд от основных вулканических пород 
к кислым. Пояс включает серию низкокалиевых толеитовых ос­
новных вулканитов с небольшой примесью обломочного кремни­
стого материала (плюс кремнистые сланцы и железистые квар­
циты), имеющих тектонический контакт с мощной ( > 3  км) се­
рией граувакк с небольшим количеством вулканических пород 
среднего — кислого состава. Возраст зеленокаменных поясов 
точно не установлен, но весьма вероятно, что они сформирова­
лись в течение 200—400 млн. лет в период от 3,0 до 2,8— 
2,6 млрд. лет назад.

Петрография и петрохимия этих граувакк указывают на про­
исхождение из смеси обломков гранитов и рециклированных 
осадочных и метаморфических пород [111]. Полностью отсутст-



Архейская кора 213

К ! ? ? "  вулканических пород, хотя высокие концентрации 
? =  СТВУЮТ °  "Р>иес" вулканитов основного состава 

ПяЛ пп. » анализы граувакк зеленокаменного пояса Саут-
?и р з Т л л я Т о й п РеДЫДУЩеЙ ГЛЗВе 3 Табл- 6ЛЗ- Характериста- ос 9 Д1ЛЯТЬ образцов достаточно однородны: 2 р з э = 143-4-
±36 млн-S LaN/YbN =  13,4±3,3 и Eu/Eu*= 0,9± 0 ,06 (95% шЙ
нипппа1еЛЬНЫИ уР°вень)- Общее содержание р.з.э. и фракцио-
ских сТан?евСП?н1ппВ (Ьам/¥Ьм) близки к таковым постархей- сланцев (например, для PAAiS 2 р. з. э. = 183 млн.-1,

чГп', Jul4- РласпРеделение Р- з. э. в образцах группы Вим-Крик, блок Пилбара
спектпяп f 7 P„T n (П° АаННЫМ Табл' 75)- Это ДРУГ0Й типичный пример спектра р. з. э. осадочных пород позднеархейского зеленокаменного пояса.

LaN/YbN 9,2) и, вероятно, отражают преобладание гранитного 
и метаморфического источников. Однако, как и большинство дру­
гих архейских осадочных пород, эти граувакки не имеют явной 
отрицательной Eu-аномалии, характерной для постархейских 
осадочных пород.

г. Другие территории. Использованы данные о метаосадках 
Кушишинг и группы Найф-Лейк провинции Сьюпириор Г1121, 
пояса Абитиби (провинция Сьюпириор) [ИЗ] и группы Вим- 
Крик (блок Пилбара) [92]. Образец группы Найф-Лейк описан 
в разд. 0.4.3. Характеристики р. з. э. большинства этих образцов 
типичны и для других, описанных выше архейских осадков, не 
имеющих существенных Eu-аномалий. Хорошим примером, для 
которого имеются полные данные, является образец из группы 
Вим-Крик [92]. Анализы приведены в табл. 7.5, а спектр 
р. з. э. — на рис. 7.14. Данные о р. з. э. и других малых элементах 
различных архейских осадочных серий широко представлены 
в литературе. Однако детальной интерпретации мешают непол­
нота анализов, отсутствие геологических и седиментоЯ&гических 
деталей и недостаточная точность некоторых ранних анализов.
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7.8.3. Высокометаморфизованные комплексы, а. Район Гот* 
хоб— Исукасиа, Западная Гренландия. Раннеархейские высоко­
метаморфизованные комплексы Северо-Атлантического кратона 
(Западная Гренландия — Лабрадор) являются важнейшими 
для понимания ранней стадии развития коры. В табл. 7.2 приве* 
дена последовательность геологических событий в районе 1от- 
хоб — Исукасиа [53, 114]. Вулканиты ультраосновного — основ­
ного— кислого состава, а также вулканокласты и хемогенные

Рис. 7.15. Спектры р. з. э. метаосадочных пород из раннеархейских сильноме- 
таморфизованных комплексов (серии Акилиа и Исуа, Западная Гренландия) 
(по данным табл. 7.6). Различия в спектрах объясняются влиянием местных 
источников. Обеднение легкими р. з. э. показательно для базальтового источ­
ника.

осадочные породы встречаются в виде включений в̂ пределах 
обширного комплекса высокометаморфизованных гнейсов, в ко­
тором доминируют тоналит-трондьемит-гранодиоритовые гней­
сы (гнейсы Амитсок в Западной Гренландии). Супракрусталь- 
ный пояс Исуа (наиболее крупный из включений) обнажен 
в верховье фьорда Готхоб. В районе Готхоб повсеместно встре­
чаются мелкие включения метаморфизованных вулканических 
и осадочных пород; они коррелируют с породами Исуа и объ­
единены в ассоциацию Акилиа [63]. Эти древнейшие вулкани­
ческие и осадочные породы имеют возраст около 3,75—3,80 млрд. 
лет [32]. Степень метаморфизма изменяется от средней зелено­
сланцевой фации до амфиболитовой для района Исуа и до ам- 
фиболит-гранулитовой для ассоциации Акилиа. Вследствие ме­
таморфизма и структурной сложности, а также небольшого 
размера отдельных включений седиментологические признаки 
отсутствуют. По ассоциации Акилиа нет данных, которые могли
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бы быть использованы для установления условий осадконакоп- 
ления или тектонических условий образования этих древнейших 
пород. С другой стороны, полученные недавно стратиграфиче­
ские и геохимические данные показывают, что осадки Исуа об­
разовались, вероятно, в вулканической обстановке [75].

Более поздние генерации: супракрустальных пород, именуе­
мые Мален, также встречаются в районе Готхоб [114, 115] и 
составляют 10—20% архейского гнейсового комплекса. Они 
включают амфиболиты основного состава (вероятно, по вулка-

Рис. 7.16. Спектры р. з. э. метаосадочных пород из архейской сильнометамор- 
физованной серии Мален, Западная Гренландия (по данным табл. 7.6). Обо­
гащение европием и разный характер спектров свидетельствуют о влиянии 
местных источников.

ническим породам) и в меньшей степени пара- и кварц-кордие- 
ритовые гнейсы. По возрасту породы Мален древнее 3,05 млрд. 
дет [116]. Полевыми наблюдениями установлено, что по край­
ней мере часть пород Мален залегает на гнейсах Амитсок, кото­
рые являются основанием [115, 117]. Однако роль гнейсов Амит­
сок как источника осадков Мален неясна. Ограниченные Nd-изо- 
топные данные указывают на отсутствие признаков существова­
ния более ранней коры [32], однако для решения этого вопроса 
необходимы дальнейшие исследования.

Имеется значительный объем геохимических данных о мета­
осадочных породах Исуа и Акилиа [63, 75, 100, 118]. Предста­
вительные их анализы приведены в табл. 7.6. Характерной чер­
той этих пород является крайне широкое изменение спектров 
р.з.э. (рис. 7.15): от пологих для пород с низким содержанием 
легких р. з. э., что весьма близко к современным базальтам сре­
динно-океанических хребтов, до очень крутых для пород с низ­
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ким содержанием тяжелых р. з. э., что присуще многим архей­
ским кислым вулканитам. Аномалии европия также изменчивы* 
Одна свита мусковит-биотитовых гнейсов с резким истощением 
европием, возможно, образовалась непосредственно за счет кис­
лых вулканических пород [118]. Однако Мак-Леннан и др. 
[ 100] утверждают, что данные о микроэлементах в осадочных 
породах Исуа и Акилиа лучше согласуются с происхождением 
их из смеси в различных пропорциях основных и кислых вулка­
нических пород.

По составу метаосадочные породы Мален подразделяются на 
высококремнеземистые (>75% БЮг) и низкокремнеземистые 
(<60% Si02) [100] (табл. 7.6). Для образцов Мален, как и для 
образцов Исуа — Акилиа (рис. 7.16), установлен тот же тип 
спектров р.з.э.: от пологих для образцов с низким содержанием 
легких р. з. э. до крутых для образцов с низким содержанием тя­
желых р. з. э. Для осадков Мален Eu-аномалии сравнительна 
редки, а отношение Eu/Eu* обычно >1,0. Происхождение оса­
дочных пород Мален может быть объяснено смешением мате­
риала основных и кислых пород [ 100]. Возможно, что наиболее 
фракционированным конечным членом серии были богатые нат­
рием гранитогнейсы основания Амитсок [115, 117].

Архейские метаосадочные породы Западной Гренландии яв­
ляются уникальными среди проанализированных архейских об­
разцов из-за исключительной изменчивости спектров р. з. э. и 
появления в некоторых образцах отрицательных Еи-аномалий. 
Такая изменчивость указывает на литологическое разнообразие 
исходного материала при его плохом смешении в процессе от­
ложения. Для образцов Исуа наиболее вероятен вулканогенный 
источник [75]. Небольшой объем информации по изученным по­
родам не позволяет получить данные о среднем* составе архей­
ской верхней континентальной коры. Однако в следующих раз­
делах мы увидим, что некоторые из этих вариаций представляют 
крайние случаи систематических различий в составе архейских 
осадочных пород, имеющих важное значение для понимания их 
происхождения.

б. Другие территории. Из высокометаморфизованных слан­
цев и парагнейсов Онтарио [112], Индии [119] и Вайоминга 
[ 120] описано много образцов с заметными отрицательными 
Eu-аномалиями. Интересно отметить, что редкие архейские 
образцы с такими аномалиями приурочены к высокометаморфи- 
зованным комплексам. Для широких обобщений пока недоста­
точно данных, но если истощение европием отражает внутрико- 
ровое плавление, то это должно иметь важное значение для по­
нимания происхождения архейских высокометаморфизованных 
комплексов, взаимосвязей между низко- и высокометаморфизо- 
ванными комплексами, а также природы архейской коры.
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7.9. Систематики микроэлементов
В гл. 2 были приведены доказательства однородности соста­

ва постархейских сланцев в отношении микроэлементов (напри­
мер, р.з.э., Th, Sc), отражающих состав исходных пород. Обоб­
щенные выше данные по архейским обломочным осадкам свиде­
тельствуют о значительных вариациях в содержании этих эле­
ментов, особенно р.з.э. В следующем разделе мы суммируем 
главные черты распределения микроэлементов в архейских 
осадочных породах, уделив наибольшее внимание тонкозернис­
тым разностям. Д1ы покажем, что вариации в составе архейских 
осадков носят систематический характер и значительно ограни­
чивают геохимическую природу исходных пород.

7.9.1. Редкоземельные элементы. Спектры р.з.э. архейских 
осадочных пород существенно отличаются от спектров постар­
хейских осадочных пород. Им присущи следующие особенности:

1. Спектры характеризуются большей изменчивостью: от по­
логих для пород со случайным обеднением легкими р. з. э. до 
очень крутых, свойственных породам, обедненным тяжелыми 
р.з.э.

2. В архейских осадочных породах наблюдается тенденция 
к более низкому суммарному содержанию р. з. э.

3. Типично более низкое отношение LaN/YbN.
4. В архейских осадочных породах отсутствуют Еи-аномалии 

(Eu/Eu* ~  1,0), хотя встречаются локальные положительные 
Eu-аномалии, связанные, вероятно, с интрузивами трондьеми- 
тов. Отрицательные Eu-аномалии редки и характерны только 
для высокометаморфизованных комплексов, возникших, по-ви- 
димому, за счет вулканогенных пород (например, Исуа).

Наиболее часто встречаются образцы со средними значения­
ми Ьам/УЬы (между 3 и 9; это отношение для PAAS равно 9,2). 
Такие образцы обычны для блоков Йилгарн и Пилбара, групп 
Фиг-Три и Муди и Западной Гренландии. Менее обычны, хотя 
все же часты, образцы с крутыми спектрами р. з. э. и отноше­
нием LaN/YbN > 9 ; они были встречены почти во всех изученных 
районах. Крутизна наклона таких спектров близка к наблю­
даемой для кислых вулканитов и богатых натрием глубинных 
пород конечных членов бимодальной серии. Образцы с низкими 
значениями этого отношения (LaN/YbN< 3) сравнительно редки. 
Породы с низким содержанием легких р.з.э, (LaN/SmN< l , 0) 
встречаются только в Западной Гренландии, а породы со сла­
бым их обогащением (LaN/SmN>l,0) установлены в Западной 
Гренландии, Камбалде (Западная Австралия) и в группе Фиг- 
Три (Южная Африка). Их спектры сравнимы со спектрами ар­
хейских вулканитов основного состава [121].

7.9.2. La — Th — Sc. Когерентность Th и легких р. з. э. в оса­
дочных породах [ 122] может быть обусловлена сходным их по­
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велением в процессе осадконакопления (см. гл. 2, рис. 2.16). 
Содержание Th и некоторых других элементов в верхней коре 
было успешно оценено с помощью La — Th-систематики. В по- 
стархейских сланцах отношение La/Th равно 2,8iu,2. При этом 
анализе были исключены значения для Гренландии по причине 
их крайней изменчивости и неясности происхождения осадков. 
Однако включение этих данных делает обычно выводы более ве­
сомыми. По имеющимся данным, среднее значение отношения 
La/Th для архейских сланцев равно 3,5±0,3 (95%-ный довери-

Рис. 7.17. Широкие вариации содержаний Сг и Ni (включая высокие значе- 
ния) в архейских глинистых сланцах по сравнению с их содержаниями в пост- 
архейских сланцах. (Данные из работ [92, 93, 96—98, 123].) Раннеархейские 
сланцы значительно обогащены Сг и Ni по сравнению с* позднеархейскими.

тельный уровень). В изверженных породах отношение La/Th за­
висит от их состава, и более высокое отношение для архейских 
пород в целом коррелирует с более основным составом [122]. 
При характеристике состава особенно полезны отношения эле­
ментов с различными уровнями несовместимости. В архейских 
сланцах среднее значение Th/Sc = 0,43±0,07 и La/Sc= 1,3± 0,2, 
а в постархейских сланцах среднее значение Th/Sc= 1,0±0,1 и 
La/Sc = 2,7±0,3.

7.9.3. Малые элементы группы железа. Очень высокие со­
держания Сг и Ni в сланцах установлены во многих раннеар­
хейских сериях (рис. 7.17), включая группы Фиг-Три, Муди и 
Гордж-Крик. Многие позднеархейские серии, такие, как Кал­
гурли [96], и различные зеленокаменные пояса Канадского щи­
та [123] или не обогащены, или только слабо обогащены Сг и
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Т а б л и ц а  7.7. Отношения элементов группы железа 
в архейских и постархейских глинистых сланцах [97]

Отношения Раннеархейские Позднеархейские Постархейские

Сг/V 5,3± 1,0 (п= 18) 1,5 ±0,3 (п=30) 0,9 ±0,1 (п =  31)
Ni/Co 11,6±  1,6 (п—17) 3,0 ±0,7 (п=27) 2,6 ±0,2 (п=31)
V/Ni 0,51 ±0,28 (п= 18) 1,7±0,7 (п =  29) 2,1 ±0,2 (п =  32)

95%-ный доверительный уровень.

Ni по сравнению с их постархейскими аналогами. Обогащение 
не распространяется на другие элементы этой группы, вследст­
вие чего (табл. 7.7) [97] для раннеархейских сланцев харак­
терны аномально высокие отношения Сг/V, Ni/Co и низкие — 
V/Ni. В некоторых случаях (например, Пилбара) содержания 
Сг и Ni настолько высоки, что объяснить их только концентра­
циями в породах источника не представляется возможным, по­
этому необходимо привлекать процессы вторичного обогащения 
(разд. 7.8.1). Уровень обогащения по сравнению с постархей­
скими осадками так высок, что должен до некоторой степени 
отражать различия в составе пород источника. Высокие содер­
жания Сг и Ni в архейских осадочных породах свидетельствуют 
об отсутствии связи их происхождения с островными дугами, 
так как вулканиты последних имеют в целом очень низкие содер­
жания Сг и Ni, что обусловлено фракционированием оливина и 
шпинели [124] (см. разд. 3.3.1).

7.9.4. Модель смешения. В раннеархейских магматических 
комплексах и в низах разрезов многих позднеархейских зелено­
каменных поясов мало изверженных пород среднего состава. 
Такие комплексы содержат бимодальную магматическую серию 
ультраосновных — основных вулканитов и тоналитов — трондье- 
митов (плутонические породы) или кислых вулканитов (обычно 
дациты). Эти разновидности кислых плутонических и вулкани­
ческих пород имеют сходную геохимическую специфику. На 
рис. 7.18 приведены два типичных спектра р.з.э. конечных чле­
нов бимодальной серии.

Многие спектры р.з.э. архейских осадочных пород со сред­
ними значениями L a N/YbN, приведенными выше, неотличимы от 
спектров современных известково-щелочных андезитов [125]. 
Однако петрографические и геологические данные не позволяют 
рассматривать такие породы в качестве главного источника 
архейских осадков, в то время как различные смеси пород ар­
хейских бимодальных серий в равной степени объясняют и пет­
рографические данные, и спектры р. з. э.
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При геохимических расчетах общее уравнение для двухком­
понентной смеси является гиперболической функцией [126] и 
имеет вид
Ах+ Вху+Су +  D =  0, (1)
где х и у — соответственно изменения по абсциссе и ординате. 
Представление данных в виде графика отношение — отношение

Рис. 7.18. Типичное распределение р. з. э. в основном и кислом конечных чле­
нах архейской бимодальной серии магматических пород и в среднем архей­
ском аргиллите (по данным табл. 7.8). Спектр р. з. э. для среднего архейского 
аргиллита соответствует спектру, полученному при смешении в пропорции 
1 : 1 основного и кислого конечных членов серии.

является общим случаем, и если мы примем *=P/b, a y=Q/a,
то получим
А =  аФхУг (2)
B = aibi— a2bi (3)
С — —- aib2x2 (4)
D = aib2,x2yi—аф^х^у2, (5)
где индексы относятся к двум точкам на кривой. Кроме того,
г=аМ аф„  (6)
где величина г — функция меры кривизны линии смешения, по­
этому если г — 1, то получаем прямую линию, а если г > 1  или 
г<§;1, то линия смешения сильно искривлена. Построение гра­
фиков отношение — элемент и элемент — элемент является част­
ным случаем общего уравнения (1). При построении графика 
отношение — элемент а= 1 (следовательно, r=b2/bi) или Ь — 1
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(следовательно, r= a i/a 2). При построении графика элемент — 
элемент a  =  b =  1 (следовательно, r =  1).

В случае магматических систем все межэлементные отноше­
ния должны следовать модели смешения, быть внутренне согла­
сованными с ней и четко совпадать с линиями смешения [126]. 
приложение уравнения двухкомпонентного смешения к изуче­
нию источника осадков затрудняется по двум причинам:

торичные процессы, такие, как выветривание, перенос и 
диагенез, могут воздействовать на распределение многих эле­
ментов. Поэтому при изучении источника осадков используются 
только те элементы, которые являются наилучшими индикатора­
ми происхождения (например, р.з.э., Th).

2. Составы конечных членов серий не всегда могут быть на­
дежно определены. Альтернативно можно использовать крайние 
составы осадков в качестве конечных членов серий и считать, 
что они характеризуют типы изверженных пород источника 
сноса.

Простая проверка внутренней согласованности должна пока­
зать, что средние точки на кривой смешения имеют соответст­
венно средние отношения знаменателей. Допустим, например 
что данные на графике отношение — отношение (P / a  —  Q / b ) со-  
ответствуют кривой смешения. В этом случае графики Р / а — Ь / а  
и Ц / о  а / b  должны представлять собой прямые линии Г1261 

тот метод может быть использован для проверки двухком- 
понентнои модели смешения в применении к архейским осадоч­
ным породам. На рис. 7.19 представлен график отношение — от­
ношение (Co/Th — La/Sc) для архейских осадочных пород. Что- 

ы получить максимальный разброс, для отношений использо­
ваны совместимые и несовместимые элементы. На график нане­
сена линия смешения крайних осадочных составов в качестве 
конечных членов. Данные прекрасно соответствуют двухкомпо­
нентному смешению. Внутренняя согласованность иллюстриру-

врезкой — графиком Co/Th — Sc/Th, представляю- щим собой прямую линию.
Линейное расположение данных на тройных диаграммах 

также согласуется с двухкомпонентным смешением, хотя можно 
утверждать, что такое расположение не является простым сре­
зом через трехмерную кривую поверхность. На рис. 7 20 пред­
ставлены две тройные диаграммы: Th — Hf — Со и La — Th — 
Sc. Постархейские сланцы (например, [127]) расположены 
в узких полях вокруг или вблизи данных для современной верх­
ней континентальной коры (см. также гл. 2, рис. 2.4). И нао­
борот, данные для архейских осадков образуют четкие линейные 
группы точек, пересекающие значительные части диаграмм Тот 
факт, что линеиные тренды характерны более чем для одной 
тройной диаграммы, является хорошим свидетельством в поль-



ЗУ двухкомпонентной модели смешения. Данные соответствуют 
архейской бимодальной серии с конечными членами AMV (ар­
хейские основные вулканиты) и ТТ (тоналиты — трондьемиты, 
кислые вулканиты). Состав современной верхней Континенталь-
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L a / S c

Рис. 7.19. Диаграмма архейских осадочных пород в координатах Co/Th 
La/Sc, согласующаяся с моделью двухкомпонентного смешения (см. текст).

ной коры также мог бы быть одним из конечных членов на этих 
диаграммах (см. рис. 2.4), однако такая возможность исключена 
из-за общего отсутствия истощения европием в архейских оса­
дочных породах.

7.9.5. Сравнение вулканических и осадочных серий. Имеется 
достаточно данных для сравнения микроэлементов в осадочных 
породах, находящихся в вулканических и осадочных сериях 
позднеархейских зеленокаменных поясов (см. табл. 7.5). В Кал­
гурли осадки, переслаивающиеся с вулканическими породами 
(группа I), характеризуются менее фракционированными спек­
трами р .з.э . и более низкими значениями отношений Th/Sc и 
La/Sc, нежели осадки мощных осадочных серий (группа II).
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Это согласуется с большей долей вулканических обломков ос­
новного состава в источнике сноса [96]. В районе Камбалда 
[98] осадки не имеют широкого развития по латерали и пере­
слаиваются с ультраосновными — основными породами. Ультра- 
основной — основной источник не мог быть единственным по­
ставщиком микроэлементов в осадки, необходимо также значи­
тельное участие кислого компонента (см. разд. 7.8.2). Спектры 
р. з. э. не являются такими фракционированными, как во многих.

Th La

Рис. 7.20. Диаграммы Th — Hf — Со и La — Th — Sc для архейских и пост­
архейских сланцев. Данные для постархейских пород занимают ограниченные 
поля в противоположность архейским породам. Данные для последних соот­
ветствуют модели смешения двух компонентов: архейских мафических вулка­
нитов (AMV) и средней кислой, изверженной породы (ТТ) (объяснения см. 
в тексте).

других позднеархейских осадочных породах, образовавшихся за 
счет мощных турбидитных серий (например, группа II в райо­
нах Калгурли, Йеллоунайф, Вайоминг), что свидетельствует 
о значительном присутствии мафического компонента в источ­
нике.

7.9.6. Сравнение ранне- и позднеархейских зеленокаменных 
поясов. Не имеется достаточно данных для исследования разли­
чий в распределении микроэлементов в осадочных породах, пе­
реслаивающихся с вулканическими сериями в ранне- и поздне­
архейских зеленокаменных поясах. Нет заметных различий и 
в спектрах р .з.э ., полученных для мощных осадочных серий 
(ср., например, Фиг-Три, Муди и Пилбара с Йеллоунайфом, 
Калгурли (группа И) и Вайомингом).

Ясно одно: раннеархейские осадочные породы сильно обога­
щены Сг и Ni по сравнению с их позднеархейскими аналогами 
(рис. 7.17). Такого обогащения не наблюдается для V, Со и Sc 
(табл. 7.7). Как отмечалось выше (разд. 7.8.1), заключение об



224 Глава  7

источнике, полученное в основном по р.з. э., Th и Sc, показы­
вает, что обогащение связано не только с ультраосновным — 
основным источником и что соотношение основного и кислого 
компонентов в источнике сноса ненамного отличается от соот­
ношения в источнике для позднеархейских серий. Ясно, что не­
которые различия в содержаниях Сг и .Ni обусловлены порода­
ми источника. Весьма вероятно, что мафический компонент ис­
точника раннеархейских осадочных пород был существенно обо­
гащен высокомагнезиальными базальтами и коматиитами. Для 
таких пород характерны более высокие концентрации Сг и Ni, 
нежели для архейских толеитов и известково-щелочных основ­
ных вулканических пород.

7.10. Состав архейской коры
7.10.1. Верхняя кора. На основе рассмотренных геологиче­

ских, петрографических и геохимических данных мы приходим 
к выводу, что состав многих опробованных архейских осадочных 
серий является представительным для состава исходных комп­
лексов вулканических, плутонических, метаморфических и оса­
дочных пород. Соответственно по составу осадочных формаций 
мы делаем заключение о составе верхней архейской коры, как 
это было сделано для постархейской верхней коры.

Взаимоотношения микроэлементов в осадочных породах 
архея убедительно свидетельствуют о происхождении последних 
в результате смешения двух компонентов. Составы конечных 
членов соответствуют таковым архейской бимодальной серии. 
Основываясь на обобщении литературных данных, мы оценили 
средние составы двух компонентов конечных членов. Они при­
ведены в табл. 7.8. Широкие вариации в составе отдельных по­
род, а также ограниченность данных для многих элементов су­
щественно снижают точность таких оценок. На основе литера­
турных данных и данных, рассмотренных в этой главе, мы рас­
считали также состав средней архейской глинистой породы 
(табл. 7.8).

Используя тот же подход, что и для оценки содержаний 
р .з .э . в постархейской верхней коре (гл. 2), мы рассматриваем 
среднее содержание р. з. э. в архейских глинистых породах в ка­
честве представительного для архейской верхней коры. Средний 
образец имеет следующий состав: 2 р. з. э. =  105 млн-1, LaN/YbN =  
=  6,8 и Eu/Eu* =  1,0. Он отличается от PAAS более низкими сум­
марным содержанием р .з.э . и отношением La/Yb и отсутствием 
Eu-аномалии. При оценке содержаний р .з.э . в постархейской 
верхней коре содержания их в сланцах были снижены на 20% 
с учетом присутствия в них осадочных пород (например, карбо­
натов, песчаников) с более низкими концентрациями р .з.э . Мы



Т а б л и ц а  7.8. Химический состав архейского основного и кислого
конечных членов серии и среднего архейского аргиллита

Компонент
О свовйо^вулкани- 

ческнй конечный 
- член серии

Кислый конечный 
член серии Аргиллит

S i02
--------1-̂ * ■ м ; - ..-----------

50,ё 69,7 60,4
тю 2 1,2 0,5 0 ,8
А^оз 14,9 15,8 17,1
FeO 12,9 3,1 9,5
MnO 0 ,2 0,15 0,1
MgO 8,1 1,4 4 ,3
СаО 9,5 2,9 3 ,2
Na20 2,3 4,3 2,1
К2О 0,3 2,2 2 ,3
2 100,0 100,1 99,8
Cs __ __ 6 ,0
Ba 130 400 575
Rb 10 65 60
Sr 175 300 180
Pb — 20
La 3,7 37 20
Ce 9,,6 75 42
Pr 1,4 8,5 4,9
Nd 7,1 33 20
Sm 2,3 5,7 4 ,0
Eu 0,87 1,6 1,2
Gd з»о 3,7 3,4
Tb 0,58 0,6 0,57
Dy 3,8 3,1 3 ,4
Ho 0,85 0,6 0,74
Er 2,5 1,7 2,1
Tm 0,36 0,22 0,30
Yb 2,5 1,5 2 ,0
Lu 0,38 0,22 0,31
La*r/YbN 1,0 16,7 6,8
Y 21 14 18
Th 0,8 6,8 6,3

1,6U 0,2 1,8
Zr 50 200 120

3.5
5 .5
9 .0
1.0  
1,0

205(675)*

Hf
Sn
Nb
Mo
W
Cr

2

330

4

30
V
Sc
Ni
Co
Cu

345
40

185
40

45
5

20
10

135
20

100(425)*
40

150
15

Ga — 0,1Bi
В — -- 65

* Значения для позднеархейских аргиллитов; в скобках — значения для раннеархе
ских аргиллитов.

15-1097
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отказались от такой корректировки в архее, поскольку ^кварци­
ты, карбонаты и эвапориты не так характерны для этой эпохи, 
к тому же нет явной разницы в среднем содержании р .з .э , 
в архейских сланцах и граувакках. Абсолютные значения р. з. э. 
(и содержаний других несовместимых компонентов, рассчитан­
ных по ним) являются, вероятно, верхним пределом и миними­
зируют расхождения относительно средних содержаний в пост- 
архейской коре. Содержание р .з.э . в осадках показывает, что 
смешение бимодальных компонентов в пропорции 1 : 1 наилуч­
шим образом позволяет предсказать отношение LaN/YbN. Со­
держания р .з.э., полученные при таком смешении, согласуются 
в пределах 20%  с содержаниями р .з.э . в осадках. Мы считаем 
это совпадение достаточным и приступаем к построению табли­
цы содержаний в верхней архейской коре, используя модель 
смешения.

Содержания некоторых элементов в верхней коре могут быть 
определены исключительно из данных по осадочным породам, 
если содержания р .з.э . в верхней коре приравнять к содержа­
ниям их в среднем образце осадочной породы. Эта операция не 
исходит из каких-либо предположений о происхождении соста­
ва породы или об источнике. Как было показано в гл. 2, сущест­
вует корреляция между Th и легкими р. з. э. в постархейских 
осадочных породах, которая может быть использована для оцен­
ки содержаний Th в верхней коре. С помощью обычных отноше­
ний элементов (Th/U, K/U, K/Rb) в породах коры можно оце­
нить и содержание в ней других элементов. В разд. 7.9.2 показа­
но, что отношение La/Th в архейских осадочных породах равно 
3,5±0,3 (см. также гл. 2, рис. 2.16). Используя содержание La 
(20 млн-1) в архейской верхней коре, определенное по содержа­
нию его в осадочных породах, получим значение Th (5,7 млн-1) 
в архейской верхней коре. Исходя из Th/U =  3,8, U = l,5  млн-1; 
при K /U =104 К20 = 1 ,8% ; при K/Rb =  300 Rb =  50 млн-1. Значе­
ние для Sc может быть получено так: Th/Sc =  0,43±0,7, La/Sc =  
=  1,3±0,2; в итоге среднее значение для Sc составит 14 млн-1. 
Эти значения и соответствующие отношения сравниваются 
в табл. 7.9 с данными, полученными на основе модели смеше­
ния. Несмотря на колебания, совпадение очень хорошее.

В табл. 7.10 дана наша оценка среднего состава архейской 
верхней коры. Содержания р .з.э . приравнены к содержаниям 
их в осадках; Th, U, К, Sc и Rb также рассчитаны по содержа­
ниям их в осадках, а содержания остальных элементов получе­
ны смешением в отношении 1 : 1 членов архейской бимодальной 
серии.

7.10.2. Состав коры в целом. Состав архейской верхней коры 
был рассчитан главным образом на основе содержаний р .з.э . 
(как ориентира для вывода среднего) в архейских осадочных:
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Т а б л и ц а  7.9. Сравнение оценок для архейской верхней коры

Элемент г Данные по осадкам Модель смешения

La, млн^1 V  20 ,0 20,4
Yb, млн-1 2*0 2 ,0
LaN/YbN 6,8 6,9
к, % 1,5 1,1Th, млн-1 5 ,7 6,8
U, млн-1 1,5 1,8
Rb, млн-1 50 37,5
Sc, млн-1 14 22.5

породах. Такой подход предполагает, что архейские осадки об­
разовались за счет обширного источника сноса, и, следователь­
но, он может быть использован в отношении постархейских оса­
дочных пород для оценки состава верхней коры. Основания для 
такого допущения представлены в этой и предыдущей главах, 
из которых мы заключаем, что осадочные процессы в архее дей­
ствительно обеспечили необходимое опробование обнаженной 
архейской коры.

Следующий вопрос — тот же самый, что и для постархейской 
коры: может ли состав поверхности быть представительным для
Т а б л и ц а  7.10. Химический состав архейской коры

Компонент Верхняя кора 
(ВК)

Общая кора 
(ОК) Компонент Верхняя кора 

(ВК)
Общая кора 

(ОК)

S i02 60, 1 57,0 СаО 6 , 2 7,2
т ю 2 0 , 8 1 , 0 Na20 3,3 3,0
AI2O3 15,3 15,2 К2О 1 , 8 0,9
ГеО 8 , 0 9,6 2 1 0 0 , 2 99,9
MgO 4,7 5,9

Элемент вк ок Элемент вк ок Элемент вк ок

Na, % 2,45 2,23 Ni, млн-1 105 103 Gd, млн-1 3,4 3,2
■Mg, % 2,83 3,56 Си, млн-1 — 80 ТЬ, млн-1 0,57 0,59
Al, % 8 , 1 0 8,04 Rb, млн-1 50 28 Dy, млн-1 3,4 3,6
Si, % 28,08 26,63 Sr, млн-1 240 215 Но, млн-1 0,74 0,77
К, % 1,50 0,75 Y, млн-1 18 19 Ег, млн-1 2,1 2 ,2
C a , % 4,43 5,22 Zr, млн-1 125 100 Тгп, млн-1 0,30 0,32
Sc, млн-1 14 30 Ва, млн-1 265 220 Yb, млн-1 2 ,0 2 ,2
Ti, млн-1 5000 6000 La, млн-1 20 15 La, млн-1 0,31 0,33
V, млн-1 195 245 Се, млн-1 42 31 Hf, млн-1 3 3
Cr, млн-1 180 230 Рг, млн-1 4 9 3,7 ТЬ, млн-1 5,7 2,9
Mn, млн-1 1400 1500 Nd, млн-1 20 16 U, млн-1 1,5 0,75
Fe, % 6,22 7,,46 Sm, млн-1 4,0 3,4
Со, млн-1 25 30 Ей, млн-1 1,2 1, 1

15*
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коры в целом? Мощность архейской коры, как показано 
в разд. 7.7, сопоставима с мощностью современной коры, и, 
следовательно, этот вопрос может быть рассмотрен с позиций 
анализа теплового потока.

Тот состав верхней коры, который представлен в предыду­
щем разделе, должен давать тепловой поток в 40 мВт-м 2 для 
коры мощностью 40 км. Это превышает современный тепловой 
поток в архейских комплексах более чем в два раза (разд. 5.5). 
Представляется, что генерирующие тепло элементы содержались 
в архейской коре в таком же количестве, как и в современной. 
В последующих главах мы увидим (см. особенно гл. 9), что 
принципиально разные механизмы обусловили рост архейской и 
постархейской коры. Архейская кора сложена в основном бимо­
дальной основной — кислой серией. Естественно предположить, 
что из-за более низкой плотности кислые компоненты преобла­
дают в верхних частях коры вследствие эффекта всплывания, 
а более плотные основные компоненты залегают глубоко внутри 
коры. Оба компонента имеют мантийное происхождение в про­
тивоположность постархейской гранодиоритовой верхней коре, 
образовавшейся в результате внутрикорового плавления.

Чтобы получить состав коры в целом, мы рассчитали соот­
ветствующую смесь основных и кислых пород, отвечающую на­
блюдаемому тепловому потоку. Исходя из отношений K/U — 10 
и Th/U =  3,8, смесь основного и кислого компонентов в пропор­
ции 2 : 1 дает следующие значения: К=0,75% , U =  0,75 млн 1 и 
Th =  2,9 млн-1. Такой состав обеспечивает современный тепловой 
поток 14 мВт-м-2 при мощности коры 30 км^и 19 мВт-м 2 при 
мощности коры 40 км. Современный тепловой поток для археи- 
ских провинций составляет 14+2 мВт*м-2 (табл. 5.5, рис. 5.12). 
Если учесть ошибки подсчетов, то полученные результаты мож­
но считать удовлетворительными. Известно всего 4 измерения 
теплового потока для архея. Необходимо также отметить поте­
рю части верхних кислых слоев при эрозии и тот факт, что сами 
оценки состава архейских основных и кислых пород имеют мень­
шую точность, чем постархейские.

Состав, полученный таким путем, очень близок к среднему 
составу архейских вулканических пород, который был опреде­
лен в результате широкомасштабного опробования провинции 
Сьюпириор [128]. Соответственно мы используем и этот источ­
ник, и значения, полученные по бимодальным средним, чтобы 
получить валовой состав архейской коры (табл. 7.10).

7.10.3. Дифференциация архейской коры. Несмотря на неко­
торую условность составов архейской коры, приведенных 
в табл. 7.10, можно все же сделать ряд достаточно обоснован­
ных выводов. Верхняя кора обогащена сильно несовместимыми 
элементами. Принятые содержания наиболее несовместимых
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элементов (К, U, Th, Rb) более чем вдвое превышают их содер­
жания в общей архейской коре. И наоборот, концентрации мно­
гих элементов группы железа (Fe, Сг, Ni, Со) и Sc несколько 
ниже в верхней коре.

Особенно важным является тот факт, что данные об осадоч­
ных образованиях четко указывают на различия в механизмах 
дифференциации архейской и постархейской коры. Отсутствие 
отрицательной Eu-аномалии, так характерной для образцов пост­
архейской верхней коры, свидетельствует о том, что внутрико- 
ровое частичное плавление с плагиоклазом в качестве стабиль­
ной остаточной фазы (< 4 0  км) играло относительно неболь­
шую роль в период до позднего архея (примерно 2,7 млрд. лет 
назад). Наличие раннеархейских гранитоидов с отрицательной 
Eu-аномалией и сравнительно редкая встречаемость осадочных 
пород с отрицательной Eu-эномалией в высокометаморфизован­
ных комплексах показывают, что этот процесс имел локальный 
характер и не мог оказать заметного влияния на средний состав 
верхней коры, чего нельзя сказать об осадочных процессах.

Кислые конечные члены архейской бимодальной серии (на­
пример, дациты, тоналиты) имеют весьма крутые спектры р.з.э . 
и обеднены тяжелыми р. з. э., что указывает на фракционирова­
ние граната (см., например, рис. 7.6, а ) .  Отсутствие отрицатель­
ной Eu-аномалии в среднем составе показывает, что плагиоклаз 
не был остаточной фазой. Таким образом, главным механизмом 
дифференциации архейской коры было, вероятно, частичное 
плавление высокометаморфизованных основных пород (амфибо­
литов, эклогитов) на глубинах, превышающих 40 км (например, 
[129]). Вертикальное распределение масс в пределах коры 
контролировалось в основном плотностью и эффектами всплы­
вания, что обусловило нахождение вблизи поверхности менее 
плотных кислых пород.

7.11. Резюме

1. Архейские комплексы могут быть подразделены на три 
главные литологические ассоциации: низко- и высокометамор- 
физованные комплексы и комплексы кратонов.

2. Архейские вулканические породы в целом характеризуют­
ся бимодальной ассоциацией, включающей основную — ультра- 
основную и кислую составляющие. Андезиты или редки, или во­
обще отсутствуют во многих зеленокаменных поясах. Если они 
встречаются, то приурочены обычно к верхам зеленокаменных 
серий. Архейские кислые вулканиты имеют, как правило, наклон­
ные спектры р .з.э . и обеднены тяжелыми р .з.э ., что указывает 
на фракционирование граната. Эти кислые вулканиты (главным



230 Глава 7

образом дациты) химически неотличимы от архейской тоналит- 
трондьемит-гранодиоритовой плутонической серии.

3. Осадочные породы зеленокаменных поясов встречаются 
в двух геологических обстановках: в виде вулканокластических 
и хемогенных осадков в тесной ассоциации с вулканическими 
породами и в виде мощных грубообломочных и вулканокласти­
ческих турбидитных отложений, залегающих над вулканически­
ми сериями.

4. Нет единой тектонической модели образования археиских 
зеленокаменных поясов. Многие мощные осадочные серии сви­
детельствуют о формировании их на окраинах континентов или
вблизи них. ,

5. В высокометаморфизованных комплексах обычно наблю­
даются признаки осадков мелководных фаций, поэтому их не 
следует рассматривать как метаморфизованные эквиваленты 
низкометаморфизованных комплексов.

6. Архейская континентальная кора достигла мощности, срав­
нимой с мощностью современной коры, по крайней мере 3,0 
2,7 млрд. лет назад, а может быть, и значительно раньше.

7. Спектры р. з. э. для образцов архейских обломочных пород 
отличаются от таковых для постархейских большей изменчиво­
стью, более низкими 2 р.з.э. и La/Yb-отношениями и отсутст­
вием Eu-аномалий. Архейские осадочные породы также имеют 
более низкие Th/Sc- и La/Sc-отношения и более высокие La/Tn- 
отношения.

8. Судя по характеру распределения микроэлементов в ар­
хейских осадочных породах, последние образовались в основном 
за счет смешения архейской бимодальной магматической серии 
основных вулканитов и кислых вулканических и плутонических 
пород.

9 Осадочные породы раннеархейских осадочных серии име­
ют более высокие содержания Сг и Ni, нежели их позднеархей­
ские аналоги. Это обогащение обусловлено как их происхожде­
нием, так и эффектами вторичного обогащения.

10. Содержания р.з.э. и других микроэлементов в архейской 
верхней коре могут быть получены из их содержаний в осадоч­
ных породах и составляют: 2 р.з.э. = 105 млн , l&nIУЬы = Ь̂ о, 
Eu/Eu* = 1,0, K=l,5%, Th = 5,7 М л н - 1, и  = 1,5млн-1,8с=14млн , 
Rb = 50 млн"1 и Rb/Sr = 0,21. Эти значения соответствуют 
смеси 1 : 1 основного и кислого конечных членов архейских би­
модальных магматических серий. На основе этих значений мо­
гут быть рассчитаны содержания и других элементов в верхней 
коре.

11. Содержания К, Th и U в архейской коре могут быть рас­
считаны исходя из измерений теплового потока. Полученные 
значения (К=0,75%, Th = 2,9 млн"1, U=0,75 млн"1) эквивалент-
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ны смеси основного и кислого конечных членов бимодальной се­
рии в пропорции 2 :1, а также эквивалентны средним содержа­
ниям в архейских вулканических породах провинции Сьюпи­
риор. Это позволяет рассчитать содержания других элементов 
в коре. Ключевыми значениями являются: Si02 = 57,0%, Rb = 
=28 млн"1, Rb/Sr = 0,13, LaN/YbN=4,6, Сг=230 млн-', Ni = 
= 130 млн~!.

12. Химическая дифференциация архейской коры была свя­
зана с плавлением на мантийных глубинах, что резко контрас­
тирует с внутрикоровыми процессами, обусловившими диффе­
ренциацию постархейской коры.
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ГРАНИЦА АРХЕЙ — ПРОТЕРОЗОЙ

8.1. Определение границы архей — протерозой
Заметные различия в составе архейской и постархейской верх­
ней коры, обнаруженные при анализе содержаний микроэлемен­
тов в обломочных осадочных породах, привлекли внимание 
к границе архей — протерозой. Мы интерпретируем эти измене­
ния как запись в позднем архее заметного изменения в составе 
вскрытой коры от более основного к более кислому. Контраст 
между комплексами архейских гранит-зеленокаменных поясов и 
относительно недеформированными протерозойскими супракру- 
стальными образованиями был отмечен и рассмотрен более 
100 лет назад. В 1845 г. сэр Вильям Логан из Геологической 
службы Канады первым установил «большое несогласие» меж­
ду тем, что сегодня называется формацией Говганда, и подсти­
лающим ее гранитным архейским основанием [1]. В гл. 9 и 10 
мы рассмотрим эволюционные модели, которые были предложе­
ны для объяснения тектонических изменений и изменений соста­
ва, приуроченных к границе архей — протерозой. В этой главе 
обсуждаются геология и геохимия некоторых ключевых ранне­
протерозойских и позднеархейских осадочных серий, которые за­
регистрировали изменения в составе верхней коры.

Подразделение докембрийского времени всегда являлось 
трудной задачей. За последние 35 лет каждый год появлялись 
в среднем две новые или переработанные схемы классификации 
докембрия [2]. Было доказано, что положение границы архей — 
протерозой практически неуловимо. В этой книге мы не касаем­
ся стратиграфического подразделения или номенклатуры, одна­
ко некоторые замечания уместны, поскольку фундаментальные 
изменения в составе верхней коры ассоциируются с тем, что 
условно было названо границей архей — протерозой.

Первоначальные определения понятий архей и протерозой 
были разработаны на примере Канадского щита. Традиционно 
на Канадском щите граница архей — протерозой определялась 
как «большое несогласие» между более древними, в основном 
более деформированными гранит-зеленокаменными комплексами 
и более молодыми, в основном менее деформированными эпикон-
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тинентальными супракрустальными сериями, типичными пред­
ставителями которых в районе озер Гурон и Верхнее являются 
надгруппа Гурон и группа Анимик. Алкок [3] определяет гра­
ницу как начало отложения гуронских пород к северу от озера 
Гурон. Стокуэлл [4, 5] для определения границы использовал 
принципиально иной подход, а именно: прекращение интенсив­
ной вулканоплутонической деятельности (орогения Кеноран), 
поскольку оно может быть датировано изотопными методами. 
Согласно последнему определению, это событие на Канадском 
щите произошло 2510—2500 млн. лет назад [4].

Известны попытки зафиксировать границу архей — протеро­
зой на рубеже 2500 млн. лет назад [6], однако такой подход не 
годится для данного контекста. Изменения в содержании микро­
элементов в верхней коре тесно связаны с главным геологиче­
ским перерывом, который традиционно назывался границей 
архей — протерозой. Эти изменения повсеместно разновозраст­
ные, а в одном случае (бассейн Хамерсли) даже не связаны 
с главным несогласием. В Южной Африке возраст главного несо­
гласия между гранит-зеленокаменными комплексами и более 
молодыми эпиконтинентальными супракрустальными образова­
ниями на несколько сот миллионов лет древнее, нежели тради­
ционная дата (2500 млн. лет) (см. дискуссию в работе [7] 
и ниже).

Осадочные породы надгруппы Гурон (ороген Уопмей и гео­
синклинали Пайн-Крик) моложе чем 2,5 млрд. лет и имеют 
соответственно раннепротерозойский возраст согласно принято­
му определению. В любом случае они залегают с сильным 
несогласием на гранит-зеленокаменных комплексах с возрастом 
более 2,5 млрд. лет (за исключением основания серии Пайн^ 
Крик, которая может быть несколько моложе). Таким образом, 
несогласия в основании этих осадочных серий четко отмечают 
условную границу архей — протерозой. Возраст и тектонические 
взаимоотношения надгруппы Маунт-Брус менее ясны. Группа 
Фортескью, залегающая в основании надгруппы Маунт-Брус, 
может быть древнее 2,7 млрд. лет, и не ясно, предшествовало ли 
главное тектонотермальное событие непосредственно ее отло­
жению [8]. В этом случае удобно использовать традиционную 
номенклатуру и поместить границу архей — протерозой в осно­
вание надгруппы Маунт-Брус.

8.2. Геохимия раннепротерозойских осадочных пород
8.2.1. Надгруппа Гурон. Эта надгруппа сохранилась в виде 

дугообразного пояса на северном берегу озера Гурон в Ка­
наде. Серия мощностью 12 000 м сложена в основном терриген- 
ными осадочными породами и залегает несогласно на архейском



Граница архей — протерозой 239

основании, представленном гранит-зеленокаменными породами 
(рис. 8.1). Максимальная мощность серии на юге, минималь- 
иая — на севере, где часть разреза отсутствует. Верхний воз­
растной предел надгруппы, вероятно, 2,5 млрд. лет. Толщи по­
род прорваны диабазами Ниписсинг возраста около 2,1 млрд. 
лет [9]. Действительный период отложения был, по-видимому,

Группа Формация

\бар~РиВер

Гордон- Лейк 

Лорейн

Щ^Говганда

Серпент 
Эспанола 

* Брус
Миссиссаги
Пекорс
Рамсеи  -  Лейк 
М ак-Ким
Матиненда

83 °3.д. 81 °з.д.

Рис. 8.1. Местоположение и генерализованная стратиграфическая колонка ран­
непротерозойской надгруппы Гурон, выходящей на поверхность на северном 
берегу одноименного озера.

значительно короче. Фрейри и др. [10] определили воз­
раст гранитов Критон, внедрившихся в низы надгруппы Гу­
рон, в 2,33 млрд. лет. По мнению этих авторов, данные граниты 
прорывают надгруппу Гурон, и, следовательно, возраст 2,3 млрд. 
лет является минимальным. С другой стороны, эти граниты 
могут быть интрузивным аналогом нижнегуронских вулканитов 
[П ], и поэтому возраст 2,3 млрд. лет будет максимальным для 
надгруппы Гурон.

Залегающая в основании группа Эллиот-Лейк имеет самую 
сложную стратиграфию в гуронской серии. Это характерно, на­
пример, длй главных отложений ураноносных кварцево-галеч­
ных конгломератов, установленных в формации Матиненда 
вблизи города Эллиот-Лейк. Эта группа уникальная также тем,
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что в основании или около него она содержит в большом коли* 
честве перемежающиеся вулканические и вулканокластические 
породы (формации Тессалон, Фруд-Стоби, Коппер-Клифф). 
Формация Матиненда состоит преимущественно из тускло-ко- 
ричневых варьирующих по цвету переслаивающихся субаркозов 
с подчиненными кварцевыми конгломератами. Вероятно, это 
речные и дельто-речные образования [12]. Формация Мак-Ким 
сложена аргиллитами, алевролитами и песчаниками. Многие 
признаки указывают на турбидитные отложения.

Расположенные несколько выше по разрезу группы Хаф- 
Лейк, Кирк-Лейк и нижний Кобальт включают три главных оса­
дочных цикла [13]. Каждый цикл начинается с пачки тиллитов 
(формации Рамсей-Лейк, Брус, нижняя Говганда), вероятно, 
ледникового происхождения. Образование самой мощной и наи­
более распространенной из них формации Говганда, вероятно, 
связано с континентальным оледенением, захватившим большую 
часть Канадского щита [14]. Выше тиллитов в каждой форма­
ции — Пекорс, Эспанола и верхняя Говганда — залегает пачка 
тонкозернистых пород. Примечательна формация Эспанола, ибо 
она — единственная в формации Гурон, содержащая в большом 
количестве карбонатный материал [15]. Формации Миссиссаги 
и Серпент имеют речное происхождение, а Лоррен, — вероятно, 
смешанное речное — морское.

Две верхние гуронские формации не были детально изучены. 
Формация Гордон-Лейк сложена аргиллитами с примесью эва- 
поритовых минералов, окремнелыми аргиллитами, алевритами и 
песчаниками. Считается, что эта пачка образовалась в прибреж­
ных мелководных морских условиях, возможно в обстановке 
приливно-отливных отмелей. Формация Бар-Ривер включает ор­
токварциты с находящимися в подчиненном количестве алевро­
литами, гематитовыми песчаниками и алевролитами и аркоза- 
ми. Эта формация, по-видимому, образовалась в результате 
мелководных морских, прибрежных и ветровых процессов.

Петрографические наблюдения и данные о палеотечениях 
свидетельствуют о весьма ограниченном источнике гуронских 
осадочных пород. Направления палеотечений показывают, что 
исходные породы в архейской провинции Сьюпириор были раз­
виты к северу, западу и востоку [12, 14, 16]. Петрографические 
особенности подтверждают такую интерпретацию. Янг [16] 
предлагает авлакогеновую модель тектонической истории и ис­
тории формирования раннепротерозойской осадочной серии во­
круг озер Гурон и Верхнее. Согласно этой модели, Гурон сла­
гает северный край вытянутой в восточном направлении и огра­
ниченной разломами синклинали, которая, по-видимому, откры­
валась в океан, где теперь находится провинция Гренвилл. 
Другие исследователи полагают, что отложения приурочены
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Т а б л и ц а  8.1. Химцие$кц&...состав тонкозернистых осадочных пород 
надгруппы Гурон [19, 20J

Компонент

S i02
Ti02
А120 3
FeO
MnO
MgO
CaO
Na?0
K20

0̂5
2
п. П. П.
Ba
Rb
Sr
La
Ce
Nd
Sm
Eu
Gd
Dy
Er
Yba
2 p. з. э.
LaN/YbN
Eu/Eu*
Y
Zr
Cr
Ni
Cu
Zn
Li
Ga

М ак-1|имг 1

62,66
0,81

21,47
6,46
0,06
2.31 
0,76 
1,40 
3,98  
0,08

99,99
4.31 

830 
147 
160
29
67
29
5 ,7
1.5
5.1
4 .6
2.7  
2,4

157
8.2 
0,85

27
152
161
75
65
91
37
26

Пркоро

63,92
0,80

19,45
6.72 
0,06 
2,86 
0,71 
1,66
3.72 
0,10

100,00
4,01

838
139
146
36
82
34
6.5
1.6
5.6
4.6  
2,8
2.6 

187
9,4
0,81
27

186
163
81
71
90
35 
24

Эспанола
3

60,ai
0,51

14,15
4,70
0,15
6,22
8,61
1,64
3,61
0,10

100,00
11,24

1254
142
83
28
60
24

4.3  
0,93
3 .7
2.8 
1,5
1.3 

133
14,6
0,71

16
129
103
43
S4
42
52
18

Серпент 
■ 4

74,31
0,47

13,01
3,59
0,02
1,45
0,98
1,80
4,28
0,09

100,00
2,13

33
77
30

5.4  
1,2
4.5  
3,0  
1,9 
1,8

167
12,4
0,74

Гордон-Лейк
5

71,69 
0,41 

15,96 
3,36  
0,02 
1,67 
0,26 
1,35 
5,15  
0,12 

99,99 
3,25 

1037 
201 

26 
49 

115
51 
9,3  
1,8 
7,6
5.8
3.9  
3,8

263 
8 
0

52 
284
56 
14 
46 
23 
18 
19

7
65

а Оценка по хондрит-нормализованным диаграммам. 1 — среднее из 8 анализов ар« 
гиллитов формации Мак-Ким; 2 — среднее из 13 анализов аргиллитов (р. з. э. опреде­
лены только в 8) формации Пекорс; 3 — среднее из 4 анализов известковых алевритов 
формации Эспанола; 4 — среднее из 3 анализов аргиллитов (микроэлементы определены 
только в 2) формации Серпент; 5 —-среднее из 7 анализов аргиллитов (р. з. э. определе­
ны только в 6) формации Гордон-Лейк.

16 — 1097
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Рис 8.2. Спектры р. з. э. средних образцов тонкозернистых осадочных пород 
раннепротерозойской надгруппы Гурон, представленные в стратиграфическом 
порядке (по данным табл. 8.1). Спектры пород нижней части надгруппы Гу­
рон аналогичны спектрам средних архейских сланцев, а спектры верхней ча­
сти неотличимы от таковых PAAS.

к южному краю протягивающейся в восточном направлении кон­
тинентальной окраины (например, [17]) или к внутрикратонно- 
му рифту [18].

С выявлением различий между спектрами р.з.э. образцов 
архейской и постархейской верхней коры началось детальное 
изучение микроэлементов в породах этой классической ранне­
протерозойской осадочной серии [19, 20]. В табл. 8.1 приведены
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средние химические составы некоторых тонкозернистых пачек 
надгруппы Гурон. Формация Говганда ввиду ее ледниково-кон­
тинентального происхождения здесь не рассматривается (см. 
[20])- Был проанализирован только средний алевролитовый 
член богатой карбонатами формации Эспанола, поскольку в нем 
содержится наименьшее количество карбоната ( <  15 %) и по­
этому он более сопоставим с другими гуронскими аргиллитовы- 
ми пачками [19].

На рис. 8.2 показаны в стратиграфическом порядке средние 
спектры р. з. э. для различных пачек. Отчетливо видно постепен­
ное изменение спектров от основания к верхам серии. Образцы 
формаций Мак-Ким и Пекорс (низы серии) имеют тип спектров, 
свойственных образованиям архея, а образцы формации Гордон- 
Лейк (верхи серии) имеют спектры р. з. э. типичных постархей­
ских глинистых сланцев (PAAS).

8.2.2. Ороген Уопмей. Этот ороген (часть тектонической про­
винции Беар) является раннепротерозойским орогенным поясом 
и протягивается вдоль западной границы архейской провинции. 
Слейв (Канадский щит [21]). Группа Акайтчо, сложенная ме- 
таосадочными и метавулканическими породами мощностью 8—
10 км, залегает в основании этой супракрустальной серии и, по- 
видимому, перекрывает архейскую кору [22]. Точный возраст 
этих пород неизвестен, но они сформировались в интервале 
2,1—1,8 млрд. лет назад [21]. Низы группы Акайтчо сложены 
преимущественно бимодальной серией вулканических пород, ко­
торые перекрыты пачкой пелитовых пород мощностью 1—2 км 
континентального и вулканогенного происхождения. В разрезе 
вулканической серии находится пачка (мощностью 1—2 км) 
аркозовых турбидитов (формация Зефир) континентального 
происхождения. Геохимические и структурные данные указыва­
ют на то, что эта серия формировалась в условиях континен­
тального рифта [22]. Группа Эпуэрт сложена преимущественно 
осадочными породами континентального происхождения и со­
гласно перекрывает группу Акайтчо. Полагают, что эта группа, 
представленная террасовыми и речными отложениями континен­
тальной платформы, сформировалась на последних стадиях ее 
развития при столкновении с небольшой континентальной мас­
сой [21].

Вулканокластические осадки содержат характерные микро­
элементы, указывающие на их вулканогенное происхождение 
[23]. Однако все осадочные породы, образовавшиеся за счет 
континентальных источников, имеют спектры р.з.э., характер­
ные для PAAS, т. е. с высокими суммой р. з. э. и отношением 
La/Yb (13—15) и Eu/Eu* = 0,6. Для этих образцов отмечаются 
также высокие содержания Th и U (соответственно 10 и 
> 3  млн-1) - Таким образом, раннепротерозойские осадочные по­
16*
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роды, сформировавшиеся в пределах этой территории, вероятно, 
имеют типичные характеристики постархейских микроэлементов.

8.2.3. Геосинклиналь Пайн-Крик. Геосинклиналь Пайн-Крик, 
северная территория Австралии, сложена раннекерозойскими 
осадочными породами мощностью до 14 км. По сравнению 
с группой Гурон стратиграфическое подразделение и корреляции 
здесь спорны, что обусловлено слабой обнаженностью, сложно­
стями метаморфизма и тектоники и явной фациальной изменчи­
востью. Эта серия состоит в основном из глинистых и песчани­
стых осадочных пород с примесью карбонатов, конгломератов и 
вулканитов и залегает несогласно на архейских гранитогнейсо­
вых комплексах (Рам-Джангл, Уотерхаус и Нанамбу). По гео­
хронологическим данным [24] возраст ее более 2,4 млрд. лет. 
Комплекс Нанамбу датирован более точно (2470 млн. лет: U 
Pb-метод по циркону и Rb — Sr-метод по породе в целом). Эта 
серия древнее комплекса Нимбува, возраст которого 1870 млн. 
лет. Наиболее вероятное время отложения осадочных пород око­
ло 2,2—2,0 млрд. лет назад [24]. Стратиграфические взаимоот­
ношения показаны на рис. 8.3 [25]. Полагают, что осадконакоп- 
ление происходило в пределах внутрикратонного бассейна в три
стадии [26]: „ ..............  _

1. Раздвижение архейского основания с образованием трога 
северного до северо-западного направления и отложение мелко­
водных песчаников и карбонатов (группы Батчелор и Какаду) 
на окраинах, а глинистых и в меньшей степени хемогенных и 
вулканогенных пород (группа Намуна) в центре^ бассейна.

2. Поднятие архейского основания с частичной эрозией ран­
непротерозойских осадочных пород и образование наносно-реч­
ных песчаников нижней группы Маунт-Партридж, переходящих 
в литоральные и субпляжные более тонкозернистые обломочные 
осадки верхней группы Маунт-Партридж (алевролиты Уилдман, 
сланцы Наурланги); субпляжные отложения позднее трансгрес­
сивно перекрыты дельтовыми отложениями.

3. Главное воздымание и пенепленизация, за которой после­
довали мелководная морская трансгрессия и отложение^ водо­
рослевых доломитов и углистых глинистых сланцев южной груп­
пы Аллигейтор в период длительного прогибания; продолжаю­
щееся прогибание и подъем на западе, в результате которого об­
разовался флиш (группа Финисс-Ривер).

Мак-Леннан и Тейлор [27] исследовали распределение р .з.э . 
в ряде раннепротерозойских тонкозернистых осадочных пород 
геосинклинали Пайн-Крик (рис. 8.4). На основе состава микро­
элементов они разделили серию на две группы с границей меж­
ду нижней и верхней группами Маунт-Партридж. Для группы I 
(нижняя часть разреза) спектры р. з. э. подобны архейским 
спектрам, таким же, как в нижней части надгруппы Гурон (фор-



Рис. 8.3. Схематизированная геологическая карта и стратиграфические взаимоотношения в геосинклинали Пайн-Крик, север­
ная территория Австралии [25]. 1 — другие протерозойские и более молодые образования; 2 — более молодые протерозой­
ские. гоаниты; 3 — протерозойские осадочные и вулканические породы (геосинклиналь Пайн-Крик); 4 — архейские — протеро- 
зойскж граниты и метаморфические комплексы основания.
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мации Мак-Ким и Пекорс). Для группы II (верхняя часть раз­
реза) спектры р. з. э. неотличимы от спектров типичных постар­
хейских осадочных пород и подобны спектрам верхней части 
надгруппы Гурон (формация Гордон-Лейк).

8.2.4. Бассейн Хамерсли. Преимущественно обломочные оса­
дочные породы с подчиненным значением железистых кварцитов, 
карбонатов и вулканитов выделены как надгруппа Маунт-Брус 
в бассейне Хамерсли, Западная Австралия (рис. 8.5). Мощность

Рис. 8.4. Средние спектры р. з. э. тонкозернистых осадочных пород протеро­
зойской серии геосинклинали Пайн-Крик [27]. Группа I представляет собой 
нижнюю часть серии, а группа II — верхнюю. Эти данные согласуются с ти­
пом эволюции осадочных пород надгруппы Гурон.

этих образований — около 10 км. Последние исследования 
в этом районе посвящены коренному пересмотру стратиграфиче­
ской схемы надгруппы Маунт-Брус [8, 28]. Возраст туфового 
горизонта группы Хамерсли оценивается в 2490 млн. лет, а воз­
раст порфиров, прорывающих низы основания группы Фор- 
тескью, — в 2768+16 млн. лет (по данным Пиджона). Верхний 
возрастной предел менее четкий, обычно он принимается 
в 2,3 млрд. лет [8].

Трендалл [8] не признает главного несогласия между 
надгруппой Маунт-Брус и лежащими ниже архейскими супра- 
крустальными образованиями надгруппы Пилбара. Он считает, 
что гранитный магматизм и кратонизация блока Пилбара про­
должались и после начала отложения надгруппы Маунт-Брус. 
Такая интерпретация не соответствует геологическому строению 
северного берега озера Гурон и геосинклинали Пайн-Крик, где 
четко установлено несогласие. Действительно, непосредственно 
к югу, в блоке Йилгарн, главное гранитное «событие», ведущее
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к кратонизации, произошло 2,7—2,6 млрд. лет назад. Однако се- 
диментологические данные показывают [30], что главный пе­
риод стабилизации гранит-зеленокаменных комплексов непо­
средственно предшествовал отложению группы Фортескью.

По осадочным породам бассейна Хамерсли (за исключением 
железистых кварцитов) выполнено немного работ. Серия пере­
слаивающихся (главным образом основных вулканических и об-

Рис. 8.6. Средние спектры р. з. э. тонкозернистых осадочных пород групп Фор­
тескью (песчаники Харди), Тури-Крик и Уайло (по данным табл. 8.2). Дл5г 
сравнения жирной линией показан спектр PAAS.

ломочных осадочных пород) найдена в основании группы Фор­
тескью. Осадки несомненно мелководного происхождения. Ниж­
ние песчаники Харди уникальны тем, что главным компонентом 
в источнике сноса были граниты и отчасти вулканиты ([18], 
см. также [30]). Переслаивающиеся с ними осадочные пачки, 
алевролиты Куруна и формация Тумбианс — в основном вулка- 
нокластические (туфы, лапиллиевые туфы и т. п.), с незначи­
тельными прослоями строматолитовых карбонатов. Самая верх­
няя, существенно глинистая формация Джиринах тесно ассо­
циируется с вулканическими породами, но нет четких доказа­
тельств ведущей роли вулканокластического компонента.

Хорошо изученная группа Хамерсли представляет собой се­
рию глинистых сланцев или доломитов, переслаивающихся с по- 
лосчатыми железистыми кварцитами. Различные пачки глини­
стых сланцев имеют много общего, включая небольшие прослои 
кремнистых сланцев, карбонатов и железистых кварцитов. 
В верхней части сланцев Маунт-Мак-Ре содержатся тонкие 
прослои вулканического пепла. Полагают [8, 31], что большин­
ство сланцев в группе Хамерсли образовалось за счет вулкано­
кластического материала (пепла). Образование группы Тури-



Т а б л и ц а  8.2. Химический состав тонкозернистых осадочных пород
бассейна Хамерсли и группы Уайло [33]

Компонент Фортескью
1

Тури-Крик
2 Уайло

3

S i0 2 58,58 62,98 71,29
т ю 2 0,98 0,68 0,51
А120 з 24,38 23,49 15,95
FeO 6,59 4,52 3,53
MnO 0,06 0,13 0,06
MgO 2,97 1,75 1,56
СаО 0,22 0,51 1,05
Na20 0,58 0,79 2,33
к 2о 5,65 5,12 3,71
2 100,01 99,97 99,99
п. п. п. 4,95 3,77 2,27
Cs 8,51 8,08 6,70
Ва ИЗО 1125 1200
РЬ 28,4 13,8 28,7
La 54,2 77,2

166,9
52,2

Се 113,6 108,6
Рг 12,6 20,6. 13,1
Nd 47,5 82,0 47,8
Sm 8,87 14,8 7,17
Eu 1,71 2,62 1,15
Gd 5,94 13,2 4,78
Tb 0,99 2,06 0,71
Dy 5,96 10,8 4,08
Ho 1,33 1,75 0,84
Er 3,75 4,39 2,54
Yb 3,44 3,50 2,13
2  p. з. э. 260,9 400,9 245,7
Lan/YbN 10,6 14,9 16,6
Eu/Eu* 0,72 0,57 0,60
Y 39,5 60,1 26,8
Th 16,2 20,4 25,6
U 3,90 5,72 3,98
Zr 211 202 196
Hf 5,24 4,91 5,57
Sn 10,8 6,91 5,48
Nb 20,4 20,0 17,1
Mo 1,16 0,38 .0 ,22
W 1,19 1,46 0,81
Th/U 4 ,2 3,6 6,4
La/Th 3,3 3,8 2 ,0
Cr 303 81 61
V 192 110 44
Sc 21 15 8,7
Ni 198 36 21
Co 32 10 9
Cu 83 19 11
Ga 18 19 8,8
La/Sc 2 ,6 5,1 6 ,0
Th/Sc 0,77 L,4 2 ,9
Bi 0,42 * 0,34
В 21 64 20

1 — среднее из б анализов сланцев (В и микроэлементы группы ж елеза определены 
в 4), песчаники Харди, низы группы Фортескыо, бассейн Хамерсли; 2 — алеврит (54944) 
группы Тури-Крик, бассейн Хамерсли; 3 — среднее из анализов граувакки (R2100) и 
алеврита (R2098), формация Ашбертон, группа Уайло, синклиналь Ашбертон.
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Крик указывает на возвращение к эпикластическому осадкона- 
коплению, включающему отложение сланцев, алевролитов, 
граувакк и кварцитов с примесью карбонатов в верхних частях. 
Диамиктитовая пачка (Метеорит-Бор) может иметь ледниковое 
происхождение [32]. Группа Уайло несогласно перекрывает над- 
группу Маунт-Брус. Первоначально она рассматривалась как 
часть разреза бассейна Хамерсли, однако теперь считают, что 
она сформировалась в более молодой и тектонически отделен­
ной впадине Ашбертон.

Геохимия микроэлементов тонкозернистых осадочных пород 
надгруппы Маунт-Брус и группы Уайло была исследована Мак- 
Леннаном [33]; средние составы приведены в табл. 8.2. Нижние 
песчаники Харди группы Фортескью являются самой важной 
пачкой в этой серии, так как они залегают в основании и имеют 
континентальное происхождение (в противоположность группе 
Хамерсли). Образцы этой формации характеризуются рядом 
спектров р.з.э., однако для большинства из них Eu/Eu* = 0,79. 
Средний спектр р. з. э. очень близок к спектру типичных постар­
хейских сланцев со средним отношением Eu/Eu* = 0,72 (рис. 8.6). 
Эпикластические осадки групп Тури-Крик и Уайло также имеют 
близкие к постархейским спектры р.з.э. (рис. 8.6).

8.3. Позднеархейская магматическая активность 
и эволюция коры

Спектры р.з.э. в раннепротерозойских осадочных породах 
свидетельствуют о том, что изменение в составе верхней коры 
было очень быстрым и связано с границей архей — протерозой. 
В гуроне и геосинклинали Пайн-Крик изменение спектров р.з.э. 
зафиксировано в основании толщ. Не так последовательно изме­
нение для групп Эпуэрт и Фортескью и для постархейских пород, 
залегающих в основании. В раннепротерозойских осадочных по­
родах широко представлены продукты эрозии позднеархейской 
верхней коры, поэтому мы должны искать объяснение этим фак­
там, рассматривая магматическую активность в позднем архее.

Для многих архейских комплексов период наиболее актив­
ного вулканизма приходится на поздний архей, обычно около 
2,8—2,6 млрд. лет назад. В большинстве случаев вулканизм сра­
зу же сменялся периодом широкого проявления гранодиоритово­
го и гранитного магматизма (см. гл. 7). Химический состав этих 
пород рассматривается в гл. 9. Эта активность обычно связана 
с кратонизацией, отмечающей завершение архейской эры. Из 
рассмотренных здесь примеров только блок Пилбара, по-види­
мому, имел несколько иную историю. Здесь гранитный магма­
тизм развивался повсеместно и непрерывно, сопровождая даже 
начало осадконакопления в бассейне Хамерсли [8]. Несмотря
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на эти данные, Блейк [30] полагал, что главный период стаби­
лизации блока Пилбара непосредственно предшествовал отло­
жению надгруппы Маунт-Брус.

В противоположность раннеархейскому гранитному магма­
тизму (см. разд. 9.5.1 )> представленному в основном богатыми 
натрием разновидностями (тоналиты — трондьемиты — грано- 
диориты), позднеархейский гранитный магматизм (см. 
разд. 9.5.2) представлен преимущественно калиевыми разновид­
ностями (гранодиориты — кварцевые монцониты — граниты). 
В противоположность всем остальным архейским сериям магма­
тических пород эти граниты характеризуются более низким со­
держанием (разной амплитуды) Ей и образовались в результа­
те внутрикорового плавления, где плагиоклаз был остаточной 
фазой. Многие из этих гранитов имеют низкое значение началь­
ного отношения 87Sr/86Sr, свидетельствующее о коротком време­
ни пребывания в коре. Данные об изотопах Nd  также подтверж­
дают это. Происхождение большей части такого гранитного ма­
териала, вероятно, связано с переплавлением материала зелено­
каменного пояса, образовавшегося из вещества мантии 2,8— 
2,6 млрд. лет назад. В этой модели изменение состава в верхней 
коре, зафиксированное в раннепротерозойских осадочных поро­
дах, обусловлено интенсивным периодом роста коры и диффе­
ренциацией в конце архея.

8.3.1. Рециклирование и осадочные массы. Быстрое изменение 
химического состава осадков на границе архей — протерозой 
также существенно ограничивает скорость роста континенталь­
ных осадочных масс [34]. Такие изменения происходят по край­
ней мере в три-четыре раза быстрее, чем предполагается со­
временными моделями осадочного рециклирования (см. гл. 5). 
Они могут быть объяснены в стационарной системе более высо­
кими скоростями рециклирования или значительно меньшей 
продуктивностью модели рециклирования (поэтому 70% неза­
вершенности предпочтительнее, чем фиксируемые 35% [34]). 
Однако наиболее вероятно следующее объяснение: осадочные 
массы представляют собой неустойчивую систему, они растут 
со скоростью, которая связана со скоростью рециклирования, 
так что основное увеличение осадочных масс происходит на гра­
нице архей — протерозой. Осадочные массы связаны с протя­
женностью и высотой над уровнем моря обнаженной континен­
тальной коры, и поэтому увеличение осадочных масс совпадает 
с увеличением континентальных масс [34, 35] (см. гл. 10).
8.4. Поздний архей Южной Африки

Если эта точка зрения на границу архей — протерозой кор­
ректна, то поздний архей Южной Африки представляет особый 
случай. В этом регионе широкомасштабный калиевый гранит­
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ный магматизм проявился гораздо раньше (около 3,2 млрд. лет 
назад) и продолжался примерно до 2,6 2,5 млрд. лет назад. 
[36]. Типичные архейские зеленокаменные пояса сохранились 
в надгруппе Свазиленд (возраст 3,5—3,3 млрд. лет) в восточной 
провинции Трансвааль. Осадконакопление протерозойского типа 
началось, вероятно, 3,1 млрд. лет назад с надгруппы Понгола,. 
после чего формировались отложения формации Годуин и над­
группы Витватерсранд, причем последняя образовалась пример­
но 2,7 млрд. лет назад [37]. Таким образом, поздний архей

Р ис. 8.7. Средний спектр р. з. э. тонкозернистых осадочных пород архейской 
группы Мозаан (надгруппа Понгола), Южная Африка (по данным из работы 
[40]). Для сравнения жирной линией показан спектр PAAS. Спектр р. з. э. 
группы Мозаан близок к спектру PAAS.

Южной Африки представляет собой интересный объект для про­
верки нашей модели эволюции коры. Так как калиевый гранит­
ный магматизм и кратонизация происходили в Южной Африке 
значительно раньше (3,2—2,9 млрд. лет назад), изменение спект­
ров р.з.э. в осадках также должно было произойти раньше.

Геохимия микроэлементов архейских терригенных осадочных 
пород групп Фиг-Три и Муди надгруппы Свазиленд рассмотрена 
в предыдущей главе, и, как было установлено, спектры р.з.э. 
являются типичными для архея.

Надгруппа Понгола залегает несогласно на кристаллическом 
основании южной части гор Барбертон. Низы группы Нзуце 
сложены переслаивающимися вулканитами, вулканокластиче- 
скими и кварцевыми песчаниками с примесью глинистых слан­
цев, конгломератов и доломитов общей мощностью 4 км. Геохи­
мические данные о вулканитах указывают на грабеноподобцые 
условия [38] или внутрикратонный вулканизм [39]. Перекры­
вает ее группа Мозаан мощностью 3 км, сложенная переслаи­
вающимися песчаниками и аргиллитами. На рис. 8.7 показан
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спектр р.з.э. для среднего сланца группы Мозаан. Группа Нзу- 
це сложена преимущественно вулканокластическим материа­
лом, который может дать неверное представление о составе 
верхней коры. Образцы группы Мозаан содержат больше Ей 
(Eu/Eu* = 0,74—0,79), нежели типичные постархейские сланцы 
(например, PAAS), однако эволюционируют они в том же на­
правлении и, вероятно, представляют собой промежуточную ста­
дию эволюции.

Данные о р. з. э. для Витватерсранда получены только для 
образцов кварцитов [40, 41], при этом спектры их напоминают

Рис. 8.8. Распределение р. з. э. в кварците (WITS2) из кварцитов Стилфон- 
тейн [40] и среднее из 9 анализов кварцитов Кимберли-Риф [41], надгруппа* 
Витватерсранд. Для сравнения жирной линией показан спектр PAAS. Квар­
циты имеют более низкое суммарное содержание р. з. э., а по характеру кри­
вых (в том числе отрицательные Eu-аномалии) очень похожи на PAAS.

спектры PAAS (рис. 8.8). Абсолютные содержания р.з.э. значи­
тельно ниже, что отражает кварцевый состав этих осадочных: 
пород. Таким образом, в период отложения серии Витватер­
сранд верхняя кора в этом районе имела, по-видимому, типич­
ные постархейские черты.

8.5. Раннепротерозойские зеленокаменные пояса
Возраст формирования локального «зеленокаменного пояса» 

также менее 2,5 млрд. лет. Примеры таких поясов можно най­
ти в Северной и Южной Америке и в Африке, однако они, по-ви­
димому, не имеют широкого развития или невелики по разме­
рам и к тому же плохо документированы. Данные о р. з. э. в оса­
дочных породах поясов известны для раннего протерозоя Север­
ной Гайаны [42]. Здесь вулканокластические осадочные породы 
первого цикла имеют спектры р. з. э., подобные спектрам типич­
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ных архейских сланцев и постархейских осадков, отложенных 
в бассейнах передовых дуг, и подтверждают предположение 
о происхождении их из подстилающих средних — кислых вулка­
нитов. Такие данные совпадают с нашим пониманием состава 
постархейской верхней коры. Спектры р. з. э. вулканогенных 
осадков первого цикла просто отражают спектры вулканитов- 
предшественников и не имеют какого-либо отношения к спект­
рам средней верхней коры. Это справедливо для фанерозоя, про­
терозоя и архея. Вулканогенные осадки также широко развиты 
в архее. Однако петрографические и геохимические данные, по­
лученные при изучении многих архейских серий, свидетельству­
ют о том, что последние образовались из разнообразных исход­
ных пород, включая основные и кислые вулканиты, граниты и 
рециклированные осадочные и метаморфические породы. Более 
того, вулканокластические осадки первого цикла в архее имеют 
спектры р. з. э., неотличимые от спектров осадков, образовав­
шихся за счет терригенных источников; это наблюдение показы­
вает, что архейские вулканиты и плутониты кислого состава 
близки по своему происхождению. Подобный вывод не согласу­
ется с данными о постархейских вулканогенных осадках, состав 
которых типично андезитовый (гл. 6) и которые имеют слабое 
отношение к постархейской верхней коре [43]. Не будет удиви­
тельным обнаружить спектры р.з.э., подобные архейским, в ло­
кализованных раннепротерозойских «зеленокаменных поясах», 
-если широко распространенные калиевые гранитные интрузии не 
встречены в этом районе или такие породы не были эродиро­
ваны.

£.6. Резюме
1. Данные о распределении р.з.э. в раннепротерозойских 

терригенных осадочных породах убедительно свидетельствуют 
о том, что верхняя континентальная кора изменялась по составу 
в позднем архее.

2. Изменение состава было связано с периодом роста и диф­
ференциации континентальной коры. В частности, широкое раз­
витие богатых калием гранитов внутрикорового происхождения 
явилось главной причиной образования более кислой верхней 
коры.

3. Данные о позднеархейских осадочных сериях Южной Аф­
рики показывают, что изменение состава верхней коры в ка­
ком-то данном месте было быстрым, однако неодновременным 
в разных частях мира. Изменение произошло в интервале 3,2—
2,5 млрд. лет назад, но наибольшей интенсивности достигло в пе­
риод 2,8—2,5 млрд. лет назад, когда было сформировано боль­
шинство позднеархейских зеленокаменных поясов.
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МОДЕЛИ ПРОИСХОЖДЕНИЯ 
КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ

'Глава 9

9.1. Введение
В предыдущих главах мы оценили имеющуюся информацию 
о составе архейской и постархейской верхней коры и размышля­
ли о природе и составе нижней коры. Ясно, что имеется важное 
изменение в составе верхней коры, отмеченное границей ар­
хей — протерозой. В этой главе мы исследуем модели роста ко­
ры и рассмотрим причины эпизодического изменения состава 
верхней коры. Начнем главу с обсуждения механизмов роста 
архейской коры, а затем исследуем причины, обусловившие из­
менение состава верхней коры в позднем архее; закончим главу 
рассмотрением современных процессов, с которыми связано уве­
личение континентальной коры. Попутно мы обсудим образова­
ние гранитов, учитывая их важность в верхней коре. Мы посвя­
тим также несколько строк массивам анортозитов, которые явля­
ются крупными, но недостаточно понятными компонентами коры. 
Скорости роста коры посвящена следующая глава, а взаимоот­
ношения кора — мантия рассмотрены в гл. 11. Вопрос о ранних 
корах исследован в гл. 12.

9.2. Архейская кора
Данные о распределении р. з. э., оцененные в гл. 7, могут на 

первый взгляд соответствовать представлению о происхождении 
архейской коры за счет известково-щелочных вулканических по­
род островных дуг. Служит ли это доказательством униформиз- 
ма, а именно что современные магматические процессы при суб­
дукции окраин плит также проявлялись в архее? Ответ отрица­
тельный. Тщательное изучение спектров р.з.э. архейских оса­
дочных пород показывает, что в отличие от постархейских они 
очень разнообразны. Хотя средний спектр р. з. э. напоминает 
спектры современных известково-щелочных вулканических по­
род, отмечаются широкие вариации спектров: от крутых (обога­
щение легкими р.з.э.) до горизонтальных, что указывает на 
происхождение этих обломочных осадков из двух главных маг­
матических источников — основного и кислого.
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Неубедительны данные о широком развитии «известково-ще­
лочного» вулканизма обычного типа. Можно сослаться на ряд 
примеров [1], однако представляется, что они не охватывают 
большую часть вскрытых в настоящее время архейских извер­
женных пород. Современные стратовулканы, извергающие анде- 
зитовые лавы, быстро разрушаются, образуя вулканогенные пес­
чаники, и, следовательно, андезиты могут быть представлены 
в геологической летописи. Однако имеющиеся данные о зелено­

го  f I---------- 1— I— I— I— т------- —I----------т—1

—J— I_______ i_______I___ I___ I___ I___ I_______ I_______ 1 _
La Се Nd Sm Eu Gd Tb Dy Er Yb

Рис. 9.1. Распределение p. з. э. в типичных архейских тоналитах и трондьеми- 
тах и Na-гранодиоритах. Характерны наклон спектров и отсутствие Еи-аномаг 
л и й  (по данным из работ [5 , 6 ] ) .

каменных поясах и архейских «гранитных» комплексах свиде­
тельствуют о бимодальной серии двух главных типов пород 
[2—4]. Это толеитовые базальты и кислые вулканиты, ^ранйтои- 
ды тоналитового или трондьемитового состава. Первые имеют 
в основном горизонтальные типы спектров р.з.э. (см. рис. 7.3, 
7.4), в то время как для последних типичны наклонные (обога­
щение легкими и обеднение тяжелыми р.з.э.) спектры, обычно 
без Eu-аномалий (рис. 9.1; см. также рис. 7.6). Спектры р.з.э. 
осадочных пород местного происхождения наследуют эти харак­
терные спектры.

Мы допускаем, что преобладающими типами пород в археё 
были бимодальные серии [2—4] с подчиненным значением из­
вестково-щелочных пород, неотличимых от их современных ана­
логов (рис. 9.2; см. также рис. 7.5). Количественные оценки по­
род различного состава весьма приблизительны, однако можно 
сделать некоторые выводы. В гл. 7 были использованы данные
17*
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о микроэлементах в осадочных породах, согласно которым соот­
ношение основного и кислого членов серии близко к 1*1. Для 
получения сведений о содержании радиоактивных элементов (К> 
Th, U) в коре в целом были использованы данные о тепловом 
потоке; эти сведения показывают, что соотношение основного и 
кислого членов серии равно 2:1. Полученные результаты сви-

Рис. 9.2. Распределение р. з. э. в архейских андезитах и дадитах комплекса 
Марда, Западная Австралия [1]. Спектры неотличимы от спектров современ­
ных андезитов (рис. 3.2) и имеют значительно меньший наклон, чем спектры 
на рис. 9.1.

Эти расчеты позволяют провести некоторые проверки су­
ществующих моделей роста и эволюции коры. Харгрейвз [7] 
предположил, что примерно 3,5 млрд. лет назад Земля имела 
сиалическую кору, находившуюся ниже уровня океана. В период 
3,5—2,5 млрд. лет назад зеленокаменные массы возвышались 
над уровнем моря, образуя участки суши. Эта модель была под­
держана Файфом [8]. Однако такие представления противоре­
чат распределению р.з.э. в осадочных породах. Ясно, что значи­
тельные объемы продуктов разрушения зеленокаменных и гра­
нитных пород входили в состав осадочных пород на протяже­
нии всего архея, и, таким образом, вскрытая верхняя кора, судя 
по осадочным породам, была весьма сложной как химически, 
так и петрографически.

Какие же геологические условия привели к росту архейской 
коры? Представляется, что экструзии базальтов происходили 
в условиях, отличающихся от современных более высоким теп­
ловым потоком и большей скоростью конвекции в мантии. Един-
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ственныи реальный путь рассеяния этого дополнительного теп­
ла через океаническую кору. В настоящее время 50% всех 
тепловых потерь приходится на область спрединга [9, 10]. Сле­
довательно, можно говорить о существовании большого числа 
микроплит в архее.. Допускается, что наиболее приемлемым 
процессом для раннего архея было формирование базальтовой 
океанической коры и субдукция ее в мантию. Высокий тепловой 
поток обеспечивал высокую степень парциального плавления и, 
следовательно, образование богатых магнием базальтов или 
коматиитов. Такие условия означают, что имеет место спрединг; 
эта точка зрения подтверждается латеральной протяженностью 
зеленокаменных комплексов. Возможно также широкое разви­
тие вулканических куполов. Погружение плотного базальтового 
вещества могло приводить к образованию мафических амфибо­
литов, гранатовых гранулитов или эклогитов в зависимости от 
РГ-условий. Парциальное плавление таких материалов на глу­
бине приводило к образованию интрузий тоналитов и трондье- 
митов. Их крутые спектры (обеднение тяжелыми р.з.э.) явля­
ются результатом равновесного плавления при наличии граната 
в качестве остаточной фазы. Более пологие спектры (с меньшим 
обеднением тяжелыми р.з.э.) указывают на меньшие количе­
ства граната. Выветривание и эрозия обоих этих комплексов 
(которые, вероятно, находились над уровнем моря) привели 
к образованию типичных спектров р.з.э. архейских осадочных 
пород. Такая модель предполагает определенный тектонический 
режим, начинавшийся с излияния толеитовых базальтов, воз­
можно с последующим спредингом, нагромождением толеито­
вых масс, их погружением и возникновением в результате пар­
циального плавления вулканических и плутонических пород бо­
лее кислого состава. Интрузивные массы сращивались или сдви­
гались с образованием ядра архейского кратона.

Такая модель показывает, что весь материал архейской коры 
произошел из мантийных источников в один этап парциального 
плавления (для основной серии) или в два этапа (для кислой 
серии); последняя образовалась в результате парциального 
плавления базальтовых предшественников на глубинах, где 
устойчив гранат, и ниже глубин устойчивости плагиоклаза.

На тектоническое размещение этого материала оказывала 
влияние повышенная величина теплового потока в архее. Как 
отмечалось ранее, температурные градиенты в породах архей­
ской коры, вероятно, не очень отличались от таковых поздней­
ших геологических периодов, о чем свидетельствуют данные 
о метаморфических процессах. Поэтому главная потеря тепла 
происходила, по-видимому, через ложе океана [11]. Этот про­
цесс имел место главным образом в области спрединга, и, сле­
довательно, плиты должны быть значительно меньше [10, И].
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Таким образом, предположения об условиях, существовавших 
в раннем архее, предусматривают схему строения океанической 
базальтовой коры, состоящей из многочисленных небольших 
плит с вероятной продолжительностью жизни 10—20 млн. лет 
[10]. Погружение этого материала в мантию облегчалось более 
высоким тепловым потоком.

Вероятно, кислый материал формировался локально. Почему 
архейские континентальные ядра были разбиты на многочислен­
ные дискретные центры? Потому что в противном случае об­
ширные ранние сиалические коры должны были бы развиваться 
очень быстро; тогда, как и теперь, для процессов выплавления 
из континентальной коры вторичных кислых расплавов требова­
лось на порядок меньше энергии, чем для образования первич­
ных базальтовых магм. Распределение континентальных ядер 
было, вероятно, спорадическим. Имели ли место вариации в рас­
пределении радиоактивных элементов в мантии, которые приве­
ли к локализации областей вторичного плавления погружавших­
ся эклогитовых масс? Если происходило быстрое рециклирова­
ние базальта (время жизни средней плиты, по расчетам Полла­
ка [10], составляет около 10—20 млн. лет), то большая его 
часть должна была рециклироваться в мантии и поглотиться ею, 
не испытав вторичного плавления, приводящего к образованию 
тоналитов, трондьемитов и их эффузивных аналогов.

Эти условия существовали на протяжении всего архея на­
чиная с 3,8 млрд. лет назад, и площадь коры медленно увеличи­
валась. С самого начала часть коры была над уровнем моря, 
так как обломочные осадочные толщи встречаются в наиболее 
древних комплексах. Кислый плавающий материал образовывал 
небольшие локальные участки мощной коры, которые при энер­
гичных движениях плит были собраны вместе. Более легкие кис­
лые компоненты, вероятно, доминируют в верхах коры, обуслов­
ливая вариации спектров р. з. э., что было отмечено ранее. 
В некоторых районах при частичном внутрикоровом плавлении 
образовались граниты. Такие породы со свойственным им обед­
нением европием были зафиксированы в ряде мест (например, 
в Западной Гренландии), однако они никогда не составляли бо­
лее 5—10% верхней коры, ибо иначе обеднение европием было 
бы широко зарегистрировано в осадочной летописи. Действи­
тельно, известные осадочные или метаосадочные архейские по­
роды с низким содержанием европия весьма редки и отмечают­
ся только в Гренландии (разд. 7.8.3).

Таким образом, очевидно, что тектоническая и магматиче­
ская активность в архее отличалась от современного режима 
тектоники плит. Общепринятые доказательства проявления тек­
тоники плит не распространяются более чем на 1000 млн. лет 
назад, хотя нахождение известково-щелочных пород в среднем
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протерозое [12] подтверждает, что такие процессы имели место 
несколько раньше. Однако в архее отсутствуют характерные 
черты зоны схождения плит — парные метаморфические пояса 
офиолиты и голубые сланцы. Принимаемая здесь модель, пред­
полагающая существование многочисленных мелких плит, по­
гружение базальтовых и коматиитовых лав и образование кис­
лых магматических пород, основывается на данных об осадоч­
ных породах. К концу архея в этом сценарии происходят изме­
нения. b следующем разделе мы рассмотрим причины этого из­
менения и выскажем некоторые доводы в его пользу.

9.3. Переход архей — протерозой
Тема этого обсуждения касается различий между спектра­

ми р. з. э. осадочных образований архея и постархея и как вы­
вод-различий в составе верхней коры. В настоящее время мы 
располагаем некоторыми данными для понимания этих разли­
чии. Детальные исследования нижнепротерозойских серий Ка­
нады и Австралии обнаружили быструю эволюцию спектров 
р. з. э. осадочных пород на границе архей — протерозой. Более 
подробно об этом изложено в гл. 8, где показано весьма рез­
кое изменение спектров р.з.э. от архейских осадочных пород 
к постархейским. Ключом к разгадке причины этого явления 
служит уменьшение содержания европия в постархейских оса­
дочных породах. Такое обеднение Ей должно быть внутрикоро- 
вым по происхождению. Ни одна из вулканических пород ман­
тийного происхождения не показывает истощения Ей порядка 
Eu/Eu* = 0,65, типичного для среднего состава верхней коры. 
Для базальтов срединно-океанических хребтов, внутриплитных 
вулканитов и вулканитов островных дуг одинаково редки поло­
жительные или отрицательные Еи-аномалии [13]. Если они име­
ются, то это связано с присутствием или отсутствием кумулат- 
ного плагиоклаза.

Главная причина разного поведения европия и других редко­
земельных элементов обусловлена разницей в валентности и 
ионных радиусах Еи3+ и Еи2+ [14]. Радиус трехвалентного Ей 
занимает определенное положение в монотонно уменьшающем: 
ся ряду радиусов других трехвалентных р.з.э. Европий, распо­
лагающийся в середине серии р. з. э., быстрее восстанавливает­
ся, чем соседние р. з. э. Увеличение радиуса и изменение валент­
ности двухвалентного иона позволяют Ей занимать различные 
позиции в кристаллической решетке, которые не доступны для 
меньших по размеру трехвалентных ионов. Кальциевая серия 
полевых шпатов охотно принимает Еи2+, который близок по ра­
диусу к Sr2+. Наиболее вероятный механизм, приводящий к



264 Глава 9

обеднению европием, — это парциальное плавление, при кото­
ром полевой шпат является остаточной фазой. Плагиоклаз, как 
известно, неустойчив на глубинах более 40 км (10 кбар), поэто­
му Eu-аномалии должны быть обусловлены внутрикоровыми 
процессами на небольших глубинах. Это объяснение, включаю­
щее равновесие кристалл — жидкость, более предпочтительно, 
нежели другие процессы (например, водный перенос). Следова­
тельно, обеднение европием постархейских осадочных пород 
указывает на явления внутрикорового плавления.

Изменение в составе постархейской верхней коры, как это 
показано спектрами р.з.э., является следствием внутрикорового 
парциального плавления больших масс, что приводит к обра­
зованию магм преимущественно гранодиоритового состава, ко­
торые поднимаются и внедряются в верхнюю кору, образуя в ос­
новном батолиты. В процессе внутрикорового плавления рас­
плав обогащается легкими р.з.э. и обедняется европием. Как 
показано выше, Еи2+ предпочтительно входит в полевые шпаты, 
особенно в плагиоклазы. Трудности в достижении баланса 
зарядов и меньший ионный радиус препятствуют вхождению 
в них трехвалентных р.з.э. Таким образом, гранодиоритовые 
расплавы, формирующиеся за счет вещества островных дуг, 
в пределах поля стабильности плагиоклаза (<Ю  кбар) будут 
вызывать значительное обеднение европием.

Экспериментальные данные показывают, что образование 
гранитных расплавов происходит в РГ-условиях, типичных ско­
рее для коры, чем для мантии (рис. 9.3) (разд. 4.2). Модели 
образования гранодиоритов в верхней коре детально не рас­
сматриваются, поскольку установлено, что эти породы образо­
вались в результате парциального плавления. Примечательно, 
что увеличение давления благоприятствует образованию гра­
нодиоритов, а не гранитов.

Экспериментальные данные показывают, что «расплавы то- 
налитового состава не могут быть генерированы при коровом 
анатексисе в условиях нормального регионального метаморфиз­
ма» [16], поэтому внутрикоровое плавление не является подхо­
дящим механизмом для образования архейских тоналитовых се­
рий. Последние имеют своим источником мантийные глубины. 
Трудно оценить относительную роль флюидных фаз или про­
цессов метаморфизма в выносе элементов из нижней коры (см. 
разд. 4.2). Процессы, ответственные за генерацию верхней коры, 
должны включать равновесие кристалл — жидкость для реали­
зации установленного обогащения легкими р.з.э. и обеднения 
Ей, а также образование больших объемов гранодиоритов. 
Такое обеднение Ей выявлено по составу образовавшихся за 
счет гранодиоритовой коры осадочных пород, несмотря на то, 
что европий мог быть окислен до Еи3+ в процессе выветривания.
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Решающий момент состоит в том, что истощение европием верх­
ней коры является внутрикоровым по происхождению.

Данные по р.з.э., свидетельствующие о наличии главного 
этапного изменения на границе архей — протерозой, подтверж­
даются и Sm — Nd-изотопными исследованиями пород коры, 
указывающими на заметное увеличение ее роста в это время.
87сК?83бсТеЛЬНО также наблюдение, согласно которому отношение 

Sr/ Sr в карбонатах (отражающее состав морской воды)

Рис. 9.3. кривые плавления сухих и водонасыщенных гранитов [171 и зона 
частичного плавления. Показана также типичная континентальная геотерма.

было относительно низким в архее, но существенно возросло 
(0,0025) за короткий период на рубеже около 2,5 млрд. лет на­
зад; затем оно возрастало более постепенно вплоть до настоя­
щего времени. Эти тренды согласуются с поступлением большо­
го количества Rb при выветривании верхней коры в позднем 
архее (см. гл. 10). Изменение состава верхней коры не было 
одновременным повсеместно, а происходило в разное время 
(в пределах 0,5 млрд. лет) в различных регионах. Изменение 
спектров р. з. э. в осадочных породах следовало за вскрытием 
гранитных батолитов, что зависит от местных скоростей подъ­
ема и эрозии.

Богатые калием граниты и гранодиориты появляются спо­
радически в архее. Много ли гранитов такого типа было в ран­
неархейской ^коре? Наряду с обогащением легкими р. з. э. наи­
более важной диагностической чертой этих пород является обед­
нение европием; эти особенности свойственны и архейским осад­
кам, что обусловлено поступлением в них гранитного обломоч­
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ного м атер и ал а . П р и сутстви е б о л ее  чем 10% калиевы х гранитов  
бу д ет  приводить к зам етн ом у  обедн ен и ю  европием  осадочн ы х  
пород. О тсутствие, как правило, такого признака в ар хей ск и х  
осадках позволяет установить верхний предел (около 10%) об- 
наж ен н ости  богаты х калием  гр анодиоритов  и гранитов в ар хее.

В принимаемой здесь модели обширное внутрикоровое плав­
ление привело к образованию гранодиоритовой верхней коры, и 
континентальная кора к концу архея приняла свой современный 
характер. Это событие обычно датируется в 2500 млн. лет, хотя 
действительный возраст изменяется для каждого архейского 
ядра (см. гл. 8). Плавающие континентальные регионы вследст­
вие увеличения их размера ныне образуют массивные барьеры 
в области спрединга. Современные режимы линейной тектониче­
ской субдукции наступали тогда, когда расходящиеся от хреб­
тов участки океанической литосферы при спрединге сталкива­
лись с плавающими континентальными массами.

Архейская кора, более древняя чем 2,8 2,7 млрд. лет, за™- 
мала только около 15% объема современной коры (см. гл. 10). 
Важнейшим является вопрос об источнике материала, который 
подвергался внутрикоровому плавлению в позднем архее. Изме­
нение в составе верхней коры сопровождалось заметным увели­
чением объема континентальной коры (гл. 10). Изотопные ис­
следования показывают, что материал коры был извлечен из 
мантии незадолго (<100—200 млн. лет) перед тем, как имело 
место внутрикоровое плавление. Какова была природа этого 
мантийного поступления? Возможны различные процессы. Два 
из них представляются наиболее приемлемыми: 1) начало оро- 
генного известково-щелочного вулканизма; 2) увеличение маг­
матической активности контрастного (основной кислыи) со­
става, типичного для более раннего архея.

Мы допускаем, что последний процесс наиболее вероятен 
(см. гл. 3). Следствием его является то, что в современном ва­
ловом составе коры большую роль играет компонента, состав 
которой эквивалентен составу архейской коры. Как отмечалось 
ранее, ее состав близок к среднему составу современных извест­
ково-щелочных пород, за исключением того что концентрации 
Сг и Ni в ней более высокие (см. разд. 3.2.1).

9.4. Постархейская кора
Современное поступление нового материала в континенталь­

ную кору определяется доминирующей ролью магматизма ост­
ровных дуг и орогенических зон. В ходе таких процессов, как 
столкновение континент — континент (например, столкновение 
Индия — Азия привело к образованию утолщенной коры 1иое- 
та и Гималаев или к латеральному приращению «подозреваемых
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комплексов»), не наблюдается ни образования новой коры, ни 
поддвигания слоев коры (разд. 1.2). Хотя океаническая кора 
может быть отчасти вовлечена в такие тектонические события, 
все же участвующая^ в них континентальная кора сложена пре­
имущественно существовавшим ранее материалом. Поддвигание 
тоналитовых интрузивов — возможный способ роста коры в ар­
хее, однако присутствие метаосадков во многих глубоких раз­
резах коры делает поддвигание малоприемлемой концепцией. 
При внедрении тоналитов, по составу близких к андезитам, об­
разуется кора того же состава. Таким образом, модели, соглас­
но которым поддвигание тоналитовых интрузивов является 
причиной роста коры, не отличаются принципиально от «андези-: 
товой» модели (см. гл. 3), согласно которой всегда возможно 
добавление к коре интрузивного и вулканического материала. 
В целом по нашей модели роста коры допускаются относительно 
небольшие добавления вещества к коре в постархейское время. 
Возможно, 25% вещества коры было добавлено таким образом; 
для расчета этого роста кажется адекватным добавление веще­
ства известково-щелочного вулканизма при субдукции границ 
плит. Существенно латеральное приращение островных дуг к су­
ществующим континентальным массам, особенно в фанерозое, 
согласуется со многими геологическими фактами. Такое рас­
смотрение действительно создает основу для «андезитовой» мо­
дели. Более того, образование гранитов и гранодиоритов при 
внутрикоровом плавлении остается обычным в течение постар- 
хейского времени; следовательно, добавление вещества к верх­
ней коре оставалось на том же уровне в этот период, о чем сви­
детельствуют спектры р. з. э. обломочных осадочных пород 
(см. гл. 2). Sm — Nd-данные для осадочных пород — весьма не­
двусмысленны в этом отношении (см. разд. 2.5 и 10.4.3).

Если такая модель корректна, то позднейшая кора должна 
быть в конечном счете несколько менее основной. Содержания 
и Ni и Сг заметно ниже в вулканических породах современных 
островных дуг, и их концентрации недостаточны для расчета 
наблюдаемых содержаний этих элементов в коре в целом. Оба 
элемента должны концентрироваться в нижней коре в остаточ­
ных фазах, образующихся при парциальном плавлении (см. 
разд. 3.3.1). Если добавление вещества к континентам продол­
жалось путем латерального причленения островных дуг, то 
в итоге должно наблюдаться уменьшение в коре концентраций 
Ni и Сг.

9.5. Образование гранитов
Происхождение гранитов было одним из наиболее важных 

геологических вопросов, дебатировавшихся в XX столетии (на-
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пример, [18]). Проблема образования in situ или интрузивным 
путем была определенно решена в пользу последнего. На смену 
моделям образования гранитов путем фракционной кристалли­
зации базальтов пришли модели парциального плавления, 
включая коровый анатексис (например, [16]). Однако в про­
тивоположность общепризнанному представлению о происхож­
дении гранитов в результате внутрикорового плавления возро­
дились многие аргументы в пользу их мантийного происхожде­
ния (например, [19]). В целом — это вопрос огромной важно­
сти, ибо богатые калием гранодиориты и граниты с отрицатель­
ными Eu-аномалиями слагают основную массу верхней земной 
коры (гл. 2). Общий состав верхней континентальной коры при­
ближается к гранодиоритовому. Такие породы являются глав­
ным источником внутрикорового тепла, так как гранулиты ниж­
ней коры в целом содержат очень мало радиоактивных элемен­
тов (К, Th, U), что обусловлено удалением их с расплавами и 
(или) потерей во флюидной фазе. В фанерозое образование гра­
нодиоритов было сконцентрировано в континентальной коре на 
окраинах плит. Возможно, это следствие роста коры за счет 
вещества островных дуг.

Мы рассмотрим пять наиболее уместных здесь наблюдений 
о роли гранитов в эволюции коры:

1. Имеется временной тренд изменения валового состава 
гранитных пород. Широко развиты богатые Na разновидности 
(тоналиты — трондьемиты — гранодиориты), которые, возмож­
но, доминировали в раннем архее. В позднем архее и в после­
дующее время доминирующими становятся богатые калием раз­
новидности (гранодиориты — монцониты — адамеллиты — гра­
ниты).

2. Вероятно, существует временной тренд ареалов распро­
странения гранитных пород [20]. Архейские гранитные батоли­
ты имеют тенденцию к округлой форме; постархейские батолиты 
чаще выходят на поверхность в виде тел удлиненной формы. 
Это отражает изменение в обстановках генерации гранитов от 
внутриконтинентальных до окраин континентов [20] и интер­
претируется здесь как результат фундаментального изменения 
корообразовательных процессов в архее и в более поздние вре­
мена.

3. Многие гранитоиды имеют близкие к мантийным или 
только слабо эволюционировавшие изотопные характеристики 
[21—25], указывающие на краткое время пребывания в коре 
вещества, за счет которого они сформировались. Гранитоиды, 
которые определенно образовались за счет переработанной бо­
лее древней континентальной коры, обычно моложе позднеар­
хейских (например, [26, 27]).

4. Представляется, что главные эпохи образования богатых
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калием гранитов имели место в отдельные, относительно крат­
ковременные периоды развития Земли: 2,8—2,5; 2,0—1,6; 1,2— 
0,9 и менее 0,5 млрд. дет назад [22].

5. Экспериментальные и геохимические данные показывают, 
что большинство богатых калием гранитоидов формировались 
в коре на глубинах менее 40 км, где Са-плагиоглаз был устой­
чивой остаточной фазой (например, [16, 28—30]). Меньше дан­
ных относительно происхождения раннеархейских богатых нат­
рием гранитных серий, однако более высокие РГ-условия, где 
гранат является остаточной фазой, указывают на мантийные 
глубины их образования,

9.5.1. Раннеархейские граниты. Признание того, что натровые 
гранитоиды являются главным компонентом раннеархейских 
(> 3  млрд. лет) высоко- и низкометаморфизованных комплек­
сов, позволяет глубоко проникнуть в геологию архея (например, 
[2—4, 31—34]). Эти породы вместе с эффузивными дацитами 
образуют один конечный член архейской бимодальной серии, 
другой конечный член которой представляют основные вулкани­
ты. Эта бимодальная серия с подчиненным количеством пород 
промежуточного состава доминирует в раннеархейских комплек­
сах.

Гликсон [34] критически рассмотрел имеющиеся геологиче­
ские и геохимические данные, однако многие его интерпретации 
противоречивы (например, [35]). Было установлено, что р.з.э. 
являются наиболее характерным показателем. На рис. 9.4 пока­
заны некоторые типичные спектры р.з.э.; они характеризуются 
сильным наклоном и изменчивыми Eu-аномалиями, Геохимиче­
ское моделирование спектров калиевых гранитов (например, 
[2—4, 33, 37]) показывает, что последние образовались при 10— 
20%-ном парциальном плавлении основных пород в условиях 
амфиболит-гранулит-эклогитовой фации с гранатом и клино- 
пироксеном в качестве реститовых фаз, что указывает на глуби­
ны, вероятно превышающие 60 км. В некоторых случаях мож­
но привлечь фракционную кристаллизацию базальтовых распла­
вов, когда фракционируемой фазой является роговая обманка. 
Такие модели, вероятно, непригодны для объяснения образова­
ния значительных гранитных масс, так как фракционная кри­
сталлизация требует больших объемов расплава (например, [34, 
37]). Эти модели основываются на экспериментальных данных и 
изотопных данных по кислороду [38]. Недавно Кемпбелл й 
Джарвис [39] предложили коматиитовые составы в качестве бо­
лее вероятного источника.

Изотопные данные [25, 34] свидетельствуют о примитивных 
(близких к мантийным) начальных изотопных отношениях и по­
казывают, что раннеархейские тоналит-трондьемит-гранодиори- 
товые гнейсы и плутоны произошли или непосредственно из ман­
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тии, или, что более вероятно, из источников с кратковременно^ 
коровой историей (см. [34]) . Таким образом, эти породы пред­
ставляют собой добавление нового материала к континентам 
(см. [40] как альтернативу).

Рис. 9.4. Распределение р. з. э. в позднеархейских калиевых граннтоидах. Хо­
рошо выражен Eu-минимум. Необычна группа II, обедненная тяжелыми 
р. з. э. [43].

Данные по изотопам Nd и Hf, по существу, приводят к тем 
же заключениям (например, [25]). Следует отметить, что мно­
гие гнейсовые комплексы имеют 8Nd>0, что указывает на их 
происхождение из мантийного источника, уже истощенного Nd 
относительно Sm (т. е. экстракция предшествующим распла­
вом). Кроме того, в некоторых более молодых гнейсовых комп­
лексах отмечаются признаки заметной коровой переработки. 
Коллерсон и Мак-Калл ох [41] установили, что более древние 
гнейсы Лабрадора (гнейсы Уивак) образовались из слабо исто­
щенного мантийного источника с короткой коровой предысторией 
около 3,6—3,7 млрд. лет назад, а более молодые богатые ка­
лием гнейсы с возрастом 2,8—3,0 млрд. лет из того же района 
(гнейсы Кийуокток)— при смешении материала ювенильного 
мантийного происхождения с переработанной корой, имевшей 
возраст 3,6—3,7 млрд. лет.

9.5.2. Позднеархейские калиевые граниты. Характерной чер-
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;гой позднеархейского магматизма является развитие калиевых 
гранит-зеленокаменных комплексов, появившихся в период 2,8—
2.5 млрд. лет назад, а в некоторых областях Южного полушария 
на рубеже 3,4 млрд. лет назад. В этот период Na-гранитоиды 
(тоналиты — трондьемиты) были менее распространены и со­
ставляли, как правило, 10% (иногда до 15—25%) таких комп­
лексов. Особенно широко были развиты калиевые гранитоиды 
(гранодиориты — монцониты — адамеллиты — граниты). По 
объему эти породы наиболее представительны на щитах. Напри­
мер, в горах Барбертон гранитный магматизм «...рассматривает­
ся как главное событие, содействовавшее кратонизации ранних 
континентальных масс, — событие, во время которого и позднее 
преобладала тектоническая стабильность» [42].

Калиевые граниты этого типа внедрились в период 3,4—
2.5 млрд. лет назад [43, 44]. В целом они наследовали развитие 
Na-гранитоидов и зеленокаменных поясов. Эти породы были ин- 
трудированы в верхнюю кору или в самом конце развития зеле­
нокаменных поясов, или после их становления.

На рис. 9.4 представлены типичные спектры р. з. э. Они ха­
рактеризуются высоким, но варьирующим отноЩением La/Yb, 
устойчивым наклоном в сторону тяжелых р.з.э. и заметным 
Eu-истощением. Такие спектры хорошо объясняются умеренным 
парциальным плавлением (20%) корового материала либо бо­
лее ранних Na-гранитоидов или материала зеленокаменного поя­
са (например, осадочных пород), когда плагиоклаз является до­
минирующей реститовой фазой [36, 43]. Данные по изотопам 
кислорода также указывают на коровое происхождение [43, 45].

Изотопные данные по Sr для богатых калием архейских гра­
нитов и кварцевых монцонитов находятся на кривой мантийного 
развития или близко от нее, что подтверждает их происхожде­
ние из исходных пород с очень короткой коровой предысторией 
[43]. Эти граниты являются первыми, в которых многие пер­
вичные 875г/865г-отношения четко оказываются выше кривой 
мантийного развития, что указывает на значительную коровую 
историю или в случае некоторых крайне высоких значений на 
селективную контаминацию радиогенным Sr. Большая подвиж­
ность Rb снижает надежность Rb — Sr-метода по сравнению 
с Sm — Nd-методом. Однако Nd-изотопных датировок меньше. 
Мак-Каллох и Вассербург [46] изучили объединенные пробы, 
представляющие значительные площади Канадского щита. Гра­
нитный материал составляет большую часть этих смесей (см. 
гл. 10, табл. 10.6). Результаты определения Nd-возраста пока­
зывают, что источником большинства пород поверхности про­
винций Сьюпириор, Слейв и Черчилл была мантия; время обра­
зования этих пород 2,7—2,5 млрд. лет назад.

Позднеархейский гранитный магматизм является наиболее
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важным периодом гранитообразования в истории Земли (напри* 
мер, [25, 46, 47]). ■ ц

9.5.3. Протерозойские граниты. Общей чертой протерозоя 
является широкое развитие высокометаморфизованных (так на­
зываемых мобильных) поясов, в которых имеются многочислен­
ные доказательства коровой переработки. Тектонические моде­
ли, удовлетворительно объясняющие происхождение таких комп­
лексов, практически отсутствуют. Калиевые гранитоиды обычны

Рис. 9.5. Распределение р. з. э. в среднепротерозойских обогащенных калием 
гранитах из штата Нью-Мексико [48]. Хорошо выражено значительное обед­
нение европием.

в протерозое, однако тектоническое положение их проблематич­
но. Примечательно широкое развитие гранитов рапакиви в сред­
нем протерозое, ассоциирующихся часто с анортозитами.

Микроэлементы в протерозойских гранитах изучены крайне 
недостаточно. На рис. 9.5 представлены спектры р.з.э. пород из 
серии протерозойских плутонов, шт. Нью-Мексико, США, кото­
рые внедрились 1,8—1,3 млрд. лет назад [48]. Состав пород из­
меняется от гранодиоритового до гранитного, подчиненное зна­
чение имеют трондьемиты. Хотя история этой гранитной провин­
ции сложная, геохимические и изотопные данные указывают на 
коровое происхождение из источника основного состава с ко­
роткой коровой предысторией (87Sr/86Sr = 0,702—0,705).

Изотопные данные также ограниченны, однако недавно были 
выполнены два исследования [26, 49]. Исследования Де-Паоло
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Т а б л и ц а  9.1. Минералогические и химические различия гранитов I- и S-типа [511 

Минералогические критерии

1-тип S-тип

1. Присутствует роговая обманка 1. Отсутствует роговая обманка

2. Мусковит редок 2. Мусковит обычен

3. Отсутствуют кордиерит, гранат, 
андалузит и силлиманит

3. Могут присутствовать кордиерит, 
гранат, андалузит и силлиманит

Геохимические критерии

I-тип S-тип

Параметр Количественная харак­
теристика Объяснение Количественная харак­

теристика Объяснение

1. Содержание S i02 Колеблется в пределах 
53—76%

Относительно мафиче­
ские исходные породы

Колеблется в пределах 
64-74%

Образовались из обога­
щенного S i02 материала

2. K20/N a20 Низкое Na не был вынесен при 
выветривании

Высокое К адсорбирован тлйнами 
при выветривании, a Na 
удален



Продолжение табл. 6.1 .

1-тип S-тип

Параметр
Количественная харак­

теристика Объяснение
Количественная харак­

теристика Объяснение

3. AI2O3/N ЗгО 4* КгО +  
+  СаО

4. 6180

5. 87Sr/86Sr

Нормально низкое 

Низкое

Обычно низкое

Только низкотемператур­
ные выплавки и фрак­
ционированные породы 
типа I могут быть пере­
сыщены глиноземом 
Обусловлено содержани­
ем в исходных породах

Произошедшие из ман­
тийного источника извер­
женные породы. Иногда 
высокие значения у гра- 
нитоидов, образовавших­
ся из древних исходных 
пород с высоким Rb/Sr- 
отношением

Высокое (>  1,05) и воз­
растает при повышении 
основности пород

Высокое

Высокое (нормально 
>0,708)

При выветривании коли­
чество А1 возрастает от­
носительно Na+K+Ca

Изотопы кислорода 
фракционируются при 
образовании глин в про­
цессе низкотемператур­
ного выветривания 
Rb концентрируется от­
носительно Sr в ходе вы­
ветривания и седимента­
ции

6. Содержание Сг и 
Ni

Низкое В исходных породах от­
носительно мало Сг и 
Ni, что указывает на 
предшествующее фрак­
ционирование

Высокое по сравнению 
с гранитами 1-типа

Сг и Ni входят в состав 
слюд в ходе выветрива­
ния
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Т а б л и ц а  9.2. Средни* химический состав гранитов I- и S-типа [51]

Компонент S-тип

п
S i02
ТЮ2

H > •. у
532

69,1
0,46

316
70,5

0,56
А120 з 14,8 14,6FeO 3,78 3,97MgO 1,78 1,86

2,54
2,24

СаО 3,85
Na20 3,00
К2О 3,11 3,702 99,9 100,0

млн-1 МЛН” 1
Ba 520 480
Rb 132 180
Sr 253 139
Pb 16 27
La 29 31
Ce 63 69
Nd 23 25
Y 27 32
Zr 143 170
Nb 9 11
Cr 27 46
V 74 72
Sc 15 14
Ni 9 17
Co 12 13
Cu 11 12Zn 52 64
Ga 16 17

[49] в Колорадо-Фронт-Реиндж показывают, что группа плуто­
нов гранодиорит-гранитного состава с возрастом 1670, 1400 и 
1000 млн. лет внедрилась в серию метавулканитов. Это прекрас­
ный пример происхождения гранитоидов из единого источника 
(основные вулканические вмещающие породы), экстрагирован­
ных из истощенного мантийного источника около 1800 млн. лет 
назад.

9.5.4. Фанерозойские граниты. Формирование гранитных ба­
толитов в фанерозойское время было приурочено преимущест­
венно к ^линейным поясам, где кора мощная и высокий геотер­
мический градиент. Самые крупные объемы современных гра­
нитоидов обнаружены в кордильерских тектонических обста­
новках [20]. Для батолитов кордильерского типа характерны 
следующие соотношения пород: габбро — диориты (7—16%), 
тоналиты (50—58%), гранодиориты — адамеллиты (25—35%)[
18*
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граниты ( < 1 —4%) [50]. В других орогенных поясах преобла­
дают гранодиориты и граниты.

Палеозойские гранитные батолиты юго-восточной Австралии 
были подразделены на два главных типа на основе их геохимии, 
минералогии и геологических взаимоотношений (табл. 9.1) [51]. 
Средние химические составы гранитов I- и S-типа юго-восточ-

Рис. 9.6. Распределение р. з. э. в гранитах I- и S-типа палеозойского батолита 
Нью-Ингленд, Восточная Австралия [52].

ной Австралии приведены в табл. 9.2. Полагают, что гранитои­
ды типа I произошли из нижней коры за счет материала магма­
тического происхождения, а гранитоиды типа S — из источника, 
который прошел по крайней мере один цикл выветривания, и, 
таким образом, несут в себе черты осадочных образований. 
Однако применимость этой классификации к гранитоидам дру­
гих регионов еще необходимо доказать. Данные по р .з.э . для 
гранитов I- и S-типа позднепалеозойского батолита Нью-Инг­
ленд в Восточной Австралии показаны на рис. 9.6 [52]. Грани­
тоиды типа I заметно выделяются по более изменчивым спект­
рам р .з.э . в отношении значений La/Yb и по величине отрица­
тельных Еи-аномалий.

В результате изотопных исследований фанерозойских гра- 
нитоидов [26, 27, 49, 53] получено много Sr- и Nd-изотопных ха­
рактеристик (рис. 9.7). Они соответствуют смешению компонен­
та древней континентальной коры и истощенного и . (или) неис­
тощенного мантийного компонента. Количество каждого компо­
нента в высшей степени изменчиво при сопоставлении как раз­



Модели происхождения континентальной коры 277

ных батолитов [27],i так и в пределах одного батолита [53]. 
Присутствие компонента с близкими к мантийным изотопными 
соотношениями свидетельствует не о мантийном происхождении, 
а о коротком времени пребывания в коре образовавшегося из 
мантии магматического материала.

8

1 J. , ,  J 1 1 ' '■ 
Фанерозойские граниты

Сьерра-Невада 
Хребты п~6а Калифорния
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Рис. 9.7. Диаграмма еы<!—8sr для фанерозойских гранитов [53]. Большинство 
гранитов находится в правом нижнем квадранте, что указывает на их про­
исхождение из источников, представленных в основном древним коровым ве­
ществом. Только «гранитные» породы Сьерра-Невады и хребтов полуострова 
Калифорния расположены вверху слева, что свидетельствует об их образо­
вании за счет материала островных дуг..

Гранитоиды типа S характеризуются низкими отношениями 
143N d/144N d  и высокими, но варьирующими отношениями 
87Sr/86Sr [53]. Для типа I характерны противоположные соот­
ношения (рис. 9.7). Эти данные свидетельствуют о том, что гра­
нитоиды типа S образовались преимущественно (примерно 70— 
100%) из древнего (~ 1 ,0  млрд. лет) корового источника. Дан­
ные для I-типа также указывают на значительную долю коро­
вого компонента (25—80%), что однако противоречит геохи­
мическим данным [53]. Разрешение этого противоречия может 
заключаться в том, что гранитоиды I-типа образова^сь из раз­
новозрастных магматических источников.
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Обобщенная диаграмма, основанная на S m — Nd-изотопных 
данных (рис. 9.8), свидетельствует о значительном расхождений 
с геологическим возрастом [26]. Более древние граниты имеют 
исходные Nd-отношения, весьма близкие к линии эволюции 
хондритов, а отношения в более молодых гранитах указывают 
на участие возрастающих количеств более древней континен­
тальной коры. Эти данные свидетельствуют в пользу моделей,

Возраст, млрд. лет

Рис. 9.8. Диаграмма ewd — геологический возраст, представляющая хондрито- 
вую (eNd=0) и мантийную эволюционные линии и значения 8 n<i д л я  современ­
ных MORB. Данные по гранитоидам свидетельствуют о возрастании доли 
древнего корового материала при генерации более молодых гранитов [26, 27].

устанавливающих рост койтинентальной коры во времени при 
внутрикоровом парциальном плавлении, в которое в более позд­
нее время вовлекалась ранее сформированная континентальная 
кора. Не имеется неоспоримых фактов непосредственного обра­
зования гранитов из мантии.

9.6. Анортозиты и рост коры
Анортозиты образуют важный, но не вполне понятный ком­

понент континентальной коры. Массы анортозитов — это бато­
литы, имеющие площадь выхода на поверхности свыше 
10000 км2. Их источник и происхождение связаны с проблемой
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Т а б л и ц а  9.3. Типвздыз составы анортозитов

Компонент
Архейские Протерозойские

V  . I 3 4 1 5

S i02 50,2 50,1 47,2 55,1 54,0
тю2 0,11 0,56 0,41 0,15 1,70
AI2O3 30,8 19,7 23,5 27,1 21,5
FeO 0,99 8,1 6,4 1,97 6,66
MgO 1,12 6,9 6,4 1,14 2,55
СаО 12*5 11,5 14,3 10.3 9,49
Na20 3,49 2,45 1,6 4,50 4,14
К20 0,85 0,18 0,2 0,43 0,71
2 100,1 99,5 100,0 100,6 100,8

млн-1 млн-1 МЛН”1 МЛН-1
Cs 3,1 0 ,6 — — —
Ва — — — 265 374
Rb — — — 1,72 8,90
Sr 300 — — 695 515
La 0,87 —. — _ _
Ce 1,78 7,7 — 7,81 19,8
Nd 0,72 — — 3,42 10,6
Sm 0,19 1,41 — 0,53 2,14
Eu 0,37 0,54 — 0,754 1,53
<3d — — — - 0,429 2,07
Tb 0,033 0,26 — — _
D y — — — 0,305 1,88
Er — — 0,15 1 *07
Yb 0,09 — — 0,138 0,985
Lu 0,014 0,16 — .0,022 0,15
Th 0,05 — — _
U 0,1 — — _ _
Hf 0,1 0,9 — _ __
Та 0 ,6  • 1,1 — _ _
Cr 1,0 220 — ■■ _ ___
Sc 1.4 27 — _ _
Ni 14 _ _ _ _
Co 12,2 50 — — —

1 — архейский анортозит 148В, Бед-Вермилион-Лейк, Онтарио [54]; 2 — рассчитанный 
валовой состав комплекса Бед-Вермилион-Лейк [54]; 3 — валовой состав, архейский комп­
лекс Фискенессет, Лабрадор [54]; 4 — массивный тип протерозойских анортозитов, комп­
лекс Найн, Лабрадор, CS 53А [55]; 5 — габброидный анортозит, CS 54B [55].

эволюции континентальной коры. Между архейскими и проте­
розойскими анортозитами наблюдается четкое различие, под­
тверждающее свидетельства из других источников, что граница 
архей — протерозой отмечает гланый рубеж в истории Землц.

9.6.1. Архейские анортозиты. Эти образования встречаются 
в основном в ассоциации с другими породами в расслоенных 
интрузивных комплексах основного состава. Типичным приме­
ром является комплекс Фискенессет в Гренландии, занимаю­
щий площадь около 500 км2. Возможно, наиболее характер­
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ным признаком происхождения этих анортозитов является их 
обычная ассоциация с пластами хромита (до 20 м мощностью); 
отмечаются также и другие черты, типичные для расслоенных 
интрузий основного состава. Кристаллы плагиоклаза в них 
обычно крупные (до 30 см) и имеют состав в пределах 
А п8о - 9 5 , поэтому они могут рассматриваться как анортозиты в 
отличие от их протерозойских аналогов. Такой состав подобен 
составу полевых шпатов, кристаллизующихся в расслоенных 
интрузивах вслед за оливином и клинопироксеном. Для вало­
вого состава комплексов, приведенных в табл. 9.3, характерно 
содержание 20% А120з. Согласно оценке, возможный родона­
чальный расплав содержал менее 20% А120з [54]. I

Происхождение архейских анортозитовых комплексов, таким 
образом, хорошо установлено. Они образуются при фракцион­
ной кристаллизации базальтовых расплавов несколько повы­
шенной глиноземистости. Хотя они и не слагают значительной 
части коры, однако рассматриваются здесь, что обусловлено 
двумя причинами: во-первых, чтобы отделить их от важных 
в объемном отношении протерозойских анортозитов и, во-вто­
рых, чтобы подчеркнуть, что они не являются ни аналогами 
коры лунных плоскогорий, ни остатками ранней земной анор- 
тозитовой коры (см. гл. 12) [56].

9.6.2. Протерозойские анортозиты. В отличие от своих ар­
хейских аналогов анортозиты протерозойского возраста пред­
ставляют собой главный компонент континентальной коры 
[57—61]. Термин анортозит установился довольно прочно, од­
нако в данном случае он неправильный, так как типичный со­
став плагиоклаза в протерозойских анортозитах изменяется 
в пределах Ап40 — Ап65 [62]. Таким образом, полевые шпаты в 
протерозойских анортозитах — менее основные, чем в архей­
ских. Значение отношения Mg/(Mg+Fe) для комплекса в це­
лом также другое и варьирует в пределах 40—50. Анортозиты, 
сложены в основном плагиоклазами; содержание А120з обычно 
превышает 20% (табл. 9.3). Имеются четкие доказательства, 
внедрения анортозитов в виде расплава [59]. Примечательно 
отсутствие в них воды, а температура этих магм по характеру 
контактового метаморфизма [60] оценивается примерно в 
1300°С.

Вопрос о происхождени таких сухих полевошпатовых рас­
плавов давно был загадкой для петрографов, и пока не уда­
лось достичь приемлемого решения. Анортозиты образуют ба- 
толитовые массы с площадью выхода на поверхности до 
30 000 км2 [63]. Находятся ли они в форме пластов мощностью 
до 5 км или имеют корни более основного состава, зависит от­
части от интерпретации геофизических данных. Их внедрение 
не связано с этапами орогенеза. Глубина кристаллизации, как
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показывает изучение изотопов кислорода [64], небольшая, обыч­
но в пределах 5—13 км, хотя иногда и больше. Ассоциация 
их с «гранитными» породами (мангериты, чарнокиты, граниты 
рапакиви), по-видимому, не генетическая, а гранитные распла- 
рЦ’ 11оказыва10т полевые, химические и изотопные данные 
Lox, »5], были генерированы независимо, что не согласуется

Рис. 9.9. Распределение р. з. э. в нижней коре (гл. 4) и типичных протерозой- 
ских массивных анортозитах (табл. 9.3, колонка 4).

с гипотезами о прямых комплементарных соотношениях между 
анортозитами и гранитами.

Уникальная особенность массивов анортозитов состоит в 
том, что они приурочены к среднему протерозою. Их возраст 
трудно определить из-за очень низких Rb/Sr-отношений; он 
колеблется от 2300 млн. лет до нижнепалеозойского для ин­
трузивов, расположенных в районе Сет-Иль, Квебек. Большин­
ство из них внедрились между 1,7 и 0,9 млрд. лет назад и, та­
ким образом, представляют собой главный эпизод в эволюции 
континентальной коры {57, 60J. Они существенно обеднены 
Rb, имеют низкие Rb/Sr-отношения, однако отношения 417Sг/ 
/86Sr у них такие же, как у базальтоидов, т. е. 0,704—0,705 
[65]. Nd-изотопные данные дают разброс значений eNd от —6 
до +4 (см. обзор в работе (66]). Для них типично обогащение 
Ей. Вероятно, это исходная особенность магмы, не связанная 
с локальным накоплением полевого шпата (рис. 9.9).

Этот интересный набор данных поднимает вопрос о проис­
хождении массивов анортозитов до статуса, занимаемого преж­
де «гранитной проблемой». Для объяснения подобных геологи­
ческих загадок выдвигалось много теорий. Все они явно магма­
тические, поэтому главной проблемой является место и источ­
ник расплавов. Отсутствие вулканических аналогов, приурочен­
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ность их к континентальной коре и к особому, хотя и длитель­
ному, периоду геологического времени — все это ставит суще- 
ственные ограничения. Из других важных ограничений следует 
отметить обогащение Ей, истощение Rb, низкие значения отно­
шения Mg/(Mg+Fe) и отсутствие воды. Маловероятно, чтобы 
фракционная кристаллизация базальтовой магмы дала мономи-; 
неральные массы анортозитов, а видимое отсутствие больших 
масс базитовых и ультрабазитовых кумулатов внизу анортози- 
товых плутонов делает существование первичной анортозитовой 
магмы более правдоподобным. Происхождение таких магм из 
мантии маловероятно, если принять во внимание отсутствие их 
в океанических областях и низкое содержание Mg. В глобаль­
ном аспекте привлекаются континентальные тектонические об­
становки, в том числе рифтогенез или «неудавшийся рифтоге- 
нез», при объяснении в определенной степени локального мас­
штаба образования массивов анортозитов.

Популярно также парциальное плавление высокоалюминиё- 
вых базальтоидных пород, хотя это объяснение слишком упро­
щает вопрос об источнике такого большого объема исходного 
материала. Контаминация пород коры обычно привлекалась 
для объяснения неподтвержденных содержаний радиогенного 
87Sr относительно современных очень низких Rb/Sr-отношений, 
однако крайне низкие содержания Rb и высокие концентрации 
Sr, несомненно, исключают значительное добавление типичного 
материала верхней коры. Таким образом, для решения этого- 
вопроса представляется необходимым рассмотреть образование 
первичной анортозитовой магмы.

«Такая уникальная магматическая ассоциация позволяет 
предполагать, что за генерацию протерозойских анортозитовых 
массивов были ответственны уникальные тектонические и тер­
мальные условия» [59, с. 567]. Единственная область, из кото­
рой могли быть получены такие расплавы, — это нижняя кон­
тинентальная кора. В областях, испытавших массовое удаление 
гранитных расплавов около 2,5 млрд. лет назад, должны суще­
ствовать остаточные составы с низким содержанием Si и Rb 
(но с высокими 87$г/868г-отношениями), высоким содержанием 
Al, Ей и Sr и с переменными значениями 8 n <j . Частые находки 
ксенолитов с такими характеристиками состава (см. гл. 4) 
подтверждают это предположение. Образование глиноземистых 
магм из такого источника позднее в протерозое, во время риф- 
тогенеза, позволяет объяснить многие временные, пространст­
венные, химические и изотопные особенности анортозитовых 
массивов. В этом сценарии происхождению анортозитов_ долж­
но было предшествовать развитие очага магмаобразования 
с подходящими химическими и изотопными характеристиками. 
Однако такие очаги должны быть истощены радиоактивными
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элементами К, U и Th вследствие предшествующей экстракции. 
Соответственно требовался мантийный источник тепла для ге­
нерации анортозитовых магм. По-видимому, такое событие, как 
миграция под континент срединно-океанического хребта, может 
обеспечить необходимое тепло и, кроме того, не будет противо­
речить упомянутым выше концепциям рифтогенеза или «не- 
удавшегося рифтогенеза» [66].

9.7. Развитие современного режима тектоники плит
Внезапное увеличение объема континентов к концу архея 

привело к изменению мировой географии: если раньше преоб­
ладал океан с немногими разбросанными в нем большими кон­
тинентальными островами, то затем отношение континент/оке­
ан стало близко к современному, т. е. произошло увеличение 
ареала распространения плавающих, нетонущих, иначе говоря, 
несубдуцируемых континентальных масс. Этим обстоятельством 
обусловлен ряд следствий. Во-первых — изолирующий эффект 
мантии, связанный с ее низкой теплопроводностью. Во-вто­
рых— массовый привнос радиоактивных элементов из мантии 
в континентальную кору. В-третьих — многочисленные плиты 
архея трансформировались в большие континентальные блоки. 
Заманчиво начать рассмотрение развития современной текто­
ники плит именно с этого момента. Спрединг базальтового оке­
анического дна и погружение плит при субдукции в мантию 
происходили по линейным зонам — предвестникам современных 
островных дуг.

Возможно, весь континентальный материал был сдвинут 
в единую массу во время раннего протерозоя. Существование 
протерозойской Пангеи подтверждается палеомагнитными дан­
ными [67], хотя это не единственная их интерпретация [68]. 
Согласно этой реконструкции, образовалось и оставалось ста­
бильным линзообразной формы тело континентальной коры от 
примерно 2600 млн. лет назад и до кембрия, т. е. до 570 млн. 
лет назад. Эта точка зрения не совпадает с представлением о 
многоконтинентальной плитной тектонике в протерозое. По 
этой модели, образование континентами [67] устойчивого еди­
ного целого происходило до конца протерозоя; затем началось 
разламывание, связанное, вероятно, с термальными напряже­
ниями, после чего установился современный режим континен­
тального дрейфа. Согласно этой реконструкции, традиционная 
тектоника плит представляет собой существенно позднепроте­
розойское и фанерозойское явления. Отвечает ли это представ­
ление действительности или современные режимы тектоники 
плит имели место в более ранние периоды протерозойской эры, 
покажут дальнейшие исследования.
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9.8. Резюме
1. Доминирующим механизмом образования архейской ко­

ры было происхождение из мантийных источников бимодаль­
ной основной — кислой магматической серии. Известково-ще­
лочная (островодужная) магматическая активность была ми­
нимальной, и сходство спектра р.з.э. валовой архейской коры 
со спектром современных андезитов является случайным.

2. Отношение основные/кислые изверженные породы изме­
няется от 1 : 1 для архейской верхней коры до 2 : 1 для всей 
коры.

3. Граниты и гранодиориты с заметным Eu-истощением со­
ставляют менее 10% обнаженной раннеархейской коры.

4. Причиной изменения в составе архейской и постархейской 
верхней коры было массовое внутрикоровое плавление что 
привело к образованию интрузивов гранитов и гранодио- 
ритов, существенно истощенных европием (среднее отноше­
ние Eu/Eu*~ 0,65).

5. Дополнительное поступление материала из мантии в кон­
тинентальную кору начиная с архея осуществлялось главным 
образом посредством магматизма орогенных зон.

6. Формирование гранитоидов играло решающую роль в эво­
люции коры. В раннеархейской коре преобладали натровые 
граниты мантийного происхождения. В позднем архее массовое 
внутрикоровое плавление привело к доминированию в верхней 
коре обогащенных калием гранитоидов. В более молодых гра­
нитах возрастает очевидность корового рециклирования.

7. Массивы анортозитов являются важным компонентом ко­
ры в протерозое. Архейские анортозиты представляют собой 
в основном части небольших расслоенных интрузивов. Предпо­
лагается, что анортозитовые массивы образовались в резуль­
тате кристаллизации внутрикоровых расплавов, возникших за 
счет богатой алюминием нижней коры, сформировавшейся пос­
ле удаления гранитоидного расплава.
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СКОРОСТЬ РОСТА КОРЫ

10.1. Сущность проблемы
Задача количественной оценки скорости роста континенталь­
ной коры исторически выпала на долю геохимиков-изотопистов. 
Сравнительно недавно были предпринята попытки непосредст­
венно измерить скорости роста фанерозойской коры (1, 2], од­
нако этот подход сопряжен с трудностями из-за неопределен­
ности в скоростях рециклирования и в экстраполяции скоро­
стей как роста, так и рециклирования в более раннее время. 
Породы коры, в которых начальные изотопные отношения эле­
ментов (Sr, Nd, Hf, Pb) близки к мантийным, условно прини­
маются как новые поступления материала из мантии [3]. Да­
же когда внутрикоровое происхождение таких пород очевидно 
(например, калиевые граниты с большими отрицательными 
Eu-аномалиями), это обычно доказывает только краткий пери­
од пребывания в коре (высокие значения Rb/Sr-, U/Pb-^и 
Th/Pb-отношений; низкие значения Sm/Nd- и Lu/Hf-отношений) 
экстрагированного из мантии вещества [3]. В этой модели рос­
та коры континентальная кора, однажды сформированная, нс- 
■обратимо дифференцируется и вследствие низкой плотности не 
может быть возвращена в мантию и вновь смешаться с ней 
в больших количествах.

Возможна и другая интерпретация изотопных данных [4—
6]. Если принять, что коровый материал может быть возвра­
щен в мантию и тщательно перемешан с ней в необходимом ко­
личестве, то изотопные данные будут соответствовать модели, 
•согласно которой кора сформировалась в начале истории Зем­
ли (>4,0 млрд. лет назад) и постоянно рециклировалась при 
участии мантии, никогда полностью не переходя в короную 
массу. Это можно назвать моделью устойчивого состояния или 
моделью корового рециклирования.

Изотопные данные дают принципиально различную инфор­
мацию для этих двух моделей. В модели роста коры изотопные 
■отношения позволяют оценить скорости роста, в то время как 
•в модели устойчивого состояния они позволяют оценить скоро-
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сти корового рециклирования. Очевидно, комбинация этих мо­
делей, где и рост, и рециклирование принимаются во внимание, 
также возможна. Интерпретация изотопных данных трудна для 
такого сценария [7—11], и необходима независимая оценка или 
скорости роста или скорости рециклирования. Из-за этой двой­
ственности в интерпретации изотопных результатов мы нужда­
емся в независимых доказательствах для того, чтобы ограни­
чить скорости роста коры или исключить одну из моделей 
эволюции коры (т. е. рост против устойчивого состояний). 
В данной главе йы исследуем некоторые доказательства, от­
носящиеся к этой проблеме.

10.2. Модели роста коры
Было предложено большое число моделей формирования 

ранней коры. Согласно одной из них, континенты представляют 
собой обломки, выброшенные из гигантских метеоритных кра­
теров. Теперь это океанические бассейны, формирование кото­
рых до известной степени аналогично формированию лунных 
многокольцевых впадин [12]. Согласно другой модели [13], кон­
тиненты представляют собой остатки метеоритного материала 
(соответственно кислого состава), захваченного Землей на 
последних стадиях ее формирования. Такие модели катастроф 
фактически не получили признания. Более популярны модели, 
согласно которым большинство континентов отдифференциро- 
вались от мантии на ранних этапах истории Земли и с тех пор 
непрерывно рециклировались при участии мантии [4, 5]. Ско­
рость рециклирования связана с генерируемым Землей теплом 
и уменьшается со временем, поскольку Земля остывает [6, 14— 
16]. Вариантом этой модели является представление, что масса 
континентов уменьшалась во времени [15].

Концепция непрерывного или квазинепрерывного роста кон­
тинентальной коры получила большую поддержку со стороны 
геохимиков-изотопистов. На основе раннего моделирования 
изотопов Sr предполагалось [17], что скорость роста за послед­
ние 3—4 млрд. лет оставалась постоянной. С увеличением дан­
ных, полученных для коры >Rb—- Sr- и К—Ar-методами, эта 
модель быстро переросла в модель ускорения роста коры в те­
чение геологического времени [18]. Эти модели были пересмот­
рены с учетом потенциальной калибровки К—Аг- и Rb—Sr-изо­
топных систем и внутренне замкнутого, самопоглощающего, 
характера седиментации [19—22]. В настоящее время привер­
женцы моделей роста коры согласны с тем, что большая ее 
часть (до 90%) была сформирована к концу архея, т. е. при­
мерно 2,5 млрд. лет назад. На рис. 10.1 представлены различ­
ные модели роста коры.
19—1097
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Рис. 10.1. Некоторые модели роста коры. Представлены модели Реймера и Шу- 
берта [2], Армстронга [5], Файфа [15], Херли [17], Херли и Ранда [18], 
Вейцера и Янсена [20, 23], Мак-Леннана и Тейлора [24].

10.3. Геологические ограничения
10.3.1. Аргументация на основе фриборда. Континентальный 

фриборд — это возвышение континентов относительно сред­
него уровня моря. Эдьед ■ {25J первым составил кривую 
возвышения континентов относительно среднего уровня 
моря для фанерозоя, основанную на глобальных пале­
огеографических картах [26, 27]. Кривая свидетельству­
ет о непрерывном подъеме континентов в фанерозое, что 
позднее было использовано в качестве доказательства гипо­
тезы расширяющейся Земли [25, 28] (см. разд. 12.8). Позднее 
было установлено, что интервалы времени, использованные 
для палеографических реконструкций, возрастали с измене­
нием возраста, что могло выразиться в большем континенталь­
ном затоплении с увеличением интервалов времени [29]. Вайс 
[30] предположил, что такая необъективность сводит на нет 
построения Эдьеда. В качестве альтернативы он использовал 
палеогеографические данные для одного континента (Северной 
Америки) [30], где̂  протяженность временных интервалов была 
более однообразной, а палеогеографические данные более на­
дежными. При таком анализе большинство доказательств об 
изменении фриборда исчезло (рис. 10.2), причем данные пока­
зали, что фриборд континентов был в пределах 60 м от базис­
ного уровня (20 м над современным средним уровнем моря)
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в течение 80% фанерозойского времени. На рис. 10.3 даны гоа- 
постоянного фриборда [30] для

Рис. 10.2. Кривая фриборда Шуберта — Вайса для Северной Америки [30]. 
Показано затопление этого материка во времени (построено по палеогеогра­
фическим картам). Представляется, что некоторое увеличение фриборда с воз­
растом связано с уменьшением достоверности данных о более древних эпохах. 
Эта кривая положена в основу гипотезы постоянства фриборда континентов 
в фанерозойское время.

Пересмотр данных [32, 33] о континентальном фриборде с 
использованием самых поздних палеографических данных для 
СССР [34] и Северной Америки [35] подтверждает, что конти­
ненты всплывали в фанерозое (рис. 10.4). Такое доказательст­
во не исключает аргументов длительного постоянства высоты 
континентов над уровнем моря, поскольку обширное континен-
19*
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тальиое всплывание т.акже документировано, (на не четко ко- 
личественно) для позднего докембрия [30, 34», 36], (см> 
рис. 10.4) и раннего ,пдотерозрЯ; [5, 37, 381. Долговременное изг 
менение высоты континентов над уровнем моря в фанерозое 
может быть явлением второго порядка, определяемым объемом

Объем коры ( VK)
Рис. 10.3. Графическое решение уравнений постоянства фриборда [30, 31 J~ 
Имеющиеся ограничения показывают, что последние 2,5 млрд. лет система 
оставалась в пределах заштрихованной площади.

срединно-океанических хребтов (например, [39]) или толщиной 
континентальной коры во время орогенеза [32, 33].

Большинство (моделей роста коры, изображенных на 
рис. 10.1, согласуются с постоянным фрибордом, однако име­
ются другие данные, связанные с толщиной коры, площадью 
и эволюцией объема океана, которые могут быть использованы 
для обеспечения дополнительных ограничений. Многие авторы 
доказывают, что мощность континентальной коры остается при-
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мерно постоянной* по крайней мере последние 2500 млн. лет 
[1, 40, 41]. По сейсмическим данным мощность архейских щи-' 
тоВ, хтабили^ашпнхся за истекшие 2,5 млрд. лет, составляет 
30—50 км и в среднем близка к 40 км. Сводка многочисленных.

0,0 0,5 1,0 о 10 20 30 40 50 60
Относительный уровень моря Затопление Северной Америки, %

Рис. 10.4. а — циклы первого порядка относительного изменения уровня моря 
в фанерозое [36]. Отметим, что поздний докембрий характеризовался низким 
уровнем моря и всплыванием континентов; б — кривая Хеллэма для фриборда 
Северной Америки [32]. Она отличается от криэой Вайса [30] и подтвержда­
ет тренд всплывания континентов в фанерозое. Убедительные доказательства 
наличия периодов всплывания в докембрии позволяют предполагать, что фане- 
розойский тренд имеет второстепенное значение и контролируется изменением 
объема срединно-океанических хребтов или толщины континентальной коры в 
период орогенеза [32].

сохраняют постоянной (с точностью ±10%) свою мощность за 
истекшие 2500 млн. лет [41]. Широкомасштабное поддвигание 
и скучивание сиалического материала, повсеместно утолщаю­
щее кору, позднее было признано неправдоподобным из-за не­
обходимости вовлечения крупных площадей и отсутствия подъ­
ема поверхности [42]. Яркий пример, свидетельствующий про­
тив поддвигания плит как механизма утолщения архейской 
коры, позднее был найден в Западной Австралии. Сейсмиче­
ские профили [43] через блоки Пилбара и Йилгарн указывает 
на возрастание толщины коры от 30 км в блоке Пилбара до 
почти 50 км в блоке Йилгарн (см* рис. 4.2). Добавочная мощ-
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Т а б л и ц а  10.1. Оценка среднего состава коры как функция возраста [41]

Возраст, млн. лет
Число сейсмических 

профилей Мощность коры, км1

<225 37 38±4
225—600 21 40±4
600—1200 12 39±5

1200—2500 46 39±2
>2500 13 38±4

1 В пределах 95%-ного доверительного интервала.

ность в блоке Иилгарн обязана мощному слою нижней коры 
с высокой скоростью поперечных волн (7,0 км-с-1). Этот слой 
обусловлен поддвиганием мафического материала во время 
раскола Гондваны в фанерозое [44]. Однако палеомагнитные 
данные показывают, что блоки Иилгарн и Пилбара не измени­
ли своего положения относительно друг друга за последние 
2400 млн. лет [45], и поэтому модели поддвигания плит должны 
объяснить, почему только блок Иилгарн подвергся фанерозой- 
ским процессам поддвигания. Наличию же слоя с высокой 
скоростью сейсмических волн можно дать и более реалистиче­
ское объяснение: например, метаморфическое расслоение [43].

Другая заслуживающая доверия оценка толщины архейской 
коры — это геобарометрические исследования метаморфиче­
ских толщ. В идеале давления, полученные для метаморфиче­
ских толщ, должны указывать на минимальную мощность ко­
ры. Данные по докембрию’ позволяют предполагать, что имело 
место слабое длительное уменьшение среднего метаморфиче­
ского давления с геологическим возрастом [46]. Интерпретация 
этого тренда не ясна, однако следует отметить, что метамор­
фические давления >6 кбар известны для -молодых пород, а 
глубины захоронения до 40 км установлены в архее. РГ-усло- 
вия архейских пород гранулитовой фации показывают, что дав­
ления в 6—10 кбар (возможно, до 13 кбар) были необходимы 
для образования минералов гранулитов [47].

Другое ограничение континентального объема вытекает из 
оценки площади коры во времени, что было смоделировано на 
основе распределения р.з.э. в осадочных породах. Главные из­
менения состава верхней коры произошли в позднем архее, о 
чем свидетельствует изменение состава осадочных пород. Та­
кие существенные изменения в составе не могут быть объясне­
ны процессами рециклирования, для этого требуется увеличе­
ние осадочных масс (связанное с увеличением континенталь­
ной коры) [22]. Поскольку состав верхней коры оставался по­
стоянным в постархейское время (гл. 5), добавления в верх­
нюю кору в этот период, вероятно, не отличались по составу



Скорость роста коры 295

от самой верхней коры [24]. Эта точка зрения подтверждается 
тем, что спектры р.з.э. фанерозойских осадков, которые пред­
ставляют собой коровые добавления со времени 1,7—1,0 млрд. 
лет назад, однотипны и идентичны спектрам раннепротеро­
зойских и современных осадочных пород верхнекорового проис­
хождения. Быстрое изменение состава верхней коры, если оно 
связано с ростом коры, может быть смоделировано как возра­
стание площади вскрытой коры [24]. Полученные результаты 
показывают увеличение площади коры в позднем архее по 
меньшей мере в 5—10 раз, поэтому для разумной оценки пло­
щади раннеархейской коры следует предположить, что по край­
ней мере 50%, а вероятнее, 80—100% площади континентов 
было сформировано к периоду 2,5 млрд. лет назад.

Кук и Теркотт [48] исследовали распределение радиоактив­
ных изотопов в пределах континентов и предположили, что 
доля К, Th, U в континентах пропорциональна площади их по­
верхности. Это представляется разумным, принимая во вни­
мание концентрацию указанных элементов в верхних частях 
коры. По предварительным данным свыше 70% континенталь­
ной площади существовало 2,5 млрд. лет назад.

И наконец, последнее ограничение определяется историей 
дегазации Земли [24]. Две крайние модели — ранняя катастро­
фическая дегазация (например, [49]) и дегазация, продолжаю­
щаяся со скоростью, пропорциональной скорости роста коры 
(например, [50]), — дают граничные условия эволюции объема 
океана. Для ранней катастрофической дегазации фракциониру­
ющийся объем океана (Vo) должен быть равен 1,00 на протя­
жении всей истории Земли. Согласно второй модели, объем 
океана увеличивается со скоростью, пропорциональной скоро­
сти роста коры: Vo/Vc=l,00, где Vc — фракционирующий объ­
ем континентальной коры (см. рис. 10.3).

Приведенные доказательства показывают, что ни толщина, 
ни площадь континентальной коры не изменялись ощутимо 
с позднего архея (2,7—2,5 млрд. лет назад). Средняя мощность 
континентальной коры оставалась в пределах 10% ее современ­
ной величины (при условии что процесс поддвигания плит не­
реален в больших масштабах), а средняя площадь, вероятно, 
оставалась в пределах 20—25% ее современного значения. Эти 
ограничения в сочетании с ограничениями модели постоянного 
фриборда ставят жесткие ограничения для моделей роста коры 
(рис. 10.3). Модели линейного [17] или ускоренного [18] роста 
нереальны, поскольку они предполагают, что объем океана 
2,5 млрд. лет назад был примерно на 10% больше, чем в на­
стоящее время. Предложена, правда, модель сокращающейся 
гидросферы [51J, однако нет независимых данных для ее под­
тверждения. Линейный или ускоренный рост также не может
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быть согласован с фактором реальной мощности и площади 
континентальной коры. Имеющиеся ограничения показывают, 
что рост коры был почти завершен (>70%) около 2,5 млрд. 
лет назад.

10.3.2. Скорости седиментации и рециклирование коры. Ме­
ханизм рециклирования следует за ранним формированием 
коры и включает широкомасштабную субдукцию осадков кон­
тинентального корового происхождения. В следующей главе об­
суждаются геохимические и изотопные данные,, имеющие от­
ношение к взаимодействию кора — мантия. Данные по изото­
пам Nd и Be показывают, что в некоторых зонах субдукции 
осадки субдуцируются и вовлекаются в вулканизм дуг. В этом 
разделе мы рассмотрим объемные ограничения субдукции осад­
ков, с тем чтобы выяснить, достаточные ли объемы континен­
тальной коры доставляются в зоны субдукции для подтвержде­
ния модели устойчивого состояния [52].

Изотопные данные могут совпадать с моделью устойчивого 
состояния континентальной коры (4, 5]. В настоящее время око­
ло 1—3 км3-год-1 континентальной коры должно быть рецик- 
лировано и вновь смешано с мантией со скоростью, экспонен­
циально возрастающей с геологическим возрастом. Де-Паоло 
[6], воспроизведя Hf- и Nd-изотопные характеристики системы 
мантия — кора, рассчитал средние скорости рециклирования 
(около 2,3± 1,0 км3) за последние 2,0 млрд. лет [53]. В этой 
связи очевидны два вопроса: достаточны ли современные ско­
рости осадконакопления, чтобы поддержать такие скорости ре­
циклирования и были ли скорости седиментации в прошлом 
другими?

Наибольшая часть материала поставляется в океаны с кон­
тинентов реками в виде взвешенных частиц или в растворен­
ном виде. По данным, наиболее полного анализа общее коли­
чество материала, переносимого в виде взвесей, оценивается 
примерно в 16-1015 г-год-1 [54]. Это значение ниже многих 
предыдущих оценок [55]. Растворенного вещества в реках 
(включая грунтовые воды) меньше чем 4,5* 1015 г*год-1 [56, 
57]. Другие способы переноса материала, включая ледниковую 
и морскую эрозию и перенос ветром, дают в целом около
2,4 • 1015 г-год -1 [56]. Вклад рециклированных морских солей 
составляет около 0,3-1015 г-год _1 [56]. Таким образом, общий 
привнос корового материала в океан оценивается в 22,6* 
• 1015 г-год-1 (см. табл. 2.4). Принимая среднюю плотность ко­
ры в 2,8 г-см-3, получаем общий привнос корового материала 
около 8,1 км3-год-1.

Человеческая деятельность оказывает огромное влияние на 
скорости эрозии и седиментации [58—63]. Оценки этого влия­
ния на привнос осадков с континентов различаются в 2—5 раз.
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Т а б л и ц а  10.2. Ежегодный .глобальный привнос вещества в океаны 
в доисторический период

Масса, Объем ко­ Литератур­
10й  г ры, кмЗ* Метод оценки ный источ­

ник

9,3 3 ,3 Глобальная экстраполяция скоростей эро­
зии площадей, относительно не затронутых

l 59J

12,9я
деятельностью человека

4,6 Баланс натрия в реках te n
ю ,о 3 ,6 Недостаточно четко сформулированный ме­ [60]

7,56
тод

2,7 41 Модель, допускающая постоянство осадоч­
ных масс и скорость осадочного рециклиро­

[62]

вания для фанерозоя
1641Ю,0В 3,6 Подобен приведенному выше

12,3 4,4 Использование измеренных скоростей седи­
ментации и оценок влияния человеческой 
деятельности

52

* Плотность коры принята в ^2,8 г-смз. а В том числе 2,4-10ls г за счет ледниковой, 
воздушной и морской эрозии. 6 Среднее значение для фанерозоя. в Среднее значение 
начиная с девона.

Если мы примем наиболее низкое значение и применим его 
только к скоростям речного и воздушного переноса, то полу­
чим скорость седиментации в доисторический период— 12,3• 
•1015 г-год-1 или 4.4 км3-год-1 материала коры. В табл. 10.2 
дана оценка привноса материала в океаны (с различными ог­
раничениями) в доисторический период. Видно хорошее совпа­
дение, при этом значения изменяются от 2,7 до 4,6 км3-год-1. 
Большая часть материала, поставляемого в океан, остается на' 
континентальном шельфе. Исходя из приемлемых скоростей 
седиментации (>0,003 см-год-1 для континен та л ьн ых террас 
[65]), количество вещества континентальной коры, перенесенно­
го в океаническую кору, вероятно, не превысит 3 км3-год-1.

Еще одна трудность состоит в том, что главные хранилища 
океанических осадков не связаны с зонами субдукции. Основ­
ным поставщиком вещества в океан являются реки, а большие- 
реки образуются в специфических тектонических условиях, как 
правило, не связанных с субдукцией ни во времени, ни в про­
странстве [66]. В табл. 10.3 приведены данные о привносе ве­
щества для 12 главнейших рек мира и о тектоническом поло­
жении океанических бассейнов. Многие важные речные системы 
формируются в пределах пассивных континентальных окраин 
(Амазонка, Нигер), отделенных от океана Островными дугами 
[Желтая (Хуанхэ), Янцзы], или вблизи бассейнов столкнове­
ния континентов (Ганг, Инд). Это выражается в огромной ак­
кумуляции материала на океанической- коре, удаленной от 
районов современной субдукции. Представляется. маловероят».
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Т а б л и ц а  10.3. Количество вещества, привносимого в виде взвесей 
главными реками мира [54]

Река
Среднее, 

10* г
Тектоническое положение океани­

ческого бассейна

1. Ганг/Брахмапутра 1,670 Столкновение континентов
2. Желтая (Хуанхэ) 1,080 Тыловая дуга
3. Амазонка 0,900 Тыльный край плиты
4. Янцзы 0,478 Тыловая дуга
5. Иравади 0,285 Столкновение континентов
6. Магдалена 0,220 Тыловая дуга
7. Миссисипи 0,210 Тыльный край плиты
8 . Ориноко 0,210 » >
9. Хунхэ (Красная) 0,160 Тыловая дуга

10. Меконг 0,160
11. Инд 0,100 Столкновение континентов
12. Маккензи 0,100 Тыльный край плиты

ным, чтобы такие толщи осадков (до 12—15 км) могли быть 
реально перемещены на более поздней стадии субдукции [67]. 
Масштаб такого процесса может быть оценен из наблюдения за 
дельтой реки Бенгал, которая нарастала за последние 55 млн. 
лет со средней скоростью 0,4 км3-год-1 [69].

Обычно полагают, что субдуцируемый коровый материал — 
это в основном пелагические осадки. Согласно последним оцен­
кам, скорость пелагической седиментации составляет менее
3,0*1018 г-год-1 [70], что эквивалентно примерно 1,1 км3>год-1 
континентальной коры (табл. 10.4). Терригенная фракция пе­
лагических осадков непостоянна, но в среднем составляет ме­
нее 60%, а остальное приходится на долю биогенного кремни­
стого и карбонатного материала (табл. 10.4). Концентрации 
многих элементов, важных с позиции их изотопного состава, 
таких, как Th, U и р.з.э., значительно ниже в биогенных, чем

Т а б л и ц а  10.4. Оценки глобальных скоростей пелагического 
осадконакопления [70]

Атлантический
океан

Тихий
океан

Индийский
океан

Всего

Осадки
1015 г X 

год-1 %
1015 г х  

год-1 %
1015 г X 

год-1 %
1015 г X 

год-1 %

Терригенные 0,642 52,2 0,784 67,9 0,304 50,9 1,730 58,0
Биогенные 0,543 44,1 0,305 26,5 0,231 38,7 1,079 36,2
карбонатные
Биогенные 0,045 3,7 0,065 5,6 0,062 10,4 0,172 5,8
кремнистые
Всего 1,230 100,0 1,154 100,0 0,597 1 0 0 ,0 2,981 1 0 0 ,0
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в терригенных, осадках; например, содержание р.з.э., в крем­
нистых и карбонатных биогенных осадках обычно в 5—10 раз 
ниже, чем в коре. Таким образом, скорость седиментации ко- 
рового «эквивалентного» материала для р.з.э. ниже чем
0,8 км3-год-1.

Коровое рециклирование также может быть смоделировано 
на основе современного распределения площадей континенталь­
ных провинций с учетом их радиологического возраста, осадоч­
ных пород и месторождений (например, [20, 56, 71]. Теория и 
математическая формулировка использованных здесь моделей 
приведены Вейцером и Янсеном [20]. Лучшая оценка рецикли­
рования— это константа Ь; для площадей континентальной ко­
ры о равна 4±  10~10 год-1 [22, 72]. Если данное значение при­
нимается для корового рециклирования в целом, то это соста­
вит 3 км3-год-1. Эта величина включает как внутрикоровое ре­
циклирование, так и рециклирование кора — мантия, следова­
тельно, количество коры, рециклированной с участием мантии, 
должно быть меньше чем 3 км3* год-1 [73]. Более строгое огра­
ничение на величину субдукции осадков вытекает из оценок 
скоростей рециклирования океанических осадков. По оценке 
Вейцера [22],  ̂=  131 * 10 10 год-1. Следовательно, для океаниче* 
ской массы осадка, равной 215 - Ю21 г, скорость рециклирования 
составит 2,8-1015 г «год-1, или 1,0 км3-год-1 корового материа­
ла. Эта величина включает также внутрикоровое рециклирова- 
ние осадка и рециклирование осадок — мантия, следовательно, 
значение для последнего должно быть меньше чем 1,0км3•год-1. 
Следует также принять во внимание низкое содержание эле- 
ментов, важных с точки зрения их изотопного состава, в пела­
гических осадках (см. выше).

Судьба осадков, доставленных в зону субдукции, остается 
проблематичной. Они могут сохраниться в аккреционных клинь­
ях, поддвинуты в основание коры или субдуцированы в глубину 
мантии. Характер распределения осадков в аккреционных кли­
ньях позволил предположить, что примерно 85% осадков, до­
ставленных в зону субдукции, должны быть субдукцированы 
[1]. Измерения вдоль части рва Миддл-Америка [74] свидетель­
ствуют о том, что одна треть осадков сохраняется, а другие 
две трети субдуцируются (эти две трети поровну делятся меж­
ду поддвинутыми и глубоко субдуцированными осадками). Ка- 
риг и Кей [75] утверждают, что большая часть доставленного 
в зоны субдукции материала или накапливается, или поддви- 
гается под верхнюю плиту, а менее чем 10% субдуцируются 
в мантийные глубины. Небольшая часть этого материала мо­
жет быть быстро возвращена на поверхность посредством маг* 
матизма дуг (см. следующую главу) [5]. Оценки субдукции 
осадков, основанные на сохранившихся объемах в местах на­
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копления, мы рассматриваем в качестве верхнего предела, по­
скольку ими не принимается в расчет надежно документиро­
ванный процесс внутрикорового осадочного, рециклирования; 
последний особенно быстро протекает на континентальных ок­
раинах [20, 22].

Таким образом, количество вещества континентальной коры, 
доставленного в зоны субдукции (<  1 км3-год-1), едва доста­
точно, чтобы подтвердить для настоящего времени модель ре­
циклирования без роста коры. Некоторая часть этого матери­
ала остается [75] и рециклируется как осадок [22]. Все боль­
шее число данных свидетельствует о том, что часть материала, 
который субдуцируется, добавляется (поддвигается) в основа­
ние плиты [74, 75]. Таким образом, на основе современых дан­
ных мы принимаем, что объемы корового материала, которые 
субдуцируются в мантийные глубины, вероятно, значительно 
меньше чем <0,3 км3-год-1.

Таким образом, оценка объемов не подтверждает однознач­
но модели постоянства корового рециклирования. В таких мо­
делях проблема усложняется требованием экспоненциальною 
возрастания скоростей рециклирования с геологическим возрас­
том [4—6]. Нет убедительных доказательств более высоких 
скоростей седиментации в прошлом [50], а возможно, они бы­
ли даже ниже [62, 64]. Еще одним источником неопределенно­
сти является тот факт, что очевидные скорости аккумуляции 
осадка смещены в направлении больших объемов, если не рас­
сматривать большие интервалы времени-.

10.3.3. Измеренные и предполагаемые скорости роста. Из­
вестны попытки непосредственного измерения скоростей роста 
континентов по количеству добавленного чисто магматического 
материала (табл. 10.5). В большинстве случаев этот подход 
имеет силу только для кайнозоя и лишь иногда -—для мезозоя, 
хотя известны экстраполяции на весь фанерозой. Простейший 
подход состоит в изучении магматических добавлений в остров­
ных дугах; по этим данным рост составляет от 0,5 км3-год-1 
[77, 78] до 1,1 км3-год-1 [2]. Некоторые исследователи оцени­
вали скорости роста коры в фанерозое на основе расчетов пред­
полагаемых добавлений (например, вулканизм дуг, офиолиты, 
континентальный вулканизм) и потерь вещества коры (напрк- 
мер, субдукция осадков, тектоническая эрозия, спилитизация). 
Исследования показывают, что добавления превышают потери 
в 2—3 раза. Дьюи и Уиндли [1] оценили чистую скорость рос­
та в 0,6 км3-год-1, а Реймер и Шуберт [2] — в 1,0 вм3-год-1. 
Имеютея по крайней мере три причины сомневаться в досто­
верности таких подсчетов.

1. Надежно не установлены потери за счет поглощения в 
мантии путем субдукции осадка (и за счет других процессов).
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Т а б л и ц а  10.5. ОДешш скоростей роста.коры:в фанерозое (в кмз-годт1)1

- Авто^ * ; С -' Добавление - Потери Рост '

Херли [17] ~ 2  ‘
Херли и Ранд [181 — — - 3
Мурбат [76] — 1,05 Незначительные - 1 ,0 5
Файф [15] 0,5 1—2 < 0
Браун [77] < 0 ,5 Незначительные < 0 ,5
Вейцер и Янсен [20] — 0,76
Армстронг {5] 1—3 1—3 0
Дьюи и Уиндли [1] 1,40 0,81 0,59
Кариг и Кей [75] 0,73 Небольшие - 0 , 7
Мак-Леннан и Тейлор [24] — — 0 ,3—0,7
Реймер и Шуберт [2]а 1,65 0,59 1,02
Реймер и Шуберт [2]6 — — 0,9

1 См. работу [2]. аОсновано на 
вано на ограничениях фриборда.

измеренных и предполагаемых скоростях. ^ Осно-

2. Добавления в процессе вулканизма дуг точно неизвестны
и, согласно оценке, изменяются в пределах 0,5—1,1 км3-год-1.

3, Измеренные скорости эпизодических геологических про­
цессов (таких, как вулканизм) смещены в направлении боль­
ших объемов, кроме временных интервалов, значительно боль­
ших, чем частота рассмотренного события [22, 29].

Изменение площади континентов в фанерозое было смоде­
лировано на основе предполагаемого длительного уменьшения 
объема океанических хребтов [2]. Принято считать, что дли­
тельное возрастание генерации тепла и земного теплового пото­
ка в прошлом выразилось в потеплении мелководных океаниче­
ских бассейнов {2, 39, 79]. Изменения в площади континентов 
могут быть смоделированы как функция уменьшения генерации 
земного тепла, если принять фриборд постоянным [2]. Резуль­
таты показывают, что скорость роста в фанерозое составляла
0,9 км3-год-1. Однако это значение представляется максималь­
ным, если принять во внимание длительное изменение фрибор­
да в фанерозойское время [32, 33] (см. рис. 10.4). ' ; го

10.4. Изотопные ограничения
В этом разделе мы представляем общепринятую интерпре­

тацию изотопных данных. Соответственно роль корового реци­
клирования с участием мантии за последние 3,8 млрд. лет рас­
сматривается нами как незначительная по сравнению с ростом 
коры. " - .....

10.4.1. Рост ранней коры (>3,2 млрд. лет назад). Самые 
древние породы были уСтайовлены в раннеархейских сильно-
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метаморфизованных комплексах (3,8—3,6 млрд. лет). Наиболее 
изученные их представители находятся в Северной Атлантике 
(Лабрадор, Западная Гренландия). Мурбат [3, 76] предложил 
двустадийную модель для объяснения происхождения этого 
дифференцированного материала. Гнейсы Амитсок (Западная

Рис. 10.5. Диаграмма эволюции изотопов Sr для гнейсов Амитсок, Западная 
Гренландия ([3], с упрощениями). Построена в координатах начальное 
87Sr/86Sr-OTHOuieHHe — время. Показана также возможная эволюция отноше­
ний 87Sr/86Sr, предполагаемая на основе Rb/Sr-отношений. Низкие величины 
878г/8в8г-отношения и высокие Rb/Sr-отношения (выразившиеся в быстрой 
эволюции 87Sr/86Sr) свидетельствуют о. том, что эти гнейсы произошли из ман­
тии незадолго до (100—200 млн. лет) их последней изотопной регомогениза­
ции (рассчитано путем экстраполяции кривых роста в направлении мантийной 
кривой эволюции роста). Этот подход допускает, что Rb и Sr находились в  
закрытой системе в ходе преобразования исходных гранитов в наблюдаемые 
ныне гнейсы. Такое допущение было исследовано для Rb — Sr- й U — Th — 
Pb-систем [80].

Гренландия) и, вероятно, аналогичные им гнейсы Уивак (Лаб­
радор) характеризуются низкими начальными 87S r /86Sr-OTHO- 
шениями (0,700—0,702) и РЬ—Pb-изотопными данными, свиде­
тельствующими о происхождении их из гомогенного U/Pb-ис- 
точника, предсказанного по Pb-кривой одностадийного роста 
мантии. Такие данные показывают, что эти породы образова­
лись из мантийного источника (низкие Rb/Sr-, U/Pb-отноше- 
ния), и недолго находились в коре в обстановке высоких зна­
чений Rb/Sr-, и и/РЬ-отношений (рис. 10.5). Nd- и Hf-изотоп­
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ные данные также иодтверждают происхождение такого мате­
риала в период 3,8—-&,& млрд. лет назад [81].

Важный период росгга коры был связан с зеленокаменно­
гнейсовой формацией, представленной в горах Барбертон [82] 
и в блоке Пилбара {(83, 84]. Зеленокаменные серии (надгруппы 
Свазиленд и Пилбара) имеют возраст 3,6—3,4 млрд. лет [85—

Рис. 10.6. Конкордия для цирконов из архейских кварцитов, образец 71923, 
Маунт-Харриер, Западная Австралия ([92], с упрощениями). Черные квадра­
ты — данные для четырех обломков цирконов без включений, светлые круж­
ки — другие цирконы из того же образца. Для сравнения показаны цирконы 
из пояса Исуа. Очень древний возраст ( — 4150 млн. лет) для четырех цир­
конов показывает, что в это время в коре Земли, вероятно, уже существовали 
насыщенные кремнеземом породы.

87]. Ассоциирующиеся с ними комплексы плагиогранитогнейсов 
имеют тот же возраст или несколько моложе {82, 88, 89].

Имеются ли какие-либо доказательства (прямые или кос­
венные) более раннего формирования коры? Изотопный состав 
Nd из гнейсов Восточной Индии (3,78 млрд. лет) показывает, 
что первичный мантийный источник имел отношение l43Nd/ 
yu4Nd, соответствующее ема= +3(90]. Мантийные источники 
для супракрустальных образований Исуа имели еыа от +1 до 
+3 в период экстракции материала [91]. Мантийный источник 

этих пород был, вероятно, уже истощен в то время несовме-
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етимыми элементами. Более непосредственное доказательства 
(рис. 10.6) вытекает из недавних определений возраста цирко: 
нов (4,1—4,2 млрд. лет), сохранившихся в кварцитах 
(3,63 млрд. лет) района .Маунт-Нарриер, Западная Австралия 
[92]. Эти данные показывают, что насыщенные кремнеземом 
породы существовали примерно 4,1—4,2 млрд. лет назад, хотя 
не ясно, представляли ли они собой настоящую континенталь­
ную кору, или это были лишь локальные проявления кислых 
вулканитов [93]. Таким образом, можно предполагать существо­
вание небольших участков континентальной коры ранее чем
3,8 млрд. лет назад.

Есть какой-нибудь путь количественного определения ско­
рости роста коры в раннем архее? Мурбат [94] утверждает, 
что только небольшие участки континентальной коры сущест­
вовали в период 3,8—3,5 млрд. лет назад (вероятно, 5—10%). 
Согласно моделям корового рециклирования, средние скорости 
роста коры в период 3,7—3,0 млрд. лет назад составляли при­
мерно 1,2—1,3 км3-год-1 [20]. Если принять эту цифру для рас­
сматриваемого периода, то можно предположить, что существо­
вало не более 15% коры 3,2 млрд. лет назад.

10.4.2. Рост коры в позднем архее (3,2—2,5 млрд. лет на­
зад). Имеются основания полагать, что поздний архей был 
наиболее важным периодом роста коры в истории Земли. 
Мощная магматическая активность, сопровождающая развитие 
позднеархейских гранит-зеленокаменных комплексов, давно 
признана. Однако значение ее в эволюции коры только недавно 
было принято во внимание благодаря детальным изотопным 
исследованиям.

Как вулканиты зеленокаменных поясов, так и большинство 
окружающих обогащенных калием гранитоидов характеризу­
ются низкими значениями 87Sr/86Sr-0TH0ineHHft (0,701—0,704) 
([95, 96]; см. также разд. 7.3.2). Тот факт, что гранитоиды так­
же имеют низкие величины этого отношения, означает, что 
их исходный материал недолго находился в коре. Другие изо­
топные данные хорошо согласуются с такой интерпретацией 
[97, 98]. На основе имеющихся изотопных данных нелегко ко­
личественно оценить рост коры, однако Мурбат [94] полагает,' 
что 50—60% континентальных площадей образовалось в это 
время.

Морские карбонаты имеют низкие величины Rb/Sr-отноше­
ния, что отражает отношения 87Sr/86Sr в морской среде [99J. 
Отношения 87Sr/86Sr в архейских карбонатах близки или не­
сколько выше значений для верхней мантии; это наблюдение 
позволяет лредполагать, что обширные континентальные массы 
(с более высоким отношением 87Sr/86Sr) еще не были обнажены. 
Отношение было, возможно, буферировано широким обменом
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стронция между.морской водой и океанической корой. Этот 
процесс, вероятно, усиливался более высоким геотермическим, 
градиентом в археё~ШЮ].~Имеется, однако, заметное увеличе- 
ние отношения ■ ®T5ijf*fSr (~0,0025) на рубеже 2,6—2,5 млрд.. 
лет назад {Ifty^orppoe смещалось более постепенным возрас-

Рис. 10.7. Изменение s7Sr/8eSr-OTHOnieHHH в осадочных карбонатах в ходе гео­
логического времени ([99, 102], с упрощениями). Данные по карбонатам рас­
сматриваются нами как свидетельство эволюции морской воды. Отметим от­
клонение кривых от кривой мантийной эволюции на рубеже. 2,6—2,5 млрд. лет: 
Эти данные согласуются с возрастанием площади богатой Rb континентальной 
коры. Тот факт, что современная морская вода (и карбонаты) имеет более* 
низкое, чем речные воды (представители континентальных источников), 
S7Sr/86Sr-0TH0nieHHe, является результатом буферирования верхней мантии, 
обусловленного взаимодействием между базальтами и морской водой [100— . 
102].

танием в оставшееся постархейское время (рис. 10.7). Резкое- 
увеличение отношения 87Sr/86Sr на границе архей — протерозой 
надежно объясняется широким площадным развитием богатой 
Rb континентальной коры. Изменение источника изотопов Sr в 
морской воде от существенно мантийного (например, вулканы 
океанов в архее до преимущественно континентального в постар­
хейское время [100, 102] хорошо согласуется с главным перио­
дом роста коры в позднем архее.

Рост коры в это время оценен Мак-Каллохом и Вассербур- 
гом [97] при Nd — Sr-изотопном исследовании Канадского щи-
20—1097
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Т а б л и ц а  10.6. Nd- и Sr-возрасты главных районов Канадского щита 
по усредненным пробам [97]

Район
Структурная

провинция
т* геология» 
млрд. лет

Неистощен­
ная мантия

1

Истощенная
мантия

Новый Квебек 
Северный Квебек

Г нейсы Форт-Эн- 
терпрайс 

Граниты Форт-Эн- 
терпрайс 

Остров Баффинова 
Земля 

Саскачеван 
Квебек

Сьюпириор
Сьюпириор
(Черчилл-Грен­
вилл)
Слейв

Слейв

Черчилл

Черчилл 
Г ренвилл

2.7—2,5  
(2 ,7 - 2 ,5 )

2.7—2,5

2 .7—2,5

1.9— 1,8

1.9—1,8 
( 1 ,2 - 0 ,9 )

2,6
2.4

2,6

2.4

2,6

2,6
0,8

2,7
2.5

2.5

2.5

2.5

2 ,4
1,0

2,8
2.7

2.9

2.7

2.9

2.8  
1.4

2 ,7
2 .5

2 .6

2 ,6

2,5

2,4
1,1

Параметры истощенной мантии допускают истощение на рубеже 3,8 млрд. лет на­
зад, а современная мантия имеет 8Nd = + 1 0  и cSr= —30 (см. приложение 4).

та (табл. 10.6). Они установили, как и ожидалось, что объеди­
ненные пробы образцов, представляющих главные площади 
структурных провинций Сьюпириор и Слейв, дают TNdcHUR- и 
Т^снии-модельный возраст 2,4—2,7 млрд. лет. Использование 
лараметров истощенной мантии дает Т^м-модельный возраст
2.7—2,9 млрд. лет. Такие возрасты, .вероятно, датируют главное 
Sm — Nd-фракционирование из мантии [97]. Более удивительно 
то, что протерозойская провинция Черчилл, К — Ar-возраст ко­
торой 1,8—1,9 млрд. лет, также дает Тмйом-возраст примерно
2.8—2,9 млрд. лет (TSidm — несколько моложе). Таким обра­
зом, большая часть материала источника Канадского щита (за 
исключением частей провинций Нейн и Гренвилл отделилась от 
мантии около 2,6—2,8 млрд. лет назад. Согласно Sr-изотопным 
данным, вскоре последовало перемещение Rb — Sr в богатую 
Rb верхнюю кору из нижней (см. также работу [103]).

Таким образом, изотопные данные по Канадскому^ щиту 
свидетельствуют в пользу того, что самый поздний архей был 
главным периодом роста и дифференциации коры. По мнению 
геологов, изучавших протерозойские породы [104], многие из 
комплексов подвижных протерозойских поясов, вероятно, вклю­
чают в себя переработанный позднеархейский материал коры
I97]- „ .Для большинства континентов позднеархеискии рост коры 
приходится на период 2,8—2,6 млрд. лет назад со стабилиза­
цией коры около 2,5 млрд. лет назад. Сопоставимая интенсив­
ность роста коры вокруг гор Барбертон (Южная Африка) име-
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ла место значительно раньше (см. разд. 8.4). Внедрение пре­
имущественно калиевых гранитоидов на рубеже 3,2—2,9 млрд, 
лет назад (второй магматический цикл) было главным магма­
тическим событием на этой территории [82]. Породы обладают- 
низкими начальными значениями 87Эг/868г-отношений, и поэто-

10

5

0тз

- 5

-10

-15

1.0 2,0 3,0
Возраст, млрд. лет

Рис. Ю.8. В координатах ewd — время показаны начальные значения eNd для 
метаморфических пород с возрастом 1,8 млрд. лет и ассоциирующихся с ними 
более молодых серий гранитоидов хребта Колорадо-фронт ([108], с упроще­
ниями). Показаны также эволюция мантии и предполагаемая эволюция кон- 
тинентальонй коры с возрастом 1,8 и 2,7 млрд. лет. Пунктирные стрелки пред­
ставляют эволюцию образцов метатолеита (высокое eNd) и гранита (наиболее 
низкое eNd). Эти данные показывают, что материал коры был экстрагирован 
из истощенного мантийного источника около 1,8 млрд. лет назад и что после­
дующие внедрения (возраст 1,7—1,0 млрд. лет) связаны с внутрикоровой диф­
ференциацией этих (1,8 млрд. лет) коровых добавлений [108].

му не ясно, представляют ли они собой результат дифферен- 
Ции сформировавшейся ранее (3,6—3,4 млрд. лет назад) ко- 
ры (см. разд. 10.4.1) или являются отдельным событием обра- 
зования коры при дифференциации. Таким образом, позднеар- 
хеиский рост коры охватывает около миллиарда лет и приуро­
чен преимущественно к интервалу 2,8—2,6 млрд. лет назад.

10.4.3. Послеархейский рост коры (<2,5 млрд. лет). В до­
полнение к архейскому периоду роста коры Мурбат [105] выде­
лил еще три постархейских периода роста и дифференциации г 

1.2 0,9 и 0,5—0,0 млрд. лет назад. При интерпрета­
20*
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ции многих S r- и Pb-изОтопных данных широко обсуждался во­
прос о значении переработки или роста коры [80]. Nd-данные 
показали, что формирование гранитоидов за счет ранее сущест­
вовавшей континентальной коры значительно превалировало 
в постархейское время [106—110]. На основе низких значений 
(0,701—0,703) 87S r /86Sr-OTHOineHHft в гранитоидах период около
1,8 млрд. лет назад рассматривался как важный этап генера­
ции коры [105]. Главный период выделения коры из истощен- 
лого мантийного источника на рубеже 1,8 млрд. лет назад был 
установлен [108] на юго-западе США [108] (рис. 10.8). Процес­
сы формирования коры 1,8 млрд. лет назад как на этой терри­
тории, так и в Финляндии подтверждаются и Hf-изотопными 
анализами [98]. В центральной Австралии аналогичное событие, 
по-видимому, происходило несколько раньше, ближе к 2,0 млрд. 
лет назад [111].

Многочисленные радиологические возрасты получены и для 
интервала 1,2—0,7 млрд. лет назад, который также является 
важным периодом роста коры. Для смешанных образцов про­
винции Гренвилл еыа (0) равно — 7,1 [97], что соответствует 
модельному хондритовому возрасту TNdcHUR=0,8 млрд. лет. 
Если использовать более реалистическую модель истощенной 
мантии со средними значениями отношений Sm/Nd в коре, то 
возраст заметно увеличивается (до 1,2—1,4 млрд. лет), что за­
висит от параметров модели (табл. 10.6). Этот период, по-ви­
димому, также был важным в образовании коры в восточной 
Австралии [110, 112]. Кроме того,'Hf-изотопные данные позво­
ляют предполагать, что значительные части коры, вероятно, 
образовались в Великобритании и Саудовской Аравии около
0,7 млрд. лет назад [98].

Можем ли мы количественно оценить скорость роста коры 
в постархейское время? Из обсуждения в разд. 10.3.3 следует, 
■что значение 1,0 км-год-1 представляет собой верхний предел 
скоростей роста коры в фанерозое. Если такую скорость при­
мять для всего постархейского времени, то окажется, что при­
мерно <36% коры сформировались после 2,5 млрд. лет. Более 
вероятно, что эта скорость соответствует только рассмотренным 
выше периодам, для которых группируются радиологические 
данные, когда происходило наиболее интенсивное формирова­
ние пород (2,0—1,6; 1,2—0,7; 0,5—0,0 млрд. лет назад). В ос­
тальное время дополнительное поступление вещества в кору 
должно было быть минимальным. В этом случае <20% коры 
должно быть сформировано после 2,5 млрд. лет. Эти значения, 
хотя и не четко установленные, находятся в соответствии с 
предположением, основанным на данных о фриборде, согласно 
которым 70—90% континентов уже существовало на рубеже
2,5 млрд. лет назад.
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10.5. Заключение: принятая модель роста коры
1. Все модели развития континентальной коры делятся на 

две основные группы: рециклирование рано сформировавшейся 
коры и/или непрерывный или эпизодический ее рост на протя* 
жении всего геологического времени. Наша оценка геологиче­
ских, геохимических .и изотопных данных побуждает нас при­
нять второе положение. Мы признаем, что рециклирование кон-

1,0

0,6  ̂
0,4 

0,2

Рис. 10.9. Обобщенная модель роста континентальной коры в геологическом 
времени, предлагаемая в данной книге. Детали обсуждаются в тексте.

тинентальной коры с участием мантии хотя и реально, но не 
является ведущим процессом. Значение этого явления понима­
ется неадекватно.

2. Из ограничений по фриборду следует, что объемы конти­
нентов и океанов были относительно постоянны начиная с про­
терозоя, что согласуется с моделями, согласно которым ос­
новная (>70%) часть континентальной коры была сформиро­
вана около 2,5 млрд. лет назад.

3. Представляется, что современные скорости седиментации 
недостаточны, чтобы доставить необходимое количество мате­
риала в зоны субдукции и обеспечить модели устойчивого со­
стояния при рециклировании континентальнрй коры с участием 
мантии.

4. По нашему мнению, следующие четыре положения надеж­
но подтверждаются геологическими, геохимическими и изотоп­
ными данными:

а) рост коры мог происходить непрерывно в течение боль­
шей части геологического времени (начиная по крайней мере

Г I
й  '
1 3 -  
1*1 1

1 1 
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1 1 * I 1
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с рубежа 3,8 млрд. лет, а возможно, и раньше), однако особен­
ная его интенсивность приходится на отдельные периоды уско­
ренного роста коры: 3,8—3,5; 3,2—2,5 (особенно 2,8—2,6) ; 2,0—
1,6; 1,2—0,7 и 0,5—0,0 млрд. лет. Имеются предположения о ро­
сте коры до 3,8 млрд. лет [92], однако это еще нужно доказать;

б) начиная с позднего архея периоды роста коры быстро 
следовали (<100—200 млн. лет?) за внутрикоровым плавлени­
ем и дифференциацией в верхней коре (обогащение лито- 
фильными элементами с большим ионным радиусом) и нижней 
коре (обеднение этими элементами);

в) период роста и дифференциации коры в интервале 3,2—
2,5 (главным образом 2,8—2,6 млрд. лет) был особенно важным. 
Возможно, что 60—75% континентальной коры образовалось в 
это время;

г) рост коры почти полностью завершился (в пределах 
70—90% ее современной массы) на рубеже 2,5 млрд. лет.

На рис. 10.9 в обобщенном виде представлена наша модель 
роста коры. Начало роста мы относим к периоду 3,9 млрд. лег 
после интенсивной метеоритной бомбардировки, которая была 
свойственна в то время внутренней части Солнечной системы. 
Такая модель не исключает предположения об образовании ко­
ры в более раннее время [92], однако она должна была быть 
изменена в период интенсивной метеоритной бомбардировки 
(см. гл. 12). Модель также допускает линейный рост коры в пе­
риоды 3,9—3,5 и 2,5—0,0 млрд. лет. Конечно, это чрезмерное 
упрощение, так как весьма вероятна эпизодическая природа 
роста коры. Однако из-за отсутствия количественных оценок для 
этих периодов роста линейная модель принимается как первое 
приближение [113]. Скорость роста коры достигала максимума 
в период 2,8—2,6 млрд. лет— время главного развития зеле­
нокаменных поясов.
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ВЗАИМООТНОШЕНИЯ КОРА —МАНТИЯ

11.1. Происхождение Земли
В этой главе обсуждаются взаимоотношения континентальной 
коры и мантии. Развитие континентальной коры является, по- 
видимому, земным феноменом, ненаблюдаемым на других пла­
нетах (см. гл. 12) и ставящим перед нами широкий круг 
вопросов. Каким был состав примитивной земной мантии до то­
го, как началось формирование коры? Как он изменился вслед­
ствие выделения океанической и континентальной коры? Ка­
кое влияние имело рециклирование океанической коры на эво­
люцию мантии? И далее, каковы состав и природа океаниче­
ской коры и играла ли она существенную роль в формировании 
континентальной коры?

Другой круг вопросов касается взаимоотношений как ядра 
и мантии, так и общего состава Земли, Луны и других внут­
ренних планет. Общее сходство плотности земной мантии и Лу 
ны способствовало развитию представлений о том, что Луна 
образовалась в результате отделения от Земли. Это проверя­
ется непосредственным сравнением лунных и земных составов; 
обнаруживаемые при этом существенные различия в составе 
указывают на несостоятельность такой гипотезы [1].

Чтобы изучить эти проблемы и расположить их в должной 
перспективе, необходимо рассмотреть вопрос о происхождении 
Земли. Около 4,56 млрд. лет назад холодный диск пыли и га­
з а — солнечная туманность — отделился от большого молеку­
лярного облака. Такие облака обычно содержат 100 000 сол­
нечных масс, при этом плотность их составляет 10000— 1 млн. 
молекул на кубический сантиметр, а температура 20— 100 К 
Состав солнечной туманности сохранился в углистых хондри- 
тах типа I (относятся к CI метеоритам, где I — Ивуна). Сход­
ство содержаний нелетучих элементов в этих метеоритах и эле­
ментов солнечной фотосферы является важным свидетельством 
того, что они представляют собой первичный валовой состав 
туманности (рис. 11.1). В то же время метеориты C I—это 
смеси высоко- и низкотемпературных минералов, что служит 
доказательством сложных событий в солнечной туманности.
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Самые современные данные о содержании элементов в CI 
метеоритах приведены в табл. 11.1. Они увеличены в 1,5 раза 
в связи с поправкой на летучие компоненты (НгО, углистое ве­
щество). Состав СТ метеоритов достаточно хорошо установлен. 
Большинство значений взяты из недавней сводки Андерса и 
Эбихары [2]. За малым исключением, они близки к данным, 
опубликованным Тейлором и Мак-Леннаном ; (3], Тейлором
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Рис. 11.1. Сравнение содержании элементов в солнечной фотосфере и в угли­
стых хондритах типа CI. Характерно небольшое различие (кроме Li, погло- 
щенного^приядерных реакциях на Солнце). Различие в содержаниях Nb, Lu, 
W, Os, Ga, Ag и In связано, вероятно, с недостаточной точностью солнечных 
измерении. Пересмотр в последнее время данных для Солнца показал отсут­
ствие аномалий для Zr, Rh, Pd, Eu и Ir ([2], с упрощениями).

fl] и Ландолт-Борнштейном (4]. Имеется значительное расхож­
дение между значениями, использованными ранее fl, 3] и при­
водимыми здесь, для следующих элементов: Be, V, Nb, Мо, Те, 
W и Hg. Данные Андерса и Эхибары [2] для U и Th несколько 
ниже использованных ранее, однако они имеют лучшую стати: 
стическую основу и поэтому используются здесь. Данные по 
Р*3*э* [®J> приводившиеся ранее Тейлором и Мак-Леннаном 
[3|, также используются здесь в силу их достоверности. Данные 
Андерса и ^Эбихары £2] ниже в 0,964 раза. Бор представляет со­
бой особый случай. Мы используем здесь рассчитанное значе­
ние по Андерсу и Эбихаре [2], а не более низкие значения, ос­
нованные на данных для внутренних частей хондритов [6}1 
В современной оценке сделана поправка на предпочтительную 
концентрацию летучего компонента бора в матрице, а не в хон  ̂
Драх. Легкость, с которой образцы могут быть контаминиро* 
ваны бором, соперничающим в этом отношении со свинцом, 
делает большинство определений данного элемента сомнитель­
ными [6].
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Т а б л и ц а  11.1. Химический состав С1 метеоритов (исходные данные 
увеличены в 1,5 раза для компенсации отсутствия летучих)
([2]; данные для р .з .э . взяты из работы [5])

Компонент %

Si02
TiO,

MgO
СаО
NaaO
К 20
2

Li 2,4 млн-1

34.2 
0 ,1 1  
2,44 
35,8  
23,7  
1,89 
0,98 
0 ,1 0

99.2
Си 168 млн-1 Ln 117 млрд-1 Tm 36 млрд-1

Be 40 млрд-1 Zn 462 млн-1 Sn 2,52 млн-1 Yb 248 млрд-1
В 1,9 млн-1 Ga 15,2 млн-1 Sb 233 млрд-1 Lu 38 млрд-1
Na 7245 млн-1 Ge 48,3 млн-1 Те .3,42 млн-1 Hf 179 млрд-1
Mg 14,3% As 2,87 млн-1 Cs 279 млрд-1 Та 26 млрд-1
Al 1,29% Se 27,3 млн-1 Ba 3,41 млн-1 W 89 млрд-1
Si 16,0% Rb 3,45 млн-1 La 367 млрд-1 Re 55 млрд-1
К 854 млн-1 Sr 11,9 млн-1 Ce 957 млрд-1 Os 1049 млрд-1
Ca 1,35'% Y 2,25 млн”1 Pr 137 млрд-1 Ir 710 млрд-1
Sc 8,64 млн-1 Zr 5,54 млн-1 Nd 711 млрд-1 Pt 1430 млрд-1
Ti 654 млн-1 Nb 375 млрд-1 Sm 231 млрд-1 Au 218 млрд-1
V 85 млн-1 Mo 1,38 млн-1 Eu 87 млрд-1 Hg 585 млрд-1
Cr 3975 млн-1 Ru 1071 млрд-1 Gd 306 млрд-1 TI 215 млрд-1
M n 2940 млн-1 Rh 201 млрд-1 Tb 58 млрд-1 Pb - 3,65 млн-1
Fe 27,8% Pd 836 млрд-1 Dy 381 млрд-1 Bi 167 млрд^
Co 764 млн-1 Ag 330 млрд-1 Ho 85 млрд-1 Th 42,5 млрд-1
Ni 1,65% Cd 1010 млрд-1 Er 249 млрд-1 u 12,2 млрд-1

Первоначально туманность была холодной — температуры не 
превышали 300 °К. Эта важная информация основана главным 
•образом на наблюдении, что изотопные аномалии, преимуще­
ственно кислорода, сохраняются в метеоритах различных клас­
сов; в горячей туманности (1500— 2000 °К) они должны были 
бы гомогенизироваться. Примитивная туманность, вероятно, 
была окисленной, т. е. элементы присутствовали в виде соеди­
нений, хотя могли существовать небольшие металлические са­
мородки элементов группы платины. На ранней стадии в ту­
манности, вероятно, происходили два процесса: восстановление 
(образование самородных металлов, в основном железа) и ис­
парение, которые активно участвовали в формировании состава 
внутренних планет. Образование металла и обеднение летучими 
элементами происходили независимо. Это следует из наблюде­
ния, что энстатитовые хондриты типа I, в которых все железо  
.восстановлено до металла, имеют те ж е содержания летучих 
элементов, что и CI метеориты.
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Оба процесса происходили в туманности очень рано, о чем 
свидетельствует возраст метеоритов (близкий к 4,56 млрд. лет) 
зарегистрировавший эти события. Хотя основные механизмы 
стаются неясными, ̂ процессы, вероятно, протекали во внутрен­

ней части Солнечной системы, в пределах нескольких астроно­
мических единиц (а. е.) от Солнца. Вероятными причинами яв­
ляются раннее солнечное разогревание, солнечные вспышки, 
сильные солнечные верты типа Т Таури, а также другие яв­
ления, связанные с ранними стадиями звездной эволюции. Се­
рия таких механизмов, как локализация высоких температур 
и сильные солнечные ветры, на ранних этапах развития обеспе­
чили происходивший за короткие промежутки времени (самое 
большее, несколько миллионов лет) вынос газов (Н, Не) и ле­
тучих веществ из внутренних частей Солнечной системы.

Галилеевы спутники Юпитера {7] также дают важную ин­
формацию. Поскольку они и спутники Сатурна имеют низкую- 
плотность, существование самородного металла на расстоянии 
5 а. е. от Солнца маловероятно. Они содержат также значи­
тельное количество льда (Н20), указывающего на то, что тем­
пературы не были достаточно высокими, чтобы истощить сол­
нечную туманность летучими элементами в пределах 5 а. е. 
О локальном нагревании в туманности Юпитера свидетельству­
ет монотонное уменьшение плотности от Ио к Каллисто, в то 
время как отношение водяной лед/порода возрастает в обрат­
ном направлении. Это изменение, как полагают, обусловлено 
умеренным нагреванием туманности Юпитера прото-Юпитером, 
что позволяет рассматривать эту систему как мелкомасштаб­
ную аналогию с солнечной туманностью. Более жесткие усло- 
ВИЯ Р,ыли ВНУТРИ Солнечной системы близко от молодого Солн­
ца. Из астрофизических наблюдений следует, что в течение 

млн. лет после образования Солнца имели место интенсивные 
солнечные вспышки и ветры. Данные о возрасте метеоритов со­
гласуются с этой временной шкалой. Последовавший затем 
вынос летучих элементов из внутренних частей солнечной ту­
манности, вероятно, продолжался несколько миллионов лет 
тогда̂  как разрастание внутренних планет за счет планетези- 
малей происходило в течение более длительного периода вре­
мени (порядка 100 млн. лет).

Хотя большие количества редких газов и значительные ко­
личества летучих элементов (например, 80% калия в случае 
-земли) были удалены из области внутренних планет, все же 
осталось достаточно летучего материала, чтобы обеспечить об­
разование Земли. Такой материал, возможно, был захвачен 
в виде вещества типа CI с образованием тел, достаточно боль­
ших, чтобы выдержать раннюю солнечную активность и сохра­
ниться в виде конденсированных тел во внутренней части Сол-
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медной системы. Отношение К/U для Земли (10 000) много ниже, 
чем это значение для CI (60 000) (рис. 11.2). Аналогичным об­
разом отношение Rb/Sr в земной мантии (0,031) »а порядок 
меньше, чем значение для CI (0,30), что свидетельствует о 
больших масштабах фракционирования тугоплавких и летучих 
•компонентов. (Лунные отношения еще более экстремальные: от­
ношение К/U составляет 2500, a Rb/Sr — 0,01 [1].)

Период роста и объединения планетезималей (мелких час­
тиц твердого вещества) с образованием внутренних планет со-
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Рис. 11.2. Фракционирование в небуле летучих и тугоплавких элементов. За­
висимость К/U — К свидетельствует о различии в отношениях CI и других 
.метеоритов, а также Земли и Луны. Данные для Венеры, вероятно, перекры­
ваются с данными для Земли. Данные для Марса неточны, однако отношение 
К/U может быть выше, чем для Земли, если шерготтиты, шассиньиты и накли- 
ты произошли из вещества Марса ([11], с упрощениями).

ставляет около 100 млн. лет [8]. Гипотеза образования внутрен­
них планет за счет планетезималей предпочтительнее альтерна­
тивных гипотез гигантских газовых протопланет. С позиций 
последней модели можно объяснить рост Юпитера и Сатурна, 
которые почти наверняка сформировались раньше внутренних 
планет (чем объясняется малый размер Марса), перед тем как 
Н и Не были удалены из туманности.

Состав Земли в целом зависит, согласно планетезимальной 
гипотезе, от состава отдельных сраставшихся серий планётези- 
малей. Различие в плотности внутренних планет объясняется 
различными соотношениями слипавшихся металлических и си­
ликатных (и сульфидных) фаз. Равновесие металл — силикат—
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сульфид достигалось в основном в иланетезималях в условиях 
низкого давления, а не ,в самой Земле. Весьма ограниченное 
число реакции может происходить во время аккреционного пла­
вления. Поэтому степень окисления мантии, отношение Fe/Mg, 
мантииное содержание Ni и других сидерофильных элементов, 
а также отношения летучих элементов к тугоплавким (напри­
мер, К/U, Rb/Sr) — все это установилось до аккреции. Конеч­
но, невозможно обеднение Земли после аккреции такими эле­
ментами, как К или Rb.

Плавление в ходе аккреции и быстрое погружение металли­
ческих и сульфидных фаз представляются весьма вероятными, 
однако эти процессы очень ограничивают возможности для ре­
акций металл — силикат. Если было достигнуто только местное 
равновесие в период разделения ядра и мантии, то состав ядра 
не связан непосредственно с составом современной мантии, так 
как равновесие металл — силикат было установлено в основном 
на планетезимальной стадии до аккреции.- Легким элементом 
в ядре, вероятно, является сера; она достаточно обильна в ме­
теоритах, чтобы быть реальным кандидатом, даже если при­
нять во внимание истощение летучими [9]. Сера имеет преиму­
щество образовывать низкотемпературную Fe — FeS-эвтектику. 
Таким образом, образование ядра могло происходить на ран­
ней стадии формирования Земли. Это согласуется с наличием 
большого ядра у Меркурия и с заметным фракционированием 
металл силикат в метеоритах, особенно в эвкритовом роди­
тельском теле. Другим важным кандидатом на легкий элемент 
в ядре является кислород [10]. Образование смеси Fe —FeO, 
в которой FeO мог иметь металлические свойства, должно про­
исходить при высоких давлениях (1 Мбар), что, таким образом, 
позволяет отнести образование ядра к стадии, когда Земля уже 
почти достигла современного размера. Если бы Земля плави­
лась в ходе аккреции, то металлические фазы и сульфиды 
должны были бы сформировать ядро задолго до этой стадии, 
в связи с чем кислородный сценарий представляется менее ве­
роятным.

11.2. Примитивная земная мантия

В следущем разделе осбуждается состав примитивной ман­
тии, которая включает современные мантию и кору. С позиций 
планетезимальной гипотезы можно отметить следующие ограни- 
чения и допущения относительно состава мантии:

1. Металлические и силикатные фазы выделились на плане­
тезимальной стадии и. срастались как таковые только при ло­
кальных равновесиях, имевших место при аккреции.
21—1097
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2. Обеднение летучими элементами (например, К, Rb) от­
носительно тугоплавких (например, U, Sr) происходило до ак­
креции.

3. Тугоплавкие элементы не фракционировались друг относи­
тельно друга на планетезимальной стадии, а остались в тех же 
соотношениях, что и в CI метеоритах. Следовательно, отношение 
Sm/Nd в целом для Земли должно быть хондритовым.

4. Халькофильные элементы образовывали в основном суль­
фидные фазы.

11.2.1. Состав верхней и нижней мантии. Состав главных 
элементов верхней мантии может быть установлен по ксеноли­
там. Этот подход сопряжен с некоторыми трудностями. Образ­
цы ограничены глубиной 200 км. Они обычно обнаруживают 
остаточный или истощенный состав, что согласуется с удале­
нием базальтовых расплавов и свидетельствует об их образова­
нии в областях со сложной историей. Более того, они приуро­
чены к области, которая, по всей вероятности, была источником 
большей части койтинентальной коры. Хотя данные по мантий­
ным ксенолитам должны оцениваться с осторожностью, следу­
ет отметить удивительное совпадение представлений о составе 
верхней мантии в отношении главных элементов (табл. 11.2). 
Такие оценки должны быть близки к данным эксперименталь­
ной петрологии и исследований при высоких давлениях. Ком­
бинация процессов экстракции расплава, перераспределения 
при метасоматозе и контаминации коры делает рискованной 
попытку использовать нодули для определения содержаний 
микроэлементов. Даже наиболее цитированные примеры, такие* 
как Ка 168 [12], показывают спектры, обедненные легкими 
р.з.э. относительно хондрита (рис. 11.3), что указывает на уда­
ление литофильных элементов с большим ионным радиусом.
Т а б л и ц а  11.2. Химический состав (в % по массе) верхней мантии

1 — данная работа; 2 — пиролит [11].
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Рис. 11.3. Содержание p. з. э. в мантийном нодуле КА 168 из Капфенштейна 
Австрия. Это один из лучших образцов нодулей примитивной мантии. Пока-
.зателыю истощение р. з. э. относительно хондрита, свидетельствующее об экс­
тракции литофильных элементов с большим ионным радиусом [12].
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Рис. 11.4. Минеральные фазы как функция давления в мантии, соответствую­
щие оливиновому и пироксеновому компонентам в верхней мантии ([151 
с упрощениями). Цифры в скобках показывают процент по массе каждого 
минерала. Ниже приведены составы минералов и координационные числа 
(к. ч) катионов, чтобы показать возрастание к. ч с давлением. Богатые А1 

пироксены: (Mg, Fe)2(SiAl)20 6; Mg и Fe имеют, к. ч, равное 6, a Si — 4. Бед- 
ные А1 пироксены [(Mg, Fe)SiOs] имеют те же к. ч, что и богатые А1 пироксены. 
пироп: (Mg, Fe)3Al2Si30i2; к. ч для Mg и Fe равно 8, для А1— 6 и для Si — 4.

А1)°з; У всех катионов к.ч равно 6. «Яеров- 
скнг»: (Mg, Fe, Al) (Si, А1)Од; к.ч для Mg, Fe и Al равно 8, а для Si и 
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:21*
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В отличие от верхней мантии нижняя мантия, составляющая 
около 50% Земли, по существу, недоступна для изучения. Дан­
ные сейсмологии и изучения фазовых переходов позволяют по­
ставить вопрос: отличается ли нижняя мантия по составу от 
верхней? Главный раздел на глубине 650 км, принимаемый 
здесь как граница между верхней и нижней мантией, представ-

Рис. 11.5. Соотношение между Mg/Si и Al/Si в хондритовых метеоритах. Верх­
няя мантия Земли заметно обогащена Mg по отношению к другим телам Сол­
нечной системы. По нашим оценкам, валовой состав Земли эквивалентен со­
ставу CI метеоритов; при этом имеется значительная разница в составе верх­
ней и нижней мантии ([16], с упрощениями).

ляется очень резким (±4 км), и, следовательно, может быть 
химической границей [13]. Модели мантийной конвекции почти 
поровну делятся на модели двуслойной и единой мантийной 
конвекции. Последний процесс обычно предполагает гомогени­
зацию мантии, т. е. выравнивание состава верхней и нижней 
мантии [14]. Мантийные фазы, установленные исследованиями 
при высоких давлениях, показаны на рис. 11.4 [15].

Космохимические данные поднимают важные вопросы, ка­
сающиеся состава нижней мантии. Например, массовое отноше­
ние Mg/Si для верхней мантии (1,14) отличается от такового 
для CI метеоритов (0,90). Если вся мантия имеет верхнеман­
тийное отношение Mg/Si, то Земля в целом обеднена Si относи­
тельно CI метеоритов. Для последних характерны вариации
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в Mg/Si-отношениях, преимущественно в направлении более низ­
ких, а не более высоких значений (рис. 11.5). Если Земля име­
ет отношения для Mg и Si те же» что CI метеориты, то ниж­
няя мантия должна отличаться по составу от верхней мантии. 
Совсем недавно эта проблема была поднята Лю £13] и Андер­
соном [17]. Они считают, что данные о валовом модуле (Ко) 
для нижней мантии «отвечают перовскиту (MgSiOs) (плот- 
лмТЬ Г СМ_3; Ко=2,6 мбар). Существенные количества 
(Mg, Fe)0, как и в пиролитовой модели, недопустимы из-за 
очень низкого Ко для (Mg, Fe)0».

В целом имеющиеся данные свидетельствуют в пользу раз­
личий в составе верхней и нижней мантии. И хотя нет четкой 
информации, однако сейсмологические и коомохимические на­
блюдения, а также исследования при высоких давлениях позво­
ляют предполагать, что наиболее вероятно представление о ге­
терогенной мантии. И мы принимаем эту точку зрения [18].

11.2.2. Составы примитивной мантии. Валовой состав ман­
тии оценивается в основном по космохимическим данным 
(табл. 11.3). Мы принимаем содержание FeO в 8,0%, что соот­
ветствует плотности и сейсмическим свойствам. Допускается, 
что главные тугоплавкие элементы (Si, Ti, Al, Mg и Ca) при­
сутствуют в тех же пропорциях, что и в CI метеоритах. Для 
оценки содержания микроэлементов мы исходим из разных 
изотопных и химических данных, чтобы получить совпадение 
состава микроэлементов. Этот подход аналогичен использовав­
шемуся ранее [1, 3]. Первое допущение состоит в том, что ли- 
тофильные тугоплавкие элементы присутствуют в тех же соот­
ношениях, что и в CI метеоритах, т. е. не происходило относи­
тельного фракционирования. Например, спектры р.з.э. парал­
лельны спектрам хондритов. На основе содержаний главных 
элементов — Ca, А1 и Ti — установлено, что уровень концен­
траций тугоплавких элементов в верхней мантии в 1,5 раза 
выше наблюдаемых в CI метеоритах (без учета летучих). Та­
кой подход позволяет получить содержания В, Ва, Be, Hf, Nb 
р. э. з„ Sc, Sr, Та, Th, U, V, Y и Zr.

Содержание U (18 млрд-1) выводится из отношения K/U = 
= 10000 при содержании К=180 млн-1. Дальнейшие ограниче­
ния на отношения летучий/тугоплавкий элемент связаны 
с Sm/Nd-отношением. Если оно соответствует хондрйтовому, то 
из соотношения между ем и esr Rb/Sr-отношение в мантии со­
ставит 0,031. Sr — тугоплавкий элемент, и его содержание с 
учетом этого отношения оценивается в 18 млн-1. Содержание 
Rb — 0,55 млн-1 (исходя из Rb/Sr-отношения), что дает Ba/Rb- 
отношение (9,3), близкое к значению 11,3 [19]. Если земное от­
ношение K/Rb=300, то содержание К=165 млн-1. Ясно, что 
оценки содержания К в мантии (между 150—200 млн-1) весь-
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Т а б л и ц а  11.3. Химический состав примитивной мантии 
( =  современная мантия плюс кора) (ссылки см. в тексте)

Компонент
1
%

2
%

S i02 49.9 49,3
тю2 0,16 0,21
А12Оз 3,64 3,93
FeO 8,0 7,86
MgO 35,1 34,97
СаО 2,89 3,17
Na20 0,34 0,27
К20 0,02 0,018
2 100,1 99,7

Элемент 1 2 Элемент 1 2 Элемент 1 2

Li млн*”1 0,83 2,1 Rb млн-1 0,55 0,39 Ей млрд” 1 131 130
Be млрд-1 60 Sr млн-1 17,8 16,2 Gd млрд-1 459 —

В млн"1 0,6 — Y млн-1 3 ,4 3,26 ТЬ млрд-1 87 90
Na млн-1 2500 2040 Zr, млн”1 8,3 13 Dy млрд-1 572 —
Mg (>%) 21,2 21,1 Nb млн” 1 0,56 0,97 Но млрд” 1 128 —
Al (%) 1,93 2,08 Мо млрд-1 59 — Ег млрд-1 374 —
Si (%) 23,3 23,0 Ru млрд-1 4 ,3 — Тш млрд-1 54 —

К млн-1 180 151 Rh млрд” 1 1,7 — Yb млрд-1 372 320
Са (%) 2,07 2,27 Pd млрд-1 3,9 — Lu млрд” 1 57 60
Sc млн-1 13 15 Ag млрд” 1 19 3 Hf млн”1 0,27 0,33
Ti млн-1 960 1260 Cd млрд-1 40 20 Та млн”1 0,04 0,04
V млн”1 128 77 In млрд-1 18 6 W млрд-1 16 12
Сг млн-1 3000 2342 Sn млн-1 < 1 0,60 Re млрд-1 0,25 0,21
Мп млн” 1 1000 1016 Sb млрд-1 25 — Os млрд-1 3,8 2,90

Fe (•%) 6,22 6,11 Те млрд-1 22 — 1г МЛрД” 1 3,2 2,97
Со млн” 1 100 101 Cs млрд” 1 18 20 Pt млрд-1 8,7 —
Ni млн-1 2000 1961 Ва млн-1 5,1 5,22 Аи млрд-1 1,3 0,50
Си млн-1 28 29 La млрд” 1 551 570 Т1 млрд-1 6 0,01
Zn млн-1 50 37 Се млрд-1 1436 1400 РЬ млрд” 1 120 120
Ga млн-1 3 4 Рг млрд” 1 206 — Bi млрд-1 10 3,3
Ge млн” 1 1,2 1,13 Nb млрд” 1 1067 1020 Th млрд-1 64 76,5
As млн”1 0,10 0,02 Sm млрд-1 347 320 U млрд-1 18 19,6
Se млрд- 1 41

1 — данная работа; 2 — Андерсон [16].

ма реальны и совпадают со значениями, полученными по 
К — Аг-модели дегазации. Значения K/Rb-отношения для 
мантии, вероятно, выше значения для CI метеоритов (250). Со­
держание К (180 млн*”1) (исходя из K/U-отношения) дает ве­
личину K/Rb-отношения (327), указывающую на некоторое обед­
нение РЬ относительно менее летучего К- Это основано на ко-



Взаимоотношения кора —  мантия 327

ровом содержании Cs — наиболее летучего из щелочных эле­
ментов. Коровое Rb/Cs-отношение (30) отличается от такового 
в CI метеоритах (12). Cs не только более летучий, но и более 
несовместимый элемент, чем Rb или К, и поэтому должен быть
Х Г Ж Т  В континентальн°й коре. В MORB отношение 
Kb/Cs (79) [19] может быть весьма высоким, так как их источ­
ник уже был истощен Cs. Здесь мы используем коровое Rb/Cs- 
отношение, которое соответствует мантийному содержанию 
(18 млрд ), что, вероятно, является верхним пределом. Содер­
жание Т1 оценивается по отношению К/Т1, равному 3-104. От­
сутствие Ей- и Yb-аномалий определяет верхний предел исто­
щения относительно летучими элементами. Эти два р. з. э._не­
сколько менее летучие, чем К, и Земля в целом ими не истоще­
на. Содержание Li рассчитано по отношению Li/Zr, равному
0,1 [20]. Данные для сидерофильных и халькофильных элемен­
тов менее надежны, так как основываются на данных по ноду- 
лям. Содержания Ni, Со, Сг и Мп взяты из источника [ 1], для 
Cu, Zn, Ga, Ge, As и Se — из работы {12], для W (12 млрд-1) 
и Мо (59 млрд-1) — из работы [21], для Ru, Rh, Pd, Re, Os, 
Ir, Pt, Au — из работы [22], для Ag, Cd, In, Sb, Те, Bi — из ра­
боты [23], а для Pb — из работы [24].

Интересно распределение сидерофильных и халькофильных 
элементов. Сильносидерофильные элементы (Au, Ge, Ir, Os, Pd, 
Pt, Re, Rh, Ru) присутствуют в нодулях верхней мантии в ко­
личествах почти в сто раз меньших, чем в хондритах. Наибо­
лее халькофильные элементы (Ag, As, Со, Cu, Ga, Mo, Ni, Sb, 
Sn, W) находятся в количествах почти в десять раз меньших  ̂
чем в хондритах. Из этих элементов Со и Ni могут быть также 
литофильными, и следует ожидать увеличения их содержания 
в оливине и сульфидных фазах. Содержания, наблюдаемые 
в нодулях верхней мантии, показывают, что эти элементы не 
могли быть в равновесии с металлической фазой во время фор­
мирования ядра. Существенные различия среди коэффициентов 
распределения должны изменить картину содержаний по срав­
нению с CI метеоритами. Кроме того, эта информация показы­
вает, что содержание сидерофильных элементов в верхней ман­
тии не является исключительно земным.

Совсем иной подход для расчета валового состава мантии 
и коры был предложен Андерсоном [17], который оценил со­
став примитивной мантии (верхняя + нижняя + кора). Эти данные 
приведены в табл. 11.3, где их можно сравнить с нашими оцен­
ками состава мантии. Для ряда элементов (Si, Mg, Sc, Mn, Fe, 
Ni, Co, Cu, Ga, Ge, Y, Ba, р.з.э., Та, Re, Ir и Pb) значения 
очень близки. Содержания других микроэлементов различают 
ся в пределах 20%. Наши данные для тугоплавких элементов 
Ti, Al и Са несколько выше.
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11.3. Результат коровой экстракции
Континентальная кора составляет 0,57% массы мантии. 

Экстракция современного состава верхней коры из мантии вы­
звала минимальные изменения состава верхней мантии в от­
ношении главных элементов в пределах допустимых отклоне­
ний при оценке состава мантии. Это резко контрастирует с Лу-

Рис. 11.6. Обогащение литофильными элементами континентальной коры отно­
сительно примитивной мантии (по данным табл. 3.5 и 11.3) в координатах 
ионный радиус — валентность. Показаны ионные радиусы [25*) для координа­
ционных чисел (к. ч) 4, 6, 8, 12 по отношению к кислороду. Кора обогащена 
элементами в той степени, в какой их радиусы или валентности отличаются 
от таковых типично мантийных катионов (Mg, Fe) в 6-ной координации. Это 
обогащение обусловлено фракционированием кристалл — расплав.

ной, где кора лунных плоскогорий составляет 10% объема Лу­
ны и содержит, возможно, 50% всего А1.

Микроэлементы дают другую картину. Из рис. 11.6 видно, 
что степень обогащения коры тем или иным элементом зависит 
от ̂ разницы между его ионным радиусом и валентностью, с од­
ной стороны, и радиусом и валентностью катионов, образующих 
главные минералы мантии (Mg, Fe), — с другой. Это показы­
вает, что фракционирование кристалл — расплав является ве­
дущим процессом образования коры из мантии. Высокое про­
центное содержание в континентальной коре таких элементов, 
как Cs, Rb, К, ‘Ва, U, Th, La и Се, указывает на то, что для
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образования коры была необходима переработка больших объе­
мов мантии.

11.3.1. Степень земной дифференциации. Экстракция коры, 
обогащенной литофильными элементами с большими ионными 
радиусами, из мантии выражается в обеднении ими мантийного 
резервуара. Обычно полагают, что истощенные базальты типа N 
срединно-океанических хребтов представляют собой расплавы 
из этих истощенных резервуаров. Затронуло ли такое истоще­
ние всю мантию или только часть ее была вовлечена в процес­
сы формирования коры? При вовлечении только части мантии 
возникает ряд вопросов. Какая доля мантии была вовлечена 
в этот процесс? Встречаются ли истощенные порции равномер­
но по всей мантии или это отдельные участки?

На основе химических и петрологических аргументов Ринг- 
вуд ill] предположил, что для формирования коры было диффе­
ренцировано около 70% мантии. Эта оценка позднее была сни­
жена до 30—60% (10]. Совсем недавно для решения этих во­
просов были предприняты попытки смоделировать изотопные 
характеристики коры и мантии. По мнению О’Нионса и др. 
[26], в формировании коры участвовало около половины ман­
тии, а по мнению Якобсона и Вассербурга [27] — только около 
трети. Неоднозначность этих оценок может быть связана с раз­
личными предположениями о современных концентрациях клю­
чевых элементов (например, Rb, Sr, Sm, Nd) в разных резер­вуарах. г г

Для_ принятых здесь содержаний элементов в коре и мантии 
верхний предел вовлечения мантии приблизительно может 
быть рассчитан из баланса масс. Рубидий является несовмести­
мым элементам, которым сильно обогащена кора и сильно исто­
щены MORB. Цезий еще более несовместимый элемент, но о 
нем нет надежных данных. Методика включает расчет эффек­
тов экстракции корового компонента Rb из различных объемов 
примитивной мантии и расчет отношения его к относительно 
совместимому элементу (в данном случае Yb). Сравнивая рас­
считанное и известное для MORB Rb/Yb-отношение, мы можем 
оценить степень вовлечения мантии. Эти расчеты приведены

Т а б л и ц а  11.4. Баланс масс рубидия и иттербия в мантии и коре

Примитив­
ная мантия

Континен­
тальная кора

Предсказанное истощение мантии 
при различной степени ее участия 

в процессе экстракции

100% | 50% 33% 25% MORB

Rb млн-1 
Yb млн-1 
Rb/Yb

0,55 
0,37 • 
1 ,49

32
2,2

14.5

0,37 
0,36 
1 ,03

0,19
0,35
0,55

0,003
0,34
0,01

0,33
2 ,2
5,1
0,43
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в табл. 11.4; они показывают, что от одной трети до половины 
мантии было подвержено процессам экстракции. Аналогичные 
результаты получены при использовании Ва в качестве несов­
местимого элемента вместо Rb. Такая оценка весьма прибли­
зительна, так как даже 10%-ное различие в коровых или ман­
тийных содержаниях или оценках массы коры может серьезно 
повлиять на результат. Чем более основной состав коры в це­
лом, тем меньше мантия вовлечена в процесс экстракции.

Если за основание верхней мантии принять главное сейсми­
ческое несогласие (на глубине около 650 км) [13], то объем 
верхней мантии составит почти одну треть мантии. Если в фор­
мирование коры было вовлечено эквивалентное количество 
мантии, то становятся привлекательными модели химически 
расслоенной мантии (верхняя истощенная и нижняя примитив­
ная зоны). Зто имеет отношение и к вопросу о конвекции в 
мантии как в едином целом или разделенной на две (верхняя 
и нижняя мантия) конвектирующие системы. Хотя это заман­
чивая область исследований, химические данные не могут ре­
ально показать, какая же часть мантии была вовлечена в про­
цесс формирования коры.

11.4. Коровое рециклирование: доказательства 
по вулканитам островных дуг

Вулканические породы островных дуг обнаруживают сле­
дующие геохимические и изотопные особенности [28]:

1. Обогащение различными несовместимыми элементами, 
особенно К, Sr, Ва и РЬ.

2. Изотопные характеристики радиогенных Sr и РЬ и esr — 
eNd-соотношвния в некоторых дугах.

3. Низкие значения отношений 143Nd/,44Nd и 176Hf/177Hf.
4. Высокие концентрации изотопа 10Ве.
Для объяснения этих особенностей обычно ссылаются на 

участие осадочного материала в образовании вулканических 
островных дуг. Выявление осадочного компонента в вулкани­
ческих островных дугах важно по ряду соображений:

1. Дает прямое доказательство участия погружающихся 
плит.

2. Показывает, что осадки могут быть погружены на глуби­
ну 80—150 км и в дальнейшем вовлечены в процессы острово- 
дужного вулканизма.

3. Дает минимальную оценку континентального корового 
рециклирования. Действительное значение рециклирования мо­
жет быть больше, если часть осадочного материала вновь сме­
щается с мантией и останется в ней.
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11.4.1. Геохимические доказательства. Оценка Th/U-отноше- 
ний ограничивает вовлечение океанических осадков в образова­
ние островных дуг до 2% или менее [29]. На основе моделей 
многокомпонентного плавления — перемешивания, предложен­
ных для генезиса магм островных дуг и использующих ограни­
чение на содержания К, Rb, Pb, Ba, Sr, р.з.э. и на изотопные 
отношения Nd и Sr, высказано предположение, согласно кото-

Vhc. 11.7. Данные для вулканитов Алеутской островной дуги, представлен­
ные в координатах 207Pb/204Pb — 20вРЬ/204РЬ. Показаны также поля MORB и 
осадков северо-восточной части Тихого океана [33]. Из рисунка видно, что 
вулканиты островной дуги образуют ряд смесей между MORB и осадками. 
Эти данные были использованы для заключения о том, что 1—2% осадочного 
компонента находились в источнике вулканических пород островной дуги.

рому в магматизм дуг было вовлечено не менее 10% колонны 
пелагических осадков [30]. Аркулус и Джонсон (31] раскрити­
ковали такой подход, так как в нем не принято во внимание 
отсутствие обогащения лав островных дуг Th и U. Они отме­
тили также, что обогащение Sr, Ва и РЬ наблюдается и в вул­
канитах, удаленных от островных дуг, и предложили, что кон­
таминация породами нижней континентальной коры, а не осад­
ками лучше объясняет химизм маш этих дуг. Мак-Леннан и 
Тейлор [32] ограничили роль осадков путем моделирования от­
рицательной Eu-аномалии, которую коровые породы могут 
придать вулканическим источникам островных дуг. Верхними 
пределами для вовлеченных осадков были:

1) 10% для источника MORB;
2) 1% для примитивной или одностадийно истощенной ман­

тии;
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3) <0,3% для сильно (двустадийно) истощенной- мантии.
11.4.2. Изотопы Pb, Sr, Nd и Hf. По изотопному составу 

вулканиты островных дуг близки к некоторому осадочному ком­
поненту. На рис. 11.7 в координатах 207РЬ/204РЬ —20вРЬ/204РЬ 
показаны данные для вулканитов островных дуг и MORB. Они 
образуют ряды, которые в целом отвечают 1—2 %-ному содер­
жанию осадка в источнике [33]. Нет необходимости привле-

10 ]Л  I “ т----------------1---------------- 1---------

morbW t Островные R смесь м0Рск°й воды ~

Ч .Р V >\ ду?и

0 ~ \ \ \
j

х ' А Вода Тихого океана
■d2 Нижняя

^-10 кора
, <̂ Вода Атлантического океана

Древние
осадки

-20
Древняя
верхняя
кора

-30
___ I__ ------- 1---------------- 1----------  |__I------1------1------------ 1------------ 1_

0,700 0,710 0,720 0,730
87Sr/86Sr

Рис. 11.8. Диаграмма ем  — 87Sr/8eSr, показывающая положение полей MORB 
и вулканитов островных дуг относительно мантийного ряда. Приведены также 
значения для вод Атлантического и Тихого океанов.

кать осадочный компонент, так как изотопный состав РЬ 
в MORB типа Е перекрывается с таковым вулканитов остров­
ных дуг [28]. Соответственно вулканиты дуг могли образовать­
ся из тех же, источников, что и MORB типа Е.

В пользу вовлечения осадочного компонента свидетельству­
ют Sr—Nd-изотопные данные (рис. 11.8). Вулканиты дуг обыч­
но имеют большие радиогенные отношения 87Sr/86Sr, нежели 
мантийный ряд. Для них также характерны более низкие 
,43Ш /144Ш-отношения по сравнению с типичным MORB. Эти 
данные были использованы в качестве аргумента, что покров­
ный компонент плиты  ̂ (при субдукции) произошел из морской 
воды и (или) верхней континентальной коры (например, оса­
дочные горные породы). Эти же данные могут быть успешно 
объяснены контаминацией веществом нижней континентальной 
коры [31], хотя такое объяснение не может быть использовано
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для островных дуг, расположенных далеко от континентов (на­
пример, Марианская дуга). Для некоторых дуг имеется дока­
зательство корреляции между 87Sr/86Sr и eNd, что также было 
использовано в качестве довода в пользу вовлечения осадков.

Четкое доказательство субдукции осадков известно для лав 
островной дуги Банда в Индонезии [34]. Имеющиеся данные 
показывают четкую линию смешения между мантийной массой 
и верхней континентальной корой. Такое смешение подтверж­
дено также данными по изотопам кислорода [35] и изотопно­
му составу РЬ [34]. Чрезвычайно большое количество осадка 
(>50%) необходимо для объяснения некоторых Sr—Nd-изо- 
топных составов. Эти уровни коровой контаминации для ост­
ровной дуги Банда уникальны и могут быть связаны с близо­
стью континента Австралия [34].

Данные по изотопам Hf в вулканитах островных дуг сви­
детельствуют о небольшом (примерно 1—2%) содержании оса­
дочного компонента [36]. Изотопная система Lu—Hf может 
дать наилучшие доказательства относительно взаимодействия 
кора — мантия в островных дугах и образования базальтов 
океанических островов (OIB) [37]. В процессе осадконакопле- 
ния циркон концентрировался в грубозернистых осадках (см. 
разд. 2.3.3), что приводило к различию Lu/Hf-отношений в кон­
тинентальных песках (низкое значение Lu/Hf) и глубоковод­
ных илах (вцсокое значение Lu/Hf). Это контрастирует с от­
сутствием различий в отношениях Sm/Nd в процессе седимен­
тации. Таким образом, могут быть предсказаны изотопные 
Hf—Nd-вариации смешения мантийного материала и различ­
ных типов осадков и, кроме того, проведено сравнение их с 
данными по вулканитам островных дуг и OIB. Для получения 
Hf—Nd-изотопного ряда следует [37] смешать менее 2% почти 
равных количеств турбидитного песка и пелагического осадка 
с материалом, имеющим мантийный источник, однако сущест­
вование такой смеси маловероятно [36].

11.4.3. Данные по изотопу 10Ве. Развитие в последнее время 
аналитических методов позволило получить точные определе­
ния содержаний 10Ве для очень низких его концентраций 
(<106 атом-г-1) [38]. 10Ве образуется в верхней атмосфере 
под воздействием космических лучей преимущественно при 
разрушении азота и кислорода. Его период полураспада1— 
около 1,5 млн. лет. 10Ве потенциально является указателем 
субдукции осадочного материала в вулканических островных 
дугах, поскольку молодой осадочный материал имеет высокое 
содержание 10Ве, поступившего из верхней атмосферы. Корот­
кий период полураспада обеспечивает быстрое исчезновение 
,0Ве, поэтому он не является индикатором долговременного 
рециклирования. Некоторые из имеющихся данных по 10Ве
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представлены на рис. 11.9 и в табл. 11.5 [38, 39]. Осадки по 
сравнению с вулканитами сильно обогащены 10Ве. Вулканиты 
островных дуг имеют различные концентрации 10Ве, но эти 
концентрации всегда в 10—100 раз выше, чем в других вулка­
нитах. Это наблюдение было использовано в качестве доказа­
тельства присутствия осадочного компонента, а также в под­
тверждение того, что 2—3% 10Ве, которые могут достигнуть

ю т*

НЧ Морские осадки 

Е Э Континентальные осадки 
Вулканиты островных дуг 

I__ I Другие вулканиты

lg [ 10Be] атом *1
Рис. 11.9. Содержание *°Ве в осадочных и вулканических породах. Примеча­
тельно, что вулканиты островных дуг содержат больше ‘°Ве, чем другие типы 
вулканических пород, и что континентальные осадки обогащены им по сравне­
нию с морскими. (По данным табл. 11.5.)

основания островных дуг при субдукции осадков, находятся 
в вулканитах островных дуг [39].

Интерпретация данных по островным дугам все еще про­
блематична, что обусловлено несколькими причинами. Имеется 
слишком мало данных, причем они ограничены пятью система­
ми дуг, из которых две (Япония, Тайвань) показывают отсут­
ствие или несущественный вклад осадка. В других изученных 
вулканических породах (базальты Колумбийского плато) со­
держания 10Ве близки к его содержаниям в островных дугах.

Be может образоваться при 7Li (а, р) 10Ве, и 10Ве начинает 
накапливаться в вулканических породах после извержения. 
Наконец, из-за низких скоростей седиментации пелагических 
осадков 10Ве концентрируется в верхней части (50—100 м) 
пелагической колонны осадков, и соответственно только этог 
осадок изучен 10Ве-методом.
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Т а б л и ц а  1 1.5. Данные по 10Ве в вулканических породах и осадках

Породы н осадки п |0Ве, 10е атом-г-1

Вулканиты островных дуг
Никарагуа 2 6 ,5
Гватемала 2 3,1
Алеуты 9 4 ,3
Япония 1 ~ 0 ,1
Тайвань 1 0 ,3

Другие вулканиты
Острова Прибылова 2 ~ 0 ,2 ( ~ 0 ,1 ; 0 ,3 )
Гавайи 1 - 0 , 1
Колумбийское плато 1 1,0
Морские осадки 16 5600±1800
Не морские осадки 10 362± 67

Данные по вулканитам взяты из работы [39], а по осадкам — из работы [38].

Несмотря на указанные ограничения, данные по 10Ве обес­
печивают наименее сомнительные доказательства о роли вкла­
да осадков в магматизм дуг. Анализ геологических и изотоп­
ных данных позволяет ограничить участие осадочного компо­
нента в вулканитах островных дуг примерно до 3%. Этот 
вклад представляется спорадическим и не связан с фундамен­
тальными процессами, ответственными за вулканизм остров­
ных дуг.

11.4.4. Отношения Th/U. Величины отношений Th/U в вул­
канических породах островных дуг типично низкие, в пределах
1,5—3,0. Они близки или меньше значений для MORB и суще­
ственно ниже значений для типичных изверженных пород верх­
ней коры (3,8) или осадочных пород, в которых это отношение 
(исключая вулканогенные осадки первого цикла) больше чем 4. 
Уран переходит из морской воды преимущественно в изменен­
ные океанические коровые базальты. Чисто мантийные источ­
ники имеют отношение Th/U, равное 3,8, что эквивалентно ва­
ловому отношению Земли.

Информация о Th/U-отношениях в веществе источника по­
род островных дуг может быть получена при изучении нерав­
новесной системы 230Th — 238U, в которой значение отношения 
23°Th/232Th представляет собой современное Th/U-отношение в 
источнике магм [40]. Изучение вулканитов Марианской и Але­
утской островных дуг показывает, что для каждой дуги отно­
шение Th/U в источнике относительно постоянно. В Алеутской 
дуге не установлено никаких эффектов при переходе от океа­
нической коры к континентальной вдоль дуги. Для Марианской
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дуги данные по 230Th/232Th показывают, что Th/U-отношение 
в источнике подобно наблюдаемому в MORB и «означает от­
сутствие значительного количества субдуцированных осадков 
или измененного MORB» [40]. Данные для Алеутской дуги 
свидетельствуют о небольшом вкладе измененных MORB с вы­
соким содержанием U. В делом представляется, что для источ­
ников этих двух систем вулканических дуг характерны посто­
янные, но отличающиеся друг от друга низкие величины 
lh/U-отношений. Наблюдаемое обогащение U относительно Th, 
«возможно, связано с преимущественным обогащением магмы 
ураном за счет флюидов, выделившихся из субдуцированной 
плиты» [40]. В контексте нашего обсуждения эти данные под­
тверждают заключение других геохимических и изотопных ис­
следований о том, что вовлечение осадков рециклированной 
континентальной коры в образование магм вулканических дуг 
спорадично и ограничивается несколькими процентами.

11.5. Океаническая кора
Хотя эта книга посвящена составу и эволюции континен­

тальной коры, природа и состав океанической коры имеют от­
ношение к обсуждаемой проблеме. На первый взгляд океани­
ческая кора представляется относительно простой, но в дей­
ствительности многие проблемы остаются еще нерешенными. 
Вдали от хребтов кора имеет трехслойное строение Слой 1 — 
осадочный покров мощностью до 1 км. Слой 2 сложен базаль- 
тами с линзами осадков [411; мощность непостоянна (в ос- 
новном 2,5 км). Слой 3 весьма однороден как сейсмически 
так и по мощности (4,5 км). Представляется, что он сложен 
преимущественно базальтом типа MORB.
u0u^Mn°DDHKa  состава океанической коры доминирует компо­
нент м и к ь . эта простая картина осложняется рядом факто­
ров. Во-первых, трудно оценить масштабы плоскогорий или 
подводных гор, скрытых на океаническом дне. Если они сло­
жены в основном щелочными базальтами, то в наших оценках 
общего состава океанической коры может быть серьезно недо­
оценено количество литофильных элементов с большим ионным 
радиусом, вовлеченных при субдукции. Таким образом общее 
мнение, согласно которому содержание подобных элементов в 
суодуцируемои океанической коре недостаточно, чтобы обес­
печить концентрации, наблюдаемые в известково-щелочных 
вулканитах, может и не быть ограничением для этой гипоте-
ЗЫ [^ o j.

Вторая проблема касается взаимодействия воды с базаль­
тами океанической коры. Этот процесс имеет отношение к теп­
ловому потоку, химизму океанических вод и является главным
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геохимическим фактором перераспределения элементов. Так, 
большое количество урана адсорбируется на измененном океа­
ническом базальте. Этим проблемам посвящено много иссле­
довании. Особенно-интересна здесь судьба р.з.э. Исследования

аУДигела а-Харта [42] показывают, что палагонизация ба­
зальтового стекла не вызывает изменений в спектре р.з.э., что 
противоречит исследованиям Ладдена и Томпсона [43] (см. 
разд. 2.4.4). Состав р.з.э. в опускающейся морской воде быстро 
приходит в равновесие с составом р.з.э. в базальтах. «Таким 
образом, представляется маловероятным значительное измене­
ние спектров р.з.э. или изотопной систематики валовой коры 
в ходе изменения» [42]. Средняя глубина проникновения мор­
ской воды в океаническую кору весьма изменчива, но, вероят­
но значительно меньше 5 км, как полагают Грегори и Тейлор 
[44]. Ито и Клейтон [45] установили, что количество прони­
кающей морской воды с отношением масс вода/порода больше 
чем единица, ограничено верхней частью базальтового 
слоя.

Широко изучены офиолитовые комплексы как возможные 
примеры вскрытой океанической коры [46]. В целом они тонь­
ше (4 км), чем мощность типичной океанической коры (5— 
7 км). Их химизм также может быть различным. Так, Sm—Nd- 
исследования массива Троодос наводят на мысль о его при­
надлежности 'к островным дугам, а не к океаническому ложу 
[47]. Различия в мощности могут быть объяснены тектониче­
скими условиями внедрения.

В табл. 11.6 приведена наша оценка состава базальтового 
слоя (слой 3) океанической коры [1] с последующими допол­
нениями и уточнениями. Данные для Ge, Se, Pd, Ag, Cd, In, 
Sn, Sb, Те, Os, Ir, Au, TI и Bi взяты по Вольфу и Андерсу [481 
и Гертогену и др. [49], для Rb, Cs, Ba — по Хоффману и Уайту 
[19], для Ru, Rh, Re и Pt — по Шоу и др. [22]. Данные для U 
и Th взяты из работы [50] и основаны на отношении K/U, 
равном 12 500. Данные для РЬ взяты по Тацумото [51]. Состав 
океанической коры в целом может быть оценен сложением со­
ответствующих количеств базальтов океанического дна, пела­
гических глин (табл. 2.3) и базальтов океанских островов.

Больше половины общих потерь тепла Землей происходит 
через кайнозойскую океаническую кору, которая составляет 
лишь 31% земной поверхности [52, 53]. Значение типичного 
теплового потока для океанической коры, возраст которой ме­
нее 4 млн. лет, составляет 250 мВт*м-2. Это значение резко 
уменьшается (до 46 мВт*м~2) для океанической коры с воз­
растом 120—140 млн. лет, и равновесный тепловой поток 
(38 мВт-м~2) устанавливается через 200 млн. лет (время 
охлаждения океанической литосферы).
22—1097



Т а б л и ц а  11.6. Состав океанической коры (ссылки в тексте)

Компонент % Нормативный состав.

Si02 49,5 Or 0,89
ТЮ2 1,5 Ab 23,7
AI2O3 16,0 An 30,7
FeO 10,5 Di , 2 1 , 0
MgO 7,7 Ну 5,90
СаО 11,3 0 1 14,6
Na20 2 , 8 11 2 , 6
К20 0,15

2 99,5

Li 10  млн- 1 Си 8 6  млн- 1 In 72 млрд- 1 Тт 0,54 млн-1
Be 0,5 млн- 1 Zn 85 млн- 1 Sn 1,4 млн” 1 Yb 5,1 млн” 1
В 4 млн- 1 Ga 17 млн- 1 Sb 17 млрд” 1 Lu 0,56 млн- 1
Na 2,08% Ge 1,5 млн- 1 Те 3 млрд” 1 Hf 2,5 млн- 1
Mg 4,64% As 1 ,0  млн- 1 Cs 30 млрд” 1 Та 0,3 млн- 1
Al 8,47% Se 160 млрд” 1 Ва 25 млн” 1 W 0,5 млн” 1
Si 23,1% Rb 2 ,2  млн- 1 La 3,7 млн- 1 Re 0,9 млрд- 1

К 1250 млн- 1 Sr 130 млн- 1 Се 11,5 млн” 1 Os <0,004 млрд” 1
Ca 8,08% Y 32 млн” 1 Pr 1.8  млн-1' Ir 0 ,02 млрд- 1
Sc 38 млн- 1 Zr 80 млн- 1 Nd 10,0 млн- 1 Pt 2,3 млрд- 1
Ti 0,90% Nb 2 ,2  млн” 1 Sm 3,3 млн” 1 Au 0,23 млрд- 1
V 250 млн- 1 Mo 1 ,0  млн” 1 Eu 1,3 млн” 1 Hg 20  млрд” 1
Cr 270 млн- 1 Ru 1,0  млрд” 1 Gd 4,6 млн” 1 TI 12  млрд- 1
Mn 1000  млн- 1 Rh 0 ,2  млрд- 1 Tb 0,87 млн- 1 Pb 0,8 млн” 7
Fe 8,16% Pd < 0 ,2  млрд- 1 Dy 5,7 млн” 1 Bi 7 млрд” 1
Co 47 млн- 1 Ag 26 млрд” 1 Ho 1,3 млн” 1 Th 0 ,2 2  млн- 1
Ni 135 млн- 1 Cd 130 млрд- 1 Er 3,7 млн- 1

1

U 0 ,10  млн- 1
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11.6. Резюме

1. Земля образовалась путем планетезимальной аккреции 
при которой отношения летучий/тугоплавкий элемент и равно- 
весие металл/силикат/сульфид уже были достигнуты.

2. Состав примитивной земной мантии ( = современная ман­
тия плюс кора) оценен в основном по космохимнческим дан­
ным. ь  сравнении с примитивной солнечной туманностью со­
держания летучих, халькофильных и сидерофильных элементов 
уменьшились.

3. Верхняя и нижняя мантии отличаются по составу при 
этом нижняя мантия имеет более низкие Mg/Si-отношения 
чем верхняя. "
оа ^Экстракция континентальной коры из мантии составляет 
30—50% последней.

5. Представляется, что рециклирование континентального 
корового материала при субдукции в условиях островных дуг 
и извержений известково-щелочных лав было спорадическим 
и ограничено первыми процентами (<3% ).

6. В табл. 11.6 представлена наша оценка состава базаль­
товой части океанической коры.
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Глава 12

РАННЯЯ КОРА ПЛАНЕТ

12.1. Пробел в 800 млн. лет
Наблюдаемые геологические свидетельства на Земле имеют 
возраст не более 3,8 млрд. лет, хотя наличие зерен циркона 
с возрастом 4,1 млрд. лет указывает на существование более 
древних пород коры [I]. Высказаны различные предположения, 
касающиеся более древних событий, и выдвинут широкий ряд 
возможных составов коры и процессов. Первое место в этом 
ряду занимает ранняя сиалическая кора Земли. Предлагался 
также базальтовый состав, а иногда и анортозитовый (по ана­
логии с Луной), однако их популярность была кратковремен­
ной [2]. Широкое признание получила идея о поступлении ве­
щества из внешнего мира, на основе чего были построены две 
модели. Первая обращается непосредственно к бомбардировке 
богатым кремнеземом материалом [3], тогда как вторая при­
влекает гигантские удары, формирующие впадины, ставшие 
впоследствии океаническими бассейнами. Континенты были 
сформированы за счет выбросав, сгрудившихся по краям бас­
сейнов [4]. Многие из этих моделей не выдержали научного 
испытания, поэтому нет смысла здесь на них останавливаться. 
В этой главе, пытаясь получить некоторое представление о хо­
де событий в период между отделением солнечной туманности 
(4,56 млрд. лет назад) и началом записи геологических собы­
тий на Земле (3,8 млрд. лет назад), мы исследуем данные по 
другим небесным телам. Большинство рассуждений в после­
дующих разделах основано на обзоре данных о планетах, вы­
полненном Тейлором [5]; тех же, кого интересуют детали, мы 
отсылаем к специальной литературе по Луне и планетам. На 
этом мы заканчиваем размышления о событиях первых 600— 
800 млн. лет в истории Земли.

12.2. Первичная и вторичная кора
Важно вначале сделать фундаментальное различие между 

планетными корами первичного и вторичного происхождения. 
Большинство планет земной группы имеют состав поверхности, 
отличающийся от состава их внутренних частей или от их ва­
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лового состава. При исследовании лунных образцов оказалось, 
что состав лунной коры настолько сильно дифференцирован, 
что были предложены модели, включающие гетерогенную ак­
крецию,— налипание на слой тугоплавкого материала — как

Рис. 12.1. Различие между первичной и вторичной корой лунных плоскогорий 
и морей. Большой кольцевой кратер Томсон (112 км в диаметре), заполненный 
базальтами морей, расположен в северо-восточном секторе моря Мечты (370 км 
в диаметре, 34° ю. ш, 164° в. д.). Справа на переднем плане большой кратер 
Зелинский (54 км в диаметре). Стратиграфическая последовательность от древ­
них к молодым: 1) образование коры плоскогорий; 2) формирование впадины 
Мечты; 3) образование кратера Томсон; 4) образование кратера Зелинского; 
5) заполнение впадины Мечты и кратера Томсон базальтами морей; 6) обра­
зование мелких кратеров на поверхности морей, включая, возможно, и цепь 
вторичных кратеров. Нет никаких свидетельств расширения поверхности древ­
них морских базальтов с возрастом более 3 млрд. лет (NASA AS-15-87-11724).

последний этап формирования. Эти модели находились в про­
тиворечии с более ранними взглядами на Луну как на прими­
тивный объект [6]. Состав поверхности Марса, Меркурия и 
Венеры также оказался отличным от приемлемых оценок ва­
ловых составов планет. Галилеевы спутники Юпитера демон­
стрируют четыре различных типа коры: от наиболее древней 
в Солнечной системе поверхности Каллисто до поверхностей, 
настолько молодых (Ио и Европа), что на них видно только 
несколько кратеров.
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Сейчас уже ясно, что поверхностные коры планет могут 
сформироваться или в результате раннего плавления и диффе­
ренциации, или из мантий планет в результате частичного 
плавления значительно позже аккреции; это время измеряется 
миллиардами лет. Кора плоскогорий Луны представляет собой 
хороший пример коры первого типа, в то время как базальтог 
вые лунные моря (рис. 12.1) и континентальная кора Земли 
являются примерами коры второго типа [7].

12.3. Лунная кора
По геофизическим данным средняя мощность лунной коры 

составляет 73 км, изменяясь от 64 км на видимой стороне Луг 
ны до 80 км на невидимой. Эта более толстая кора компенси-f 
рует разность радиусов (2 км) и согласуется со слабой рас­
пространенностью здесь базальтовых морей (рис. 12.2). Ши| 
роко обсуждался вопрос об изменении состава коры с глубиной* 
общая плотность и момент инерции указывают на относитель4 
но низкую плотность коры, что находит отражение в содержа­
нии AI2O3. Если кора в целом имеет более низкое содержаний 
алюминия (например, 20% AI2O3 ), то она должна быть толще; 
если же содержание в ней более высокое (например, 30% 
AI2 O3 ), то она должна быть тоньше, чтобы соответствовать 
геофизическим данным.

В настоящее время принимается, что происхождение коры 
с низкой плотностью связано с кристаллизацией и флотацией 
в «океане магмы». Подсчет геохимического баланса показыва­
ет, что около 40% лунного AI2O3 сконцентрировано в коре 
плоскогорий, занимающей менее 10% лунного объема. Подоб­
ным же образом распределены р.з.э. и Ей. Таким образом, 
согласно геохимическим данным, на Луне должно было иметь 
место фракционирование кристалл— расплав в больших объ­
емах. Происходило ли это в океане магмы или в серии несколь­
ко меньших объемов, непосредственно не следует из химиче­
ских данных, хотя факты указывают на вовлечение в этот про­
цесс всей Луны; для дальнейшей дискуссии принимается пред­
положение о наличии океана магмы.

Насколько глубок был океан магмы и какая часть Луны 
была вовлечена в образование коры лунных плоскогорий? 
Можно подсчитать, что минимальный объем — это 40%, если 
принять общую экстракцию А120 3 и его флотацию в виде обо­
гащенной плагиоклазом коры. Согласно оценкам, необходимо 
плавление от глубин минимум 200 км до полного плавления 
Луны. Геохимические оценки согласуются с полным плавле­
нием Луны, если, например, соответствующее количество AI2O3  

осталось в ее внутренней части. Базальты морей, образовав-
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щиеся при частичном плавлении из таких районов, обычно 
содержат около 8— 10% А120 3.

Состав коры лунных плоскогорий может быть оценен на 
основе трех главных компонентов. Первый из них представлен

j

Рис. 12.2. Кора лунных плоскогорий с сильно кратерированной поверхностью. 
На северо-западе видно круглое море Кризисов. Другие участки базальтов 
там же — это моря Смита и Краевое (NASA Apollo, 16-метрическая система 
3023). Слабое развитие базальтовых морей в других местах обусловлено более 
мощной полевошпатовой корой плоскогорий.

преимущественно анортитом, а также рядом находящихся в 
интерстициях минералов. Он начинает кристаллизоваться в 
океане магмы, когда необходимое количество оливина и орто­
пироксена уже выкристаллизовалось и накопилось достаточно 
Са и А1 для выделения плагиоклаза. Этот компонент плавал 
в безводной лунной магме (отсутствие воды даже на уровне 
1*10~8% идентифицировалось как свойственное Луне) и со­
ставлял основу коры лунных плоскогорий.

Кристаллизация океана магмы продолжалась с образова­
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нием регионов зональных кумулатов, обедненных европием. 
Последующее плавление и излияние лав базальтовых морей 
из этих регионов несли в себе отпечаток этого обеднения евро­
пием. Конечный продукт кристаллизации океана магмы был 
обогащен несовместимыми элементами (например, К, р.з.э., Р, 
Zr, Nb, U, Th и др.). Имея низкую плотность, эти элементы 
переходили в кору, образуя с ней смесь, известную под назва­
нием KREEP. Это второй компонент. Он имеет однородные 
Sm—Nd-изотопные характеристики и служит еще одним дока­
зательством широкого, а не локального плавления вещества 
Луны. Третий компонент, также тесно связанный с остальны­
ми,— это так называемая Mg-серия. Она включает габброиды, 
которые, вероятно, кристаллизовались отдельно от океана маг­
мы и могут представлять собой серии внедрений. Ближайшим 
земным аналогом коры лунных плоскогорий является рассло­
енный интрузив Стиллуотер, который имеет сходство как с 
лунными анортозитами, так и с Mg-серией.

Кристаллизация океана магмы и образование коры были 
сложными в деталях, хотя в общем ясны. Образование коры 
существенно осложнялось метеоритной бомбардировкой ГЭД- 
Установлено 43 главных кратера, а исходя из оценок частоты 
падения, можно предполагать, что их было значительно боль­
ше, хотя теперь они полностью уничтожены. Вопрос о том, вся 
ли поверхность испытала кратерообразование, остается откры­
тым, однако большинство исследователей согласны с тем, что 
даже самые древние кратеры лунных плоскогорий и морей 
представляют собой насыщенную поверхность. Это заключение 
находит подтверждение в том, что на Меркурии [9] также вы­
явлены многокольцевые впадины; таким образом, ударные кра­
теры уникальны не только для Луны. Глубина больших кра­
теров, по всей вероятности, составляет 30—60 км. Выброс ма­
териала при образовании таких впадин происходил примерно 
на такое же расстояние по диаметру.

Как долго кристаллизовалась магма океана? Все следы 
образования пород лунных плоскогорий были уничтожены уда­
рами, сформировавшими большие кратеры. Есть основания по­
лагать, что максимальный возраст коры — около 3,82 млрд. лет, 
что соответствует столкновению Имбриум. Это событие, после­
довавшее вскоре за формированием Восточного моря, отмечает 
резкое уменьшение потока крупных метеоритов. Большие воз­
расты установлены для образцов плоскогорий, однако возрасты 
свыше 4,2 млрд. лет, исходя из истории гигантских бомбарди­
ровок, весьма проблематичны. Возможно, что к периоду 
4,2 млрд. лет кора еще не была единым невосприимчивым к 
разрушению целым [8]. Время кристаллизации по свинцовому 
изотопному методу составляет 4,47 млрд. лет, что отмечает
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закрытие изотопных систем в источнике, за счет которого обра­
зовались базальты морей. Последние сформировались как 
комплементарные дифференциаты в ходе кристаллизации ко­
ры лунных плоскогорий. Rb—Sr-, Sm—Nd- и Pb-изотопные ме­
тоды указывают на закрытие систем около 4,4 млрд. лет назад. 
Базальты морей, для которых характерно истощение Ей, были 
образованы при частичном плавлении в более поздние периоды 
(от 4,2 млрд. лет до менее чем 3,0 млрд. лет). Таким образом, 
изотопные данные свидетельствуют в пользу того, что диффе­
ренциация, с которой было связано образование лунной коры, 
по существу, завершилась около 4,4 млрд. лет назад. Соответ­
ственно кора лунных плоскогорий образовалась при начальном 
плавлении и планетной дифференциации.

После формирования этой коры медленная аккумуляция 
радиогенного тепла привела к частичному плавлению на глу­
бинах 200—400 км, и базальтовые лавы морей излились в ин­
тервале 4,2—2,5 млрд. лет. Их объем невелик — менее 0,1% 
лунного объема, поэтому не требовалось массового нагревания 
внутренней части Луны. Сформировалось более 20 различных 
типов базальтов, что указывает на местные вариации и гете­
рогенную природу внутренней части Луны. Эта деятельность 
прекратилась около 2,5 млрд. лет назад.

Финальная стадия истории Луны напоминает излияние 
океанических'базальтов на Земле и представляет собой второ­
степенную стадию формирования коры. Образование континен­
тальной коры на Земле происходило на последующих стадиях 
частичного плавления произошедшего из мантии материала 
или в случае архейской коры, при смешении материала основ­
ного и кислого состава, образовавшегося при частичном плав­
лении базальтов. Соответственно формирование лунной коры 
не имеет генетической связи с формированием континенталь­
ной коры Земли, и бессмысленно следовать аналогиям, осно­
ванным на каком-либо предполагаемом сходстве.

Отсутствие ранней коры на Земле в противоположность Лу­
не обусловлено различием в истории кристаллизации земной 
мантии по сравнению с лунным океаном магмы. Лунная кора, 
история кристаллизации которой была существенно осложнена 
метеоритной бомбардировкой, образовалась в основном при 
одноактном плавлении. Верхняя континентальная кора Земли 
является продуктом по крайней мере трех последовательных 
этапов частичного плавления.

12.4. Кора Меркурия
За аккрецией Меркурия, вероятно, сразу же последовала 

дифференциация [5]. Два главных наблюдения подтверждают
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это заключение: а) высокая плотность Меркурия (5,44 г-см-3), 
б) присутствие силикатного материала и подобная лунной то­
пография поверхности. Эти наблюдения приводят к заключе­
нию, что планета имеет высокое содержание железа, сегреги­
рованного в ядре (с радиусом 0,75—0,80 радиуса самой плане­
ты), окруженном силикатной корой. По аналогии с Луной ак­
тивное образование больших кратеров происходило на ранней 
стадии, и в то время кора, вероятно, была достаточно толстой 
и холодной, чтобы сохранить следы этой бомбардировки за­
долго до 4,0 млрд. лет.

О химическом составе коры Меркурия нет данных. Спектры 
отражения указывают на силикатную поверхность, сильно на­
поминающую грунт, доставленный «Аполлоном-16» и, возмож­
но, содержащий менее 5% FeO.

Сходство между спектрами отражения лунных плоскогорий 
и Меркурия может означать, что кора этой планеты имеет со­
став анортозитового габбро. Данные дистанционного исследо­
вания характеризуют поверхность планеты в целом, поскольку 
получение результатов для отдельных площадей, например 
гладких равнин, невозможно. Отсутствие спектров типичных 
базальтов морей и контрастов в альбедо для различных участ­
ков коры на Меркурии не подтверждает мнения, что равнинные 
участки на Меркурии являются аналогами лунных морей. Бо­
лее предпочтительно объяснение, согласно которому они обра­
зовались в результате выбросов из больших ударных кратеров, 
как и в случае равнин Кейли на Луне. Следует, однако, на­
помнить, что Луна имеет в целом более низкую плотность и, 
следовательно, иные состав и внутреннее строение, поэтому 
мантия Меркурия может быть не похожа на лунную, а излив­
шиеся на нем лавы могут отличаться по альбедо от лунных 
базальтов.

Поверхность Меркурия покрыта многочисленными кратера­
ми, что очень напоминает кору лунных плоскогорий. Девятнад­
цать многокольцевых кратеров, включая хорошо известную 
котловину Калорис, идентифицированы на сфотографирован­
ной части Меркурия. Общее число кратеров с диаметром более 
200 км, вероятно, превышает 50 и сопоставимо с их числом 
на Луне. Это наблюдение подтверждает, что образование кра­
теров было длительным и широко распространенным явлением, 
а не обусловлено катастрофой в Солнечной системе. По анало­
гии с Луной сильно кратерированные области имеют возраст 
свыше 4,0 млрд. лет. Оптимальная оценка возраста котловины 
Калорис составляет 3,8 млрд. лет, а для сильно кратерирован- 
ных южных полярных плоскогорий — 3,9—4,1 млрд. лет. Эти 
возрасты доказывают, что массовое образование кратеров про­
должалось несколько сот миллионов лет после аккреции, как
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это происходило и на Луне. По всей вероятности, кора Мерку­
рия образовалась подобно коре лунных плоскогорий при кри­
сталлизации, последовавшей за массовым планетным плавле­
нием. Имеющиеся данные указывают на анортозитовый состав 
коры. Это означает, что реально допущение относительно исто­
щения Меркурия летучими, так как только сухая анортозито- 
вая кора могла всплыть в процессе первоначального плавления.

Лопастевидные крутые уступы являются уникальными для 
Меркурия. Их длина изменяется от 20 до 500 км, а высота — 
от нескольких сот метров до почти 3 км. Эти уступы представ­
ляют собой разломы, возникающие при сжатии коры, и, веро­
ятно, довольно равномерно распределены по всей планете. Свя­
занное с этими уступами уменьшение площади поверхности 
Меркурия соответствует уменьшению радиуса примерно на 1— 
2 км. Представляется, что лопастевидные крутые уступы сфор­
мировались в относительно ранний период истории Меркурия. 
Они приурочены в основном к межкратерным равнинам и к 
древним участкам интенсивного кратерообразования; иногда 
уступы проходят через старые кратеры, а в некоторых случаях 
кратеры накладываются на них.

Происхождение лопастевидных крутых уступов обычно при­
писывается сокращению 600-км мощности силикатной мантии 
вокруг остывающего и дающего усадку железного ядра. Из 
аналогии сильно кратерированных поверхностей Меркурия и 
лунных плоскогорий следует, что уступы, вероятно, сформиро­
вались раньше чем 4,0 млрд. лет назад и, следовательно, со­
хранили свидетельство того, что радиус Меркурия оставался, 
по существу, неизменным в течение огромного периода времени. 
Большое значение имеет отсутствие доказательства какого-либо 
расширения Меркурия (и Луны), что накладывает серьезные 
ограничения как на модели расширения Земли, так и на из­
менение во времени g (см. разд. 12.8) [10].

12.5. Кора Марса
На Марсе наблюдается несколько различных геологических 

провинций [11], однако развитие его коры, по-видимому, да­
леко от своего завершения. Несколько больше известно о со­
ставе поверхности Марса, нежели Меркурия. Состав видимой 
поверхности Марса — базальтовый. Ограниченные данные по 
K/U-отношениям, полученные в результате советских исследова­
ний Марса, дают значения около 3000, что близко к лунным 
величинам и указывает на общее истощение летучими элемен­
тами. Однако если родительским телом дифференцированных 
метеоритов с возрастом кристаллизации 1,3 млрд. лет (шер- 
готтиты, наклиты, шассиньиты) был Марс [12], то значения
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в них отношения К/U составляют свыше 104. До тех пор пока 
эта проблема не решена, рассуждения о валовом составе Мар­
са напоминают старые споры о существовании каналов на Мар­
се, поскольку современные данные еще недостаточны для ее 
решения.

Представляется, что развитие коры остановилось на стадии 
базальтового вулканизма. На Марсе доминируют два различ­
ных типа коры, причем граница между ними наклонена под 
углом около 28° к экватору. К северу от нее простираются 
равнины и вулканические хребты, а к югу находится древней­
шая вскрытая поверхность Марса, в пределах которой много 
кратеров с типичным размером диаметра 20—100 км; дне? кра­
теров обычно гладкое. Между кратерами расположены рав­
нины.

Кратерированная область занимает половину поверхности 
планеты и представляет собой древнейшую видимую кору 
<( >4,0 млрд. лет) (рис. 12.3). Области обширных равнин нахо­
дятся на севере и, по-видимому, имеют вулканическое проис­
хождение. Об этом свидетельствует наличие крутых уступов, 
которые, возможно, являются фронтами потоков. Эти равнины 
нередко сравниваются с лунными морями, однако имеются и 
существенные различия. Марсианские равнины светлые, а не 
темные и сравнительно высоко расположены (возможно, экви­
валентны континентальным покровам базальтов Земли). Вул­
канические постройки на Марсе — обычны, тогда как на лун­
ных морях они редки.

Равнины моложе сильно кратерированной области, что сле­
дует из методики подсчета кратеров. Их возраст колеблется 
в пределах 3,6—3,0 млрд. лет. Более молодые районы, такие, 
как плато Царсис, имеют возраст от 1,6 до 0,3 млрд. лет. Все 
эти возрасты весьма приблизительны и основаны на допуще­
нии, что кратерообразование обусловлено потоком метеоритов. 
Приведенные здесь оценки возраста являются общепризнан­
ными, хотя некоторые интерпретации исследования кратеров 
дают более древние возрасты, сдвигая большую часть истории 
Марса в раннюю эпоху. Представляется, что вулканическая 
деятельность на Марсе длилась долго. Возраст вулканов Тир- 
рена-Патера в Эспериум-Планум оценивается в 3,1 млрд. лет, 
вулкана Элизиум — в 1,9, трех больших щитовых вулканов — 
Аскраус-Монс, Павонис-Монс и Арзиа-Монс — примерно в 
1,7 млрд. лет, в то время как возраст Олимпус-Монс — прибли­
зительно в 300 млн. лет (диапазон 100—700 млн. лет). Олим­
пус-Монс имеет в поперечнике 550 км и высоту 21 км над ос­
нованием. Диаметр центральной кальдеры — 70 км.

Из других больших вулканов следует отметить Элизиум- 
Монс: диаметр— 170 км, высота— 14 км, диаметр кальдеры —
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Рис. 12.3. Вид на северо-восток вдоль сильно кратерированной коры Марса. 
Большое округлой формы поле представляет собой бассейн Аргир диаметром 
около 750 км, центр которого имеет координаты 50° ю. ш. и 43° з. д. Большой 
кратер на дальнем краю кольца Аргир — это Галле с диаметром 210 км. З а­
метно высокое облако тумана. (NASA SP 76 27774.)
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12 км. Относительно низкие вулканические постройки (напри­
мер, Альба-Патера) имеют огромные размеры (1500—2000 км 
в диаметре), хотя высота составляет всего 3 км. Для образо­
вания такого необычного вулкана необходимо было, по-види­
мому, очень быстрое излияние лавы.

Наибольший интерес на Марсе представляет плато "Царсис. 
Прежние оценки его высоты (10 км) были снижены до 3—5 км 
на основе более поздних радарных измерений с Земли. К плато 
Царсис приурочены вулканы Арзиа-Монс, Аскраус-Монс, Олим- 
пус-Монс и Павонис-Монс. Первоначально плато, по-видимому, 
имело вулканическое строение, хотя в его составе наблюда­
ются и более древние области; это свидетельствует о том, что 
на Марсе, возможно, также действуют внутренние динамиче­
ские процессы.

О Марсе нам известно гораздо больше, чем о Меркурии, 
однако многое еще остается неясным. В контексте этой книги 
относительно эволюции коры на Марсе можно сказать сле­
дующее:

1. Имеется древняя, сильно кратерированная кора, для ко­
торой нет прямых данных о составе.

2. Обширный базальтовый вулканизм сформировал равни­
ны, плато и кольцевые вулканические горы. Данные о составе, 
переданные автоматической станцией «Викинг» с расстояния 
4000 км, свидетельствуют о базальтовом составе коры. Наибо­
лее вероятным сценарием для Марса является то, что кора 
в основном состоит из базальта, образовавшегося при частич­
ном плавлении мантии. При дешифровании данных, передан­
ных «Викингом», не установлено специфических особенностей 
сильно кратерированной области, поэтому мы не знаем, отли­
чалась ли по составу ранняя кора от современной.

Нет данных о том, что кратерированная на ранних стадиях 
эволюции область, подобно Луне, имеет анортозитовый состав. 
Этого и не должно быть, так как на Марсе все же отмечается 
некоторое количество летучих, в связи с чем плагиоклаз не 
должен всплывать в содержащем летучие расплаве. Отсутст­
вуют реальные доказательства существования сиалической ко­
ры. Очевидно, коровые процессы не прогрессировали далее при­
митивной стадии излияния базальтовых лав. Древняя крате­
рированная область может быть наилучшим аналогом прими­
тивной коры Земли, поэтому в первую очередь должны быть 
предприняты попытки для определения ее состава. По предва­
рительным данным, она напоминает базальты.
12.6. Венера

На Венере имеются две главные области континентальных 
размеров [5, 13]. Большая, сопоставимая по размерам с Ав-
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стралией— Земля Афродиты — приподнята на 2—5 км над 
уровнем равнин, которые образуют большую часть поверхно­
сти. Другая — Земля Иштар — имеет размеры, близкие к Ан­
тарктиде; к ней приурочены горы Максвелла высотой до 11 км. 
Менее возвышенные области (например, область Бета) рас­
сматриваются как щитовые вулканы. Иначе говоря, поверх­
ность имеет низкий рельеф, причем около 60% составляют об­
ласти, приподнятые не более чем на 500 м над средним уров­
нем низин (см. рис. 1.1). В местах посадки советских спускае­
мых аппаратов «Венера-13 и -14» состав пород поверхности 
базальтовый, причем в первом случае анализы напоминают 
MORB, а во втором — земные щелочные базальты [14]. По­
следнее наблюдение является критическим в отношении интер­
претации советских данных по гамма-лучам (станции «Вене­
ра-8, -9 и -10»). Высокие содержания К, U и Th, близкие к на­
блюдаемым в гранитах, были получены «Венерой-8»; иногда 
они приводятся как доказательство возможного присутствия 
на Венере гранитов и, следовательно, континентальной коры. 
Более вероятно, однако, что полученные высокие значения со­
держаний обязаны обширным извержениям щелочных базаль­
тов (4% калия), обогащенных несовместимыми элементами, 
как это установлено в эксперименте XRF («Венера-13»). По 
этой гипотезе,_ большие высокогорные массивы образовались 
в результате вулканической базальтовой активности подобно 
Олимпус-Монс на Марсе. Высокоразрешающие .измерения, по­
лученные «Венерой-15 и -16», подтверждают, что состав по­
верхностных пород на планете базальтовый. По наблюдениям 
метеоритных ударных кратеров представляется, что возраст 
поверхности — около 1 млрд. лет. Электрические разряды над 
областью Бета и Землей Афродиты [15] и высокие концентра­
ции S02 в атмосфере Венеры [16] согласуются с представле­
ниями об активной вулканической деятельности в настоящее 
время. Следовательно, типичная континентальная кора, по-ви­
димому, отсутствует на Венере, как она, вероятно, отсутствует 
на Меркурии и Марсе. Альтернативно большие массы конти­
нентальных размеров являются горстами и своим воздыманием 
обязаны внутренним силам, а не химическим различиям. Если 
это справедливо, то они, вероятно, также имеют базальтовый 
состав. Топография Венеры находится в хорошем соответствии 
с полем тяготения планеты. Судя по химическим данным и 
данным орбитальной радарной топографии, полученным «Ве­
нерой-15 и -16» [17], на поверхности планеты доминирует ба­
зальтовый вулканизм, а сама планета находится на промежу­
точной (между Марсом и Землей) стадии эволюции. Следова­
тельно, Венера не является двойником Земли.

Таким образом, на внутренних планетах Солнечной систе­
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мы, за исключением Земли, по-видимому, отсутствовало обра­
зование корового материала, сопоставимого с материалом зем­
ных континентов.

12.7. Галилеевы спутники и спутники Сатурна
Эти тела имеют низкую плотность, и у большинства из них 

кора сложена водяным льдом [18]. Полученная информация 
относится преимущественно к четырем галилеевым спутникам 
Юпитера. Самый удаленный — Каллисто *— имеет наиболее 
сильно кратерированную кору во всей Солнечной системе 
(рис. 12.4). Кора, как показывает высокое альбедо свеЖих 
кратерных выбросов, вероятно, состоит из водяного льда. Кал­
листо (радиус=2410 км) почти такой же величины, как Мер­
курий (г=2439 км), однако плотность его,значительно ниже 
(1,83 г-см_3) по сравнению с Меркурием (5,435 г-см-3). Веро­
ятно, имели место плавление планеты и миграция воды нару­
жу. Исходные содержания К, U и Th в силикатной фракции, 
если они близки по величине к CI метеоритам, достаточны, 
чтобы обеспечить плавление и миграцию воды. Такие ледяные 
коры образуют особый тип планетной коры, возникающей при 
раннем плавлении низкотемпературной фазы.

Ганимед—третий из четырех галилеевых спутников Юпи­
тера; его радиус равен 2638 км, несколько больше Меркурия, 
и он является самым крупным спутником в Солнечной системе. 
Его плотность — 1,99 г-см-3, что отвечает смеси силикат— лед. 
Области более древних кратерированных кор разделены более 
молодыми образованиями. Это можно объяснить следующим 
образом: более древняя кора треснула и снизу внедрился но­
вый материал. Механизм расширения подобных планет таков: 
образуется смесь из силиката и льда; глубоко внутри планеты 
лед претерпевает полиморфные превращения с образованием 
разновидностей, плотность которых меняется от 1,16 до 
1,66 г-см-3. Первичная кора планеты была сильно кратериро- 
вана в период более чем 4 млрд. лет назад. Длительное нагре­
вание, обусловленное радиоактивным распадом К, U и Th, на­
ходящихся в силикатах, привело к плавлению льда во внут­
ренних частях планеты. Вода мигрировала наружу. Переход 
от льда с высокой плотностью к воде с более низкой плотно­
стью привел к расширению планеты примерно на 5—7%. Вода 
вблизи поверхности замерзла в виде полиморфной разновид­
ности с более низкой плотностью (лед I) после того, как была 
разорвана древняя замерзшая кора.

Таким образом, мы нашли доказательство небольшого рас­
ширения Ганимеда, что объясняется известными свойствами 
льда; в этой связи нет необходимости привлекать более тайн-
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Ряс. 12.4. Каллисто (г—2410 к м )— самый удаленный из галилеевых спутни­
к о в  Ю п и т е р а  В и д  с р а с с т о я н и я  390 ООО км  (что б л и зко  к р а с с т о я н и ю  З е м ­
ля Л у н а ) .  В и д н а  сильно  к р а т е р и р о в а н н а я  п оверхн ость .  В п а д и н а  А с г а р д  н а ­
х о д и т с я  в б л и зи  в ерхн его  п р а в о г о  к р а я  д и ск а .  (N A SA .)

ственный механизм для объяснения его расширения [18].
Европа (г=1536 км) несколько меньше Луны. Она имеет 

заново образованную ледяную кору, на которой нет ударных 
кратеров. Приливные (под воздействием Юпитера) тепловые 
эффекты, вероятно, способствовали переплавлению ледяной ко­
ры, что привело к исчезновению кратеров.

На Ио (г=  1816 км), которая несколько больше Луны 
( r= i7 3 8  км), нет признаков льда. Кора ее довольно быстро

2.3*
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Рис. 12.5. Тетис (г =  535 км) -  ледяной спутник Сатурна. Видны кратеры диа­
метром до 5 км. Вид с расстояния 282 ООО км. Ледяная поверхность имеет 
сложную историю: вверху справа она сильно кратерирована, а внизу справа 
этот процесс проявлен слабо. Примечательно преобладание кратеров с цент­
ральными поднятиями. Большой кратер (вверху справа) находится близко к 
системе борозд, протягивающихся почти на три четверти окружности спутни­
ка. Эта система борозд, по-видимому, сформировалась при расширении Тетис 
вследствие нагревания внутренней замерзшей части и раздвижения внешней 
твердой коры (NASA Р.24065 BW).



Ранняя кора планет 357

покрывается продуктами вулканических извержений и потока- 
ми серы. Современная активность установлена на Ио! по обра­
зованию новой области (104 км2) вокруг Пеле-Вент за период 
в четыре месяца между последовательными полетами косми­
ческих аппаратов «Вояджер» [19]. При этом выделялись ионы 
натрия, создававшие ореол вокруг Юпитера. На Ио существу­
ют древние высокие горы (9 км) и, возможно, остатки ранней 
коры. Современный вулканизм, обусловленный частичным 
плавлением внутри планеты, аналогичен базальтовому вулка­
низму других планет и представляет собой крайний случай 
планетарного вулканизма.

Спутники Сатурна имеют ледяную кору. Типичным приме­
ром является Тетис [20] (г=535 км), показанная на рис. 12.5. 
Подобно Ганимеду, на этом спутнике наблюдаются признаки 
растрескивания коры и слабого расширения, обусловленного 
кристаллизацией льда. Энцеладус, небольшой спутник Сатурна 
(г = 250 км), также имеет широкие планетарные «рифты». Исто­
рия образования его кратеров представляет большой интерес, 
однако не может рассматриваться в данном контексте.

Таким образом, на спутниках внешних планет вследствие 
радиогенного нагревания довольно быстро образуется ледяная 
кора, однако дальше этого дифференциация не идет, за ис­
ключением особого случая (Ио), где тепловой источник явля­
ется наложенным.

12.8. Планетарные ограничения гипотез 
расширяющейся Земли

В литературе продолжают появляться гипотезы, пытающие­
ся объяснить современное распределение континентальной ко­
ры на основе существенных изменений радиуса Земли (напри­
мер, [21]). Обычно они допускают фрагментарное строение 
сиалической оболочки и принимают двукратное увеличение ра­
диуса в период от перми до протерозоя. Проверка палеомаг- 
нитных данных не подтверждает таких изменений в палеора­
диусах Земли [10].

Прогресс науки зависит от того, насколько проверяемы та­
кие гипотезы; подобные идеи чрезвычайно трудно проверить 
при изучении структурных особенностей поверхности Земли, 
котррые изменяются за 100—200 млн. лет. Какие доказатель­
ства существуют в других частях Солнечной системы? Если 
процессы на Земле не являются уникальными, то естественно 
предположить, что и на других телах Солнечной системы долж­
ны быть обнаружены признаки значительных изменений радиу­
сов, если, конечно, такая гипотеза корректна [22].
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Луна (разд. 12.3) предоставляет нам данные об очень древ­
ней поверхности (рис. 12.1). Только слабые тектонические си­
лы воздействовали на поверхность базальтовых морей, образуя 
складчатые хребты и бороздки. Если их образование’обуслов­
лено глобальным, а не местным проявлением направленного 
давления, то это повлекло за собой изменение радиуса, свя­
занное с тепловым расширением и сжатием в пределах 1 км 
(лунный радиус равен 1738 км). Отсутствуют признаки нару­
шения коры более древних плоскогорий, подвергшихся сильной 
метеоритной бомбардировке. Лунная решетка, которая, как 
иногда считают, образовалась под действием внутренних сил, 
представляет собой структуру, возникшую при параллельном 
выбросе поверхностных пород из больших ударных кратеров. 
Действительно, Луна имеет холодную каменную поверхность, 
которая не изменялась в главных чертах в течение почти 
4 млрд. лет.

Поверхность Меркурия дает дополнительные данные. Ло­
пастевидные крутые уступы (разд. 12.4) указывают на сжатие, 
а не на расширение в период более 4 млрд. лет. Они, вероятно, 
обусловлены усадкой силикатной оболочки мощностью 600 км 
вокруг остывающего железного ядра. Сокращение радиуса 
Меркурия (г=2439 км) составило 1—2 км. Никаких изменений 
нельзя заметить на его поверхности за последние 4 млрд. лет.

Марс имеет более сложную геологическую, историю, которая 
характеризуется базальтовым вулканизмом, продолжавшимся 
до сравнительно недавнего времени (разд. 12.5). Если плато 
Царсис, являющееся центром главной системы радиальных 
трещин на Марсе, образовано внутренними динамическими 
силами, то максимальное увеличение радиуса планеты (радиус 
Марса равен 3390 км) составит 19 км. Альтернативная возмож­
ность заключается в том, что плато Царсис — это сооружение 
вулканического происхождения.

Увеличение на несколько процентов Ганимеда (разд. 12.7), 
а также небольших ледяных спутников Сатурна, таких, как Эн- 
целадус и Тетис, обусловлено тепловыми свойствами льда и не 
имеет большого космического значения.

Итак, проверка гипотезы расширения дает отрицательный 
результат. Дальнейшие астрономические проверки также обес­
кураживают [23]; приведем всего лишь один пример, посколь­
ку он имеет геологически проверяемые следствия. Яркость 
главной серии звезд, таких, как Солнце, пропорциональна 
третьей степени массы. Если приложима гипотеза расширения, 
то, согласно использованной модели, радиус и масса Солнца 
сократились наполовину и на одну восьмую соответственно в 
перми или протерозое. Результатом уменьшения яркости Солн­
ца на один или два порядка будет фактическое затухание до-
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стнгающеи Земли солнечной радиации. Никаких подобных эф­
фектов не отмечено в геологической летописи. Существование 
осадочных пород и, следовательно, жидкой воды очевидно на­
чиная с 3,8 млрд. лет. Наличие фотосинтезирующих морских 
водорослей также установлено в глубоком докембрии [24].

12.9. Поток метеоритов и образование кратеров
Вопросом исключительной важности, с которым связано об­

разование ранней коры планет (ранее 4 млрд. лет), является 
вопрос о потоке метеоритов. Интенсивная бомбардировка долж­
на изменить развитие ранней коры, хотя маловероятно, что она 
может помешать формированию коры или полностью разру­
шить однажды уже сформировавшуюся. Тем не менее удары 
больших метеоритов, с которыми связано образование кратеров 
диаметром в тысячи километров с множеством более мелких 
кратеров, могли брекчировать и изменить любую раннюю ко­
ру. Современный поток метеоритов создает на Земле кратер 
диаметром более 20 км примерно каждые 30 млн. лет. Совре­
менная скорость образования кратеров диаметром более 20 км 
на Земле и Луне составляет около 0,35-10~14 км2-год-1 [25] 
и объясняется прохождением Земли через пояс астероидов 
Аполло. Еслц, эти скорости для внутренних планет отнести в 
интервал 3 4 млрд. лет назад, то тогда следует ожидать рез­
кого увеличения скорости потока метеоритов. На рис. 12.6 по­
казано кратерообразование на Земле во времени, базирующееся 
в основном на лунных данных. Подобные кривые могут быть 
построены для Марса и Меркурия. В последнем случае суще­
ствование многокольцевых кратеров является хорошим доказа­
тельством того, что история кратерообразования такая же, как 
на Луне. Это наблюдение показывает, что удары кратерообра­
зующих тел (с диаметром обычно более 100 км) были свой­
ственны ранней стадии развития Солнечной системы, в связи’ 
с чем концепция о позднем «всплеске» или катастроф® в кра­
терной хронологии оказывается менее реальной. Несмотря на 
многочисленные споры, в настоящее время получила признание 
точка зрения на историю кратерообразования на Луне и дру­
гих планетах, согласно которой имело место постепенное умень­
шение интенсивности кратерообразования во времени без позд­
него «всплеска» в их хронологии, хотя небольшие «всплески» 
могли быть наложены на основную кривую.

Не ясно, свидетельствуют ли кратеры на древних поверх* 
ностях планет о продолжающемся процессе кратерообразова­
ния или сильно кратерированные поверхностй указывают на 
завершение их роста. В первом случае можно было бы уста­
новить метеоритный поток и историю, а также относительный
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воараст различных поверхностей. Во втором случае возможны 
только минимумы оценок. По аналогии с датированной: поверх­
ностью лунных плоскогорий и подобных им поверхностей на 
Меркурии и Марсе допустима и ранняя (до 4 млрд. лет) удар-

Рис. 1 2 .6 . Соотношение между плотностью расположения кратеров и возра­
стом сохранившихся их представителей для кратеров Земли с диаметром бо­
лее 4 км. Кривая основана преимущественно на истории наблюдаемого крате- 
рообразования на Луне. Видно резкое увеличение их образования в интерва­
ле 3,5—4,5 млрд. лет ([27], с упрощениями).

ная (метеоритная) бомбардировка Земли. Подсчеты числа уда­
ров и размеров образовавшихся при этом кратеров весьма не­
определенны. Если экстраполировать, исходя из данных по 
лунным плоскогорьям с необходимой поправкой на размер и 
разницу в силе тяжести, то окажется, что не менее 200 крате­
ров с диаметром в несколько сот километров образовались 
на.-Земле до периода 3,9 млрд. лет назад [26]. Кроме того, 
должно было возникнуть множество более мелких кратеров.
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Результаты этого явления можно изучить на примере Луны 
(рис. 12.2).

На рис. 12.7 представлен Восточный кратер диаметром 
900 км. Это последний многокольцевой кратер, образовавшийся 
на Луне около 3,8 млрд. лет назад. Если указанные выше рас­
четы корректны, то, вероятно, 200 таких кратеров существовало

Рис. 12.7. Восточное море — классический пример многокольцевого ударного 
бассейна. Диаметр внешнего горного кольца (горы Кордильеры) — 920 км. 
Второе кольцо (горы Рок) имеет диаметр 620 км, за ним следуют внутреннее 
кольцо Рок (480 км) и внутренний бассейн Скарп (320 км), который окружа- 
ет центральную темную площадь базальта морей. Кроме многих кратеров 
меньшего размера около 200 таких впадин было образовано на Земле более 
3,8 млрд. лет назад (NASA Orbiter IV 194 М).

на ранней коре Земли. В настоящее время трудно оценить 
эффект подобной бомбардировки. Должны были иметь место 
повторявшиеся периоды интенсивного дробления коры и обра­
зования больших объемов импактных расплавов. Размах этих 
процессов и влияние их на термический режим верхней ман­
тии трудно оценить, поскольку необходимы весьма широкие 
экстраполяции. Поэтому петрологические последствия обшир­
ной бомбардировки на ранних этапах истории земной коры 
почти неясны и остается еще много нерешенных вопросов.
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12.10. Ранняя Земля

На основе изложенного в предыдущих разделах материала 
мы приступаем к реконструкции. Допускается, что к периоду
4,4 млрд. лет назад завершилась аккреция Земли и произошло 
разделение на мантию и ядро [28]. Ранее плавление мантии, 
вероятно, имело место в широких масштабах. Поверхность бы­
ла еще раздроблена ударами метеоритов, что продолжалось 
почти до 4 млрд. лет назад. Происходила широкомасштабная 
дифференциация внутри мантии, обусловленная начальным 
плавлением. В отличие от Луны об этих событиях не сохрани­
лось явных данных. При начальном плавлении и кристаллиза­
ции мантии на глубинах в несколько сот километров, вероятно, 
не генерировался менее плотный расплав, который должен был 
бы подняться и образовать первичную кору [29]. Не существу­
ет доказательств первичной сиалической коры. В водной зем­
ной магме не могла бы всплыть анортйзитовая кора. Нет приз­
наков присутствия примитивного 87Sr, который должен был 
концентрироваться в таких анортозитах. Предел устойчивости 
плагиоклаза на Земле — около 40 км, поэтому любая конвек­
ция ниже этой глубины должна также препятствовать форми­
рованию анортозитовой коры. Таким образом, нет никаких 
данных, указывающих на существование мощной анортозито­
вой коры типа лунной. Однако небольшое количество анорто­
зита ̂ вполне могло образоваться при дифференциации в базаль­
товой коре, и изотопные данные по эклогитам, по-видимому, 
подтверждают это [30].

По всей вероятности, ранняя кора Земли была базальтовой 
или коматиитовой по составу и образовалась при частичном 
плавлении в пределах твердой мантии. Когда радиогенное теп­
ло накапливалось в мантии, небольшие количества базальта 
могли появиться на поверхности и быть субдуцированы в ре­
зультате примитивного спрединга. Мы можем оценить распро­
страненность этой коры, исследуя Sm—Nd-данные о существо­
вании истощенной мантии в наиболее древних базальтах. Об­
разование более кремнеземистых кор, как указывалось ранее, 
является менее действенным процессом, хотя он мог начаться 
в ограниченных масштабах около 3,8 млрд. лет назад, как это 
видно по породам Исуа, и, возможно, около 4,1 млрд. лет на­
зад, что подтверждается данными по цирконам в кварцитах 
Маунт-Нарриер^ [ 1]. Конечно, трудно решить, была ли ранняя 
кора, от которой остались зерна циркона, кислой или основной. 
Циркон более характерен для кислых, нежели для основных, 
пород, а размер зерен указывает на происхождение из кислых 
разновидностей [31].

Такое «выживание» планетных кор показывает, что конти­
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нентальная кора «гранитного» состава, вероятно, имеется толь­
ко на Земле. Важной причиной подобного уникального пове­
дения является, по-видимому, присутствие жидкой воды на по­
верхности Земли. Вода очень важна для образования грани­
тов, большие объемы которых встречаются только на Земле 
[32]. Интересно отметить, что вода, которая с самого начала 
имела первостепенное значение для эволюции жизни, играла 
также важную роль в образовании платформ, находящихся 
над уровнем моря, на которых жизнь эволюционировала, дав 
все ее современное разнообразие.

12.11. Резюме
1. Коры могут формироваться на планетах или при непо­

средственной кристаллизации из раннего планетного расплава 
(первичные коры; например, лунные плоскогорья), или при 
позднем частичном плавлении твердой мантии (вторичные ко­
ры; например, лунные моря, земные коры).

2. Кора лунных плоскогорий сформировалась примерно
4,4 млрд. лет назад, главным образом при всплывании плагио­
клаза из океана безводной магмы, вероятно, в процессе пол­
ного лунного плавления.

3. На Меркурии имеется ранняя кора, аналогичная лунным 
плоскогорьям. Присутствие лопастевидных крутых уступов ука­
зывает на незначительное сжатие планеты около 4,0 млрд. лет 
назад.

4. Широкое проявление базальтового вулканизма на Марсе 
имело место до сравнительно недавнего времени, однако в юж­
ном полушарии сохранилась древняя кратерированная кора.

5. Кора на Венере образовалась, по-видимому, в результате 
вулканической активности базальтовых лав, включая богатые 
щелочами разновидности. Возможно, вулканизм еще не пре­
кратился. Нет четких доказательств существования на Венере 
кислой коры.

6. Коры спутников Юпитера и Сатурна иллюстрируют эво­
люцию тел, сложенных льдом и горной породой. Растрескива­
ние ранней коры вследствие слабого термического расширения 
известно на Ганимеде и, возможно, объясняет происхождение 
желобов на Энцеладусе и Тетис.

7. Строение поверхности Луны, Меркурия и Марса не Дает 
доказательств в пользу гипотез, включающих существенное 
изменение радиуса Земли за геологическое время ее существо­
вания. • . .

8. Современный поток метеоритов на Землю в основном 
обусловлен пересечением Землей астероидов Аполло. По ана­
логии с Луной делается вывод об интенсивной бомбардировке
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Земли в период более чем 3,8 млрд. лет назад. Присутствие 
на Меркурии большого числа крупных многокольцевых крате­
ров показывает, что кратерообразование характерно не только 
для Луны. Вероятно, не менее 200 многокольцевых кратеров 
с диаметром в несколько сот километров образовалось на Зем­
ле ранее: 3,8 млрд. лет назад.

9. Предположения об истории Земли до 3,8 млрд. лет назад 
подтверждают, что Земля плавилась в ходе аккреции, однако 
при этом не развивалась ни сиалическая, ни анортозитовая ко­
ра. Наиболее вероятно, что ранняя кора была базальтовой или 
коматиитовой по составу.
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Коэффициенты1 Калибровочные данные для стандарта 
BCR — 1 (USGS)

La 0,367 24,2  
53,7  

6,50 
28,5 
6 70

Се 0,957
Рг 0,137
Nd 0,711
Sm 0,231
Eu 0,087 w

1,95
6,55
1,08
6,39
1,33
3,70
0,51
3,48
0,55

Gd 0,306
T b 0,158
£ y 0,381
Ho 0,0851
Er 0,249
Tm 0,0356
Yb 0,248
Lu 0,0381
Y 2,1 34,0
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Нижний индекс N в тексте указывает на нормализованные 
по хондриту значения. /

Использованные здесь данные рЬ р.з.э. более правильны 
космохимически, чем иногда применяемые «хондритовые» дан­
ные. Приводимые нами значени^ для CI метеоритов наиболее 
близки к значениям примитив^ш солнечной туманности. Дан­
ные о содержаниях р. з.э., нормализованных по этим значениям, 
показывают, таким образом, степень фракционированное™ от­
носительно исходных содержаний. Данные для CI метеоритов 
(пересчитанные на сухой остаток) по абсолютным значениям 
лишь незначительно выше значений «для обычных хондритов», 
таких, как Leedey.

Европиевая аномалия
Отношение Eu/Eu* это мера обеднения или обогащения 

европием относительно соседних р.з.э.— самария и гадолиния. 
Ей представляет собой измеренное содержание элемента в об­
разце, а Ей* —теоретическое его содержание (без Еи-анома- 
л и и ), рассчитанное на основе непрерывного спектра в области 
Sm (т. е. Eu/Eu* =  Eun/[(Sitin) (GdN)]1/2). Значения
отношения Eu/Eu* менее 0,95 указывают на истощение, а зна­
чения более 1,05 — на обогащение европием относительно со­
седних р.з.э.

Аналитическая градуировка

Аналитическое определение р.з.э. в нашей лаборатории вы­
полнено на искровом масс-спектрометре по методу Тейлора и 
Гортона (см. Тейлор С. Р., Гортон М. П. (1977) GSA, 41, 1975). 
Градуировка проведена по стандарту BCR-1 (Columbia River 
Basalt — базальты р. Колумбия) (USOS), данные для которо­
го приведены в колонке 2 таблицы. Эти данные представляют 
нашу оценку «истинных» содержаний р.з.э. в BCR-1.

3. Ионные радиусы катионов (в А)

Элемент,

Радиус

Элемент

Радиус

Элемент

Радиус

о
А к. ч о

А к. ч о
А к. ч

Cs+ 1,88 12 Но3+ 1,015 8 Sn4+ 0,68 6Rb+ 1,72 12 Ег3+ 1,004 8 Nb5+ 0 64 6Т1+ 1,70 12 Т т 3+ 0,994 8 Ti4+
v »v * 
0,61 6

К+ 1,64 12 Yb+3 0,985 8 Мо6+ 0,59 6Ва2+ 1.61 12 Lu3+ 0,977 8 W6+ 0,60 &уз+ 1,019 8
• .
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Продолжение таблицы 3

Элемент

Радиус "N

Элемент

Радиус

Элементо
A к. 4 оA к. ч A к. 4

р|,а+ 1,29 8 Cr3+ 0,62 6Sr2+ 1,26 8 Ge4+ 0,39 4 уз+ 0,64 6Eu2+ 1,25 8 Si4+ 0,26 4 Fe3+ 0,65 6Na+ 1,18 8 P5 + 0,17 4 Sc3+ 0,75 6Са2+ 1,12 8 Be2+ 0,27 4 Ti4+ 0,61 6
La3+

B3+ 0,27 6 Ni2+ 0,69 6
1,160 8 Co2+ OJS 6Се3+ 1,143 8 Th4+ 1,05 8 Cu2+ 0,73 6Ргз+ 1,126 8 U4+ 1,00 8 Fe2+ 0,78 &

6Na3+ 1,109 8 Ce4+ 0,97 8 Mn2+ 0,83
Sm3+ 1,079 8 U6+ 0,86 8 Zn2+ 0,74 6
Eu3+ 1,066 8 Zr4+ 0,84 8 Mg2+ 0,72 6Gd3+ 1,053 8 Ht4+ 0,83 8 Li+ 0,76 6
Tb3+ 1,040 8 Ga3+ 0,62 6Dy3+ 1,027 8 Nb3+ 0,72 6 Al3+

. ,
0,54 6

Данные взяты из работы Шаннона Р. Д . (1976), Acta Cryts., 32. 751; к. ч — коорди­
национное число. vо

Д ля 0 2-= 1 ,26  А, 4-я координация благоприятна для катионов с радиусом менее- 
0,52 А, 6-я — с радиусом в пределах 0,52—0,92 А, 8-я — с радиусом в пределах 0,92— 
1,26 А и 12-я— для катионов с радиусом более 1,26 А.

4. Система обозначения изотопов
Обычно начальные (initial) 143Nd/144Nd-0TH0UieHHH пред­

ставляются в частях на десять тысяч (выа) по отношению к не­
истощенному (хондритовому) мантийному резервуару (CHUR):

8Nd ( Т )  =
(mNd/i44Nd)Tinitia]
(x « N d/ m N d ) TCHUR

-1 I х 10*.

где
(143Nd/144Nd)TCHUR =  (143Nd/144Nd)°CH№ =
‘«Sm/^Nd)0̂  ( e V - 1 )  
и современные значения 
(143Nd/l44Nd)°CHUR =  0,511836 
(147Sm/144Nd)°CHUR =  0,1967

XSm =  6,54*10-12 год-1.

Аналогичная градуировка может быть использована для изме­
рения отклонений изотопов Sr (esr) по отношению к неисто­
щенному (кехондритовому) мантийному резервуару (UR). 
24—1097



Приложения

Современные значения следующие:
<*7Sr/8«Sr)0UR =  0,7047 
(87£Ь/8вКЬ)0ш =  0,085

Дед =1,42*10-11 год-1.
Модельные возрасты могут быть рассчитаны для оценки 

времени происхождения из неистощенных мантийных резер­
вуаров:
TNd _ 1 tn Г 1 , (^ N d /^ N d W p e K H o e  -  (“ 3N d/l“ Nd)0CHUR 

^  L ^ (^ S m /^ N d jH ^ e p e H H o e -  (u7Sm/^Nd)«>cHUR

TSr =  _L_ In Г 1 4 - (87sr/88Sr)H3MeDeHHOe -  rSr/^SrjOuR
UR *Rb L (87Rb/“ Sr)H3MepeHHOe -  (87КЬ/845г)ош  *

Альтернативно модельные возрасты могут быть рассчитаны 
для оценки времени происхождения из истощенного мантий­
ного резервуара (DM). Согласно этой модели, допускается, 
что мантия прогрессивно эволюционировала к современному 
среднему значению (еиа= +  10; e s r = —30) в течение некоторо­
го времени (т). В этой книге мы используем параметры исто­
щенной мантии с т—3,8 млрд. лет; модельные возрасты могут 
‘быть представлены в следующем виде:
TNd _  1 1Л  1 ■ (1<8Nd/14*Nd)H3MeDeHHne — (14SNd/14*Nd)°pM 

Ш  *Sm [  ^  (117Sm/i44Nd) измеренное -  (147Sm /i«N d)°DM>

где (i«Nd/i«Nd)°DM=  0,51235 и (147Sm/144Nd)°DM =  0.217,
И
T*™  =  - L - l n [  i » (87Sr/86Sr)JH3MepeHHOe -  (s?Sr/ee$r)QnM

R̂b [ (®7R b/^Sr) измеренное — (87Rb/8eSr) °dM *
где (87Sr/86Sr)°DM= 0,7026 и (8 W 6S r ) V  =  0,046.

Современные значения изотопных отношений Nd и Sr, при­
нятые для истощенных и неистощенных мантийных резервуа­
ров и полученные в разных лабораториях, могут несколько 
варьировать, но это не влияет существенно на расчет модель­
ных возрастов.
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состав 204—205 
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Сг и Ni в рамках модели 85, 8 6 , 
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Андезиты архейские 186 
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состав 83 
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распределение р.з.э. 89 
Архейская верхняя кора, состав 

224—228
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состав 165—‘171
сравнение с фанерозойскими грау­

вакками 170—175 
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мощность 69—70 
состав 65—71 
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Время пребывания элемента в при­

родных водах 27, 31, 32—33, 39 
Вторичная кора плане? 342—344 
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S-типа 273̂ —278 
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характеристика изотопов 277, 27&
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Граниты 1-типа 276—278 
изотопы Nd—Sr 277 
распределение р .з.э . 276 
состав 275 

Граниты S-типа 273—278 
изотопы Nd—Sr 277 
распределение р .з .э . 276 
состав 275 

Граница архей — протерозой 263— 
266
определение 237—238 

Гранодиорит, состав 83 
Гранулиты 101— 109 

изотопы Rb—Sr 114— 116
— Sm—Nd 114— 116 
и мощность коры 294 

Граувакки 
архейские 164—170 
классификация 156, 157 
петрография 158—159, 165, 166 
распределение р .з.э . 160, 162— 164, 

170
фанерозойские 155—164 
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220—221 

Гренвилл, провинция 306 
Гурон, надгруппа 238—243 

распределение р .з.э . 242 
состав 238—240 
стратиграфия 238—240

Диагенез 39—41 
влияние на р .з.э . 50—60 

Дифференциация архейской коры 
228—229 
земная 329—330 

Долговременные тренды, Eu/Eu* 131 
La/Sc 134— 135 
состав коры 126—136 
Th/Sc 134 
Th 135 
Th/U 136 
U 136

Европий, аномалия 61, 263, 368 
геохимия 263 

Eu/Eu*, долговременные изменения 
132

Западная Гренландия, граниты 262 
метаосадочные породы, состав 

204—205, 214—216 
Зеленокаменные пояса 181— 191 

вулканические породы 182— 184 
источники осадочных серий 197 
осадочные породы 189— 190 
основания 190—191

позднеархейские 207—215 
раннеархейские 198—203 
раннепротерозсУйские 253-—254 
состав 199—205 
сравнение 223—224 

Зеленокаменные пояса Гайаны 253— 
254

Земля, образование ядра 321 
примитивная мантия 321—327 
происхождение 316—327 

Зона низких скоростей 22

Ивреа — Вербано, зона 107 
Известково-щелочной вулканизм 82, 

85, 86, 92, 259, 266, 267 
Изменение уровня моря в фанерозое 

290,293
Изотопные ограничения на коровое 

рециклирование 301—308 
Изотопы Be, в осадках 333—335 

в породах островных дуг 333—335 
и коровое рециклирование 333—335 

Изотопы Nd, в архейских вулканиче­
ских породах 188 
и коровое рециклирование 333 

Индекс химического изменения (CIA)
29, 30 

Ио 355, 357
Источники архейских осадочных се­

рий 197— 198 
Исуа, метаосадочные породы 214— 

216
распределение р .з.э . 216 
состав 204—205 
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209—210
распределение р. з. э. 211 
состав 202—203 
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распределение р. з. э. 209 
состав 202—203
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Каллисто 354, 355
Камбалда, метаосадочные породы 

208, 209, 223 
состав 202—203 

Канадский щит, Nd-модельныи воз­
раст 305—306 
состав коры 25—26 
Sr-модельный возраст 305—306



Предметный указатель 373

Капусказинг, структурная зона 101 
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архейские 187, 225 
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раженному профилированию 
(COCORP) 19—22, 98, 107 
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69—70, 195—196, 292—295 
площадь 15, 17
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Кора, валовой состав 87, 8 8 , 90—93 
вариации состава 126—136 
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осадочные породы как отражение 
состава верхней коры 24, 27, 41— 
42, 44
плотность 18, 26 
строение 19—22 
ударного происхождения 342 
экстракция йз мантии 328 

Кора лунных плоскогорий 345—347 
возраст 346, 347
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358
состав 344, 345 
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ские доказательства 331—332 
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— Nd 333
— Sr 333
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Лесото 103, 110, 1 1 2 , 116 
Хоггар 103, 110 
юго-восточной Австралии 1 1 0

La/Sc, долговременные изменения 
134, 135 

La—Th, корреляция 67 
La—Th—Sc, корреляция 217—218

Легкие р.з.а/тяжелые р.з.э., долго­
временные изменения 133, .134 

Лед, полиморфные превращения 354 
Ледниковая эрозия 27 
Лесото, ксенолиты 103, 110, 112, 116 
Лёсс 62—64 

и состав коры 62—64 
происхождение 63—64 
распределение р. з. э. 63 

Луна 344—347 
Восточный кратер, 361 
и гипотезы расширяющейся Земли 

358
Льюис, гнейсовый комплекс 104—107 

амфиболитовая фация 104—105 
гранулитовая фация 104—106 
Sm—Nd 114—116 
состав 105 
Rb—Sr 114—116

Магнетит, проводимость 119 
Мален, метаосадочные породы 215— 

216
распределение р.з.э. 215 
состав 204—205 

Марда, комплекс 260 
Марс, бассейн Аргир 351 

вулканы 350, 352
и гипотезы расширяющейся Земли 

358
кора 349—352
кратерированная область 350 
плато Царсис 350—352 
состав 349—350 

Маунт-Нарриер, кварциты, 303, 362 
Меркурий 

и гипотезы расширяющейся Земли 
357

кора 347—349 
кратеры 348
лопастевидные уступы 349 
ядро 348

Метаморфизм, влияние на р.з.э. 
59—60

Минералогия верхней коры 70—71
— мантии 323
Минералы, содержание р. з. э. 53—56 
Многокольцевые впадины (кратеры) 

346
Восточный кратер 361 
Меркурия 348 
ранней Земли 362 

Модели роста коры 289—290 
Модель постоянства коррвого рецик­

лирования 300 '
— смешения 219—222 
Молекулярное облако 316
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Монацит, содержание р. з. э. 54, 55 
Морская вода 

время пребывания элементов 31— 
. 33 

изотопы Sr 305 
и распределение р.з.э. 337 
коэффициенты распределения эле­

ментов 31—33 
состав 31—33 

Морские карбонаты, состав 32—33 
эволюция изотопов Sr 305 

Морские осадки, изотопы Be 334, 335 
Мохоровичича граница 16, 18, 2 1 —2 2 , 

100
Мощность коры 16, 18, 69—70, 72, 

195—196
архейской 195—196 
верхней 69—70, 72 
изменение с возрастом 293—296 

Муди, группа 
распределение р.з.э. 2 0 1 
состав 199—200 
стратиграфия 205—207 

Мусковит, содержание р.з.э. 5 3 , 5 4

Найф-Лейк, группа 169, 170, 213 
Nd-модельный возраст осадков 141— 

144
Канадский щит 305—306 
лёсс 142, 143 
осадки 142, 143
стратиграфический возраст 142 

Неокисленные осадки, состав 40 
Нижняя кора 

распределение р.з.э. 1 2 1 , 1 2 2  
состав 119—122 

Никель (Ni) в архейских осадках 
218

— в рамках андезитовой модели 85, 
86

Океан магмы, лунный 344 
Океаническая вода 

время пребывания элементов 31— 
33

химизм 38—39 
Океаническая кора 336 

пелагические осадки 32—33 
распределение р.з. э. в базальтах 

337, 338 
состав 337, 338 

Окисленные осадки, сост&в 40 
Оливин, содержание р.з.э. 53, 54 
Ортопиройсен, содержание р.з.э. 53, 

54 
Осадки

глобальный привнос вещества 297

изотопы Be 334, 335 
масса 15, 137 
субдукция 297—300 

Основные вулканические породы 
архея, состав 225 

Оценка состава верхней коры 41—
42, 44, 62—64

Пайн-Крик, геосинклиналь 244—246 
распределение р. з. э. 246 

Пелагические глины, состав 32—33-
— карбонаты, состав 32—33 
Первичная кора 342—344
Переход архей — протерозой 263—  

266
Пески, распределение р.з.э. 51 
Пилбара, блок 

мощность 293, 294 
распределение р. з. э. 2 0 1  
состав осадочных пород 199—200, 

202—203
Плагиоклаз, содержание р. з. э. 53, 54 
Планетезимали 320 
Площадь коры, изменение во вре­

мени 294—296 
Подвижность элементов 39—41
— р.з.э. 58—60, 337, 338 
Позднеархейские граниты 270—271

распределение р.з.э. 270 
Позднеархейские зеленокаменные 

пояса
состав осадочных пород 202—203 
сравнение с раннеархейскими поя­

сами 223—224 
Понгола, надгруппа 252 

распределение р.з.э. 252 
Постархейские глинистые сланцы 

Австралиии (PAAS), распределе­
ние р.з.э. 48, 50 

Постархейские глинистые сланцы 
Европы (ES), распределение р.з.э.

48, 50
Постархейские глинистые сланцы Се­

верной Америки (NASC), распре­
деление р.з.э. 48, 50 

Причлененные комплексы 2 1  
Протерозой, нижняя граница 237— 

238, 263—266 
Протерозойские анортозиты 279—283 

происхождение 281—283 
распределение р.з.э. 281 
состав 279, 280 

Протерозойские граниты 272 
распределение р.з.э. 272

Раннеархейские граниты 269
— зеленокаменные пояса 198—203. 

223—224
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Редкоземельные элементы (р.&э.) 
в минералах 53—58 
изменение содержаний во времени

подвижность 39, 57—61, 337, 338 
Рейнольдса число 36.
Реки

перенос вещества в виде взвеси 
296—298
состав воды 32—33
— обломочного материала 45, 49 

Рециклирование коры 296—300,
330—336
геохимические доказательства 331 
изотопные ограничения 301—308, 

332—335 
изотопы Be 333—335
— Hf 333 

Риолиты, состав 83
Роговая обманка, содержание р.з.э.

53, 54 
Рост коры 

в позднем архее 304—307 
в постархейское время 307—308 
в раннем архее 301—304 
в фанерозое 301 
оценка 289—290

Саут-Пасс, зеленокаменный пояс 169, 
170, 212—213 
распределение р.з.э. 213 

Северо-Атлантический кратон 191 
Скорость осаждения частиц 36 
Скорости сейсмических волн 18, 22 

в нижней коре 112 
Скуриан, гранулиты 104—106, 112 
Солнечные ветры типа Т Таури 219 
Спутники Сатурна 354—357 

Тетис 356, 357 
Стокса закон 36
Сфен, содержание р.з.э. 54, 55 

Тектиты 64—65
Тектоническая аккреция (причлене- 

ние) 20, 21 
Тектоническая обстановка современ­

ного осадконакопления 151—152
-------формирования фанерозойских

граувакк 156—158 
Тепловой поток 18—19, 69—70 

геологический возраст 144 
для архейских образований 80—81, 

228
ддя мезозойских пород 80 
для протерозойских образований 80 
изменение с возрастом 81 
коровый компонент 81

^" мантийныйкомпойент 81 
провинции 144—145 

• тектонотермальный компонент 30— 
81

Уаввр&~Тарни модель Юб-г-107 
Толеитовые базальты 185
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Книга известного американского ученого представляет собой 
современное, глубокое, детальное и полное изложение проблем 
изотопной геологии. Она характеризуется сочетанием логически 
стройного изложения классических основ изотопной геологии, 
описания традиционных изотопных методов с анализом перспек­
тив и состояния ряда совершенно новых изотопно-геологических 
методов. В то же время эта книга служит средством освоения 
методов интерпретации изотопно-геологических данных, извлече­
ния из них информации о природных процессах. В ней освеща­
ются физические и геохимические основы методов изотопной гео­
логии, вопросы использования радиогенных изотопов как инди­
каторов источников вещества, описываются существующие мето­
ды изотопной геохронологии: калий-аргоновый, рубидий-строн- 
циевый, самарий-неодимовый, лютеций-гафниевый, уран-торий- 
свинцовый, обычного свинца. Приводятся исчерпывающие сведе­
ния о геохимии стабильных изотопов легких элементов и об ис­
пользовании изотопного фракционирования для исследования 
процессов миграции вещества, определения физико-химических 
условий рудообразования и других процессов в геологии.

Для специалистов в области изотопной геологии, геологов- 
рудников, петрологов, минералогов, геохимиков, гидрогеологов, 
стратиграфов и студентов соответствующих специальностей.
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Коллективная монография, иапиеанная известными петроло- 
гами и экспериментаторами США, Швейцарии и Австралии, ос* 
вещает широкий круг вопросов, касающихся физического и хи­
мического взаимодействия подвергающихся метаморфизму гор­
ных пород с просачивающимися через них флюидами. Рассмат­
ривается кинетика гетерофазных реакций и их связь с развити­
ем микроструктур при метаморфизме, методы количественной 
оценки взаимодействия флюид — порода (методы фазовых отно­
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ми фазами.
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ная современная информация дается в сжатом, концентрирован- 
ном; виде, без злоупотребления математическим аппаратом, а по­
тому доступна для широкого круга геологов, не имеющих спе­
циальной подготовки по термодинамике. Такая книга очень по­
лезна для воспитания физико-химического мышления среди гео- 
логов-практиков, что составляет ныне весьма актуальную за­
дачу».

Для геологов широкого профиля, петрологов, геохимиков и 
минералогов.

38$



ИЗДАТЕЛЬСТВО «МИР»
готовит к выпуску в 1989 г.

Джейкс А., Луис Дж., Смит К. Кимберлиты и лам- 
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В книге австралийских геологов приводятся результаты ори­
гинальных минералогических, петрографических и геохимических 
исследований ультракалиевых алмазоносных пород Западной 
Австралии — лампроитов и найденных здесь же кимберлитов. 
Обобщается огромный фактический материал по геологий рейю- 
яа, внутреннему строению отдельных тел лампроитов и кимбер­
литов, их вещественному составу, геохимии изотопов и петроге- 
незису. Дается детальное описание лампроитовых трубок и в том 
числе трубки АК-1, представляющей собой богатейшее в мире 
месторождение алмазов. Рассматриваются черты сходства и от­
личия алмазов из кимберлитов и лампроитов и особенности ал­
мазов из различных районов Западной Австралии. Анализируют­
ся вопросы генезиса лампроитов и их взаимоотношения с ким­
берлитами. Делается вывод о генетическом сродстве этих типов 
пород и их образовании в результате сочетания процессов глу­
бинного мантийного метасоматоза и магматизма.

Для петрографов, минералогов и геохимиков, а также геоло­
гов и геофизиков, изучающих состав и строение земной коры и 
верхней мантии.
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