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Базитовый внутриплитный магматизм служит главным источником информации о геодинамике
процессов, которые приводят к расколу континентальных блоков. В статье обсуждается проблема
геодинамики раскола архейского суперкратона Сьюпериа в среднем палеопротерозое. Обсуждение
основано на данных по магматизму 2.1 млрд лет на Карельского кратоне, где базиты этого возраста
представлены толеитами двух геохимических типов – деплетированные и обогащенные. Деплетирован-
ные толеиты с геохимией, близкой к N-MORB, изучены в Cеверном Приладожье. Они формируют рои
мафичеcких даек на участке Хатунойя с возрастом 2111 ± 6 млн лет (U-Pb, SIMS, циркон) и подушечные
лавы, и силлы в районе оз. Малое Янисъярви. Обогащенные толеиты изучены в районе оз. Тулос,
где они формируют крупный рой даек долеритов с возрастом 2118 ± 5 млн лет (U-Pb, ID-TIMS, бад-
делеит). Результаты проведенных исследований дополняют общую картину основного магматизма
с возрастом 2.1 млрд лет. Деплетированные толеиты, имеющие площадное распространение на Ка-
рельском кратоне, образовались при декомпрессионном плавлении деплетированной астеносфер-
ной мантии и претерпели минимальную контаминацию архейской корой. Обогащенные толеиты,
согласно петрогенетическим расчетам, образовались при сочетании процессов дифференциации и
коровой контаминации деплетированных толеитовых расплавов в ходе их подъема через наименее
проницаемые участки архейской коры. Данные по основному магматизму с возрастом 2.1 млрд лет
на Карельском кратоне, сложно объяснимые в рамках модели подъема мантийного плюма, согласу-
ются с моделью растяжения литосферы за счет отступления зоны субдукции в северо-восточном об-
рамлении кратона, в Лапландско-Кольском океане в интервале 2.0–2.2 млрд лет. Максимальное
утонение, разрыв сплошности архейской континентальной литосферы и открытие океанического
бассейна на западном краю Карельского кратона, вероятно, контролировалось сутурной зоной со-
членения неоархейской коры с палеоархейскими блоками, цепочка которых прослежена на западе
Карельского кратона. Дополнительным фактором, приведшим к расколу литосферы 2.1 млрд лет
назад, мог служить подъем глубинного мантийного плюма в кратоне Херн, занимавшем близкую к
Карельскому кратону пространственную позицию в архейском суперкратоне Сьюпериа.

Ключевые слова: петрология основного магматизма, геохронология, геодинамика раскола архейско-
го суперкратона Сьюпериа, Карельский кратон
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ВВЕДЕНИЕ

Определение времени и причин раскола кон-
тинентов является ключевой задачей при изуче-
нии глобальной тектоники Земли, суперконти-
нентальных циклов и палеоконтинентальных ре-
конструкций. Надежное определение возраста

раскола континентальных блоков и раскрытия
океанических бассейнов возможно только для
фанерозойских циклов, когда доступно датирова-
ние пород океанического дна и использование
магнитостратиграфии, биостратиграфии и других
прямых методов исследования (Bradley, 2008).
Для докембрийских циклов большинство этих
методов не применимо, и раскол древней конти-
нентальной литосферы с переходом от континен-
тального рифтогенеза к спредингу океанического

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна
doi: 10.31857/S0869590323060092 для авторизованных поль-
зователей.
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дна диагностируется по косвенным признакам –
офиолитам и индикаторным осадочным и магма-
тическим комплексам пассивных окраин (Dilek,
Furnes, 2011; Bradley, 2008). Коллизионная текто-
ника при закрытии океанических бассейнов за-
трудняет изучение древних пассивных окраин,
которые оказываются эродированными или захо-
роненными при формировании орогенов, а мета-
морфические преобразования еще больше услож-
няют картину. Наибольшие сложности возникают
при изучении пассивных окраин архейских кра-
тонов (Bradley, 2008), которые представляют тек-
тонические осколки наиболее ранних континен-
тальных масс – архейских суперкратонов (Bleeker,
2003). Вопросы времени раскола этих древних
континентов обсуждаются лишь для нескольких
архейских блоков, включая Слейв, Пилбара,
Зимбабве, Каапвааль, Херн и др. (Bradley, 2008;
Cawood et al., 2018). Это, в первую очередь, связа-
но с плохой сохранностью комплексов палеопро-
терозойских пассивных окраин и сложностью их
изучения и датирования.

Раскол континентов связывают с двумя глав-
ными механизмами: воздействием глубинных
плюмов или процессами субдукции, которые из-
вестны как активный и пассивный режимы соот-
ветственно (Леонов, 2001; Geoffroy, 2005). Глу-
бинные плюмы чаще всего рассматриваются как
главная причина распада крупных континенталь-
ных масс. Подъем разогретого вещества плюмов
вызывает растяжение, эрозию, утонение и рифтоге-
нез перекрывающей континентальной литосферы,
и в итоге может привести к разрыву ее сплошно-
сти (Nance et al., 2014; Koppers et al., 2021). Детали
протекания этого процесса проанализированы в
цифровых моделях (Burov et al., 2007; Lavecchia
et al., 2017; Koptev et al., 2015, 2021). Раскол конти-
нентальных блоков под влиянием процессов суб-
дукции связывают с растяжением континентальной
литосферы при отступлении таких зон (subduc-
tion retreat) (Bercovici, Long, 2014; Niu, 2020) или
под влиянием конвекции, порожденной глубин-
ной субдукцией (Dal Zilio et al., 2018). Значимость
этих процессов при расколе континентальных
блоков подчеркивается наличием субдукцион-
ных поясов по периферии всех суперконтинентов
от Пангеи до Колумбии (Collins, 2003; Li et al.,
2008; Cawood et al., 2016; Chaves, 2021). Часть ис-
следователей указывают на вероятную взаимо-
связь плюмов и субдукции в расколе суперконти-
нентов (Wolstencroft, Davies, 2017; Koppers et al.,
2021), что получило подтверждение при цифро-
вом моделировании (Zhang et al., 2018). Во многих
работах подчеркивается, что раскол континен-
тальных блоков происходил по тектоническим
швам, которые являются самыми слабыми участ-
ками литосферы (Buiter, Torsvik, 2014; Huang et al.,
2019; Dang et al., 2020) и могут формировать сту-
пени в основании литосферы, наиболее подвер-

женные эрозии при растекании глубинных плю-
мов (Burov et al., 2007; Koptev et al., 2015).

Вопрос о роли разных механизмов, приводящих
к расколу суперконтинентов на разных этапах тек-
тонической эволюции Земли, остается открытым.
Распад Пангеи, самого молодого суперконтинента,
обсуждается с привлечением и плюмового, и суб-
дукционного механизмов (Collins, 2003; Nance et al.,
2014; Keppie, 2016; Lovecchio et al., 2020; Aldaajani
et al., 2021). Для более древних суперконтинентов
большинство исследователей обсуждают плюмо-
вую модель, и лишь в единичных случаях, напри-
мер для Родинии в неопротерозое (Cawood et al.,
2016; Wu et al., 2021), обоснована роль субдукцион-
ного разрыва. Отражают ли эти знания действи-
тельное доминирование плюмов в расколе древних
суперконтинентов при минимальном влиянии суб-
дукционных процессов? Или же это обусловлено
сложностью распознавания механизма субдук-
ции в процессах раскола ранних суперконтинентов
по сравнению с плюмами? Вклад плюмов в раскол
континентов оценивается по наличию близких по
возрасту мафических даек внутри континенталь-
ных блоков, в то время как расшифровка деталей
субдукционных процессов на краях континен-
тальных блоков является сложной задачей (на-
пример, Wu et al., 2021).

В настоящей статье роль двух главных меха-
низмов обсуждается на основании данных по Ка-
рельскому кратону. Согласно палеоконтинен-
тальным реконструкциям, кратоны Карельский,
Мурманский, Сьюпериор, Херн и Вайоминг вхо-
дили в единый неоархейский суперкратон Сью-
периа (Bleeker, 2003; Ernst, Bleeker, 2010; Davey et
al., 2022). Раскол этого суперкратона связывается
с несколькими эпизодами подъема мантийных
плюмов в интервале 2.5–2.1 млрд лет, которые
маркируются роями мафичеcких даек (Ernst,
Bleeker, 2010). Данные по Карельскому кратону
показывают, что, наряду с плюмами, субдукци-
онные процессы также могли участвовать в раз-
рыве континентальной литосферы суперкратона
Сьюпериа около 2.1 млрд лет назад.

КАРЕЛЬСКИЙ КРАТОН И ЕГО ГРАНИЦЫ
Карельский кратон – блок архейской конти-

нентальной коры. Он выведен на поверхность на
юго-востоке Фенноскандинавского щита (рис. 1),
его южная и восточная окраины перекрыты оса-
дочным чехлом Восточно-Европейской платфор-
мы (Bogdanova et al., 2016).

Карельский кратон – архейская гранит-зеле-
нокаменная область. Большую его часть занимают
тоналит-трондьемит-гранодиоритовые (ТТГ) гней-
сы и гранитоиды с возрастом 2.80–2.90 млрд лет и
близкие по возрасту вулканогенно-осадочные
толщи зеленокаменных поясов (Hölttä et al.,
2014). На востоке и западе Карельского кратона
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известны небольшие фрагменты палеоархейских
(до 3.5 млрд лет) ТТГ-гнейсов и гранулитов
(Hölttä et al., 2019). Разнообразные по составу
неоархейские гранитоиды с различной коровой
предысторией широко распространены на терри-
тории Карельского кратона и завершают форми-
рование стабильной континентальной коры около
2.7 млрд лет назад (Hölttä et al., 2014).

В палеопротерозое осадочные и магматические
комплексы, широко представленные на Карель-
ском кратоне, формировались в континентальной
обстановке на консолидированной неоархейской
коре и представляют эпиплатформенные образо-

вания. Изучение состава и происхождения этих
комплексов и расшифровка их палеогеографии и
палеотектоники проводились многими исследо-
вателями, результаты суммированы в обобщающих
работах (Хейсканен, 1990; Ojakangas et al., 2001;
Онежская …, 2011; Melezhik, Hanski, 2013). В реги-
ональной стратиграфической схеме палеопроте-
розойские вулканогенно-осадочные породы на
Карельском кратоне объединены в шесть групп
(Ojakangas et al., 2001) или надгоризонтов (Онеж-
ская …, 2011): сумий, сариолий, ятулий, людико-
вий, калевий и вепсий.

Рис. 1. (а) Обзорная тектоническая схема Восточно-Европейского кратона (Bogdanova et al., 2016) и (б) тектоническая
схема восточной части Фенноскандинавского щита (Stepanova et al., 2014). Изученные участки: М – Малое Янисъяр-
ви; Х – Хатунойя; Т – Тулос.
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В начале палеопротерозоя, в сумии (2.50–
2.40 млрд лет) на пенепленизированной неоар-
хейской коре сформировалась система континен-
тальных рифтов. Рифтогенез сопровождался тремя
эпизодами внутриплитного мантийного магма-
тизма: 2.50, 2.45 и 2.41 млрд лет, которые рассмат-
риваются как результат подъема одного или не-
скольких мантийных плюмов (Stepanova et al.,
2022 и ссылки в этой работе). В сариолии (2.40–
2.30 млрд лет) большая часть территории Карель-
ского кратона была перекрыта терригенными
толщами, которые накапливались в мелководной
континентальной обстановке и рассматриваются
как ледниковые отложения (Ojakangas et al., 2001;
Melezhik, Hanski, 2013). В начале ятулия, около
2.30 млрд лет, Карельский кратон был выведен на
поверхность и претерпел глубокое химическое
выветривание, а последовавший за этим конти-
нентальный рифтогенез привел к накоплению
вулканогенно-осадочных толщ с широкими ва-
риациями мощностей разрезов (Хейсканен, 1990;
Ojakangas et al., 2001). Далее, в позднем ятулии,
масштабная трансгрессия привела к накоплению
мелководных морских карбонатных и терриген-
ных толщ, которые занимают большую часть тер-
ритории Карельского кратона (Melezhik, Hanski,
2013). Два эпизода внутриплитного основного
магматизма (2.2 и 2.1 млрд лет) датированы по
дайкам и силлам и имели площадное распростра-
нение на Карельском кратоне (Vuollo, Huhma,
2005; Stepanova et al., 2014, 2021; Davey et al., 2022).
Людиковийский надгоризонт (2.06–1.95 млрд лет)
включает осадочные толщи с обогащенными угле-
родом шунгитовыми горизонтами, которые лучше
всего сохранились в Онежской структуре (Онеж-
ская …, 2011). В конце людиковия (2.00–1.96 млрд
лет) внутриплитный магматизм включал базиты
толеитовой серии, пикриты, щелочно-карбона-
титовые интрузивы и кимберлиты (Онежская …,
2011). Калевийский надгоризонт (1.95–1.80 млрд
лет) наиболее полно представлен флишевыми
толщами на западном краю Карельского кратона
(Ojakangas et al., 2001). Близкие по составу фли-
шевые осадки с прослоями карбонатных пород
были детально изучены в центральной части
Онежской структуры (Онежская …, 2011). Обра-
зования вепсийского надгоризонта (1.80–
1.65 млрд лет) распространены локально на юго-
востоке Карельского кратона и представлены
кварцитами, которые прорваны силлами габбро с
возрастом 1.75 млрд лет (Онежская …, 2011; Lubni-
na et al., 2012).

Представление о Карельском кратоне как о тек-
тоническом фрагменте архейской коры (Bleeker,
2003) подтверждается секущим характером его
южной и западной границ по отношению к нео- и
мезоархейским зеленокаменным поясам и палео-
архейским блокам (Hölttä et al., 2014, 2019), а также
по отношению к роям мафических даек с возрас-
тами 2.50–2.40 млрд лет (Vuollo, Huhma, 2005)
(рис. 1б). Обособленность архейского Карельского
кратона также подчеркивается тремя палеопроте-

розойскими орогенами по его периферии (рис. 1а),
которые сформировались при закрытии океани-
ческих бассейнов (Bogdanova et al., 2016).

В южном обрамлении Карельского кратона
располагается Центрально-Русский ороген, сфор-
мированный около 1.75 млрд лет в ходе коллизии
Фенноскандинавского и Волго-Сарматского ме-
габлоков (Bogdanova et al., 2013). Возраст форми-
рования южной пассивной окраины Карельского
кратона, полностью перекрытой осадочным чех-
лом, остается неизвестен.

Северо-восточная окраина Карельского крато-
на, выделяемая как Беломорский подвижный пояс,
претерпела интенсивную тектоническую перера-
ботку при формировании палеопротерозойского
Лапландско-Кольского коллизионного орогена
(ЛКО) Гималайского типа (Daly et al., 2006; Bog-
danova et al., 2016). ЛКО детально изучен на тер-
ритории Фенноскандинавского щита (Bridgwater
et al., 2001; Daly et al., 2006; Tuisku, Huhma, 2006;
Lahtinen, Huhma, 2019) и прослежен на террито-
рии Зимнего Берега под осадочным чехлом по ре-
зультатам изучения керна скважин (Самсонов и др.,
2009; Samsonov et al., 2012). Основной объем юве-
нильных палеопротерозойских магматических ком-
плексов ЛКО сформировался в интервале 1.98–
1.87 млрд лет (Lahtinen, Huhma, 2019). Более ранняя
история этого орогена распознается по циркону с
возрастом 2.1–2.2 млрд лет, который был обнаружен
в детрите метаосадочных пород, образовавшихся
за счет ювенильного источника (Bridgwater et al.,
2001; Tuisku, Huhma, 2006), и в ядрах полифазных
кристаллов в палеопротерозойских гранитоидах
(Samsonov et al., 2012), и, возможно, представляет
реликты ранних островодужных комплексов ЛКО.
Оценки возраста раскола северо-восточной части
Карельского кратона основаны на данных о па-
леопротерозойских рифтогенных событиях и внут-
риплитном магматизме на территории Карельско-
Беломорского и смежного Кольско-Мурманского
блоков от 2.50 до 2.06 млрд лет назад (Daly et al.,
2006; Melezhik, Hanski, 2013; Stepanova et al., 2022).

С запада Карельский кратон граничит с па-
леопротерозойским Свекофеннским орогеном,
который сформировался 1.93–1.80 млрд лет назад
при субдукционных и аккреционных процессах в
обширном Свекофеннском океане (Lahtinen et al.,
2008). Вопросы открытия этого океана являются
предметом многолетних исследований в зоне со-
членения Карельского кратона со Свекофенн-
ским орогеном, которая известна как Раахе-Ла-
дожская или Ладожско-Ботническая зона (Ранний
докембрий …, 2005). Западная окраина Карель-
ского кратона, отчасти захороненная под надви-
нутыми метаосадочными породами верхнего кале-
вия (ладожской серии), претерпела сравнительно
слабую структурно-тектоническую и метаморфи-
ческую переработку в ходе свекофеннской аккре-
ционной тектоники (Ранний докембрий …, 2005;
Sorjonen-Ward, 2006; Lahtinen et al., 2015; Köykkä
et al., 2019). Неоархейские супракрустальные ком-
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плексы пояса Иломантси-Ялонваара и гранитоиды
санукитоидной серии сохранили большинство
особенностей строения и состава их протолитов
даже вблизи границы орогена (Hölttä et al., 2014).
Палеопротерозойские вулканогенно-осадочные
комплексы, которые трассируются вдоль всей за-
падной окраины Карельского кратона (Geological
map …, 2001) и относятся к ятулию и людиковию
(2.30–1.96 млрд лет) в российской стратиграфи-
ческой схеме (Шульдинер и др., 1996) и к верхне-
му или морскому ятулию в стратиграфической
схеме, принятой на территории Финляндии (Oja-
kangas et al., 2001), также хорошо сохранились и
служат объектами исследований при расшифров-
ке истории раскола западной части Карельского
кратона.

Основной объем таких исследований был выпол-
нен для морского ятулия на территории Финляндии
в сланцевых поясах провинции Хойтиайнен, Кайну
и Кииминки Раахе-Ладожской зоны (Nykänen et al.,
1994; Kohonen, 1995; Peltonen, 2005; Lahtinen et al.,
2010, 2015), а также в ее северном продолжении в
вулканогенно-осадочных поясах Перяпохья, Ку-
усамо и Центрально-Лапландском (Köykkä et al.,
2019). По результатам изучения осадочных и маг-
матических комплексов на западной окраине Ка-
рельского кратона установлены два эпизода риф-
тогенеза и раскола континентальной литосферы.
На раннем этапе (2.10–2.15 млрд лет) сформиро-
вались рифтогенные осадки и связанные с ними
малоглубинные деплетированные толеитовые ба-
зальты: он рассматривается как раскол континен-
тального блока, открытие океана и формирова-
ние пассивной окраины на западе Карельского
кратона (Huhma et al., 1990; Nykänen et al., 1994;
Kohonen, 1995; Lahtinen et al., 2010, 2015; Köykkä et al.,
2019). Поздний эпизод, около 1.95 млрд лет, мар-
кируется офиолитовыми комплексами Йорма и
Оутокумпу (Peltonen et al., 1996; Peltonen, 2005) и
связывается с повторным расколом утоненной
литосферы уже сформированной пассивной окраи-
ны (Lahtinen et al., 2010, 2015).

Юго-восточная часть Раахе-Ладожской зоны
на территории Северного Приладожья является
продолжением сланцевого пояса Хойтиайнен
(Kohonen, 1995). Палеопротерозойские вулкано-
генно-осадочные комплексы здесь объединены в
сортавальскую серию (Шульдинер и др., 1996),
имеют широкое распространение и вскрыты в
эрозионных окнах среди перекрывающих метао-
садков ладожской серии в обрамлении гранито-
гнейсовых куполов и по краю Карельского кратона.
Большинство исследователей коррелируют мета-
базиты сортавальской серии с метабазальтами и
мафическими дайками офиолитового комплекса
Йорма, датированными 1.95 млрд лет, основыва-
ясь на сходстве их геохимических характеристик,
в первую очередь по деплетированным спектрам
легких РЗЭ (Хейсканен, 1990; Ivannikov et al., 1998;
Васильева, 2000). Это подтверждает результаты U-Pb
изотопного датирования метаморфизованных ту-

фов дацитового состава из сортавальской серии –
около 1.99 млрд лет и шлира диорита из дайки ба-
зитов – 1963 ± 19 млн лет (Шульдинер и др., 2000).
В то же время В.А. Матреничев с соавторами
(Матреничев и др., 2004; Матреничев, Матреничев,
2010) разработали детальную схему расчленения
сортавальской серии с выделением двух разновоз-
растных комплексов вулканитов, разделенных пе-
рерывом: по изотопно-геохимическим характе-
ристикам они сопоставимы с эпизодами магма-
тизма: 2.10 и 1.95 млрд лет назад, выявленными на
финской территории. Изотопное датирование вул-
канитов разных комплексов Sm-Nd изохронным
методом по валовым пробам дает большую не-
определенность возраста – от 2.21 до 2.07 млрд лет
(Матреничев, Матреничев, 2010), и вопрос о воз-
можной разновозрастности проявлений основного
магматизма в южной части Раахе-Ладожской зоны
остается открытым.

Все исследователи связывают раскол западной
части Карельского кратона около 2.1 млрд лет назад
с подъемом мантийного плюма (Nykänen et al., 1994;
Kohonen, 1995; Lahtinen et al., 2015; Köykkä et al.,
2019). Такая геодинамическая модель, однако,
оставляет без ответа вопрос о механизме утоне-
ния и растяжения литосферы, который мог бы
обеспечить площадное распространение на Ка-
рельском кратоне деплетированных толеитовых
базитов, близких по геохимии к N-MORB (Stepano-
va et al., 2014), и полное отсутствие таких базитов на
всех остальных кратонах, входивших до раскола в
суперкратон Сьюпериа (Davey et al., 2022).

В настоящей статье представлены новые гео-
логические, геохимические и изотопные данные
для основных магматических пород с возрастом
около 2.1 млрд лет в западной части Карельского
кратона, в Северном Приладожье и в районе
оз. Тулос. На основании полученных данных
проведен сравнительный анализ основного маг-
матизма на всей территории Карельского кратона
в приложении к палеотектоническим и палео-
континентальным реконструкциям.

МЕТОДИКИ ИССЛЕДОВАНИЙ

Изучение петрографических особенностей по-
род и определение состава минералов проводилось
методами оптической микроскопии и на скани-
рующем электронном микроскопе в Центре кол-
лективного пользования Карельского научного
центра РАН (ЦКП КарНЦ РАН, г. Петрозаводск).
Содержание петрогенных элементов определялось
на рентгенофлюоресцентном спектрометре в Ин-
ституте геологии рудных месторождений, петрогра-
фии, минералогии и геохимии РАН (ИГЕМ РАН,
г. Москва). Концентрации редких и редкоземель-
ных элементов определялись методом ICP-MS в
ЦКП КарНЦ РАН. Выделение циркона проводи-
лось методами магнитной и плотностной сепара-
ции в лаборатории анализа минерального вещества
ИГЕМ РАН. Выделение бадделеита проводилось в
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ИГЕМ РАН. Изотопные Sm-Nd исследования
выполнены в лаборатории изотопной геохимии и
геохронологии ИГЕМ РАН. U-Pb изотопные ис-
следования бадделеита проводились в лаборато-
рии изотопной геологии Института геологии и
геохронологии докембрия РАН (ИГГД РАН,
г. Санкт-Петербург). In-situ U-Pb анализы циркона
выполнялись с использованием SIMS SHRIMP-II в
Центре изотопных исследований Всероссийского
геологического института (ЦИИ ВСЕГЕИ,
г. Санкт-Петербург). Развернутое описание мето-
дик аналитических исследований представлено в
Supplementary2 1, ESM_1.рdf.

РЕЗУЛЬТАТЫ
Геология и петрография

Изучение основного магматизма проведено на
трех участках (рис. 1). Два из них, в районе оз. Ма-
лое Янисъярви и р. Хатунойя, пространственно
сближены и располагаются в Северном Приладо-
жье на юго-западном краю Карельского кратона.
Третий участок, в районе оз. Тулос, расположен
на удалении от края в Западно-Карельском доме-
не (Hölttä et al., 2014).

Участок Малое Янисъярви
Участок Малое Янисъярви располагается на

побережье и островах одноименного озера. На се-
верном берегу озера в серии коренных обнажений
вскрыта синклинальная структура, выполненная
палеопротерзойскими вулканогенно-осадочными
породами (Кратц, 1963; Хейсканен, 1980) (рис. 2а).
Основание разреза структуры слагают кварциты,
относимые к нижнему ятулию, которые со структур-
ным несогласием перекрывают архейские гнейсы и
гранитоиды. Выше залегает терригенно-карбо-
натная метаосадочная толща, в которой пересла-
иваются темно-серые и черные карбонатные поро-
ды, углеродсодержащие кварц-биотит-хлоритовые
сланцы и тонкозернистые кремнистые породы с

2 В дополнительных материалах к русской и английской он-
лайн-версиям статьи на сайтах https://elibrary.ru/ и
http://link.springer.com/ соответственно приведены:
Supplementary 1, ESM_1.pdf – Развернутое описание мето-
дик аналитических исследований;
Supplementary 2, ESM_2.xlsx – Содержания петрогенных и
редких элементов в основных вулканитах и дайках с воз-
растом 2100 млн лет на Карельском кратоне на участках
Северного Приладожья и оз. Тулос;
Supplementary 3, ESM_3.jpg – Изображения зерен циркона
из габбро-пегматита, образец 1102/1, в дайке на участке Ха-
тунойя в проходящем свете (слева), в отраженных электро-
нах (центр) и в катодолюминисценции (справа) и положе-
ние точек U-Pb изотопного анализа, номера которых соот-
ветствуют таковым в табл. 1;
Supplementary 4, ESM_4.xlsx – Исходные составы пород и
коэффициенты распределения для минералов, использован-
ные в расчетах петрогенетических моделей для основных вул-
канитов и даек с возрастом 2100 млн лет на Карельском кра-
тоне на участках Северного Приладожья и оз. Тулос.

примесью магнетита (Кратц, 1963; Хейсканен, 1980).
Выше по разрезу залегает мощная (около 200 м)
толща метабазитов с прослоями филлитовых уг-
леродсодержащих сланцев. В составе этой толщи,
хорошо обнаженной на мысе Хаппаниеми (рис. 2б),
преобладают метабазиты, метаморфизованные в
условиях зеленосланцевой-амфиболитовой фации.
Преобладающие по объему подушечные и тонко-
зернистые массивные породы представляют
лавы, а тела средне- и крупнозернистых метаба-
зитов, вероятно, представляют силлы габбро-до-
леритов. Северная часть структуры рассечена раз-
ломами северо-западного простирания и прорва-
на роем даек габбро-долеритов с возрастом 2081 ±
7 млн лет (Мыскова и др., 2022). Южная часть
структуры оз. Малое Янисъярви перекрыта высо-
коглиноземистыми метаосадочными породами
ладожской серии.

Метавулканиты имеют порфировидные струк-
туры, вкрапленники, составляющие не более 10%
объема породы, представлены мелкими (<2 мм)
лейстами плагиоклаза. Афанитовая основная масса
выполнена агрегатом амфибола (актинолит, до
85% объема), плагиоклаза, биотита (рис. 2в, 2г).
Породы очень слабо варьируют по составу вкрест
простирания структуры. В наименее измененных
разновидностях основная масса сохраняет релик-
ты интерсертальной структуры и микролиты пла-
гиоклаза.

Среднезернистые метабазиты слагают соглас-
ные с терригенно-карбонатными породами и уг-
леродистыми сланцами тела мощностью до 30 м
(рис. 2б). Прямые соотношения между осадочными
породами и базитами не установлены, но вблизи
контактов базиты становятся менее зернистыми,
что может указывать на наличие закаленных кон-
тактов. В целом характер залегания и структурно-
морфологические особенности базитов позволяют
рассматривать их как силлы. Тонкозернистые за-
каленные породы силлов имеют порфировидные
с единичными лейстами плагиоклаза либо афи-
ровые структуры. В центральных частях тела сло-
жены среднезернистыми метадолеритами (рис. 2д,
2е), которые в редких случаях сохраняют реликты
пойкилоофитовых структур.

Участок Хатунойя
Участок Хатунойя расположен в 15 км к юго-

востоку от структуры оз. Малое Янисъярви (рис. 1).
На этом участке среди неоархейских гнейсовид-
ных гранитоидов установлены мафические дайки
двух типов и прямые пересечения между ними.
Дайка метабазитов субмеридионального прости-
рания мощностью 20 м пересекает серию даек се-
веро-западного простирания (рис. 3а). Наиболее
поздние тектоно-термальные события в пределах
участка связаны с формированием кварцевых жил и
сопутствующими им преобразованиями базитов,
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выраженными в формировании сульфидов, эпи-
дота и хлорита.

Ранние дайки изучались на участке размером
450 × 250 м, где среди неоархейских гранодиоритов
вскрыто несколько субпараллельных тел близкого
северо-западного (285°) простирания мощностью
от 20 до 60 м, прослеженных на протяжении 250 м.
Одна из даек на участке Хатунойя мощностью
около 20 м характеризуется наличием в восточном и
западном контактах ветвящихся апофиз сложной
морфологии (рис. 3а, 3б). Часть даек имеет слож-
ное многофазное внутреннее строение и тексту-
ры типа “дайка в дайке”: в них установлено по
две–три системы зон закалки в каждом из кон-
тактов (рис. 3б, 3в). Зоны закалки крупных тел и
тонкие апофизы сложены тонкозернистыми пор-
фировидными породами, в фенокристовой ассо-
циации которых (судя по вторичным минералам)
существенно преобладал клинопироксен (рис. 3г).

Наблюдаемые в обнажениях внутренние зоны
закалки, образующие структуры «дайка в дайке»,
видны и микроскопически. Они проявлены чет-
кими границами между породами с разной зерни-
стостью основной массы, которые идентичны по
минеральному составу. Количество вкрапленни-
ков в породах варьирует – оно максимально в
апофизах и ранних зонах закалки и минимально в
поздних зонах закалки внутренних частей тел.
Центральные части даек сложены мелко-средне-
зернистыми метадолеритами, характерной осо-
бенностью которых является наличие реликтов
пойкилоофитовых структур. В редких случаях
центральные части тел содержат мелкие шлиры
габбро-пегматитов (рис. 3д). Вторичные преобразо-
вания в дайках выражены в формировании актино-
лита, альбита, хлорита, эпидота. Несмотря на пол-
нопроявленные преобразования, в долеритах не
проявлена сланцеватость. Это свидетельствует о
том, что наблюдаемые структурно-текстурные
соотношения и контакты являются первичными.

Поздняя дайка долеритов имеет простое внут-
реннее строение, субмеридиональное простира-
ние и мощность до 30 м (рис. 3а). Она прослежена
на расстоянии более 400 м и сечет ранние дайки
северо-западного простирания в разных частях
участка, в том числе и габбро-пегматиты в южной
его части. Метадолериты поздней дайки отлича-
ются от таковых ранних даек отсутствием порфи-
ровидных структур в закаленных породах и хоро-
шо сохранившейся офитовой структурой цен-
тральных частей тел.

Участок Тулос

Участок Тулос расположен в Западно-Карель-
ском домене Карельского кратона (рис. 1). В рай-
оне оз. Тулос преобладают мезоархейские (около
2.80 млрд лет) ТТГ-гнейсы и неоархейские (около

2.7 млрд лет) высокотемпературные эндербиты,
прерывистая полоса которых трассируется в ме-
ридиональном направлении в Западно-Карель-
ском домене (Ранний докембрий …, 2005; Hölttä
et al., 2014).

Дайки мощностью от 10 до 60 м образуют в
районе оз. Тулос рой северо-западного простира-
ния, который прослежен в естественных обнаже-
ниях на площади 65×50 км на Российской терри-
тории и на сопредельной территории Финляндии
(Vuollo, Huhma, 2005).

Наиболее мощная и хорошо обнаженная дай-
ка, расположенная на западном берегу оз. Короп-
пи, имеет четко выраженные зоны закалки на
контактах с вмещающими гранитоидами, и неод-
нородное внутреннее строение, обусловленное
вариациями мелкозернистых и крупнозернистых, а
также меланократовых и лейкократовых разно-
видностей базитов. На удалении нескольких мет-
ров от контакта в дайке зафиксированы участки
резкого снижения зернистости пород, субпарал-
лельные простиранию тела и морфологически
напоминающие внутренние зоны закалки в дай-
ках Хатунойя.

Долериты дайкового роя района оз. Тулос хоро-
шо сохранились. Главными минералами являются
авгит, основной плагиоклаз, титано-магнетит. В
единичных случаях установлены оливинсодержа-
щие разновидности (рис. 4). В зонах закалки дайки
оз. Короппи обнажаются тонкозернистые афиро-
вые или плагиоклаз-порфировые тонкозернистые
породы, сохранившие первичные магматические
авгит и основной плагиоклаз. Характерной осо-
бенностью закаленных пород дайки оз. Короппи
является наличие мелких гранофировых обособ-
лений, содержание которых в породе составляет
до 5 об. % (рис. 4). Центральная часть тела сложе-
на среднезернистыми и крупнозернистыми доле-
ритами с хорошо проявленной дифференциацией:
в них есть существенно меланократовые и лейко-
кратовые участки с резкими, но не закаленными
границами между ними. В краевых частях тела, на
удалении нескольких метров от контакта развиты
среднезернистые долериты с элементами магма-
тической расслоенности.

U-Pb изотопная геохронология

На участках оз. Малое Янисъярви и Хатунойя
метаморфическая переработка вулканитов, сил-
лов и даек сильно преобразовала магматические
минералы, в том числе и бадделеит, что резко
ограничило возможность изотопного датирова-
ния этих пород. Попытки выделения акцессорного
циркона из наиболее крупнозернистых разновид-
ностей даек и силлов дали лишь единичные зерна
разной морфологии и окраски, в разной степени



584

ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 6  2023

САМСОНОВ и др.

Рис. 2. Геологическое строение и петрографические характеристики пород на участке Малое Янисъярви. (а) – геоло-
гическая карта района оз. Малое Янисъярви по данным (Кратц, 1963; Хейсканен, 1980); (б) – схема геологического
строения и положение метабазитов на мысе Хапаниеми по данным (Голубев, Светов, 1983) с упрощениями и с поло-
жением точек опробования, номера точек соответствуют номерам образцов в статье и Supplementary 2, ESM_2.xlsx;
(в)–(е) фотографии прозрачных шлифов иллюстрируют структурные особенности пород: (в, г) – метавулканиты (в
плоскополяризованном проходящем свете (PPL)) и (д, е) – метагабброиды (в PPL и скрещенных николях (XPL)).
Здесь и далее аббревиатура минералов по (Warr, 2021).
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Рис. 3. Геологическое строение и петрографические характеристики пород на участке Хатунойя: геологическая схема
соотношения ранних и поздних даек на участке Хатунойя (а) и схема внутреннего строения ранних даек (б); макро-
скопические (в) и микроскопические (г) фотографии (XPL), иллюстрирующие зоны закалок внутри тел ранних даек
на участке Хатунойя; (д) микрофото (XPL) образца датированного габбро-пегматита. Ss – агрегат соссюрита.
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корродированные, которые, вероятнее всего,
имеют ксеногенную природу.

Результативным оказался лишь обр. 1102/1 из
небольшого шлира габбро-пегматита в ранней
дайке на юге участка Хатунойя (рис. 3а). Из этого
образца были выделены около 50 близких по об-
лику зерен, представленных длиннопризматиче-
скими кристаллами и их обломками размером до
400 мкм, полупрозрачными, слабо окрашенными, с
многочисленными включениями посторонних
минеральных фаз (рис. 5), в целом типичных для
магматического циркона габбро-пегматитов, свя-
занных с заключительным этапом кристаллиза-
ции расплава. Повышенные концентрации U и
Th при Th/U > 1 в этом цирконе (табл. 1) также
являются аргументом в пользу его кристаллиза-
ции из сильно фракционированного базитового
расплава.

U-Pb изотопные анализы были выполнены на
SIMS SHRIMP-II для десяти наиболее предста-
вительных и сохранных зерен (рис. 5; Supplemen-
tary 3, ESM_3.jpg): они характеризуются конкор-
дантными изотопными возрастами или незначи-
тельно дискордантны (степень дискордантности
равна 1%). Среднее значение возраста 207Pb/206Pb
составляет 2111 ± 6 млн лет (СКВО = 1.5) (рис. 6а,
табл. 1). Морфологические особенности, внут-
реннее строение и геохимия циркона свидетель-
ствуют о его кристаллизации из базитового рас-
плава, соответственно, полученное значение воз-
раста 2111 ± 6 млн лет отражает время внедрения
ранних даек долеритов на участке Хатунойя.

На участке Тулос дайки сохранили магматиче-
ские минеральные ассоциации. Бадделеит для U-Pb
изотопного датирования был выделен из обр. Са-

253-6а крупнозернистого габбро-долерита из
центральной части дайки (рис. 4б, 4е). Бадделеит
представлен прозрачными, редко полупрозрач-
ными псевдопризматическими, игольчатыми и
пластинчатыми кристаллами светло-коричневого
цвета и коричневого цвета с однородным внутрен-
ним строением. U-Pb изотопные исследования бы-
ли выполнены для трех микронавесок (10–20 кри-
сталлов) бадделеита размером <45 мкм (№ 1–3,
табл. 2) различного облика. Изученный бадделеит
характеризуется незначительной возрастной дис-
кордантностью (<3.0%), или конкордантен (№ 3),
точки его изотопного состава аппроксимируются
дискордией (рис. 6б), верхнее пересечение кото-
рой с конкордией соответствует возрасту 2118 ± 5
(СКВО = 0.15), нижнее – 505 ± 290 млн лет (рис. 6б).
Значение конкордантного возраста составляет
2126 ± 5 млн лет (СКВО = 2.0).

Элементная и изотопная геохимия

На участке Малое Янисъярви мелкозернистые
метабазиты с подушечными и массивными тек-
стурами, которые рассматриваются как метавул-
каниты, отвечают толеитовым базальтам. Породы
имеют узкий интервал содержания MgO 8.3–6.8
мас. %, незначительные вариации большинства
петрогенных и редких элементов и очень низкие
концентрации всех несовместимых элементов
(рис. 7; Supplementary 2, ESM_2.xlsx). Общей осо-
бенностью метавулканитов являются сильно де-
плетированные спектры легких РЗЭ (LaN/SmN от
0.41 до 0.73), нефракционированные спектры тя-
желых РЗЭ (GdN/YbN от 0.97 до 1.2) и резкие по-
ложительные аномалии ниобия (Nb/Nb* от 1.5 до
1.7) и стронция (рис. 8а; Supplementary 2,

Таблица 1. Результаты U-Pb изотопных SIMS анализов циркона из обр. 1102-1 габбро-пегматита на участке Хатунойя

Примечание. Ошибки возраста для доверительного интервала 1σ; Pbc и Pb* – нерадиогенный и радиогенный свинец соответ-
ственно. Ошибка калибровки стандарта TEMORA (1σ) – 0.26%. Коррекция на Pbс по измеренному 204Pb. D, % – дискордант-
ность.
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ESM_2.xlsx). По концентрациям несовместимых
элементов и характеру распределения РЗЭ мета-
вулканиты сопоставимы с наиболее деплетиро-
ванными базальтами срединно-океанического
хребта Колбейсей (рис. 8а).

Мелкозернистые метабазиты из зон закалки
силлов по составу близки к метавулканитам.
Среднезернистые метабазиты, представляющие,
вероятно, внутренние части силлов, по сравне-
нию с зонами закалки обогащены MgO, Al2O3, Cr

Рис. 4. Геологическое строение и петрографические характеристики пород на участке Тулос. (а) – схема геологическо-
го строения района оз. Тулос по данным (Ранний докембрий …, 2005; Geological map …, 2001); (б) – схема строения и
опробования дайки Короппи (коричневый цвет) на участке Тулос, номера точек соответствуют номерам образцов в
статье и Supplementary 2, ESM_2.xlsx, пунктиром показаны контуры обнажений; (в)–(е) текстурные и структурные
особенности базитов дайки Короппи: (в, д) – зона закалки на контакте с гранитоидами, фотография обнажения (в) и шли-
фа в XPL (д); (г, е) – крупнозернистое габбро в центральной части дайки, фотография обнажения (г) и прозрачного
шлифа (е), николи скрещены.
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и Ni, обеднены Fe2O3, TiO2 и несовместимыми
элементами и близки по характеру распределения
РЗЭ и величинам положительных Nb-аномалий
(рис. 7, 8а; Supplementary 2, ESM_2.xlsx). Два об-
разца метавулканитов и образец силла имеют
близкий высокорадиогенный изотопный состав
неодима: εNd(2110) = +3.2 ± 0.5 (табл. 3).

На участке Хатунойя долериты ранних даек при
содержании MgO 8.7–6.2 мас. % имеют умеренные
концентрации SiO2, Al2O3, Cr, Ni и повышенные
Fe2O3, TiO2 и большинства несовместимых элемен-
тов (рис. 7; Supplementary 2, ESM_2.xlsx). Макси-
мальное обогащение несовместимыми элементами
на фоне снижения концентрации MgO до 2.8 мас. %
установлено в образцах крупнозернистых и пег-
матоидных габбро, отобранных из центральных
частей мощных даек (рис. 3; Supplementary 2,

ESM_2.xlsx). РЗЭ в дайках имеют слабо фракцио-
нированные спектры легких и тяжелых лантанои-
дов (LaN/SmN от 0.84 до 1.3, GdN/YbN от 1.0 до 1.2),
Nb-аномалии имеют переменный знак (Nb/Nb*
от 0.84 до 1.2), в габбро-пегматите появляются
резкие отрицательные аномалии Sr и Ti (рис. 8б).
Изотопный состав неодима в дайках практически
постоянный, εNd(2110) = +2.4 ± 0.3 (табл. 3).

На участке Тулос долериты при содержании
MgO от 7.0 до 2.3 мас. % имеют низкие концен-
трации Cr и Ni, высокие содержания Fe2O3, TiO2,
P2O5 и всех несовместимых элементов (рис. 7;
Supplementary 2, ESM_2.xlsx). Примечательно,
что практически все разнообразие составов доле-
ритов разных даек роя повторяется в одной мощ-
ной дайке Короппи (рис. 8в; Supplementary 2,
ESM_2.xlsx). Например, в дайке Короппи базиты

Рис. 5. Микрофотографии кристаллов циркона из габбро-пегматита (обр. 1102/1) на участке Хатунойя в проходящем
свете (а), в обратно-отраженных электронах (б) и в катодолюминисценции (в). Фотографии всех зерен циркона с по-
ложением датированных точек см. в Supplementary 3, ESM_3.jpg.
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Рис. 6. Диаграммы с конкордией для циркона из габбро-пегматита ранней дайки на участке Хатунойя (а) и бадделеита
из крупнозернистого долерита на участке Тулос (б).
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Таблица 2. Результаты U-Pb изотопных ID-TIMS анализов бадделеита из обр. Са-253-6а крупнозернистого
габбро-долерита на участке Тулос

Примечание. Pbc – обычный свинец; Pbt – общий свинец; Rho – коэффициент корреляции ошибок отношений 207Pb/235U –
206Pb/238U. Величины ошибок (2σ) соответствуют последним значащим цифрам. аИзмеренные изотопные отношения; бизо-
топные отношения, скорректированные на бланк и обычный свинец. 
* Навеска бадделеита не определялась.

№
п/п

Размерная
фракция (мкм) 

и характеристика 
(цвет и габитус)

U
/P

b*

Pb
c/

Pb
t

Изотопные отношения

Rho

Возраст, млн лет

206Pb/
204Pba

20
7 Pb

/20
6 Pb

б

20
8 Pb

/20
6 Pb

б

20
7 Pb

/23
5 U

20
6 Pb

/23
8 U

20
7 Pb

/23
5 U

20
6 Pb

/23
8 U

20
7 Pb

/20
6 Pb

1 <45, 20 зер., 
св.-кор., игольч.

2.7 0.003 876 0.1306 ± 2 0.0304 ± 2 6.6947 ± 220 0.3719 ± 14 0.82 2072 ± 6 2038 ± 5 2106 ± 3

2 <45, 17 зер.,
т.-кор., пр.

2.6 0.015 1722 0.1312 ± 1 0.0270 ± 1 6.9014 ± 138 0.3816 ± 7 0.91 2099 ± 4 2084 ± 4 2114 ± 1

3 <45, 10 зер., 
кор., пласт.

2.6 0.0003 1190 0.1319 ± 2 0.0275 ± 1 7.1013 ± 210 0.3915 ± 9 0.72 2124 ± 6 2129 ± 4 2119 ± 4

из зон закалки имеют менее магнезиальные со-
ставы по сравнению с базитами из их внутренних
частей (рис. 4б; Supplementary 2, ESM_2.xlsx). Для
долеритов характерны слабо обогащенные спек-
тры легких РЗЭ (LaN/SmN от 1.6 до 2.2), слабо
обедненные спектры тяжелых РЗЭ (GdN/YbN от
1.3 до 2.2) и отрицательные Nb-аномалии
(Nb/Nb* от 0.53 до 0.96) (рис. 8в; Supplementary 2,
ESM_2.xlsx). Датированный обр. Са-253-6а из
центральной части дайки Короппи на участке Ту-
лос имеет величину εNd(2110) = +0.3 (табл. 3).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Метаморфические и сопряженные метасома-

тические преобразования минерального состава
метабазитов имели, во-видимому, очень ограни-
ченное влияние на геохимические характеристи-
ки протолитов изученных мафических пород.
Наиболее ярко эти преобразования были прояв-
лены в краевых частях нескольких даек на участке
Хатунойя, где резко повышены концентрации
K2O, Rb и Ba, что, вероятно, связано с привносом
этих элементов из вмещающих гранодиоритов, а

Таблица 3. Sm-Nd изотопные данные для базитов Карельского кратона и вмещающих гранитоидов

Номер образца Порода Sm, мкг/г Nd, мкг/г 147Sm/144Nd 143Nd/144Nd εNd(2100)

участок Малое Янисъярви

Ca-413-1 т/з метабазит 1.91 5.39 0.2147 0.513077 ± 6 3.71

Ca-418-1 т/з метабазит 1.86 5.12 0.2194 0.513098 ± 8 2.84

Ca-408-1 м/з метадолерит 1.40 3.77 0.2247 0.513186 ± 9 3.10

участок Хатунойя

1043/2-1 кр/з метадолерит 2.93 9.25 0.1913 0.512691 ± 8 2.51

1043/2-2 м/з метадолерит 2.78 8.73 0.1924 0.512698 ± 8 2.36

1044/3 т/з метадолерит 3.14 9.81 0.1934 0.512730 ± 7 2.69

1102/1 габбро-пегматит 9.57 32.39 0.1786 0.512495 ± 6 2.12

1039/1 гранодиорит 7.54 37.16 0.1223 0.511299 ± 8 –5.98

1044/8 трондьемит 4.98 26.49 0.1136 0.511173 ± 7 –6.09

участок Тулос

Са-253-1 м/з долерит 3.89 15.51 0.1517 0.512026 ± 9 0.26
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Рис. 7. Диаграммы MgO–элементы для основных вулканитов и даек с возрастом 2100 млн лет, опробованных на участ-
ках Малое Янисъярви, Хатунойя и Тулос.

0 5 10 15
1

0 5 10 15
1

10
0

5

10

15

20

25

0

50

100

150

200

250

300

0

100

200

300

400

500

600

0
50

100
150
200
250
300
350

0

1

2

3

5

10

15

20

25
40

45

50

55

60

10

12

14

16

18

20

100

10

Al2O3

Fe2O3

SiO2

TiO2

NiCr

ZrNb

YbLa

MgO MgO

Малое Янисъярви Хатунойя дайки

Тулос дайки
вулканиты
габброиды силлы

габбро-пегматитыдолериты

габбро-пегматитыдолериты



ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 6  2023

ГЕОДИНАМИКА РАСКОЛА ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ КАРЕЛЬСКОГО КРАТОНА 591

широкие вариации содержания Pb коррелируют с
содержанием серы и контролируются наложен-
ной сульфидной минерализацией (Supplementary 2,
ESM_2.xlsx). Большинство элементов сохранили
особенности магматических протолитов, что поз-
воляет выделить среди изученных мафических да-
ек, силлов и вулканитов два геохимических типа.
Деплетированные толеиты слагают дайки участка
Хатунойя и вулканиты и силлы района оз. Малое
Янисъярви. Обогащенные толеиты представлены
в дайках на участке Тулос.

Возрастная позиция и корреляция деплетированных 
толеитов Приладожья в Раахе-Ладожской зоне

Как отмечалось выше, основные вулканиты и
дайки деплетированных толеитов в Северном
Приладожье сопоставлялись многими исследовате-
лями с базитами офиолитового комплекса Йорма
(Хейсканен, 1990; Ivanikov et al., 1998; Васильева,
2000). Это определяло представление о преоблада-
нии на этой территории основного магматизма
около 1.95 млрд лет назад. В свете новых данных
это положение требует пересмотра.

На участке Хатунойя деплетированные толеи-
ты с возрастом 2111 ± 6 млн лет в ранних дайках по
структурным особенностям “дайка в дайке”, по
геохимическим и изотопным характеристикам
близки к таковым в дайках более молодого офио-
литового комплекса Йорма с возрастом 1.95 млрд
лет. При этом толеиты даек Хатунойя отличаются
чуть меньшими концентрациями наиболее несов-
местимых элементов, таких как легкие и средние
РЗЭ, Nb и Zr, и несколько менее радиогенным изо-
топным составом неодима (рис. 9а, 9б). Такое
сходство двух разновозрастных дайковых ком-
плексов указывает на близкие условия их образо-
вания, что дополняет аргументацию предположе-
ния о двух разновременных, 2.10 и 1.95 млрд лет,
эпизодах раскола континентальной литосферы
на западном краю Карельского кратона (Lahtinen
et al., 2015). Поздняя дайка на участке Хатунойя
контрастно отличается от ранних даек (2.10 млрд
лет) по ориентировке, составу и внутреннему
строению, и, вероятно, была связана с магмати-
ческим эпизодом другого возраста, идентифика-
ция которого требует дополнительных геохроно-
логических и геохимических исследований.

На участке Малое Янисъярви деплетирован-
ные толеиты не удалось датировать. Тем не менее
имеющиеся данные свидетельствуют в пользу их
принадлежности к вулканическим комплексам с
возрастом 2.10 млрд лет и противоречат их корре-
ляции с более молодыми вулканитами комплекса
Йорма (Хейсканен, 1990; Ivanikov et al., 1998; Ва-
сильева, 2000). Во-первых, вулканогенно-осадоч-
ный разрез структуры Малое Янисъярви проры-

вают габброиды с возрастом около 2.08 млрд лет
(Мыскова и др., 2022). Во-вторых, по геохимиче-
ским и Sm-Nd изотопным характеристикам основ-
ные вулканиты структуры оз. Малое Янисъярви
близки к вулканитам комплексов Тохмоярви и Йо-
уттиапа (рис. 9б, 9в) с возрастом около 2.10 млрд лет
(Huhma, 1986; Huhma et al., 1990), а также к ос-

Рис. 8. Мультиэлементные диаграммы (нормировано
к примитивной мантии: Wenderpohl, Hartmann, 1994):
(а) – метавулканиты и габброиды участка Малое
Янисъярви, N-MORB(mean): средний состав базаль-
тов срединно-океанических хребтов мира (White,
Klein, 2014), N-MORB(KR) – средний состав базаль-
тов срединно-океанического хребта Колбейсей
(Klein, 2003); (б) – дайки метабазитов участка Хату-
нойя в сравнении с метавулканитами участка Малый
Янисярви; (в) – дайки базитов участка Тулос в срав-
нении с дайками участка Хатунойя.
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новным вулканитам свиты Пятсеваара (рис. 9б,
9в), которые представляют нижнюю часть разреза
сортавальской серии (Матреничев и др., 2004;
Матреничев, Матреничев, 2010). Напротив, в
сравнении с основными вулканитами структуры
оз. Малое Янисъярви вулканиты комплекса Йор-
ма отличаются более высокими концентрациями
РЗЭ (рис. 9г) и менее радиогенным изотопным
составом неодима (рис. 9б).

Таким образом, представление о широком
распространении в Северном Приладожье воз-
растных аналогов офиолитового комплекса Йор-
ма с возрастом 1.95 млрд лет (Хейсканен, 1990;
Ivanikov et al., 1998; Васильева, 2000) не согласует-
ся с новыми данными. Результаты наших иссле-
дований, напротив, дают основание утверждать,
что на территории Северного Приладожья широ-
ко проявлен магматизм 2.10 млрд лет назад, и что
западная окраина Карельского кратона 2.10 млрд
лет назад, наиболее вероятно, представляла собой
область активного основного магматизма, где до-
минирующую роль играли вулканиты и дайки де-
плетированных толеитов.

Петрология деплетированных и обогащенных 
толеитов с возрастом 2.10 млрд лет 

на Карельском кратоне

Каждая из трех выделенных групп пород, вулка-
ниты и дайки деплетированных толеитов и дайки
обогащенных толеитов, обладает отличительными
геохимическими и изотопными характеристиками,
которые связаны со спецификой зарождения и
эволюции их материнских магм.

Вулканиты деплетированных толеитов из разре-
за структуры оз. Малое Янисъярви имеют очень
узкие вариации составов, что указывает на мини-
мальную дифференциацию их материнских магм
в промежуточной камере. Напротив, широкие ва-
риации концентраций MgO, Al2O3, Fe2O3, Cr и Ni
в силлах (рис. 7), вероятно, связаны с дифферен-
циацией расплавов на уровне их становления, с
участием в кумулусной ассоциации разных про-
порций оливина, клинопироксена, плагиоклаза и
хромита. Концентрации HFSE и REE в вулкани-
тах и силлах имеют ограниченные и закономер-
ные вариации (рис. 7, 8), что в сочетании с уме-
ренным содержанием MgO в породах может ука-

Рис. 9. Сравнение геохимических и изотопных характеристик вулканитов и даек деплетированных толеитов с возрас-
тами 2.10 и 1.95 млрд лет из западной части Карельского кратона (Раахе-Ладожская зона). (а–в) – мультиэлементные
диаграммы (нормировано к примитивной мантии: Wenderpohl, Hartmann, 1994): (а) – вулканиты с возрастом 2.10 млрд
лет из участков Малое Янисъярви (это исследование), Пятсеваара (Матреничев, Матреничев, 2010), Йоттиапа (Huhma
et al., 1990) и Тохмоярви (Nykänen et al., 1994); (б) – вулканиты с возрастом 2.10 млрд лет участка Малое Янисъярви и
вулканиты с возрастом 1.95 млрд лет из комплекса Йорма (Peltonen et al., 1996); (в) – дайки с возрастом 2.10 млрд лет
из участка Хатунойя и дайки с возрастом 1.95 млрд лет из комплекса Йорма (Peltonen et al., 1996); (г) – диаграмма
εNd(T)–возраст для вулканитов и даек с возрастами 2.10 и 1.95 млрд лет из Раахе-Ладожской зоны по нашим данным
и из работ (Huhma, 1986; Huhma et al., 1990; Nykänen et al., 1994; Peltonen et al., 1996; Матреничев, Матреничев, 2010).

1900 1950 2000 2050 2100 2150 2200
–2
–1

0
1
2
3
4
5
6
7

U Th Nb La Ce Sr Nd Zr Sm Eu Gd Ti Dy Er Yb
1

10

100 (в)

U Th Nb La Ce Sr Nd Zr Sm Eu Gd Ti Dy Er Yb
1

10

100 (в)

U Th Nb La Ce Sr Nd Zr Sm Eu Gd Ti Dy Er Yb
1

10

100 (в)

(г)

Хатунойя

Хатунойя

Малое Янисъярви Малое
Янисъярви

Малое
Янисъярви

Йорма

Йорма

дайки

Йоттиапа

Тохмоярви
Пятсеваара

Йоттиапа
Тохмоярви

Пятсеваара

подушечные
лавы Тулос

дайки

2.10 млрд лет

2.10 млрд лет

2.10 млрд лет

1.95 млрд лет

1.95 млрд лет
вулканиты

вулканиты

дайки
офиолитовый
комплекс Йорма

вулканиты

� N
d(

T
)

T, млрд лет

DM



ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 6  2023

ГЕОДИНАМИКА РАСКОЛА ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ КАРЕЛЬСКОГО КРАТОНА 593

зывать на незначительное фракционирование их
материнских магм. Еще одним фактором, который
мог обусловить вариации составов вулканитов,
являлась контаминация основных магм коровым
материалом. Аргументом в пользу этого процесса
служат небольшие вариации изотопного состава
неодима и смещение части точек вулканитов по
линии обратной корреляции (143Nd/144Nd)2100–Nd
(рис. 10), которое могло быть обеспечено при не-
большой добавке архейских гранитоидов в базиты.

Высокие положительные величины εNd(2110) в
основных вулканитах структуры оз. Малое Яни-

съярви (+3.3 ± 0.4), в Северном Приладожье
(+3.8 ± 0.1, Матреничев, Матреничев, 2010) и по-
ясе Перапохья (+4.3 ± 0.9, Huhma et al., 1990) ука-
зывают на деплетированный мантийный источник
расплавов, который по изотопным и геохимиче-
ским характеристикам отвечал деплетированной
мантии (Goldshtein, 1988). Нефракционирован-
ные спектры тяжелых РЗЭ в вулканитах деплети-
рованных толеитов указывают на их зарождение в
равновесии с безгранатовым реститом.

В дайках деплетированных толеитов долериты
разных фаз внедрения в структурах «дайка в дай-

Рис. 10. Вариации содержаний несовместимых элементов и изотопного состава Nd в базитах с возрастом 2.1 млрд лет
на Карельском кратоне и результаты модельных расчетов процессов фракционной кристаллизации, коровой конта-
минации и их сочетания (AFC). Исходный расплав соответствует наиболее примитивному вулканиту MORB-типа,
обр. Са-413-1 (Supplementary 2, ESM_2.xlsx). В процессе дифференциации исходного расплава удалялась ассоциация
10% Ol + 50% Cpx + 40% Pl, для оценки состава и соотношений фаз в которой были использованы проведенные ранее
расчеты дифференциации даек MORB-типа (Stepanova et al., 2014). Оценка степени коровой контаминации исходного
расплава получена с привлечением данных по среднему составу архейской коры (АСС) (Rudnick, Fountain, 1995); изо-
топный состав Nd контаминанты соответствует образцу архейского гранодиорита 1039/1 на участке Хатунойя (табл. 3). В
рассчитанной модели дифференциации совместной с коровой контаминацией (AFC) состав исходного расплава со-
ответствует деплетированному толеиту, обр. Са-413-1, кумулат включает 10% Ol + 50% Cpx + 40% Pl и контаминанту,
соответствующую средней архейской континентальной коре (АСС, Rudnick, Fountain, 1995). Небольшая доля конта-
минанты (r = 0.2) в расчетах обусловлена Sm-Nd изотопно-геохимическими характеристиками обогащенных толеи-
тов. Поля на диаграмме TiO2/Yb–Th/Nb по данным (Pearce et al., 2021). Исходные данные, использованные в расчетах,
приведены в Supplementary 4, ESM_4.xlsx.
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ке» имеют близкие составы, что указывает на не-
значительную роль дифференциации материн-
ских расплавов в промежуточных камерах и/или
ограниченный временной интервал формирова-
ния этого комплекса. Широкие вариации содер-
жаний петрогенных и редких элементов обуслов-
лены наличием крупнозернистых и пегматоид-
ных габбро, которые слагают линзы и шлиры в
центральных частях мощных даек. Наблюдаемые
тренды изменения составов со снижением содер-
жаний MgO, Cr и Ni, резким ростом и последую-
щим падением содержаний Fe2O3, TiO2 и V в лей-
кократовых и пегматоидных разновидностях,
устойчивым ростом концентраций P2O5, Zr, Th,
Nb и РЗЭ (рис. 7; Supplementary 2, ESM_2.xlsx),
вероятно, контролировались глубокой дифферен-
циацией основного расплава in situ в ходе последо-
вательной кристаллизации оливина, плагиоклаза,
клинопироксена и Fe-Ti оксидов. Близкие величи-
ны (143Nd/144Nd)2100 в долеритах и поздних габбро-
пегматитах показывают, что дифференциация даек
in situ происходила без привноса дополнительной
коровой компоненты (рис. 10).

Сходство составов даек и вулканитов деплети-
рованных толеитов по геохимическим и изотоп-
ным характеристикам указывает на общий источ-
ник и близкие условия генерации расплавов. Их
небольшие различия при близком содержании
MgO можно объяснить контаминацией базальто-
вых расплавов архейскими гранитоидами (рис. 10),
низкая степень которой согласуется с оценками
степени коровой контаминации (1–6%), полу-
ченными для даек деплетированных толеитов из
центральной части Карельского кратона (Ste-
panova et al., 2014). Таким образом, ранние дайки
деплетированных толеитов на участке Хатунойя
являются комагматами вулканитов деплетирован-
ных толеитов структуры оз. Малое Янисъярви.

В дайках обогащенных толеитов на участке Ту-
лос структурные неоднородности “дайка в дайке”
указывают на пульсационное поступление рас-
плава из промежуточной камеры. При этом породы
зоны закалки имеют более высокое содержание
SiO2 по сравнению с долеритами на удалении не-
скольких метров от контакта, что предполагает бо-
лее высокий вклад коровой контаминации в более
ранние порции расплава. Повышенная концен-
трация MgO в долеритах краевой части тела по
сравнению с зоной закалки подтверждает пульса-
ционный характер поступления расплавов. При
кристаллизации расплавов in situ наблюдается
снижение содержаний Fe2O3 и TiO2 при достиже-
нии MgO ~ 5 мас. %, что свидетельствует о начале
кристаллизации в кумулусной ассоциации тита-
номагнетита. Остаточные расплавы в дайках обо-
гащенных толеитов характеризуются низким со-
держанием MgO, высокими концентрациями SiO2,
Al2O3 и несовместимых элементов. Наряду с

фракционной кристаллизацией, в петрогенезисе
обогащенных толеитов значимую роль играла ко-
ровая контаминация. На это указывают геохими-
ческие и изотопные характеристики этих пород,
такие как отрицательные Nb-аномалии, обогаще-
ние легкими РЗЭ и низкорадиогенный изотопный
состав неодима. Таким образом, образование обо-
гащенных толеитов происходило при сочетании
процессов фракционной кристаллизации и коро-
вой контаминации (AFC) расплавов деплетирован-
ных толеитов. На большинстве диаграмм составы
обогащенных толеитов продолжают тренды изме-
нения составов обедненных толеитов (рис. 7), кото-
рые близки к модельным трендам AFC (рис. 10).

Связь обогащенных толеитов с глубинным
плюмовым OIB-источником, которую можно
было бы предположить на основании располо-
жения точек составов этих пород на диаграмме
Th/Nb‒TiO2/Yb в области EM-OIB (рис. 10в),
представляется маловероятной. Наблюдаемое в
обогащенных толеитах увеличение значений
TiO2/Yb со смещением точек составов в область
EM-OIB происходило на фоне роста концентра-
ции Yb при снижении MgO (рис. 7) и могло быть
связано с фракционированием клинопироксена,
в котором коэффициент распределения KDYb
больше, чем KDTi (Rollinson, Pease, 2021). Кроме
того, базиты с возрастом около 2.1 млрд лет с “чи-
стыми” OIB геохимическими характеристиками,
которые могли бы служить родоначальными рас-
плавами для обогащенных толеитов, внутри Ка-
рельского кратона не установлены (Davey et al.,
2022 и наши исследования).

Таким образом, приведенные петрологические
данные показывают, что вулканиты с характеристи-
ками деплетированных толеитов на участке Малое
Янисъярви представляют относительно мало-
глубинный и практически не контаминирован-
ный расплав, образованный из деплетированно-
го астеносферного источника. Дайки деплетиро-
ванных толеитов являются производными того
же расплава, но с небольшой долей коровой кон-
таминанты. Расплавы с характеристиками обога-
щенных толеитов, вероятно, также образовались
за счет деплетированных толеитовых расплавов
при сочетании процессов дифференциации и ко-
ровой контаминации. Таким образом, изученные
геохимические типы базитов с возрастом 2.1 млрд
лет могли быть сформированы из близких по со-
ставу первичных расплавов, образованных за счет
плавления деплетированного мантийного источ-
ника, а вариации составов пород обусловлены
разной степенью дифференциации и контамина-
ции коровым материалом.
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Крупная магматическая провинция суперкратона 
Сьюпериа и геодинамика раскола Карельского 

кратона 2.1 млрд лет назад

Основные вулканиты и дайки вулканитов с
возрастом 2.1 млрд лет на западной окраине Ка-
рельского кратона являются лишь небольшой
частью крупной магматической провинции,
фрагменты которой выявлены в архейских бло-
ках Фенноскандинавского и Канадского щитов,
составлявших неоархейский континент – супер-
кратон Сьюпериа (Bleeker, 2003; Ernst, Bleeker,
2010; Davey et al., 2022). В составе этой крупной
магматической провинции преобладали базиты,
образовавшиеся при процессах дифференциации
и коровой контаминации глубинных плюмовых
(WPB-тип или OIB-тип) и малоглубинных асте-
носферных (MORB-тип) мантийных магм (Davey
et al., 2022). Чистые мантийные расплавы OIB- и
MORB-типов, минимально преобразованные в
ходе подъема через континентальную литосферу,
имели ограниченное распространение.

Неконтаминированные базиты OIB-типа из-
вестны только в кратоне Херн, где мафические
силлы и дайки с возрастом 2.11 млрд лет обогаще-
ны TiO2 и HFSE, деплетированы тяжелыми РЗЭ
(Gd/Yb)N ≥ 3, имеют положительные Nb-анома-
лии и умеренно радиогенный изотопный состав
неодима (εNd(T) от –0.5 до +1.0) (Aspler et al., 2002).
По всем этим характеристикам базиты в кратоне
Херн отвечают OIB и могли образоваться за счет
глубинного гранат-равновесного источника магм
под мощной архейской литосферой (Aspler et al.,
2002). Кроме того, туффиты среднего состава с
геохимическими характеристиками OIB-типа и
возрастом около 2.1 млрд лет были обнаружены
на западном краю Карельского кратона (Pert-
tunen, Hanski, 2003), хотя дайки и вулканиты с та-
кими характеристиками здесь не известны.

Базиты MORB-типа, типичными представите-
лями которых являются изученные деплетиро-
ванные толеиты, известны только на Карельском
кратоне и в смежном Беломорском подвижном
поясе (Vuollo, Huhma, 2005; Stepanova et al., 2014;
Stepanova et al., 2022; Davey et al., 2022) и не из-
вестны на других кратонах суперкратона Сьюпе-
риа (Davey et al., 2022). На Карельском кратоне
базиты MORB-типа, претерпевшие минимальную
контаминацию и внедрявшиеся в обстановке ин-
тенсивного растяжения, имеют площадное рас-
пространение (Stepanova et al., 2014). Это указывает
на то, что около 2.1 млрд лет назад весь Карельский
кратон имел утоненную литосферу, подвергался
растяжению и заложению глубинных разломов,
которые дренировали астеносферную мантию.
Наиболее интенсивно эти процессы происходили
на западном краю Карельского кратона, где на
поверхность поступали минимально контамини-

рованные магмы, образованные при плавлении
деплетированного астеносферного источника.

Важно отметить, что контрастные по условиям
зарождения базиты MORB- и OIB-типа локали-
зованы в Карельском кратоне и кратоне Херн, ко-
торые, согласно палеоконтинентальным рекон-
струкциям, располагались рядом в суперкратоне
Сьюпериа до 2.1 млрд лет назад (Ernst, Bleeker,
2010; Davey et al., 2022). Близкая пространствен-
ная позиция этих кратонов обоснована комплек-
сом данных, включая (Ernst, Bleeker, 2010): (1)
сходство строения и состава разрезов палеопроте-
розойских вулканогенно-осадочных бассейнов;
(2) присутствие на краях обоих кратонов релик-
тов древней палеоархейской коры; (3) присут-
ствие на территории обоих кратонов роев мафи-
ческих даек с возрастом около 2.1 млрд лет. На со-
седство этих кратонов может указывать также
присутствие на западном краю Карельского кра-
тона пачки туффитов с OIB геохимическими ха-
рактеристиками и возрастом 2.1 млрд лет (Pert-
tunen, Hanski, 2003), вулканогенный материал в
которые мог поступать с территории кратона
Херн (Aspler et al., 2002).

Раскол с разделением Карельского кратона и
кратона Херн произошел около 2.1 млрд лет на-
зад, о чем свидетельствует наличие на краях этих
кратонов породных ассоциаций пассивных окра-
ин с возрастом 2.1 млрд лет (Kohonen, 1995; Ans-
dell et al., 2000; Hajnal et al., 2005). Причиной этого
раскола, по мнению большинства исследователей
(Nykänen et al., 1994; Kohonen, 1995; Aspler et al.,
2002; Lahtinen et al., 2015; Köykkä et al., 2019), яв-
лялся подъем глубинного плюма, но динамика
взаимодействия плюма с континентальной лито-
сферой не обсуждалась.

В масштабе суперкратона Сьюпериа, геометрия
этого плюма реконструирована по радиальному
рою мафических даек с возрастом около 2.1 млрд
лет. Предполагается, что центр плюма отвечал цен-
тру радиального роя даек Марафон (Halls et al.,
2008) и располагался между кратонами Сьюпери-
ор и Вайоминг (Ernst, Bleeker, 2010). Согласно та-
кой реконструкции, Карельский кратон и кратон
Херн располагались на периферии этого плюма,
на расстоянии более 1000 км от его центра (Ernst,
Bleeker, 2010; Davey et al., 2022). При столь значи-
тельной удаленности этот плюм не мог привести
к расколу литосферы (Lavecchia et al., 2017).

Глубинный плюм, породивший базитовый
магматизм OIB-типа под кратоном Херн около
2.1 млрд лет назад, рассматривался как возмож-
ная причина раскола этого кратона (Aspler et al.,
2002), хотя однозначных свидетельств этому нет.
Все базиты OIB-типа в кратоне Херн сосредото-
чены в бассейне Гурвиц по внутренней части кра-
тона на удалении примерно 250 км от его пассив-
ной окраины, где базиты этого типа неизвестны.
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Проявления OIB магматизма с возрастом 2.1 млрд
лет также не известны и на западном краю Карель-
ского кратона (Davey et al., 2022), хотя присутствие
здесь туффитов с OIB материалом (Perttunen, Hans-
ki, 2003) подтверждает дистальные проявления
магматизма этого типа. Согласно расчетным мо-
делям, при удаленности на 250 км от зоны раско-
ла плюм мог служить лишь дополнительной факто-
ром раскола литосферы за счет ее прогрева, уступая
главную роль другим факторам, таким как растяги-
вающие силы и ослабленные (сутурные) зоны в ли-
тосфере. Малоглубинные базиты MORB-типа и их
AFC производные, представляющие доминирую-
щий мантийный магматизм на Карельском кра-
тоне около 2.1 млрд лет, вероятно, были связаны
с декомпрессионным плавлением астеносферной
мантии, а не с глубинным плюмом. Таким обра-
зом, данные о проявлениях мантийного магма-
тизма 2.1 млрд лет на суперкратоне Сьюпериа не
поддерживают предположение о ведущей роли
плюма в расколе архейской литосферы западной
части Карельского кратона. Подъем мантийного
плюма не может также объяснить причину широ-
кого распространения базитов MORB-типа с воз-
растом 2.1 млрд лет только на Карельском крато-
не при их полном отсутствии на всех остальных
кратонах, входивших в суперкратон Сьюпериа
(Davey et al., 2022).

Альтернативой активному механизму раскола
при подъеме мантийного плюма является раскол
литосферы под влиянием субдукционных процес-
сов на краях литосферных блоков (Bercovici,
Long, 2014; Niu, 2020). Для оценки возможной ро-
ли этого механизма в расколе Карельского крато-
на 2.1 млрд лет назад следует обратиться к Ла-
пландско-Кольскому коллизионному орогену,
который располагается в северо-восточном об-
рамлении Карельского кратона и был сформиро-
ван в ходе субдукционных и коллизионных про-
цессов на месте одноименного океана в интерва-
ле времени 2.2–1.9 млрд лет назад (Bridgwater
et at., 2001; Tuisku, Huhma, 2006; Daly et al., 2006;
Lahtinen, Huhma, 2019). Эта страница тектониче-
ской истории Карельского кратона, сильно зату-
шеванная при закрытии океана и формировании
орогена Гималайского типа (Daly et al., 2006), яв-
ляется ключом к пониманию тектоники всего Ка-
рельского кратона в среднем палеопротерозое.

Время раскола континентальной литосферы и
открытия океана в северо-восточном обрамлении
Карельского кратона оценивается в диапазоне
2.3–2.4 млрд лет (рис. 11а), что обосновано дан-
ными по распределению мафических даек с воз-
растами от 2.5 до 2.1 млрд лет в соседствующих по
Лапландско-Кольскому орогену Карельско-Бе-
ломорском и Кольско-Мурманском блоках (Ste-
panova et al., 2022). Процесс раскола и формиро-
вание пассивной окраины на северо-восточном
краю Карельского кратона, вероятно, сопровож-

дался утонением континентальной литосферы.
По аналогии с современными окраинами (Sapin
et al., 2021) и расчетными моделями (Beniest et al.,
2017), ширина этой окраины с утонением конти-
нентальной литосферы могла составлять несколько
сотен километров, т.е. захватывать значительную
часть Карельского кратона (рис. 11а).

Формирование зон субдукции в Лапландско-
Кольском океане с образованием ювенильной па-
леопротерозойской континентальной коры проис-
ходило в интервале 2.2–2.0 млрд лет (рис. 11б, 11в),
о чем свидетельствуют метаосадочные породы в
Лапландско-Кольском орогене, которые имеют
ювенильные изотопные характеристики (TNd(DM)
от 2.24 до 2.42), содержат детритовый циркон с
возрастом 2.2–2.0 млрд лет (Bridgwater et al., 2001;
Tuisku, Huhma, 2006) и могли быть сформирова-
ны за счет разрушения островных дуг. Широкий
интервал возрастов детритового циркона (200 млн
лет) предполагает, что его источником могли слу-
жить породы не одной, а нескольких разновоз-
растных островных дуг.

Вопросы геометрии процессов субдукции при
формировании Лапландско-Кольского орогена
остаются открытыми, поскольку все палеопроте-
розойские комплексы в его составе формируют
коллаж тектонических пластин и не сохранили
первичных геологических соотношений (Daly et al.,
2006). Наряду с этим, повсеместное присутствие в
палеопротерозойских метаосадочных породах
небольшого количества архейских зерен циркона
(Bridgwater et al., 2001) может указывать на то, что
дуги формировались вблизи архейской коры или
на краю архейского континента.

Процессы субдукции океанической коры ча-
сто сопровождаются перемещением (отступлени-
ем) зон субдукции в сторону океана, что рассмат-
ривается исследователями как главная причина
растяжения континентальных блоков в процессе
субдукции (Collins, 2003; Bercovici et al., 2014; Niu,
2020; Lovecchio et al., 2020; Aldaajani et al., 2021).
На восточной окраине Карельского блока про-
цессы субдукции океанической коры могли со-
провождаться перемещением (отступлением) зон
субдукции в сторону океана (рис. 11). На Карель-
ском кратоне этот процесс растяжения устанав-
ливается как по осадочным, так и магматическим
комплексам. На поверхности растяжение прояви-
лось в заложении рифтогенных структур с грубо-
зернистыми осадочными породами ятулийского
надгоризонта (рис. 11б), которые имели широкое
распространение на территории Карельского
кратона (Хейсканен, 1990; Онежская, 2011). Кроме
того, процессы растяжения обеспечили проница-
емость литосферы Карельского кратона и привели
к поступлению в верхние уровни коры астено-
сферных базальтовых магм (рис. 11в) (Stepanova
et al., 2014). Начало этого процесса оценено по
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наиболее древнему, из известных, возрасту толе-
итов MORB-типа 2140 ± 3 млн лет для дайки из
северной части Карельского кратона, находя-
щейся на минимальном удалении от Лапландско-
Кольского орогена (рис. 1) (Stepanova et al., 2014).
Часть расплавов поднималась по глубинным разло-
мам в верхние уровни коры, минимально эволюци-
онировала и представлена толеитами MORB-типа.
Расплавы, поднимавшиеся к поверхности по си-
стеме промежуточных камер, изменяли состав в
ходе процессов дифференциации и контамина-
ции с образованием обогащенных толеитов.

Около 2.11 млрд лет назад, на фоне продолжа-
ющегося субдукционного растяжения и масштабно-
го основного магматизма MORB-типа на Карель-
ском кратоне, подъем глубинного мантийного
плюма, ответственного за магматизм OIB-типа в
кратоне Херн, возможно, обеспечил прогрев ли-
тосферы и инициировал разрыв ее сплошности
по ослабленной тектонической зоне сочленения
нео- и палеоархейских блоков (рис. 11г) по меха-
низму, смоделированному в работе (Lavecchia et al.,
2017). Раскрытие и последующее расширение океа-
нического бассейна разобщило архейские лито-

Рис. 11. Модель тектонической эволюции Карельского кратона и смежных структур в интервале времени 2.4–2.1 млрд лет.
Изученные участки: М – Малое Янисъярви; Х – Хатунойя; Т – Тулос. Объяснения см. в тексте.

(в)

(б)

(д)

(г)

(а) Лапландско-
Кольский

океан
О

ТС
Т

У
П

Л
Е

Н
И

Е
 ЗО

Н
Ы

 С
У

Б
Д

У
К

Ц
И

И

растяжение

мантийный плюм

растяжение

кратон Херн

кратон
Херн

Карельский кратон

Карельский
кратон

астеносферная
мантия

неоархейская
кора

островодужные
комплексы

рифтогенные комплексы
и дайки 2.5–2.4 млрд лет 

рифтогенные комплексы
и дайки 2.1 млрд лет 

литосферная
мантия

палеоархейская
кора

океаническая
кора

ХМ T

2.4–2.3
млрд лет

~2.2
млрд лет

2.14
млрд лет

2.11
млрд лет

<2.1
млрд лет



598

ПЕТРОЛОГИЯ  том 31  № 6  2023

САМСОНОВ и др.

сферные блоки Карельский и Херн (рис. 11д), кото-
рые в итоге были значительно удалены друг от
друга как на просторах палеопротерозойского
мирового океана, так и в составе палеопротеро-
зойского суперконтинента Колумбия/Нуна (El-
ming et al., 2021).

Таким образом, растяжение литосферы Ка-
рельского кратона в области влияния субдукци-
онных процессов в Лапландско-Кольском океане
в сочетании с воздействием мантийного плюма
2.1 млрд лет назад могло не только привести к рас-
колу литосферного блока, но и к формированию
ослабленных зон в литосфере, обеспечивая ин-
тенсивное растяжение и быстрый подъем астено-
сферных расплавов толеитов MORB-типа только
в пределах Карельского кратона. Такой механизм
может объяснить локальное присутствие на всей
территории Карельского кратона базитов MORB-
типа без повсеместного резкого утонения лито-
сферы, как можно было бы ожидать в случае эро-
зии под влиянием плюма (Burov et al., 2007;
Koptev et al., 2015; Lavecchia et al., 2017). Сохран-
ные участки мощной архейской литосферы Ка-
рельского кратона могли снизить скорость подъ-
ема мантийных расплавов, обеспечив условия для
дифференциации в промежуточных камерах и
контаминации деплетированных астеносферных
магм коровым веществом. Эти процессы могли
привести к образованию обогащенных толеито-
вых расплавов, которые также были широко
представлены на Карельском кратоне 2.1 млрд лет
назад.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Полученные данные дополнили характеристику

основного магматизма с возрастом 2.1 млрд лет и
подтвердили синхронное формирование обога-
щенных и деплетированных толеитов на террито-
рии Карельского кратона.

Для деплетированных толеитов MORB-типа
данные о площадном распространении на всей
территории Карельского кратона (Stepanova et al.,
2014; Davey et al., 2022) дополнены новыми данны-
ми о составе и возрасте мафических даек, вулкани-
тов и силлов в юго-западной части Карельского
кратона. Здесь наименее контаминированные асте-
носферные магмы представлены и дайками, и по-
душечными базальтами, что свидетельствует об
интенсивном утонении и растяжении архейской
коры и подтверждает модель раскола континен-
тальной литосферы и открытия океанического
бассейна вдоль западной окраины Карельского
кратона около 2.1 млрд лет назад.

Обогащенные толеиты с возрастом 2.1 млрд
лет, известные в разных частях Карельского кра-
тона (Vuollo, Huhma, 2005), изучены в составе
крупного дайкового роя в Западно-Карельском
домене в районе оз. Тулос, где возраст кристалли-
зации даек обогащенных толеитов составляет

2118 ± 5 млн лет. Петрологические реконструк-
ции показали, что эти обогащенные толеиты мог-
ли образоваться при сочетании процессов коро-
вой контаминации и фракционной кристаллиза-
ции деплетированных астеносферных расплавов.

Преобладание малоглубинного астеносферно-
го основного магматизма с широким распростра-
нением базитов MORB-типа на Карельском кра-
тоне контрастно отличает его от других кратонов,
входивших в состав архейского суперкратона
Сьюпериа (Davey et al., 2022). Специфика основ-
ного магматизма 2.1 млрд лет назад на Карель-
ском кратоне могла быть обусловлена процессами
растяжения литосферы под влиянием субдукци-
онных процессов в Лапландско-Кольском океа-
не. Это приводило к заложению ослабленных зон
в литосфере, служивших путями для быстрого подъ-
ема астеносферных расплавов толеитов MORB-ти-
па только на Карельском кратоне, не затронув
остальные части суперкратона Сьюпериа. Раскол
в западной части Карельского кратона на границе
с кратоном Херн, вероятно, контролировался су-
турной зоной сочленения неоархейской коры с
палеоархейскими блоками, цепочка которых
прослеживается на западе Карельского кратона.
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Geodynamic of a Breakup of Western Part of the Karelian Craton:
Data on 2.1 Ga Mafic Magmatism
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Mafic within-plate magmatism is the main source of information about the geodynamics of processes that
lead to the breakup of continental blocks. The article discusses the problem of geodynamics of the split of the
Archean supercraton Superia in the Middle Paleoproterozoic. The discussion is based on data on 2.1 Ga mag-
matism in the Karelian Craton, where basites of this age are represented by tholeiites of two geochemical
types: depleted and enriched. Geochemically close to N-MORB, depleted tholeiites were studied in North-
ern Priladozhye where they form methadoleritic dike swarms at c. 2111 ± 6 Ma (U-Pb, SIMS, zircon) in the
Khatunoiya locality, and pillow lavas and sills near Lake Maloye Janisjarvi. Enriched tholeiites were studied
in the Lake Tulos locality where they form a large swarm of doleritic dikes at 2118 ± 5 Ma (U-Pb, ID-TIMS,
baddeleyite). The results of these studies provide deeper insight into 2.1 Ga mafic magmatism. Depleted
tholeiites with N-MORB geochemistry have a spatial distribution in the Karelian Craton and could be
formed as a result of decompression melting of a depleted asthenospheric mantle, raising melts along the ex-
tension zones, and minimal contamination by the Archean crust. The simultaneous formation of enriched
tholeiitic melts probably occurred at differentiation and crustal contamination of depleted tholeiites during
melt migration through more rigid Archean crustal blocks. Data on basic magmatism with an age of 2.1 Ga
in the Karelian craton, which are difficult to explain within the framework of the mantle plume rise model,
are consistent with the model of lithosphere extension due to the retreat of the subduction zone in the north-
eastern framing of the craton, in the Lapland-Kola Ocean in the interval of 2.0–2.2 Ga years. The maximum
thinning, discontinuity of the Archean continental lithosphere, and the opening of an oceanic basin at the
western edge of the Karelian craton were probably controlled by the suture zone of the junction of the Neo-
archean crust with the Paleoarchean blocks, a chain of which was traced in the west of the Karelian craton.
An additional factor that led to breakup of the lithosphere 2.1 Ga ago could be the rise of a deep mantle plume
in the Khern craton, which occupied a spatial position close to the Karelian craton in the Archean supercra-
ton Superia.

Keywords: petrology of mafic magmatism, geochronology, geodynamics of breakup of the Archean supercra-
ton Superia, Karelian craton


