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Г Е О Т Е К Т О Н И К А

Май — Июнь 1981 г.

УДК 551.242

Б Е Л О У С О В  В. В.

НЕКОТОРЫЕ ВОПРОСЫ СТРОЕНИЯ 
И УСЛОВИИ РАЗВИТИЯ ПЕРЕХОДНЫХ ЗОН 

МЕЖДУ МАТЕРИКАМИ И ОКЕАНАМИ

В дополнение к обычно выделяемым двум типам переходных зон вы
делен третий тип, названный колумбийским. Показано, что характерное для 
всех переходных зон прогибание земной коры связано с превращением (по 
геофизическим свойствам) континентальной коры в промежуточную и затем 
в океаническую. Наиболее вероятным механизмом таких изменений являет
ся базификация континентальной коры, ее погружение (глыба за глыбой) 
в разогретую верхнюю мантию и замещение новой океанической корой.
В развитии переходных зон тихоокеанского типа большую роль играют глу
бинные разломы, достигающие уровня неистощенной мантии, откуда к по
верхности поднимаются летучие продукты, необходимые для образования 
известково-щелочных магм на островных дугах. Зоны Беньофа являются 
глубинными разломами, наклон которых вторичен и связан с контрастом 
плотностей в верхней мантии по разные стороны зоны Беньофа. Более плот
ная мантия подтекает под ^енее плотную, тогда как явление субдукции в 
том виде, в котором оно рисуется тектоникой плит, не существует.

Хотя в переходных зонах тихоокеанского типа на островных дугах 
второго типа происходит наращивание океанической коры вулканогенны
ми слоями андезитового состава, в целом развитие переходных зон идет 
в сторону расширения океанов за счет континентов.

О ТРЕТЬЕМ ТИПЕ ПЕРЕХОДНЫХ ЗОН

Помимо различаемых обычно двух типов переходных зон (атланти
ческого, или пассивного, и тихоокеанского, или активного) автор счита
ет возможным выделить третий тип, который он называет колумбий
ским. Этот тип переходной зоны развит вдоль тихоокеанской окраины 
Северной Америки, между Калифорнией и Аляской. По особенностям 
своего строения он является как бы промежуточным. То, что вдоль 
окраины материка протягиваются молодая складчатая зона и горный 
хребет, роднит эту зону с окраинами тихоокеанского типа. Родство уси
ливается в связи с тем, что эта зона лежит на продолжении Южно-Аме
риканской и Центральноамериканской окраин, принадлежность которых 
к тихоокеанскому типу не вызывает сомнений. Но, с другой стороны, на 
окраине Северной Америки между Калифорнией и Аляской нет ни глу
боководного желоба, ни зоны Беньофа, ни той специфической сейсмич
ности, которая всегда сопутствует активным окраинам. Эти особенно
сти объединяют колумбийскую переходную зону уже с окраинами ат
лантического типа. Еще больше сходства с последними прибавляет на
личие в колумбийской зоне подводных окраинных плато. Например, Ка
лифорнийское окраинное плато вполне сходно с такими типичными для 
атлантических переходных зон окраинных плато, как плато Блейк или 
Воринг.

Перечисленные противоречивые особенности строения этой части по
бережья Тихого океана настолько специфичны, что они, как нам кажет
ся, достаточны для выделения ее в отдельный тип.



Переходные зоны атлантического типа накладываются на край ма
териков, находящийся в состоянии древней или молодой платформы. 
При этом граница между материком и океаном несогласно срезает до- 
мезозойские материковые структуры.

Для переходных зон этого типа важнейшей проблемой является про
блема устойчивости границы континент — океан, т. е. линии, разделяю
щей континентальную и океаническую кору. Всегда ли она находилась 
там, где обнаруживается сейчас? Известно, что по геофизическим дан
ным смена континентальной коры океанической происходит обычно в

Рис. 1. Схематический разрез Атлантического побережья Север
ной Америки в районе Большой Ньюфаундлендской Банки. 
По Р. Шеридану, 1978. Цифры — сейсмические скорости

в км/с.

пределах континентального склона, там, где глубина океана достигает 
2 или 3 км. Однако толщина континентальной коры при подходе к этой 
линии не остается одинаковой: она уменьшается. Например, на Атлан
тической окраине Северной Америки мощность континентальной коры 
от суши к океану уменьшается с 33 до 16 км. Одновременно в основании 
коры появляется слой с повышенными сейсмическими скоростями (7,1—
7,4 км/с). Эти изменения происходят параллельно со все большим 
углублением фундамента континентальной коры от прибрежной равни
ны к внутренней части шельфа и далее— к ее внешней части и конти
нентальному склону. Углубление обычно происходит не постепенно, а 
ступенями, разделенными вертикальными взрезами (рис. 1).

Геологические данные указывают на то, что такое углубление — ре
зультат прогибания земной коры, усиливающегося от континента к 
океану. Об этом свидетельствует мощность мелководных и частично кон
тинентальных отложений, накопленных на шельфе, которая на внешнем 
крае последнего может превышать 10 км.



Историю переходных 
зон этого типа можно 
разделить на три стадии: 
континентальную, лагун
ную и морскую. Ьчрвая 
характеризуется обычно 
рифтовым режимом, ког
да кора крутыми разло
мами разделяется на гра
бены и горсты с накопле
нием в первых континен
тальных отложений, со
провождаемых базальто
выми излияниями и внед
рением долеритовых да
ек. Вторая стадия явля
ется временем накопле
ния эвапоритов. Во вре
мя третьей накапливает
ся основная толща осад
ков шельфа, несогласно 
перекрывающих дефор
мированный и метамор- 
физованный фундамент. 
В северной части Атлан
тического океана рифто- 
вая стадия проявляется 
от перми до средней юры, 
лагунная стадия прихо
дится на позднюю юру, а 
условия открытого моря 
наступают с раннего мела 
(в барреме или апте). На 
юге Атлантики рифтоге- 
нез проявляется в триасе, 
юре и в течение большей 
части раннего мела, эва- 
пориты образуются в ап
те, а большая морская 
трансгрессия начинается 
в позднем мелу [19, 21, 
34, 44].

Характерные для пе
реходных зон атлантиче
ского типа окраинные 
подводные плато также 
представляют собой ре
зультат опускания коры. 
Смена осадков по верти
кали указывает на то, что 
первоначально такие пла
то составляли часть мел
ководного шельфа. На
пример, плато Блейк ос
тавалось мелководным до 
конца мела и только поз
же опустилось на глубину 
1—2 км [44].
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Интерес представляет то обстоятельство, что в глубинном строении 
окраинных плато особенно хорошо выделяются слои с повышенными 
сейсмическими скоростями. Например, на плато Воринг у берегов Нор
вегии, по сейсмическим данным, на глубине 10 км залегает крупный 
массив плотных пород (рис. 2). Было высказано предположение, что это 
внедрившиеся основные и ультраосновные мантийные породы [53]. Ес
тественно предположить, что опускание плато причинно связано с внед
рением этих тяжелых пород. По Р. Шеридану [64], дно Багамской кот
ловины, примыкающей к плато Блейк, опустилось с раннего мела на 
5 км. На столько же опустилась кора и на плато Блейк, но на нем опу
скание вплоть до конца мела компенсировалось осадконакоплением. Ес
ли бы уже тогда существовал наблюдаемый как под котловиной, так и 
под плато слой со скоростью 7,2—7,4 км/с, то он залегал бы на глубине 
менее 7 км, что нарушило бы изостазию. Отсюда можно сделать вывод, 
что этот слой появился позже, когда происходило опускание.

Не следует ли из всего сказанного, что история переходных зон ат
лантического типа связана с таким изменением структуры коры, кото
рое состоит в появлении в ее составе аномально-плотных пород, что де
лает ее по геофизическим параметрам в той или иной мере промежуточ
ной между типичной континентальной и типичной океанической? Тогда 
логично предположить, что и общее утонение континентальной коры в 
сторону океана — проявление того же процесса прогрессивной «океань- 
зации» коры по геофизическим показателям.

В этой связи интерес представляет то, что соль, отложившаяся во 
время лагунной стадии, сейчас обнаруживается не только на шельфе, 
но и за пределами континентального склона на океанических глубинах, 
где кора имеет океаническое строение.

Например, в Мексиканском заливе соль залегает на глубине 8 км 
ниже уровня моря, где глубина последнего достигает 3,5 км и где по 
геофизическим данным консолидированная часть коры имеет океаниче
ский характер [60]. В районе Канарских островов соленосный триас об
наружен под толщей воды в4,5 км и также на коре океанического строе
ния [65]. Отсюда следует, что во время лагунной стадии мелководье 
распространялось значительно дальше от берега, чем сейчас. Едва ли 
можно сомневаться в том, что мелководный бассейн подстилался кон
тинентальной корой. Последняя затем была заменена корой океаниче
ской, и, таким образом, глубоководная впадина частично образовалась 
путем захвата бывшего края континента.

За последнее время разгорелась дискуссия о природе зон спокойно
го магнитного поля, которые повсеместно протягиваются вдоль переход
ных зон атлантического типа (между ними и поясами линейных магнит
ных аномалий, сопровождающих склоны срединно-океанического хреб
та) .

Первоначально, в свете спрединговой модели, предполагалось, что 
эти зоны отвечают тому геологическому времени, когда не было инвер
сий магнитного поля. В качестве таких спокойных эпох указывались 
различные отрезки геологического времени от позднего карбона до се
редины позднего мела. Но если все определяется магнитной геохроно
логией, то спокойное поле повсеместно должно окаймляться какой-то 
одной определенной линейной аномалией. Однако это правило не вы
держивается. В Северной Атлантике у берегов Америки крайней анома
лией оказывается 31-я. У противоположного берега — у плато Воринг — 
последней является 24-я аномалия (рис. 3), а у берегов Южной Австра
лии— 21-я аномалия (рис. 4). В связи с этим в литературе высказыва
ются два мнения: или кора спокойных зон всегда была «особой» — не 
континентальной и не океанической — или же это бывшая континенталь
ная кора, приобретшая каким-то образом геофизические признаки коры 
океанической [33, 59, 66].



Рис. 3. Полосовые магнитные аномалии Северной Атлантики. По карте У. К. Питмена 
и др., 1974. Кружки — континентальная кора, наклонная штриховка — зоны . спокойного

магнитного поля.

Рис. 4. Полосовые магнитные аномалии к югу от Австралии. 
По карте У. К. Питмена и др., 1974. Кружки — континентальная

кора.

В рамках мобилизма и «тектоники плит» обычно считаете», что пре
образования континентальной коры на атлантических окраинах связаны 
с ее растяжением, которое в верхних слоях происходит по «листриче- 
ским» сбросам, а глубже — пластическим путем. Между тем реальные 
геологические данные указывают не на листрические сбросы, а на преи
мущественно вертикальные взрезы (см. рис. 1). Последние противоречат



идее значительного растяжения коры. Взрезы являются глубинными. 
По крайней мере некоторые из них проникают в верхнюю мантию, что 
заставляет сомневаться в пластичном растяжении и глубоких слоев 
коры.

Нельзя пройти и мимо аналогий с некоторыми внутренними морями 
и даже внутриконтинентальными структурами. Утонение континенталь
ной коры и постепенный переход ее в кору «базальтовую» наблюдаются, 
например, в южной котловине Каспийского моря и в Черном море [1, 
15]. Между тем на месте этих бассейнов в недавнем геологическом про
шлом находились поднятые массивы суши, которые должны были по
всеместно иметь континентальную кору.

Из внутриконтинентальных структур сошлемся на Прикаспийскую 
депрессию [17, 30]. В рифее на месте этой депрессии были континен
тальные условия и существовала, несомненно, континентальная кора. 
В дальнейшем, в процессе прогибания, здесь было накоплено свыше 
20 км осадков. Под ними континентальная кора, которая на внешнем 
контуре депрессии имеет мощность 40 км, по направлению к центру де
прессии постепенно уменьшается в мощности до 30—26 км и одновре
менно меняется ее состав: в ней все больше преобладают породы с «ба
зальтовыми» сейсмическими скоростями. В наиболее погруженной части 
депрессии консолидированная кора, подстилающая осадки, имеет мощ
ность 6—9 км и целиком состоит из «базальтового» (гранулит-базито- 
вого?) материала, а гранито-гнейсовый слой отсутствует. Это строение 
коры должно рассматриваться как вторичное, и его связь с прогибани
ем коры несомненна. Но в этом случае, как и предыдущем, просто нет 
места для сколько-нибудь значительного растяжения коры, которое мог
ло бы привести к тому, чтобы среди континентальных массивов «откры
лось» базальтовое океаническое дно: окружающие структуры этому пре
пятствуют. Гораздо более вероятным нам кажется предположение, что 
преобразование в сторону ее океанизации, по геофизическим показате
лям, происходит с минимальным ее растяжением, на месте. Возможный 
механизм такого преобразования будет рассмотрен дальше.

ПЕРЕХОДНЫЕ ЗОНЫ ТИХООКЕАНСКОГО ТИПА

Мезозойские и кайнозойские подвижные пояса, вдоль которых про
тягиваются переходные зоны тихоокеанского типа, испытали длитель
ное полициклическое ортогеосинклинальное развитие и сейчас находят
ся в орогенном режиме. Переходная зона накладывается на подвижные 
пояса, что коренным образом отличает их от переходных зон атлантиче
ского типа, которые накладываются на платформу.

Полный «набор» современных структур тихоокеанских переходных 
зон включает глубоководный желоб, островную дугу и окраинное море. 
Этот перечень условный: не все полосы островов дугообразны, а Анды, 
принадлежащие к переходной зоне этого типа,— не островная дуга, а 
наземный хребет, за которым нет окраинного моря.

Выделяются островные дуги I и II типов [9]. Островные дуги I типа 
(Япония, Филиппины, Новая Гвинея и т. п.) пережили полициклическое 
ортогеосинклинальное развитие и имеют нормальную континентальную 
кору. С неогена они вступили в орогенный режим с преобладанием под
нятий, глыбовых дислокаций, с сейсмичностью, наземным вулканизмом 
андезит-базальтового и андезитового состава.

Дуги II типа, как правило, не имеют обнаруженного фундамента, 
указывающего на полициклическое ортогеосинклинальное развитие. 
Большей частью они расположены сейчас на океанической коре, кото
рая, однако, толще коры открытого океана. Частично они подстилаются 
и континентальной корой, как, например, северный и южный концы Ку
рильской дуги.



История дуг II типа известна преимущественно с позднего мела [35, 
36, 39, 40]. Начинается она с прогибания земной коры, сопровождаемо
го сильным магматизмом, что указывает на большую активность раз
ломов. Вначале преобладают толеитовые магмы, но потом к ним при
соединяются известково-щелочные. С миоцена или позже развиваются 
поднятие и сильный наземный андезит-базальтовый и андезитовый вул
канизм [41, 42]. Дуги II типа лишены проявлений складчатости общего 
смятия: все дислокации имеют глыбовый характер и связаны с верти
кальными взрезами. Склоны глубоководных желобов также ступенчаты, 
и только местами на них наблюдаются более сложные деформации, име
ющие, по-видимому, гравитационную природу. Дуги II типа лишены 
также проявления регионального метаморфизма и гранитного анатек- 
сиса.

Окраинные моря расположены частично на континентальной, но 
большей частью на океанической коре. Судя по данным глубоководного 
бурения, моря имеют разный возраст [35, 49, 52, 55, 56, 61]. Наиболее 
древнее море— Карибское: на океанической коре в его котловинах за
легают туронские отложения. Тасманово море образовалось на рубеже 
мела и палеоцена. Другие моря имеют более молодую кору от эоцено- 
вой до плиоценовой. Как видно из рис. 5, там, где между континентом 
и открытым океаном расположено несколько окраинных морей, более 
молодые моря находятся дальше от континента.

Существует стремление видеть в островных дугах современную гео
синклиналь. Но их теперешнее состояние это не геосинклинальный, а 
орогенный режим, вполне аналогичный внутриконтинентальным его про
явлениям. Что касается предыдущего состояния, то, как указывалось, 
островные дуги I типа пережили полициклическое ортогеосинклиналь- 
ное развитие со всеми его проявлениями, не отличающееся от развития 
геосинклиналей внутри материков. В дугах же II типа отсутствие склад
чатости общего смятия, регионального метаморфизма и гранитизации 
не позволяет видеть продукт ортогеосинклинального режима. Нам ка
жется, что зоны сходного развития на континентах это те, которые бы
ли отнесены автором к разряду «парагеосинклиналей с проявлением 
вулканизма» [8]. И там и здесь в истории развития структур очень 
большую роль играют разломы — это «приразломные» парагеосинкли
нали.

Глубоководные желоба, судя по возрасту осадков и их малой мощ
ности, очень молоды. Они образовались не раньше миоцена — в оро- 
генную эпоху, одновременно с поднятием островных дуг, и являются по 
отношению к последним передовыми прогибами. Ступенчатое строение 
их склонов отражает ту же глыбовую тектонику, которая характерна в 
орогенную стадию для всех островных дуг.

Окраинные моря представляют собой особые образования. Время 
формирования их прямо не связано со стадиями развития островных дуг: 
большинство морей образовалось до того, как поднялись дуги II типа 
и приобрели современный облик дуги I типа, другие моря образовались 
одновременно с поднятием дуг, третьи — позже их поднятия.

В окраинных морях, расположенных на континентальной коре, на
блюдается, как и в переходных зонах атлантического типа, уменьшение 
толщины коры с возрастанием глубины моря. Континентальная кора 
выклинивается и сменяется океанической на глубине моря от 2 до 3 км. 
При этом есть много указаний на то, что история всех окраинных морей, 
расположенных как на континентальной, так и океанической коре, со
стоит в общем в опускании коры. Там, где в морях на континентальной 
коре буровые скважины или драга достигли фундамента, поверхность 
последнего оказывается размытой и осадки начинаются с мелководных 
или даже континентальных. Так обстоит дело, например, на Квинсленд
ском, Ново-Зеландском, Фальклендском плато, на поднятии Ямамото



Рис. 5. Схема строения переходной зоны на западе Тихого океана. Сост. В. В. Белоусов 
1 — континенты и островные дуги I типа; 2 — окраинные моря на континентальной 
коре; 3 — островные дуги II типа на континентальной коре; 4 — островные дуги II ти
па на океанической коре; 5 — подводные хребты в окраинных морях; 6 — глубоковод
ные желоба; 7—14 — океан и окраинные моря на океанической коре разного возра
ста: 7 — юрского, 8 — раннемелового, 9 — позднемелового и палеоценового, 10 — эоце- 
нового, 11 — олигоценового, 12 — миоценового, 13 — плиоценового, 14 — четвертичного



в Японском море. Смена осадков в окраинных морях на океанической 
коре указывает на постепенное углубление, а осадки на подводных под
нятиях в таких морях во многих случаях свидетельствуют о том, что эти 
поднятия первоначально находились выше уровня моря. Такова, на
пример, история подводного хребта Кюсю-Палау в Филиппинском море.

Таким образом, и здесь, подобно тому как это было высказано нами 
по отношению к переходным зонам атлантического типа, можно пред
положить, что утонение континентальной коры и переход ее в океани
ческую исторически связаны с ее прогибанием: кора при этом, по гео
физическим показателям, постепенно преобразуется из типичной конти
нентальной через промежуточную в типичную океаническую. В пользу 
такого предположения говорят и иные структурные и палеогеографиче
ские свидетельства. Из структурных признаков укажем срезание океа
нической корой континентальных структур островных дуг I типа, как 
это особенно ярко видно вдоль южного берега о. Хоккайдо. Из палео
географических данных сошлемся на миоценовые конгломераты на 
Больших Курильских островах с гальками гнейсов и гранитов, которые 
должны были быть принесены со стороны Южно-Охотской котловины, 
имеющей сейчас океаническую кору [36]. Такие же конгломераты из
вестны на Алеутских островах, где они свидетельствуют о былом нахож
дении по соседству суши с континентальной корой [50J. Источник па
леогеновых обломочных отложений на п-ове Кии в Японии располага
ется на месте Филиппинского моря [67]. Грубость францискских отло
жений в Южной Калифорнии растет в сторону океана, где должен был 
находиться их источник, средний минералогический состав которого, су
дя по составу песчаников указанной формаций, должен быть близким 
к гранодиоритам [10].

Современные представления в рамках «тектоники плит» также при
писывают окраинным морям вторичное происхождение, но связывают 
его с «рассеянным спредингом», сопровождаемым образованием новой 
океанической коры [20].

Следовало бы проверить вероятность такого происхождения окраин
ных морей путем реконструкции той ситуации, которая должна была су
ществовать до начала спрединга. Странно, что такие проверки отсутст
вуют. Между тем если ранее окраинные моря не существовали, а затем 
образовались путем спрединга, то материал всех островных дуг Тихого 
океана должен был быть первоначально сконцентрирован около Азиат
ского и Австралийского континентов, причем полоса этого материала не
минуемо должна была быть чрезвычайно извилистой в соответствии с 
извилистостью края континентальной коры. Как же из этой извилистой 
полосы путем «рассеянного» спрединга получились столь правильные 
дуги, а в некоторых случаях — столь прямые линии островов? Напри
мер, прямолинейный архипелаг островов Тонга и Кермадек должен был 
получиться в результате суммарного и разновременного спрединга в 
морях Тасмановом, Южно-Фиджийским и Лау. Можно ли считать такой 
процесс вероятным? К тому же возникает еще вопрос о том, какой мате
риал перемещался. Ведь в большинстве случаев окраинные моря возни
кали до того, как поднялись островные дуги II типа. Спрединг должен 
был происходить, когда на месте будущих островных дуг II типа еще 
были прогибы земной коры. Должны ли мы думать, что передвигались 
именно прогибы, из которых уже на новом месте поднялись островные 
дуги? Не следует ли из всего этого, что окраинные моря образовались 
путем не спрединга, а процесса океанизации.

Существенной особенностью строения окраинных зон тихоокеанско
го типа являются сейсмофокальные зоны Беньофа. Тектоника плит свя
зывает их формирование с субдукцией океанической литосферы. Несом
ненно, что глубинные разломы, образующие зоны Беньофа, имеют тес
ную связь с глубоководными желобами, вернее, с зоной их контрастно



го сочленения с поднимающейся островной дугой. Отсюда и время их 
образования, видимо, то же, что и возраст этого сочленения, т. е. нео- 
тектоническая орогенная эпоха. Что же касается субдукдии, то все, что 
в последнее время становится известно о строении глубоководных же
лобов из геофизических и особенно буровых данных, красноречиво сви
детельствует против существования в природе процесса субдукдии [И,. 
28, 29, 54, 63].

В качестве таких данных отметим спокойное залегание осадков на 
дне глубоководных желобов; причленение горизонтальных слоев осад
ков к внутреннему склону желоба без каких-либо деформаций; повсе
местные признаки растяжения на склонах желоба при полном отсутст
вии деформаций сжатия, за исключением тех, которые легко объяснимы 
гравитационным оползанием рыхлых осадков. Особенное значение име
ет тот факт, что внутренний склон желобов сложен во всех известных 
случаях не океаническими осадками, «прилепленными» в процессе суб- 
дукции, а осадками, имеющими свой источник на прилегающей остров
ной дуге. Отметим также переход по простиранию глубоководных же
лобов в передовые прогибы на континентальной коре. Такой переход на
блюдается на простирании Зондского желоба в обе стороны — в Бирме 
и близ о. Тимор; он существует также на простирании желоба Тонга — 
Кермадек у берегов Новой Зеландии, где этот желоб переходит в про
гиб Хикуранга на континентальной коре. Желоб Пуэрто-Рико в Венесу
эле непосредственно сообщается с континентальным передовым проги
бом Ориноко.

Тектоника плит связывает с субдукцией океанической литосферы 
образование известково-щелочного магматизма. Однако схема этого 
процесса, в свое время предложенная Т. Грином и А. Рингвудом [16], 
слишком сложна, многоступенчата и во многих своих частях ненадеж
на. Это отмечалось неоднократно [14, 41, 69 и др.]. Наиболее опреде
ленно высказался недавно Р. Аркулюс [45], который заявил, что суб- 
дукция, видимо, не имеет никакого отношения к образованию известко
во-щелочных магм, формирование которых, вероятно, связано с нали
чием в зоне островных дуг неистощенной мантии. Плавление последней 
в присутствии воды на небольшой глубине должно приводить к образо
ванию андезитов и андезито-базальтов. Главнейшими обстоятельства
ми, опровергающими схему Т. Грина и А. Рингвуда, являются: невоз
можность проникновения воды на глубины свыше 100 км и термический 
режим. Предположение, что мантия нагревается под влиянием трения 
на поверхности опускающегося языка литосферы, физически не обосно
вано: напротив, опускающаяся холодная литосфера должна охлаждать 
окружающую мантию [3].

Вопрос о происхождении известково-щелочной магмы сейчас приоб
ретает новый аспект в свете новейших данных о распределении в мантии 
истощенного и неистощенного слоев. На дне морей и океанов господст
вуют толеитовые базальты. Они бедны летучими и щелочами, и это их 
качество, по-видимому, указывает на то, что они были выплавлены из 
уже истощенного слоя мантии, лишенного многих легких и подвижных 
компонентов [23, 43]. Было показано, что для глубин в 60 км и более 
плотность истощенного материала мантии меньше, чем материала не
истощенного [37, 57]. Это парадоксальное на первый взгляд положение 
создается в связи с тем, что при выплавлении базальтов на указанных 
глубинах из исходного материала удаляется такой тяжелый минерал, 
как гранат. Поэтому слой истощенной мантии держится вверху, тогда 
как неистощенная мантия находится глубже. Предполагается, что гра
ница между этими слоями лежит на глубине около 200 км. Вероятнее 
предположить, однако, что она очень неровная. Как бы то ни было при 
наличии глубинных разломов, проникающих на глубину в несколько 
сот километров, на поверхность могут быть извлечены из неистощенно



го слоя мантии летучие, щелочи, радиоактивные и легкие редкоземель
ные элементы. Именно с глубоким неистощенным слоем мантии следу
ет связывать струи щелочных базальтов, поднимающиеся в некоторых 
областях океанов. Тот же неистощенный слой, как нам кажется, явля
ется первоисточником и известково-щелочных магм островных дуг. По 
глубинным разломам, широко распространенным в переходных зонах 
тихоокеанского типа, среди других продуктов из неистощенного слоя 
поднимается водород, играющий важную роль в составе глубоких недр. 
Ближе к поверхности в результате его окисления образуется вода. Как 
показывают экспериментальные данные, при давлении 15—25 кб и тем
пературе около 1200° С в присутствии большого количества воды из 
ультраосновных пород мантии выплавляется андезит [27]. Вопрос о 
том, почему глубинные разломы на тихоокеанских окраинах наклонны 
и имеют характер сейсмофокальных зон Беньофа, будет рассмотрен 
ниже.

ПЕРЕХОДНАЯ ЗОНА КОЛУМБИЙСКОГО ТИПА

Основные особенности этой зоны были указаны выше. Прибавим к 
этому, что океаническое дно в этой зоне погружается с удалением от 
континента чрезвычайно медленно, так что изобата 5 км достигается 
на расстоянии около 2000 км от берега. В отличие от других переходных 
зон шельф здесь не опускается, а поднимается: судя по бентосным фо- 
раминиферам, с позднего миоцена у берегов штата Орегон произошло 
обмеление шельфа на 1 км [22, 51].

Необычно и полно загадок строение континентальной части этой 
переходной зоны. Трудно согласиться с Т. Этуотер [46] в том, что эти 
загадки могут быть решены путем «аккуратной работы с бумагой и 
ножницами» по правилам «тектоники плит». Сюда относится, например 
такая проблема, как история и амплитуда разлома Сан-Андреас,, или 
происхождение Поперечного хребта,— этой уникальной структуры, пе
ресекающей почти под прямым углом складчатую зону Берегового хреб
та. Проблемой является Большой Бассейн, представляющий собой ти
пичный рифт, но расположенный на необычном для рифта месте: не на 
платформе, а внутри молодой складчатой зоны. Траппы Колумбийского 
плато также распространены в складчатой зоне, а не на платформе. 
Проблему составляют андезиты Каскадных гор. Немало вопросов таит
ся и в происхождении францискской формации.

Мы еще вернемся к этим вопросам и на часть из них попытаемся 
дать ответ.

УСЛОВИЯ ОКЕАНИЗАЦИИ

Из предыдущего было видно, что в развитии переходных зон атлан
тического и тихоокеанского типов автор придает большое значение пре
образованию континентальной коры в океаническую.

Отметим прежде всего, что вопрос об океанизации континентальной 
коры далеко не нов. Одним из первых идею океанизации высказал 
А. Д. Архангельский [5]. В качестве механизма океанизации он указы
вал базификацию коры при внедрении в нее и излияния поверх нее тя
желой основной магмы.

После этого высказывались разные точки зрения на природу процес
са океанизации. Кроме представлений А. Д. Архангельского заслужива
ет рассмотрения идея, согласно которой ведущую роль в этом процессе 
играет эклогитизация [3, 47, 61]. Автор ранее допускал возможность 
обоих процессов: и базификации и эклогитизации [6].

Однако существуют данные, которые механизм эклогитизации дела
ют весьма сомнительным. Имеется явное противоречие между необхо
димой скоростью реакции и термодинамическими условиями в коре. Ки
нетика эклогитизации была исследована К. Ито и Дж. Кеннеди [18], а



также С. В. Соболевым [38]. Исходя из возраста окраинных морей на 
западе Тихого океана, необходимо, чтобы скорость реакции была по
рядка 10е—107 лет. Из указанных исследований видно, что такая ско
рость может быть достигнута при температуре не ниже 800°. Но при 
этой температуре для реакции требуется давление не менее 20 кб, кото
рое в континентальной коре не может быть достигнуто. При давлении 
же в 10 кб, которое возможно в нижних слоях континентальной коры, 
температура реакции снижается до 500°, что удлиняет реакцию до не
приемлемой величины в 109 лет. Известно, что в окраинных морях Ти
хого океана тепловой поток повышен против нормального. Это свиде
тельствует о повышенных температурах в коре, которые «работают» 
против эклогитизации. Такое же противоречие характерно и для Сре
диземного моря, к которому представление об эклогитизации в послед
нее время особенно настойчиво прилагается [4]. В Средиземном море 
также наблюдаются повышенные тепловые потоки.

Поэтому основным механизмом океанизации все же, по-видимому, 
является базификация. Вспомогательную роль играют метаморфические 
процессы, которые расширяют в глубине коры зону гранулитовой фации 
метаморфизма, тем самым повышая плотность коры.

В основе процесса базификации лежит внедрение в кору и вытека
ние на поверхность основных и ультраосновных мантийных пород. Мы 
хотели бы особенно подчеркнуть, что в последнее время появились дан
ные, указывающие на значительно большую роль в строении континен
тальной коры ультраосновных интрузий, чем это предполагалось ранее 
[12]. Проникая в кору по вертикальным разломам, эти основные и ульт- 
раосновные магмы затем распространяются на широких площадях в 
форме силлов. При этом между вертикальными и горизонтальными инт
рузиями изолируются глыбы коры, оказавшиеся полностью окружён
ными горячей магмой. Они прогреваются и подвергаются особенно силь
ному метаморфизму с потерей воды и увеличением плотности.

Очевидно, что такой процесс может происходить только в том слу
чае, если верхние слои мантии подвергаются плавлению. Температура 
в них должна подняться до 1300—1400° С. При этом плотность соответ
ственно уменьшается. Например, для аналогичной обстановки под осью 
срединно-океанического хребта было рассчитано, что разогретая, ча
стично расплавленная мантия на глубине 20 км имеет плотность
3,05 г/см3 [48]. Поэтому естественно, что там, где базификация проис
ходила геологически недавно и может быть продолжается и сейчас,— 
в молодых окраинных морях Тихого океана, в Средиземном море — теп
ловые потоки повышены и, по сейсмическим данным, верхние слои разу
плотнены, характеризуясь пониженными сейсмическими скоростями. 
Однако в наиболее древнем окраинном море — Карибском, а также на 
окраинах атлантического типа, где, как можно полагать, процесс пре
кратился давно и мантия остыла, тепловые потоки имеют нормальную 
величину и сейсмические скорости в кровле мантии также нормальные.

Понижение плотности верхних слоев мантии при увеличении плот
ности коры после застывания внедрившихся в нее и вылившихся поверх 
нее мантийных пород может привести к инверсии плотностей на грани
це между корой и мантией. Этот пункт центральный в данной концепции. 
При этом нет необходимости, чтобы средняя плотность всей коры сразу 
стала больше плотности разогретых верхних слоев мантии: достаточно, 
чтобы плотность, равная, скажем, 3,1 г/см3, возникла в подошве коры, 
в отдельных изолированных внедрениями магмы глыбах. Такие глыбы 
начнут откалываться и тонуть в мантии, а их место займет поднимаю
щийся мантийный материал. И весь процесс будет постепенно продви
гаться снизу вверх по коре. В подтверждение такой возможности со
шлемся на расчеты, выполненные Д. Таркоттом, У. Максби и У. Окен- 
доном, показавшие, что вещество разогретого мантийного материала



при наличии открытых вертикальных каналов способно подняться 
вплоть до самых верхних горизонтов континентальной коры: до глуби
ны 3,25 км под уровнем гидрогеоида [68].

Подчеркнем, что по нашей схеме новая океаническая кора возника
ет не путем базификации континентальной коры на месте, а в результа
те замещения ее продуктами мантийных выплавок, тогда как утяжелен
ные глыбы коры, постепенно откалывающиеся от подошвы коры, погру
жаются в мантию. Этот процесс сопровождается выделением воды.

Когда утяжеленные глыбы коры погрузятся в мантию на глубину 
свыше 60 км, они могут подвергнуться эклогитизации, что будет содей
ствовать более скорому их дальнейшему погружению. Они «провалятся» 
на дно астеносферы и образуют там тяжелый слой.

Подтверждение этой концепции можно видеть в некоторых резуль
татах гравиметрических исследований. М. Е. Артемьев [2] показал, что 
региональные положительные аномалии, свойственные переходным зо
нам тихоокеанского типа, вызваны тяжелыми массивами, находящими
ся на глубине нескольких сотен километров. Этот тяжелый слой может 
быть образован скоплением уплотненных глыб континентальной коры, 
подвергшейся базификации. Аналогичные тяжелые массивы имеются 
под западной частью Средиземного моря и под Эгейским морем.

Существуют некоторые обстоятельства, дополнительно способствую
щие процессу базификации. Например, низкая вязкость базальтовой 
магмы, позволяющая ей легко растекаться и по поверхности и между 
слоями внутри коры. Способствуют также предыдущее поднятие и ре
гиональная, охватившая широкую площадь эрозия, уничтожившая зна
чительную часть наиболее кислых и легких верхних слоев коры. Это 
условие выполняется на платформах и срединных массивах. К тому же, 
по сейсмическим данным, платформы отличаются от орогенических зон 
большей относительной ролью плотного гранулито-базитового слоя в 
разрезе коры. Следовательно, кора платформ и срединных массивов 
благоприятна для базификации. Платформы и срединные массивы осо
бенно податливы базификации еще в связи с тем, что в этих структур
ных областях глубинные разломы залечены, а вещество мантии, как 
можно предполагать, истощёно, т. е. лишено летучих элементов, и по
этому способно прогреваться равномерно и спокойно на широких пло
щадях, без взрывов, без возникновения больших неоднородностей, без 
преждевременного выброса тепла на поверхность. Тепло сохраняется 
в глубине и идет на преобразование коры.

ГЛУБИННЫЕ УСЛОВИЯ РАЗВИТИЯ ПЕРЕХОДНЫХ ЗОН

В заключение рассмотрим, как высказанные соображения могут быть 
применены к переходным зонам разных типов.

В истории переходных зон атлантического типа в качестве началь
ной выделяется стадия рифтогенеза. Известно, что рифтогенез связан 
с разогревом верхней мантии. Очевидно, и в этих зонах в ту начальную 
стадию и температуры, и тепловой поток были повышенными. С тех пор 
произошло остывание и тепловой поток стал нормальным. Мы не рас
сматриваем здесь историю океанов в целом, и поэтому было бы нецеле
сообразно повторять аргументы, касающиеся отношения автора к идеям 
мобилизма. Эти аргументы достаточно полно изложены в других рабо
тах [6, 7].

Полагая, что при образовании Атлантического, Индийского и Север
ного Ледовитого океанов не было даздвижения континентов, мы вынуж
дены предположить, что рифтогенез охватывал первоначально всю пло
щадь указанных океанов. Тогда под всей площадью каждого из океа
нов существовала линза разогретой мантии. Рифтогенез подготовил ус
ловия для проникновения этого разогретого мантийного материала в



кору и, следовательно, для базификации последней. Судя по геологиче
ской обстановке, окружающей перечисленные океаны, рифтогенез, а 
затем базификация развились на месте предшествующих режимов плат
форменного и срединных массивов.

Линза разогретого материала мантии в дальнейшем постепенно 
остывала. Под Атлантическим океаном ее остывание началось с краев. 
От краев к оси океана затухала вулканическая деятельность, сменяясь 
нормальным отложением осадков. Поэтому возраст консолидированной 
океанической коры и осадков на ней становился все более молодым по 
направлению к оси океана, где срединный хребет с его рифтом на по
верхности, современным вулканизмом и линзой разогретого материала 
под корой представляет собой реликт состояния, ранее распространяв
шегося на весь океан. Постепенное выклинивание континентальной ко
ры на атлантических окраинах соответствует прерванной в незавершен
ном виде базификации. Океанические котловины уже полностью бази- 
фицированы, а в срединных хребтах базификация остатков континен
тальной коры, возможно, еще продолжается.

Гораздо сложнее обстоят дела в переходных зонах тихоокеанского 
типа. Эта сложность создается большой раздробленностью этих зон. 
Базификация, такая же, какая происходит в окраинных зонах атланти
ческого типа, проявляется в окраинных морях. Автор полагает, что на 
их месте ранее была континентальная кора. Тектонически это были сре
динные массивы внутри мезозойско-кайнозойской геосинклинали. Толь
ко что указывалось, что срединные массивы наряду с платформами яв
ляются структурами, благоприятными для базификации. Срединные 
массивы окаймлялись подвижными зонами, которые частично (на всех 
дугах I типа и на некоторых отрезках дуг II типа) представляли собой 
ортогеосинклинали, но большая часть дуг II типа — это зоны разломов, 
развивавшиеся как «приразломные парагеосинклинали» с образовани
ем в них типичных островных дуг II типа. Уже давно Ю. М. Пущаров- 
ским [31] было показано, что внутриконтинентальным геосинклиналям 
там, где происходит их затухание по простиранию, свойственно перехо
дить в зоны глубинных разломов. Ортогеосинклинали и зоны глубинных 
разломов благодаря притоку глубинного материала и большей толщине 
коры представляли препятствие для базификации и подверглись ей 
лишь частично, претерпев в той или иной степени обрушение с краев. 
Выше указано, что образование известково-щелочных магм на остров
ных дугах мы связываем с подтоком вещества из глубокого слоя неис
тощенной мантии по глубинным разломам, которыми являются зоны 
Беньофа. Особенно сильный подток приурочен к последнему — ороген- 
ному этапу, возможно, потому, что этот неотектонический этап повсе
местно характеризуется возбуждением активности земных недр.

Почему зоны Беньофа наклонны? Можно думать, что этот наклон 
вторичен и связан с разной плотностью верхней мантии по обе стороны 
разлома. Первоначально эти разломы, по всей вероятности, были вер
тикальными. На это указывает глыбовый характер дислокаций на ост
ровных дугах II типа в течение всего их развития и на островных дугах 
I типа на орогенной стадии. Зоны Беньофа всегда совпадают с темпера
турным контрастом, отраженным в контрасте тепловых потоков. По 
одну сторону (под окраинным морем) тепловой поток выше, чем по дру
гую (т. е. в глубоководном желобе и за ним). Очевидно, что более высо
кий тепловой поток связан с менее плотной верхней мантией и наобо
рот. Если вязкость верхней мантии такова, что ее материал может течь 
с достаточной скоростью под влиянием этих разностей плотностей, то 
более плотная мантия должна подтекать под менее плотную и соответ
ственно менее плотная мантия должна натекать на более плотную. По
этому наклон зоны Беньофа всегда направлен в сторону более разогре
той мантии. Этот механизм позволяет понять и обратный наклон зоны



Беньофа у островов Соломоновых и Ново-Гебридских, поскольку ман
тия более молодой Северо-Фиджийской котловины, лежащей к северу 
от этих островов и образовавшейся в миоцене, должна еще сохранять 
более высокую температуру и иметь меньшую плотность, чем мантия 
расположенного южнее Кораллового моря, образовавшегося в эоцене. 
Эта причина наклонного положения зоны Беньофа уже была предпо
ложена А. Г. Гайнановым [13] и П. М. Сычевым [39].

В свое время Е. Н. Люстих [26] писал о значении наклона отводя
щих каналов для дифференциации мантии. Именно наклонное положе
ние каналов должно особенно способствовать дифференциации в под
стилающих породах. В данном случае речь должна идти о процессе вы
щелачивания прилегающих снизу к зоне Беньофа пород поднимающи
мися по этой зоне водородом и другими летучими [25]. Так можно объ
яснить слой повышенных сейсмических скоростей и высокого коэффи
циента сейсмической добротности, сопровождающий снизу зону 
Беньофа.

Хотя субдукции океанической литосферы не происходит, однако при 
подтекании более плотной мантии под менее плотную в пределах неко
торой зоны происходит общее оседание более плотной мантии и общее 
надвигание менее плотной. Эти относительные смещения создают сей
смический режим зоны Беньофа. Они же повели к образованию глубо
ководного желоба там, где смыкаются различно нагретые тектоносфе- 
ры. Почти полное отсутствие наклонных зон Беньофа на континентах 
может быть объяснено большой вязкостью мантии под платформами, 
препятствующей подтеканию этой мантии под мантию соседней склад
чатой зоны. Но там, где мантия нагрета сильнее, наклонные зоны все 
же образуются и на материках. Например, наклонный глубокий сейсмо- 
генный разлом между Памиром и Тянь-Шанем образовался, потому что 
мантия под последним была в достаточной мере нагрета и вязкость ее 
была снижена.

В островных дугах II типа нет регионального метаморфизма и гра
нитного анатексиса, нет и складчатости. Дислокации имеют только глы
бовый характер. Эти особенности развития следует связать с чрезвычай
но большой сосредоточенной и сквозной проницаемостью коры, благо
даря которой глубинные потоки летучих, щелочей, а также и Магмы лег
ко проходят сквозь кору и в значительной степени вырываются на по
верхность: какого-либо глубокого физико-химического взаимодействия 
с окружающими породами коры при этом не происходит. Между тем 
для регионального метаморфизма, гранитизации, образования глубин
ных диапиров, лежащих в основе складчатости общего смятия, как раз 
необходимо тесное физико-химическое взаимодействие глубинных про
дуктов с корой. Это возможно только в обстановке рассеянной и замкну
той проницаемости коры. Такая обстановка возникает на определенной 
(инверсионной) стадии развития ортогеосинклиналей, но не в парагео
синклиналях, которыми были дуги II типа, и не при орогенном режиме 
на дугах обоих типов.

В этом отношении имеется сходство между дугами II типа и сред
ним отрезком Анд. В течение всего мезозойско-кайнозойского цикла 
развития Чилийско-Перуанские Анды представляли собой арену силь
нейшего известково-щелочного магматизма при полном отсутствии ре
гионального метаморфизма, гранитизации и складчатости общего смя
тия; все дислокации в этой части Анд имеют глыбовый характер [24, 
32]. Именно повышенная проницаемость, сосредоточенная вдоль глу
бинных разломов, определяла особый характер развития этой зоны. 
А взаимоотношение средней части Анд с ортогеосинклиналями их север
ной и южной частей аналогично взаимоотношению поясов глубинных 
разломов в островных дугах II типа с ортогеосинклинальными зонами 
дуг I типа.
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Рис. 6. Гипотетическая схема эволюции глубинных условий в переходной зоне на за
паде Тихого океана в районе Филиппинских островов и Марианской дуги. Сост. В. В. Бе

лоусов
1 — континентальная кора; 2 — океаническая кора; 3 — астеносфера; 4 — истощенная 
мантия; 5 — неистощенная мантия; 6 — условная изотерма и подъем аномально-разогре
той мантии; 7 — толеитовые базальты; 8 — региональный метаморфизм и гранитизация; 
9 — андезиты, андезито-базальты; 10 — разрывы; 11 — зона Беньофа; 12 — зона выще

лачивания и уплотнения

На рис. 6 схематически изображены глубинные условия переходных 
зон тихоокеанского типа в их историческом развитии, как это себе пред
ставляет автор.

Условия развития переходной зоны колумбийского типа представля
ют особый интерес; Особенности этой переходной зоны связаны с вза
имным наложением процессов ортогеосинклинального и орогенного»



развития, с одной стороны, и рифтогенеза — с другой. Кордильеры Се
верной Америки в течение мезозоя и в начале кайнозоя развивались как 
ортогеосинклиналь. В неогене геосинклинальный режим сменился оро- 
генным. Но одновременно с последним возник и режим рифтовый. Он 
связан со срединным океаническим хребтом, который частично тянется 
вблизи берега, а частично проходит и под континентом: Восточно-Тихо
океанское поднятие «входит» в Калифорнийский залив, и затем его 
продолжение, судя по эпицентрам землетрясений, прослеживается на 
суше под разломом Сан-Андреас, Большим Бассейном и Колумбийским 
плато. Севернее мыса Мендосино хребет снова переходит на дно океа
на, где его отрезками, разделенными поперечными разрывами, являют
ся подводные хребты Горда, Хуан де-Фука и Эксплорер.

Ортогеосинклинальное и орогенное развитие связано с разогревани
ем неистощенной мантии. На это указывают в первом случае прЪцессы 
регионального метаморфизма и гранитного анатексиса, а во втором — 
известково-щелочной характер магм. Можно думать, что под ортогео
синклиналью и орогенной зоной неистощенная мантия находится на не
большой глубине. Для рифтового процесса и для базификации благо
приятна, напротив, истощенная мантия. Поэтому рифтовый процесс и 
базификация могут прийти на смену ортогеосинклинальному и ороген- 
ному развитию там, где мантия испытала истощение. Если в той или 
иной зоне мантия на отдельных участках истощена, тогда как в других 
местах она еще не подверглась значительному истощению, то при разо
греве такой неоднородной мантии возможно существование бок о бок 
как ортогеосинклинального и орогенного режимов, так и рифтового ре
жима и процессов базификации.

Именно такое сочетание мы и наблюдаем в переходной зоне колум
бийского типа. Процессы рифтогенеза и базификации проникли в оро- 
генную зону Кордильер локально, и при этом они выражены в разной 
форме в зависимости от «удавшейся» степени рифтогенеза и базифика
ции. Так, в Большом Бассейне они привели к растяжению и образова
нию горстов и грабенов, а на Колумбийском плато — к излиянию трап
пов. Можно думать, что эти проявления отвечают определенным степе
ням истощения материала мантии.

В связи со срединным хребтом образовалось широкое валообразное 
поднятие коры. Последнее отразилось в распределении глубин вдоль 
тихоокеанского берега Северной Америки, где вместо глубоководного 
желоба наблюдается постепенное понижение дна в глубь океана. Это 
же валообразное поднятие захватило шельф, где, как указывалось, есть 
признаки обмеления.

Что касается отсутствия зон Беньофа, то его следует связать с тем, 
что здесь нет температурных контрастов. Во всей переходной зоне, 
включая как Кордильеры на суше, так и прилегающую часть дна океа
на, тепловые потоки повышенные и приблизительно одинаковые. Следо
вательно, здесь нет условий для образования блоков мантии с разной 
плотностью, что лежит в основе возникновения зон Беньофа и смещений 
по ним.

В этом отношении имеется сходство с переходными фонами атланти
ческого типа, которые также лишены и температурных контрастов и 
зон Беньофа. Но в атлантических переходных зонах температуры низ
кие, а в зоне колумбийского типа — высокие.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

По мнению автора, есть достаточные основания полагать, что в раз
витии всех трех типов переходных зон ведущая роль принадлежит про
цессам океанизации. Во всех случаях океан расширяется за счет мате
рика. В переходных зонах атлантического типа первой стадией океани-



зации является рифтогенез, а для всех переходных зон процесс органи
зации включает утонение континентальной коры и внедрение в нее тя
желых основных и ультраосновных магм. Существенное значение име
ют также прогревание пород коры и повышение степени их метаморфиз
ма, что также способствует повышению плотности. Все эти процессы 
связаны с сильным разогревом и плавлением верхней мантии. После 
застывания внедрившихся в кору мантийных пород между утяжелен
ной корой и разуплотненной верхней мантией возникает инверсия плот
ности, которая ведет к погружению в мантию глыб коры, а на месте по
следней образуется новая кора океанического типа.

Переходные зоны атлантического типа образуются полностью в об
становке платформы или срединных массивов. Процесс начинается с 
формирования под областью будущего океана атлантического типа лин
зы разогретой мантии и рифтогенеза. Затем наступает стадия базифи- 
кации континентальной коры. Линза остывает с периферии, а совре
менные срединные хребты могут рассматриваться как реликты эндоген
ной активности, ранее охватывавшей всю ширину океана.

Переходные зоны тихоокеанского типа развиваются в более слож
ной обстановке. Они наложены не на платформу, а на сложно построен
ную подвижную зону, имевшую геосинклинальную историю. Базифи- 
кация охватывает здесь срединные массивы. На их месте образуются 
окраинные моря. Последние разделены ортогеосинклинальными или 
своеобразными приразломными парагеосинклинальными зонами. И те 
и другие в неогене вступили в орогенный режим развития. На основе 
ортогеосинклиналей образовались островные дуги I типа, а на основе 
приразломных парагеосинклиналей — островные дуги II типа. Извест
ково-щелочной магматизм, характерный для орогенного режима дуг, 
указывает на связь поверхности со слоем неистощенной мантии. Такая 
связь осуществляется через разломы. К их числу принадлежат зоны 
Беньофа. Наклон последних является вторичным, он связан с темпера
турным и плотностным контрастом блоков мантии, расположенных по 
обе стороны от разлома: менее нагретая мантия подтекает под более 
нагретую, и поэтому зона Беньофа всегда наклонена в сторону более 
нагретой и менее плотной мантии. Относительные смещения блоков ман
тии создают сейсмический режим этих зон, а уплотненный слой, их со
провождающий, представляет собой слой, подвергшийся выщелачива
нию флюидами (главным образом водородом), поднимающимися по 
разлому.

Выделенная впервые переходная зона колумбийского типа развита 
вдоль тихоокеанской окраины Северной Америки. В ней произошло 
своеобразное наложение рифтового процесса на орогенный. В формах 
этого наложения отразилась неоднородность мантии, состоящей из бло
ков как неистощенного, так и истощенного материала.

Раньше автор неоднократно подчеркивал значение теплового воз
буждения верхней мантии и проницаемости коры в образовании эндо
генных режимов. В свете этого исследования уточнено представление 
о типах и роли проницаемости. Рассеянная и закрытая с поверхности 
проницаемость способствует взаимодействию глубинных продуктов с 
вмещающими породами и определяет свойства ортогеосинклинального 
развития. Сосредоточенная сквозная проницаемость коры почти исклю
чает взаимодействие глубинных продуктов с вмещающими породами и 
определяет парагеосинклинальное и орогенное развитие.

Выяснилось принципиальное различие между рифтовым режимом, 
с одной стороны, и геосинклинальным и орогенным — с другой. Эти ре
жимы отвечают разной направленности развития земной коры. Рифто- 
вый режим связан с Газификацией коры, а геосинклинальный и ороген
ный режимы отвечают процессу обогащения коры сиалическим материа
лом глубинного происхождения. Выявилась также важная роль распре



деления в разрезе мантии неистощенных и истощенных слоев и блоков. 
Так начинают выявляться геохимические аспекты эндогенных режимов, 
которые заслуживают специального изучения.
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СТРУКТУРНОЕ ПОЛОЖЕНИЕ И ТЕКТОНИЧЕСКИЙ РЕЖИМ 
СТАНОВЛЕНИЯ УЛЬТРАБАЗИТ-ГАББРОВОГО КОМПЛЕКСА 

ГЛАВНОГО ХРЕБТА НА КОЛЬСКОМ ПОЛУОСТРОВЕ

Ультрабазит-габбровые массивы Главного хребта представляют собой 
фрагментированные или сохранившие первоначальную форму факолитов рас
слоенные интрузии с известково-щелочным типом фракционирования. Интру
зии залегают среди дислоцированных и зонально метаморфизованных оса
дочно-вулканогенных толщ нижнепротерозойского ймандра-варзугского ком
плекса и были внедрены в приповерхностную часть разреза. Становлению 
интрузий предшествовало накопление грауваккового клина, извержение не
прерывно дифференцированной и бимодальной гомодромных серий известково
щелочного типа и накопление сопряженных толщ граувакко-тефроидных тур- 
бидитов и карбонатов. После интрузий изливались покровы слабо фракцио
нированных пикрит-толеитов, подводящие дайки которых прорывают интру
зии и вмещающие их породы. Соотношения интрузий с вмещающими и пе
рекрывающими вулканитами отражают принадлежность их к единой тек- 
тоно-магматической стадии, а петрохимический состав, направленность 
фракционирования магматитов и формационный состав осадков — форми
рование в условиях геодинамического режима островной дуги.

В изучении геодинамического режима формирования докембрийских 
складчатых систем как областей наращивания континентальной коры 
значительное место отводится проблеме положения, времени и тектони
ческих условий формирования ультрабазит-габбровых комплексов. Один 
из важных вопросов этой проблемы — возможная взаимосвязь формиро
вания офиолитовых и офиолитоподобных ультрабазит-габбровых ком
плексов с известково-щелочным магматизмом вулканических дуг (или 
цепей) [24, 25]. Эти комплексы как продукты структурно-вещественной 
эволюции мантийных оболочек являются связующими звеньями между 
процессами, которые протекают в литосфере и мантии и позволяют по
лучать определенную информацию о тектонических условиях, сущест
вующих на мантийных глубинах.

В настоящей статье ультрабазит-габбровый комплекс Главного хреб
та Кольского полуострова рассматривается как пример довольно мно
гочисленной группы массивов докембрийских складчатых систем. Эта 
группа объединяет расслоенные массивы, которые ассоциируются с 
осадочно-вулканогенными толщами, содержащими различно фракцио
нированные вулканиты и туфосланцевые толщи. На Кольском полуост
рове эта группа представлена однотипными массивами Главного хреб
та, Федоровых и Панских тундр, залегающими среди осадочно-вулкано
генных толщ Имандра-Варзугской зоны [8, 16], массивами Печенгской 
структуры и рядом других. Статья излагает новые материалы, получен
ные в последние годы по району Главного хребта. Автор приносит бла
годарность Н. А. Штрейсу и М. С. Маркову за прочтение, замечания и 
плодотворные дискуссии по статье при подготовке ее к публикации.



Рассматриваемый район охватывает северо-западный фланг Иманд- 
ра-Варзугской зоны — крупной линейной субширотной структуры, вы
полненной осадочно-вулканогенными толщами. Эти толщи метаморфи- 
зованы в широком интервале РГ-условий— от зеленосланцевой фации, 
преобладающей в центральной части структуры, до биотит-мусковит- 
гнейсовой 1 по периферии.

На большей части своего протяжения Имандра-Варзугская зона об
рамляется толщами кольско-беломорского комплекса [1]: Кольской се
рией с севера и северо-востока, беломорской с юга и юго-запада. Тол
щи тундровой серии, обнаженной между выходами беломорской серии 
и имандра-варзугского комплекса, попеременно относятся разными ис
следователями в состав той или другого. По сложившимся представле
ниям, толщи кольско-беломорского комплекса слагают фундамент 
Имандра-Варзугской структуры, хотя, по мнению многих, дискуссия по 
этому вопросу еще далека от своего завершения.

А. Стратиграфия, формации 
и тектонический режим накопления вмещающих толщ

Кольско-беломорский комплекс. В примыкающем с северо-востока 
к Главному хребту Приимандровском районе Кольская серия представ
лена толщами полиметаморфических гнейсов с устойчивой юго-запад
ной вергенцией текстурно-структурных элементов. Довольно монотон
ный и малоконтрастный на больших пространствах разрез серии слага
ют биотит-плагиоклазовые гнейсы с переменными количествами амфи
бола и реже, граната. В низах серии, на изолированных участках мало
мощные пачки этих гнейсов переслаиваются с преобладающими апо- 
вулканогенными амфиболитами, исчезающими к середине разреза. 
В средней части разреза гнейсы содержат ограниченные по площади 
пачки джаспероидов с пропластками кератофировых металав, метатеф- 
роидов и метаграувакк, а в верхах характеризуются повышенной глино- 
земистостью [2]. В современной структуре глиноземистые гнейсы кон
центрируются в линейной полосе, приуроченной к восточному краю се
веро-западного фланга Имандра-Варзугской зоны, очерчивая область 
со специфическим режимом накопления высокоглиноземистых толщ.

Толщи беломорской серии, слагающие районы западного и юго-за
падного обрамления Главного хребта, также характеризуются запад- 
юго-западной вергентностью. Разрез серии сложен однообразными тол
щами биотитовых или мусковит-биотитовых гнейсов слабо и неравно
мерно насыщенных пропластками биотит-амфиболовых гнейсов и ам
фиболитов.

Сохранившиеся черты дометаморфической стратификации и лате
ральных соотношений толщ, реликтовых структур и состава пород ха
рактеризуют толщи кольско-беломорского комплекса как вулканоген
но-осадочные образования: граувакки, тефроиды и лавовые покровы 
андезито-базальтовых, риолит-базальтовых умеренно магнезиальных 
известково-щелочных серий, накапливавшихся в обширной акватории. 
Субщелочной общеваловый состав и фациальная устойчивость толщ 
кольско-беломорского комплекса с известковистыми, глиноземистыми 
и недосыщенными калием породами характеризуют малоконтрастный 
палеотектонический режим. Его основными чертами являются довольно 
интенсивное осадконакопление, рассеянный базальтоидный вулканизм 
и заметное фракционирование базальтоидных магм.

1 Здесь и далее использованы наименования фаций метаморфизма по петрогене- 
гической схеме С. П. Кориковского [10].
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Имандра-варзугский комплекс обнажен в районе на южных отрогах 
Главного хребта. По установившимся представлениям, разрез комплек
са рассматривается как геосинклинальный [12, 18]. Уточнение его со
става и строения стало возможным после работ В. В. Шолохнева, 
А. В. Зайцевского, В. И. Шляхова и др., проводивших детальное карти
рование комплекса. Здесь вкрест субмеридионального простирания 
толщ, с юго-запада на северо-восток в Имандра-Варзугской структуре 
выделяются три тектонических блока, разделенных зонами тектониче
ских нарушений и повышенного метаморфизма пород, достигающего 
уровня биотит-мусковит-гнейсовой фации. В целом довольно близкие 
стратиграфические разрезы каждого блока несколько различаются меж
ду собой.

Кислогубские разрезы обнажены по южному берегу Витегубы и в 
Кислой губе оз. Большая Имандра (рис. 1), где слагают крайний запад
ный блок, ограниченный с запада Чунатундровской и с востока Седло- 
озерской тектоническими шовными зонами. Нижняя из обнаженных 
здесь кислогубская свита начинается с толщи (до 600 м) субритмично
го флишоидного чередования граувакковых метаалевролитов и мета
песчаников с градационной слоистостью. Граувакки сменяются вверх 
сланцевой толщей (300—400 м) дробного переслаивания невыдержан
ных по простиранию пачек и пропластков андезито-базальтовых теф- 
роидов, туфопесчаников, граувакк и мраморизованных известняков. 
Верхи кислогубских разрезов (около 300 м), включаемые в состав вите- 
губской свиты, сложены многоярусными покровами метабазальтов, за
частую с подушечным строением, содержащих пропластки (до 0,5 м) да- 
цитов. В целом разрезы характеризуют окраину привулканического бас
сейна с последовательным накоплением граувакковых, затем тефроид- 
ных турбидитов, перекрываемых лавами дацит-базальтовой формации.

Арваренчские разрезы обнажены по северному берегу Витегубы и 
на прилегающих островах оз. Большая Имандра в следующем к северо- 
востоку от кислогубского блока, ограниченном Седлоозерской и Монче- 
тундровской зонами разломов. Разрез начинается с вулканитов арва- 
ренчской свиты, в которой переслаиваются пачки метатефроидов и ме
талав базальт-андезит-дацит-риолитового состава. В картируемых жер- 
ловинах центральных палеовулканов преобладают агломератовые ан- 
дезит-дацитовые и дацит-риолитовые туфы. На удалении от них разрез 
насыщается линзами крупнообломочных агломератовых туфов, туфо- 
конгломератов, обогащается пропластками известковистых туфопесча
ников и туффитов, а по общему составу и строению становится анало
гичным разрезу верхов кислогубской свиты.

Рис. 1. Структурное положение ультрабазит-габбровых массивов Главного хребта 
А. Схематическая геологическая карта. Имандра-варзугский комплекс, метавулканиты 
и метаосадки (1—4): 1 — пикрит-базальтовые подушечные лавы, умбинская свита; 
2 — дацит-базальтовые'вулканиты, витегубская свита; 3 — базальт-андезит-дацит-рио- 
литовые вулканиты (а) и тефроиды, граувакки, мраморы (б) арваренчского горизонта; 
4 — граувакки кислогубского горизонта. Кольско-беломорский комплекс: 5 — гнейсы 
по вулканитам и грауваккам; 6 — амфиболитовые бластомилониты разрывных зон. 
Ультрабазит-габбровый комплекс. Расслоенная серия (7—12): 7 — габбро мезо- и лей- 
кократовое; 8 — габбро-анортозиты; 9 — габбро-нориты мелано- и мезократовые; 
10 — нориты, меланонориты; 11 — ортопироксениты; 12 — гарцбургиты, дуниты, Краевая 
серия, 13 — диабазы, габбро-диабазы, 14 — тоналиты. Ориентировка: 15 — слоистости 
(а) и полосчатости (б) парасланцев и парагнейсов; i6  — полосчатости ортопород. 
Б. Обзорная схема (по [14]) поверхности слоев с V p ^ 6 ,8 —7,0 км/с (точечная линия) 

и ^ 8 ,0  км/с (сплошная линия). Пояснения к разрезам в текста 
Массивы: Вч — Волчьетундровский, Чн — Чунатундровский, * Мч — Мончетундровский, 
Кч — Кэркчоррский, Яг — -Ягельный, Ов — Островский, Дт — Девичьей тундры, 
К — мыса Каменного, Мп — Монче полуострова, Мг — Мончегорский (1 — гора Ниттис, 

2 — гора Солча, 3 — гора Нюд, 4 — гора Поаз, 5 — гора Вурэчу — Айвенч)



Поле вулканитов арваренчской свиты пронизано роями даек и жил 
базальтов, габбро-диабазов, оливиновых габбро. В северной части ар- 
варенчского блока эти дайки прослеживаются внутрь Мончетундров- 
ского и Мончегорского ультрабазит-габбровых массивов, где секут их 
внутреннюю структуру. Е. К. Козлов [8] показал, что дайки завершают 
формирование этих массивов, однако при их корреляции с эволюцией 
вулканизма вмещающих толщ он не располагал необходимыми данны
ми. Сейчас такие данные получены. На южной вершине горы Арваренч 
одна из даек, прорывая вулканиты арваренчской свиты, переходит в 
вулканическую жерловину. Центральная часть жерловины сложена так- 
ситовыми амфиболизированными габбро, сменяющимися к стенкам мин
далекаменными мелкозернистыми габбро-диабазами и афиритами. Жер
ловину окружают многоярусные (до метра мощностью) покровы мета
базальтов, метадиабазов, метамандельштейнов и ксенолав с многочис
ленными включениями пород арваренчской свиты. По южному отрогу 
г. Арваренч без перерыва в обнаженности прижерловые фации палео
вулкана переходят в толщу (до 800 м) метабазальтов-пикритов с про
пластками тефроидов, выделяемую в составе умбинской (палисарской) 
свиты. Породы свиты обнажены в зал. Щучьем Витегубы, на островах 
Петушьих, Сяв, Великий и на восточном берегу оз. Большая Имандра, 
у пос. Нефелиновые Пески. Толща построена чередованием многоярус
ных лавовых покровов, многие из которых имеют крупноподушечную 
отдельность с гиалокластитами и кремнистыми метаосадками в межпо
душечных пространствах. Наблюдаемое соотношение даек, прорываю
щих арваренчские вулканиты и ультрабазит-габбровые массивы и пе
реходящих в лавовые покровы умбинской свиты, не только свидетель
ствует о более древнем возрасте этих пород, чем возраст арваренчских 
вулканитов, но и показывает доумбинский возраст ультрабазит-габбро
вых массивов.

Вурэчуайвенчские разрезы обнажены в крайнем восточном блоке, 
ограниченном с запада Мончетундровской зоной разломов; На востоке 
они скрываются под водами оз. Большая Имандра, за которыми обна
жены гнейсы Кольской серии. В основании разреза района располагают
ся биотит-роговообманковые кварцевые тоналиты, прорывающие в рай
оне г. Мончегорска гнейсы Кольской серии. Выше тоналитов, по данным 
А. В. Зайцевского, снизу вверх сменяются: а) метадиабазы (160 м), 
имеющие эруптивные контакты с тоналитами; б) толща графитоидных 
и туфогенных сланцев с горизонтом кварцитовидных песчаников (до 
60 м )— низы рижгубской свиты; в) метадиабазы (до 600 м )— верхи 
рижгубской свиты; г) толща графитоидных филлитов (до 100 м) — ни
зы сейдореченской свиты; д) андезито-базальтовые вулканиты (до 
400 м), прослаивающихся в видимых верхах пачками андезито-дацито- 
вых туфобрекчий и туфов.

В рижгубских карьерах, вскрывших первую, вторую и третью толщи, 
хорошо видно, что: а) среди метадиабазов первой и особенно третьей 
толщ значительную часть объема слагают средне- и крупнозернистые 
габбро-диабазы; б) обе толщи сопровождаются в подошве и кровле 
эпидотовыми роговиками, адинолами и имеют экзоконтактовые отороч
ки; в) оба этих тела контактируют с осадочными пачками различного 
состава, границы между которыми косо пересекаются контактами обоих 
тел. В скважинах, по данным В. И. Шляхова, оба тела габбро-диабазов 
и диабазов прослеживаются на запад до не вскрытой эрозией части Мон
чегорского ультрабазит-габбрового массива. В этом направлении оба 
тела сливаются в одно, а в скважинах, пересекших массив, толща этих 
габбро-диабазов и диабазов завершает разрез интрузии. Эти данные 
несколько меняют представления о составе вурэчуайвенчского разреза: 
нижняя (пурначская) и вышележащая (рижгубская) толщи габбро-диа
базов и метадиабазов должны быть исключены из стратиграфического 
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разреза как силлы, и в его составе могут рассматриваться только ниж
няя туфогенно-сланцевая (рижгубская) и верхняя вулканогенная, да- 
цит-андезит-базальтовая (сейдореченская).

Б. Проявление регионального метаморфизма вмещающих толщ

Гнейсы Кольской серии в Приимандровском районе широко, но не
равномерно и контрастно насыщены участками развития плагиоклазо- 
вого порфиробластеза, пегматитообразования, плагиомигматизации и 
телами плагиогранитов. На этих участках, в недосыщенных калием и 
известковистых метапелитах развиты биотит-ортоклазовые парагенези
сы с неустойчивым гиперстеном. Вне полей гранитизации встречаются 
участки со ставролит-биотитовым парагенезисом. Среди обширных по
лей гнейсов беломорской серии в западном и юго-западном обрамлении 
Главного хребта плагиомигматизация проявлена на далеко разобщен
ных и небольших по площади участках, тела плагиогранитов редки и 
невелики. В насыщенных калием метапелитах сохраняются устойчивы
ми на обширных площадях доортоклазовые биотит-мусковитовые пара
генезисы.

В районе породы имандра-варзугского комплекса наименее метамор- 
физованы в восточных, вурэчуайвенчских разрезах, где в малоглинозе
мистых и умеренно известковистых метапелитах вне контактовых орео
лов ультрабазит-габбровых массивов устойчивые хлорит-серицитовые 
парагенезисы характеризуют добиотитовую зону зеленосланцевой фа
ции. Наибольший уровень метаморфизма пород комплекса здесь дости
гается в Мончетундровской, Седлоозерской и Чунатундровской тектони
ческих зонах, в которых развиты метабазитовые бластомилониты по 
габброидам и базальтоидам различной железистости с плагиоклаз-ро- 
говообманковыми парагенезисами, плагиомигматиты и плагиограниты. 
По бедным известью и умеренно калиевым метапелитам здесь развиты 
гранат-биотит-мусковит-ортоклазовые гнейсы. Наиболее интенсивно 
плагиомигматизация и анатексис плагиогранитов проявлены в пределах 
Чунатундровской зоны тектонизации, которая традиционно рассматри
вается в качестве граничного шва между беломорской и имандра-вар- 
зугской толщами.

При характеристике проявления регионального метаморфизма пород 
в кислогубских и арваренчских разрезах имандра-варзугской структуры 
обычно опираются на материалы из названных зон тектонизации, тогда 
как уровень метаморфизма пород внутри разделяемых ими блоков упу
скается из виду. Проводившееся изучение кислогубских и арваренчских 
разрезов показывает, что метаморфизм пород от шовных зон внутрь 
блоков понижается. В центральной части блоков, в метаграувакках кис- 
логубской и арваренчской свит, богатых известью и бедных калием, 
устойчивы парагенезисы биотит-хлорита с неустойчивым ставролитом, 
что, по-видимому, характеризует средне- и высокотемпературный интер
вал зеленосланцевой фации.

Из всего сказанного вытекает, что на западном фланге Имандра- 
Варзугской структуры проявлен высокоградиентный по температуре ме
таморфизм, наименьший (зеленосланцевый) в ядрах тектонических бло
ков и наибольший (амфиболитовый) вдоль ограничивающих блоки зон 
тектонизации. В периферии структуры этот метаморфизм по охватывае
мому температурному интервалу выравнивается с метаморфизмом вме
щающих толщ кольско-беломорского комплекса. Вместе с этим в мета
морфизме последнего проявлена заметная асимметрия градиентности, 
наименьшая в полях беломорских и наибольшая в полях Кольских гней
сов; осью этой асимметрии в целом является Имандра-Варзугская 
структура с наибольшей температурной контрастностью метаморфизма.



Возраст метаморфизма. В сводке по фациям регионального метамор
физма Кольского полуострова [1], в частности для рассматриваемого 
района, обосновываются прогрессивная (андалузит-силлиманитового 
типа) и регрессивная (кианит-силлиманитового типа) ветви его прояв
ления. Из приводимого анализа вытекает, что в высшем своем проявле
нии обе ветви близки по достигнутому температурному интервалу. Обе 
ветви метаморфизма в своей эволюции оставались в близких рамках 
интервала давлений, различаясь в прогрессивной ветви опережением 
роста, а в регрессивной — опережением падения температур. Несмотря 
на частое соотнесение обоих этапов с временной шкалой, авторы не при
водят весомых геологических аргументов в пользу существенного вре
менного разрыва между проявлениями прогрессивного и регрессивного 
этапов метаморфизма..

Некоторые данные в этом отношении дает сводка геохронометриче- 
ских реперов докембрия Кольского полуострова [13]. Из нее следует, 
что в пределах Главного хребта и прилегающего обрамления беломор
ских гнейсов Нотозерско-Стрельнинской зоны и Кольских гнейсов При- 
имандровской зоны Центральнокольского блока единственно надеж
ным является рубеж метаморфизма с возрастом 1800±100 млн. лет. Как 
указывают авторы сводки, другие выделяемые здесь более древние эта
пы метаморфизма [3] базируются на кинетических изотопных соотно
шениях, связанных с единым тектоно-магматическим циклом продолжи
тельностью около 200 млн. лет. Вместе с этим очевидно, что попытки 
выделения в этих районах событий с возрастом 2750±100 млн. лет [13] 
наталкиваются на серьезные противоречия с геологическими полевыми 
наблюдениями и вызывают сомнения в их достоверности. Для иллюст
рации достаточно сравнить датировки ультрабазитовых (3,34 млрд, лет) 
и габбровых (1,67 млрд, лет) кумулятов плутона Мончегоры [23] или 
анортозитовых кумулятов Мончетундры (3,65 млрд, лет, [13]) с дати
ровками возраста польских гнейсов Приимандровского района 2830 млн. 
лет [6] или 2750 млн. лет [17]. По-видимому, реальным будет вывод, 
что в пределах Главного хребта и сопредельных территорий Нотозер
ско-Стрельнинской и Приимандровской зон толщи кольско-беломорско- 
го и имандра-варзугского комплексов были накоплены и преобразованы 
в ходе единого этапа тектогенеза, завершившегося регрессивным мета
морфизмом кианит-силлиманитового типа с возрастом 1800±100 млн. 
лет.

В. Корреляция разрезов

Признание реальности возраста метаморфизма пород 1800±100млн. 
лет делает очевидным нижйепротерозойский возраст этапа накопления 
и кольско-беломорского и имандра-варзугского комплексов в районе 
Главного хребта и прилегающих территорий. Следует, однако, иметь в 
виду, что в условиях отсутствия фаунистических характеристик и де
тальной геохронометрической изученности корреляция разрезов оста
ется недостаточно обоснованной.

Вместе с этим, опираясь на полевые соотношения имандра-варзуг- 
ских толщ в рассмотренных выше разрезах, можно получить ряд доволь
но надежных выводов по их корреляции. Не вызывает, в частности, сом
нения относительно наиболее высокое стратиграфическое положение и 
коррелируемость как единого горизонта слабо фракционированных ме- 
табазальтов-пикритов умбинской свиты, обнаженных в арваренчском 
и вурэчуайвенчском блоках (см. рис. 1, 2А). Структурную принадлеж
ность к последнему отчетливо обнаруживают выходы умбинских толщ, 
на островах в северной акватории оз. Большая Имандра и у пос. Нефе
линовые Пески. Также хорошо увязываются в единый горизонт подсти
лающие стратиграфически умбинскую свиту толщи дробно фракциони
рованных вулканитов сейдореченской (вурэчуайвенчские разрезы) и



арваренчской свит, а также сближенные пространственно и фациально 
карбонатно-граувакко-тефроидные толщи арваренчской и верхов кисло- 
губской свит, представляющие формации межвулканных бассейнов се
диментации. В противоположность этому корреляция вулканитов бимо
дальной серии витегубской свиты из верхов кислогубских разрезов не
определенна: их стратиграфическое положение над граувакко-тефроид- 
ными толщами может служить основанием для корреляции с умбински- 
ми толщами, тогда как признаки фракционированное™ — для корреля
ции с верхами сейдореченского. Не вызывает сомнения наиболее низкое 
стратиграфическое положение в имандра-варзугском комплексе района 
турбидитной граувакковой формации из низов кислогубской свиты и 
коррелируемое™ с ней по стратиграфическому положению и режиму 
накопления терригенной кварцито-черносланцевой толщи рижгубской 
свиты.

В целом, как видно, разрез имандра-варзугского комплекса района 
характеризует последовательное формирование турбидитно-граувакко- 
вого клина осадков, затем цепи центральных вулканических аппаратов 
с фракционированным магматизмом и в конечной документируемой ста
дии — щитовых излияний недифференцированных базальт-пикритовых 
лав.

Основываясь далее на более высоком стратиграфическом положении 
рижгубской свиты, чем Кольские гнейсы,— фактически она отделена от 
гнейсов телом ультрабазит-габбровой интрузии — следует, по-видимо
му, признать принадлежность кольско-беломорского комплекса к ниж
ней, а имандра варзугского — к верхней частям общего стратиграфиче
ского разреза района. Постулируя это положение, как наиболее аргу
ментированное на сегодня всей суммой проведенных в районе исследо
ваний, мы приходим к выводу, что появление в обширной акватории с 
малоконтрастным тектоническим режимом и рассеянным базальтоид- 
ным вулканизмом (кольско-беломорские разрезы) зоны с повышенной 
тектонической контрастностью и концентрированным магматизмом 
дробно дифференцированных и недифференцированных базальтоидных 
магм (имандра-варзугские разрезы) ближе всего по типу геодинамиче- 
ского режима стоит к заложению в пределах (суб-?) океанической об
ласти островной дуги.

Г. Общая морфоструктура района

Район Главного хребта и сопредельные территории охватывают ме
ридиональный отрезок крупного регионального флексурного перегиба. 
Он имеет протяженность около 100 км и сложен толщами кольско-бело
морского и имандра-варзугского комплексов. Оба комплекса здесь име
ют запад-юго-западную вергентность текстурно-структурных элементов 
ранних генераций, связанных с прогрессивной ветвью метаморфизма 
толщ. В районе г. Апатиты простирание флексуры резко меняется на 
восточное, а ее вергентность опрокидывается, быстро меняясь на север- 
северо-восточную.

В районе флексура осложнена тремя главными и группой сопряжен
ных с ними тектонических разрывных зон. Крайняя западная, Чуна- 
тундровская отделяет имандра-варзугские толщи от беломорских и рас
полагается в крутой части флексуры, где ориентирована согласно с 
простираниями и падениями ее крыла (60—80°). Расположенные вос
точнее Седлоозерская и Мончетундровская зоны находятся внутри 
Имандра-Варзугской структуры, рассекая ультрабазит-габбровые мас
сивы Главного хребта и вмещающие их толщи на кислогубский (запад
ный), арваренчский (центральный) и вурэчуайвенчский (восточный) 
блоки. На северном фланге Главного хребта Седлоозерская зона слива



ется с Чунатундровской, а Мончетундровская ограничивает с востока 
толщи Главного хребта от польских гнейсов.

Основной характеристикой субмеридиональных тектонических швов 
является нахождение поднятого блока к западу и опущенного к восто
ку от плоскостей смещения, имеющих устойчивые восточные падения 
(60—80°). Для сопряженных оперяющих разрывов с северо-восточными 
простираниями и юго-восточными падениями — разрывов, эшелониро- 
ванно подставляющих один другого в системе правого вращения,— под
нятыми являются северные и опущенными южные блоки. Внутренняя 
структура блоков определяется в их большей части открытыми, сим
метричными субмеридиональными линейными складками с наклонами 
крыльев 30—40°, реже 70°. Только в кислогубском блоке, ближе к Чу- 
натундровскому шву, заметно нарастает сжатость, а также наклон и 
опрокидывание складок на запад-юго-запад, отражающие нарастание 
напряженности складчатости в этом направлении. Поздние генерации 
текстурно-структурных элементов пород, связанные с регрессивной 
ветвью метаморфизма, характеризуются субмеридиональной вергент- 
ностью. Изменение ее ориентировок от начальных к поздним стадиям 
метаморфизма отражает изменение траектории перемещения масс по
род района с запад-юго-западного на прогрессивных (начальных) ста
диях до субмеридионального на регрессивных (конечных).

На сейсмических картах и профилях поверхностей раздела слоев со 
скоростями ^ 6 ,8 —7 и ^ 8 ,0  км/с [И, 14] Имандра-Варзугская струк
тура обнаруживает отчетливую пространственную приуроченность к вос
точному крылу остаточного мантийного купола с вертикальной ампли
тудой 5—7 км, очерчиваемого обеими поверхностями (см. рис. 1, Б, про
филь А—А). На Имандра-Варзугском профиле [И ], пересекающем 
Имандра-Варзугскую структуру (см. рис. 1, Б, профиль Б—Б), непо
средственно под ней и в слое с продольными скоростями ^6,8-ч-7,0 км/с 
отражающие поверхности очерчивают пучности в его структуре, возмож
но, образованные нагнетанием материала. Здесь же исчезает отчетли
вая граница раздела между слоями с Кр^ 6 ,8 —7,0 и ^ 8 ,0  км/с. Можно 
предположить, что наблюдаемая пространственная совмещенность вул
канической дуги, остаточного линзовидного утолщения высокоскорост
ного слоя над кровлей нормальной верхней мантии, вызванного этим 
утолщением поднятия кровли высокоскоростного слоя (аномальной 
мантии?) и образования в нем структурных неоднородностей (подобных 
структурам .нагнетания) являются взаимосвязанными элементами еди
ной геодинамической обстановки, которая сохранилась в структуре ли
тосферы региона.

СТРУКТУРНОЕ ПОЛОЖЕНИЕ И ВНУТРЕННЕЕ СТРОЕНИЕ 
УЛЬТРАБАЗИТ-ГАББРОВЫХ МАССИВОВ

Состав массивов рассмотрен в работах И. С. Бартенева, В. С. Доку
чаевой, М. М. Дубровского, Н. А. Елисеева, Е. К. Козлова, В. К. Ко- 
тульского, В. С. Ланева, А. Н. Микляева, А. П. Перфилова, С. С. Шкор- 
батова, X. Т. Шляховой, В. И. Шляхова, Б. А. Юдина и других геологов. 
Предполагалось, что часть массивов из Чунатундровского и Арваренч- 
ского блоков древнее массивов, расположенных в Вурэчуайвенском бло
ке [12, 18]. Данные последних работ [13, 15, 16, 19] показывают при
надлежность всех массивов к единому этапу внедрения.

Кислогубский блок включает группу массивов (см. рис. 1, А; 2, Б), 
частично представляющих тектонические блоки единой крупной зале
жи. Большинство их окаймлено с запада и востока оболочками габбро- 
амфиболитовых бластомилонитов тектонических швов с крутыми (50— 
80°) восточными падениями плоскостных элементов текстуры.
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Рис. 2. Сопоставление разрезов в имандра-варзугском {А) и 
ультрабазит-габбровом (Б) комплексах. Условные обозначения 

см. на рис. 1

Массив Волчьих тундр является линзовидным фрагментом разреза 
расслоенной серии габброидов. Низы серии (до 0,5 км), обнаженные 
вдоль восточного края массива, сложены габбро-норитами. Трахитоид- 
ность их призматически-зернистой структуры наклонена к-западу (30— 
50°). Вверх по разрезу эти породы через толщу (до 600 м) лабрадори- 
тов и габбро-лабрадоритов сменяются толщей мезо- и лейкократовых 
габбро, иногда гиперстеновых. Менее четкая трахитоидность и полосча
тость пород средней и верхней толщ выполаживаются к западу до суб
горизонтальных залеганий.

Массив Чунатундры представляет южное продолжение предыдуще
го, с которым соединен узким перешейком. От Волчьетундровского этот 
массив отличается [15] наличием в основании разреза расслоенной се
рии норитов, оливиновых норитов, троктолитов и лерцолитов. В попе
речном сечении массива с востока на запад прослеживаются монотон
ные западные падения полосчатости и трахитоидности (40—60°), на
клон которых нарастает к западу до 80—90°.

Массивы Девичьих тундр, Островской и Ягельный, расположенные 
непосредственно юго-восточнее и на простирании Чунатундровского, от
делены от него зоной габбро-амфиболитовых бластомилонитов — част
ным ответвлением Седлоозерского тектонического шва. Массивы пред
ставляют части факолита. Призматически-зернистые габбро-нориты го-
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ры Ягельной из юго-западного крыла факолита залегают субсогласна 
со слоистостью тефросланцевой толщи кислогубской свиты, слагающей 
здесь крыло синклинали. В Островском массиве, обнаженном в замке 
синклинали, габбро-нориты слагают верхнюю часть разреза массива, 
обращенную к ядру складки. Структурно и гипсометрически ниже их 
сменяет толща пироксенитов, под которой залегает толща дунит-пери- 
дотитового состава. Габбро-нориты Девичьих тундр залегают также сре
ди тефросланцевой толщи кислогубской свиты и слагают другое крыла 
факолита в опрокинутом северо-восточном крыле синклинали.

Среди габброидов Девичьих тундр, в их кровле содержатся ксеноли
ты вмещающих пород с маломощной (до 0,5 м) оторочкой тонкозерни
стых габбро-норитов закалочной фации. В подошве массива меланокра- 
товые нориты с убогим хромитовым оруденением [9] отделены от вме
щающих толщ метадиабазами краевой группы с миндалекаменными и 
флюидальными текстурами, планпараллельные ориентировки которых 
повторяют контакт интрузии и наклонены на юго-запад (70—80°).

Юго-восточнее массива Девичьих тундр среди кислогубских тефро- 
сланцев обнажена группа мелких тел габбро-норитов, которые залега
ют в присводовой части антиклинали. Ее опрокинутое крыло вмещает 
массив Девичьих тундр. Далее за ними располагается массив мыса Ка
менного (у входа в губу Кислую). Этот силл (мощностью до 200 м) кон
тактирует в кровле и подошве с тефросланцевой толщей кислогубской 
свиты, субсогласно залегая с ней в пологом (до 20°) северо-восточном 
крыле все той же антиклинальной складки. Планпараллельные и ли
нейные элементы текстуры нижней габбро-норитовой и верхней габбро- 
вой зон, слагающих массив, имеют согласные с его контактами пологие 
(до 20°) восточные и юго-восточные падения.

Мончетундровский массив залегает в северном фланге Арваренчско- 
го блока и ограничен габбро-амфиболитовыми бластомилонитами Сед- 
лоозерской и Мончетундровской тектонических зон. Массив представля
ет тектонический фрагмент пластовой залежи с внутренней структурой 
незавершенной с юго-запада мульды, шарнир которой полого (до 10°) 
погружается на юго-восток.

По данным бурения [15], в его разрезе расслоенной серии сверху 
вниз последовательно сменяются зоны: а) лейкократовых габбро (до 
800 м), слагающих весь разрез западной части массива; б) дробного пе
реслаивания габбро-норитов и габбро (до 120 м); в) габбро-норитов с 
пропластками плагиопироксенитов (до 600 м); г) невыдержанного по 
простиранию и мощности (120 м на западе и до 600 м на востоке) пере
слаивания пироксенитов и дунитов; д) придонная меланократовых нори
тов и габбро-норитов (до 200 м). В большинстве разрезов массива зона 
лабрадоритов и габбро-лабрадоритов отсутствует, и ее место занимает 
толща дробного переслаивания габбро и габбро-норитов. Габбро-лаб- 
радориты присутствуют только в разрезе юго-восточного фаса массива, 
где также подстилают горизонт габбро. Границы раздела пород, полос
чатости, трахитоидности в приосевой части массива имеют субгоризон
тальные залегания. В восточной его части они наклонены к западу (до 
50—60е), в северо-западной — на восток-северо-восток (до 20°), а в юго- 
западной полосчатость и трахитоидность наклонены на юго-запад.

Мончегорский массив имеет форму факолита с осью, изогнутой в 
виде левой сигмоиды. Большая часть массива обнажена и только юго- 
восточная (Вурэчуайвенчская) вскрыта бурением под толщами риж- 
губской и сейдореченской свит. Здесь массив подстилается массивными 
или огнейсованными тоналитами, а в остальной части биотитовыми гней
сами.

Породы краевой серии представлены в основании разреза массива 
почти повсеместно габбро-диабазами и метадиабазами с реликтовой 
суб- и офитовой структурами без видимых следов преимущественных;



ориентировок. Состав этих пород по валовому составу отвечает оливи- 
новому толеиту [19] и, по-видимому, близок к среднему составу внед
ренной магмы. В кровле массива метадиабазы и габбро-диабазы крае
вой серии (до 150 м) вскрыты бурением только в вурэчуайвенчской ча
сти, не обнаженной эрозией.

Разрез расслоенной серии в восточной и юго-восточной частях мас
сива (горы Нюд, Поаз, Вурэчуайвенч) начинается снизу с толщи (100— 
800 м) норитов меланократовых, пойкилитовых с частыми и разнопро
тяженными линзами плагиоклазовых ортопироксенитов. Выше распо
лагаются (до 300 м) мезо- и лейкократовые габбро-нориты, выше кото
рых в сохранившемся полном разрезе г. Вурэчуайвенч залесает толща 
(300—600 м) мезо- и лейкократовых габбро. В этой части массива, меж
ду нижней зоной меланоноритов и средней габбро-норитов, располага
ется прерывистая зона оливиновых норитов — плагиоклазовых перидо
титов мощностью до многих десятков метров. В центральной части мас
сива (гора Сопча) место этих пород в разрезе занимают плагиоклазо- 
вые ортопироксениты, слагающие в северо-западной части массива ви
димые его верхи. Ультраосновная часть расслоенной серии полно пред
ставлена в северо-западной части массива (горы Травяная, Кумужья, 
Ниттис и западные отроги горы Сопчи). Здесь залегающие в основании 
этой части разреза дуниты и гарцбургиты (10—200 м) сменяются вверх, 
через зону дробного переслаивания (250—400 м) гарцбургитов и орто
пироксенитов, зоной ортопироксенитов. С северо-востока на юго-запад 
мощность дунит-гарцбургитовой зоны уменьшается, а ортопироксенито- 
вой — возрастает.

Практически во всем массиве границы раздела толщ разного соста
ва, плоскости трахитоидности и линейность длиннопризматических 
плагиоклаза и ортопироксена обнаруживают согласное взаиморасполо
жение. Они наклонены к западу-юго-западу (20—40°) с тенденцией не
которого выполаживания в том же направлении. По данным В. И. Шля
хова и X. Т. Шляховой, бурением устанавливаются участки резкого из
менения мощности массива, которые образуют систему утолщений, ори
ентированных субсогласно с ориентировкой складок во вмещающих 
толщах и не обнаруживают заметного влияния на ориентировки плос
костных и линейных текстурных элементов пород массива.

Массив Мончеполуострова залегает в замке синклинальной склад
ки, среди вулканитов сейдореченской свиты, и, судя по разрозненному 
разрезу вмещающих толщ, кровля массива располагается первыми сот
нями метров ниже подошвы излившихся после внедрения умбинских 
базальтоидов. Разрез массива начинается с толщи (40—60 м) микродиа
базов и диабазовых порфиритов краевой серии с миндалевидными сег
регациями гранофиров, инъецированной жилками норитов и габбро. 
Выше залегают (до 35 м) меланократовые пойкилитовые нориты с 
пропластками в основании толщи убогих хромитовых руд, аналогичных 
по положению и составу [9] таковым в основании разреза массива Де
вичьих тундр. Вверх по разрезу меланонориты сменяются через локаль
но присутствующую толщу (до 60 м) меланократовых габбро-норитов 
мезократовыми габбро-норитами. Ими заканчивается сохранившаяся 
часть разреза. Эти же породы слагают западный фланг массива на 
п-ове Сеяваренч. Восточный фланг, вскрытый на восточном берегу 
оз. Большая Имандра, между пос. Имандра и Нефелиновые Пески, 
сложен суб- и офитовыми габбро и габбро-диабазами. Породы массива 
обладают призматической полосчатой текстурой, границы между раз
ностями которой повторяют своей ориентировкой очертания синкли
нальной складки вмещающих пород.

Геохимические особенности эволюции магматических расплавов, 
которые продуцировали вулканогенные и интрузивные породы района, 
хорошо характеризуются для выбранного аспекта их рассмотрения на
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Р ис. 3. И зм енения содер ж ан и й  S i 0 2, T i0 2 и FeCH°) с изм енениям и отнош ения  
F eO (°V M gO  в ул ьтр абази т-габбровом  и вулканогенном  и м андра-вар зугском  ком плек
са х  Главного хребта. Д и агр ам м а включает области: типичных известково-щ елочного  
(1 ) ,  пром еж уточного известково-щ елочного (2) и толеи тового составов. С трелка у к а 
зы вает трен д  ф ракционирования. 1 — ’вулканиты вм ещ аю щ их арваренчской, сей дор е- 
ченской свит; 2 —  ультрабазиты  и габброиды  Главного хребта; 3 —  вулканиты  пере

крывающей ум бинской свиты; 4 —  подводящ ие дайки ум бинских вулканитов

основе критериев А. Миасиро [24, 25]. Они включают как оценку трен
дов фракционирования, так и признаки отличия магматических серий 
островных дуг от срединно-океанических центров спрединга и расслоен
ных платформенных: а) отношение FeO(0)/MgO (FeO(0) представляет все 
железо как FeO) в островодужных сериях превышает 2; б) содержание 
S i02 там же превышает 52,5% (возрастающее с ростом FeO(0)/MgO при 
фракционировании по типу известково-щелочных серий); в) содержа
ния ТЮ2, убывающие с ростом FeO(07MgO; г) присутствие в составе 
островодужных серий кислых и средних вулканитов.

Эти характеристики рассмотрены на прилагаемых диаграммах ва
риаций S i02, FeO(0) и ТЮ2 в связи с изменениями отношения FeO(0)/MgO 
(рис. 3). На диаграммы вынесены опубликованные [4, 8, 9] и собствен
ные (подготавливаемые к публикации) данные по составам около 
150 проб. Часть точек на диаграммах представляет среднее значение 
по нескольким пробам. На диаграммах представлены вариации соста
вов трех естественных групп пород, выделяющихся полевыми исследо
ваниями: а) вулканиты витегубской, арваренчской и сейдореченской 
свит, вмещающие ультрабазит-габбровые массивы Главного хребта; 
б) породы ультрабазит-габбровых массивов и в) перекрывающие раз
рез пород групп (а) и (б) метабазальты-пикриты умбинской свиты, 
а также диабазы и габбро-диабазы подводящих даек.

По присутствию в названных группах кислых и средних выплавок 
наибольшей степенью фракционирования выделяются вулканиты вме



щающих толщ, представленные гомодромными дробно дифференциро
ванной базальт-андезит-дацит-риолитовой (арваренчская и сейдоречен- 
ская свиты) или бимодальной (витегубская свита) сериями. Незначи
тельные количества кислых выплавок присутствует в габброидах 
Главного хребта в виде гранофира, занимающего интеркумулусное по
ложение в габбро-норитах расслоенной серии или образующего мин
далевидные обособления в диабазах и габбро-диабазах краевой груп
пы. В перекрывающих вулканитах района продукты таких выплавок 
не наблюдались.

Изменения содержаний Si02 (см. рис. 3, Л) в андезитах и базальтах 
вмещающих вулканитов охватывают интервал 51—58%, в ультрабазит- 
габбровом комплексе 39—56% (в небольших массивах Девичьих тундр, 
Мончеполуострова — 51,5—56%, а в крупных — 39—54%) и в умбин- 
ских покровах и подводящих дайках — 45—55%. Как видно из графи
ка А, вмещающие вулканиты по содержанию кремнекислоты и тренду 
фракционирования отчетливо тяготеют к промежуточному известково
щелочному типу дифференциации магм с повышенной магнезиаль- 
ностью. Также характеризуются эти породы по графику ковариаций 
FeO(0) и FeO(0)/MgO (см. рис. 3, В). Ультрабазит-габбровые комплек
сы по этим же показателям относятся к высокомагнезиальным породам 
известково-щелочного типа дифференциации, что противоречит выво
дам Е. К. Козлова [8] и В. С. Докучаевой [4]. Породы перекрывающих 
вулканитов умбинской свиты и их подводящих даек обнаруживают 
принадлежность к толеитовому типу.

По вариациям содержаний ТЮ2 (см. рис. 3, Б) точки составов вме
щающих вулканитов располагаются вдоль границы полей промежуточ
ного известково-щелочного и толеитового составов с содержаниями 
ТЮ2 в интервале 0,5—1%. В породах ультрабазит-габбрового комплек
са содержания ТЮ2 не превышают 0,5% и отчетливо убывают с ростом 
железистости пород вдоль границы поля собственно известково-щелоч
ных составов. Умбинские покровы метабазальтов и их подводящие дай
ки на диаграмме представлены группой точек в поле толеитов.

По величине отношения FeO(0)/MgO подавляющее большинство 
точек составов пород всех групп располагается в поле диаграмм со зна
чениями менее 2. Вместе с тем вулканиты вмещающих толщ имеют 
интервал значений 1,5—2, ультрабазит-габбровые массивы — менее 1, 
а умбинские вулканиты и их подводящие дайки— 1,5—3. Обращает 
внимание стабильность и- узкий интервал значений этого отношения' 
для пород ультрабазит-габбрового комплекса вообще и для отдельных 
групп массивов в частности. Так, для Мончегорского и Волчьетундров- 
ского массивов большинство точек располагается в интервале значений 
0,3—0,5, а для массивов Девичьих тундр и Мончеполуострова 0,5—1. 
В этой группе пород помимо очевидной близости и единства эволюции 
составов разноудаленных массивов заметна некоторая повышенная 
магнезиальность пород в крупных массивах, что может служить осно
ванием для предположения о частичном фракционировании магм во вре
мя их подъема и до накопления в конечной камере. В целом же, как 
видно, для пород всех рассматриваемых групп района характерна по
вышенная магнезиальность.

В дополнение к этому имеющиеся данные по породам ультрабазит- 
габбрового комплекса показывают довольно высокие содержания 
Сг20 3, наибольшие в дунитах и перидотитах (0,4—0,6%) и несколько 
меньшие в габброидах (0,1—0,4%). Концентрация NiO меняется от 
ультраосновных к основным разностям от 0,2—0,3 до 0,05—0,25% и 
также довольно высока. В противоположность этим элементам содер
жание калия в них не превышает 0,3—0,5% (при сумме щелочей не 
более 1—2%) и Р20 5 — 0,02—0,05%. Первичные величины 87Sr/86Sr по 
разным определениям существенно различаются: 0,7015 в ультрабази-



тах и 0,7035 в габбро-норитах Мончегорского массива [23] и 0,7026 
в пироксенитах — габброидах Мончетундровского [22], но в целом пока
зывают некоторое обогащение расплавов стронцием против примитив
ных базальтоидных магм.

Таким образом, по направленности фракционирования магматиче
ские образования района приближаются к островодужным фанерозой- 
ским, но отличаются повышенной магнезиальностью. Обращает вни
мание заметное убывание фракционирования магм во времени: наиме
нее фракционированными являются наиболее поздние продукты 
умбинских извержений. Этот процесс может отражать либо нарастание 
степени проницаемости коры по мере тектонической эволюции района, 
либо перемещение очагов генерации магм в более высокие горизонты 
литосферы. В связи с наличием под Имандра-Варзугской структурой 
остаточного поднятия высокоскоростного сейсмического слоя (бывший 
аномальной мантии?) последнее предположение представляется более 
вероятным. Данные по высоким содержаниям MgO, Сг20 3, NiO, низким 
содержаниям ТЮ2, К20, Р20 5, присутствию в разрезах ультрабазит- 
габбрового комплекса кумулятивных обособлений хромитов и мощных 
пластов ультраосновных дифференциатов в нижних горизонтах, присут
ствию в разрезах умбинской свиты пикритов характеризуют продукты 
фракционирования не толеитовых, а, по-видимому, более основных при
митивных расплавов, близких по составу к пикритам, магмогенериру
ющие источники которых были, вероятно, связаны с областью подни
мающегося диапира верхней мантии.

ОБСУЖДЕНИЕ И ВЫВОДЫ

Для обоснования существующего представления о принадлежности 
ультрабазит-габбрового комплекса Главного хребта к субплатформен
ным интрузиям [5, 7, 12, 15, 16, 18, 19] явно недостаточно приводимых 
данных о прорывании породами ультрабазит-габбрового комплекса 
осадочно-вулканогенных «геосинклинальных» толщ имандра-варзуг- 
ской и тундровой серий, а также расслоенность слабо деформирован
ных факолитовых интрузивных залежей. Очевидно, что решающими для 
такого представления были бы данные о залегании этих интрузий среди 
толщ платформенных осадков или прорывании ими позднеорогенных 
формаций. Такие данные по району Главного хребта и по прилегаю
щим территориям отсутствуют. В противоположность им известно, что 
массивы Главного хребта, Панских и Федоровых тундр, Цагинский мас
сив и имандра-варзугские вулканиты прорываются интрузиями ороген- 
ных щелочных гранитов-сиенитов [20, 21].

Приводимые материалы показывают, что внедрение ультрабазит- 
габбровых массивов Главного хребта предварялось извержениями 
дробно дифференцированных вулканитов высокомагнезиальной извест
ково-щелочной серии и завершалось излияниями слабо дифференциро
ванных пикрит-базальтов. По отношению к первым расслоенные мас
сивы имеют интрузивные контакты с образованием закалочных эндо- 
контактовых фаций и захватом ксенолитов; слабо фракционированные 
пикрит-базальты прорывают своими подводящими каналами интрузии 
и вмещающие их толщи. По этим данным и тому, что вмещающие 
и перекрывающие вулканиты и осадки деформированы в складки, зам
ковые части которых вмещают ультрабазит-габбровые интрузии, по- 
видимому можно предполагать, что эти интрузии относятся к категории 
синтектонических. Преобладающая наряду с этим призматически-зер- 
нистая суб- и офитовая структура интрузивных пород и близость (сотни 
метров) кровли их массивов к подошве перекрывающих вулканических 
пикрит-базальтовых покровов показывают, что становление массивов 
происходило в приповерхностной части разреза палеокоры региона.



В целом наблюдаемые полевые соотношения продуктов эволюции 
базальтоидных магм района отражают их принадлежность к единому 
тектоно-магматическому этапу, а состав и направленность фракциони
рования и формационный состав сопряженных осадков — островодуж- 
ный геодинамический режим их формирования. Из сказанного выте
кает, что ультрабазит-габбровые комплексы Главного хребта и, вероят
но, всей Имандра-Варзугской зоны не могут сопоставляться и с офио- 
литовыми ассоциациями фанерозоя, поскольку в тектонотипических 
районах (Урал, Аппалачи, Кипр и др.) такие ассоциации структурно и 
стратиграфически подстилают островодужные серии.

В конечном итоге все изложенное приводит к следующему вопросу: 
представляет ли геодинамический режим формирования таких масси
вов некую особенность докембрийских складчатых поясов или, если 
подобные режимы воспроизводились в фанерозое, не является ли этот 
тип ультрабазит-габбровых массивов самостоятельным?
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В статье на основании анализа данных комплексного геологического 
картирования и изучения глубинного строения земной коры рассматривают
ся тектонические особенности зоны сочленения Балтийского щита и Русской 
плиты и взаимосвязь ее глубинных и поверхностных структурных элементов.

Вопросы геологии и тектоники рассматриваемой территории издавна 
привлекали внимание геологов. Первые работы носили умозрительный 
характер и опирались на единичные факты, почерпнутые в основном из 
материалов изучения геоморфологии района.

Принципиально новыми были представления А. П. Карпинского [7] 
о роли глубинных разломов в строении Восточно-Европейской платфор
мы и ее крупнейших элементов. Тезис об определяющей роли тектоники 
в формировании крупнейших элементов региона получил развитие в ра
ботах А. А. Полканова, посвященных проблемам сочленения Балтий
ского щита и Русской плиты.

А. А. Полканов [10, 11] высказал мысль о том, что эта зона пред
ставляет собой так называемую большую флексуру, а в кристаллическом 
основании — серию чередующихся горстов и грабенов, к последней при
урочены такие крупные водоемы, как Ладожское и Онежское озера и 
Финский залив.

В дальнейшем вопрос о тектонических особенностях этой территории 
рассматривался в работах автора и его коллег [1—8].

В последние годы завершилось комплексное геологическое картиро
вание зоны сочленения Балтийского щита и Русской плиты. В результате 
этих работ получено большое количество новых материалов по геологии 
района, его геофизическим особенностям и глубинному строению. Все 
это дало основание еще раз рассмотреть вопрос о тектонических особен
ностях территории и о взаимосвязи ее глубинных и поверхностных струк
турных элементов.

В пределах рассматриваемой территории по материалам Комплексной 
интерпретации геологических и геофизических данных в настоящее время 
выделяется (рис. 1) серия жестких глыб — структур типа срединных 
массивов: Ладожский (I), Северо-Онежский (II), Белозерский (III), 
которые сложены сильнометаморфизированными и гранитизированными 
породами архейского — раннепротерозойского возраста. Друг от друга 
массивы отделены синклинорными зонами: Западно-Ладожской (IV), 
Восточно-Ладожской (V), Чудско-Онежской (VI), образованными поро
дами ранне-среднепротерозойского возраста. Срединные массивы и раз
деляющие их синклинорные зоны составляют комплекс структур кри
сталлического основания. Последние нередко оказываются осложненны
ми раннеплатформенными структурами иотнийского и рифейского 
возраста.

В современном структурном плане фундамент осложнен системой 
чередующихся ступенчатых горстов и грабенов, сформировавшихся, ве-



Рис. 1. Схематическая тектоническая карта зоны сочленения Балтийского щита и
Русской плиты

Протогеосинклинальные комплексы: 1 — срединные массивы — блоки (I — Ладожский, 
II — Северо-Онежский, III — Белозерский); 2 — межблоковые синклинорные зоны 
(IV — Западно-Ладожская, V — Восточно-Ладожская, VI — Чудско-Онежская (ее Во
сточно-Прионежская часть). Субплатформенные комплексы: 3 — синклинальные струк
туры (VII — Заонежская, VIII — Западно-Онежская); 4 — депрессии (IX — Приозер- 
ская, X — Пашская). Платформенные комплексы: 5 — структуры осадочного чехла: 
купола, валы (XI — Кильозерский вал, XII — Заонежский вал). Разрывные нарушения: 
6 — установленные по совокупности прямьих геологических признаков; 7 —установлен
ные по магнитометрическим данным; 8 —установленные по гравиметрическим данным; 
9 — отраженные на космических снимках; 10 — установленные по совокупности пря

мых и косвенных данных

роятно, в послеиотнийское время и накладывающихся на комплекс ран
неплатформенных структур. Это грабен Финского залива, Карельский 
горст, Ладожский грабен, Онежско-Ладожский горст, Онежский грабен, 
Восточно-Прионежский горст, Воже-Лачский грабен и т. д.

В рамках перечисленных современных структур выделяются [3—6] 
следующие основные элементы (рис. 2): 1) Восточно-Балтийская сту
пень; 2) Центральное поднятие Карельского перешейка; 3) Приозерская 
ступень — эти три элемента образуют Карельский горст; 4) Валаамский 
выступ; 5) Восточно-Ладожская ступень — эти два элемента образуют 
Ладожский грабен; 6) Салминская ступень; 7) Центральное поднятие 
Онежско-Ладожского перешейка; 8) Крестнозерская ступень — 6, 7 и 8-й 
элементы образуют Онежско-Ладожский горст; 9) Западно-Онежская 
ступень; 10) Заонежский выступ и 11) Восточно-Прионежская ступень— 
9, 10 и 11-й элементы образуют Онежский грабен и 12) Водлозерский 
выступ, который образует Восточно-Прионежский горст. Что же касается 
Воже-Лачской ступени (13) и Восточно-Онежского .поднятия (14), то 
они образуют, вероятно, самостоятельные структуры. Границы горстов и 
грабенов, как правило, совпадают с границами блоков земной коры, что 
свидетельствует об унаследованное™ основных тектонических элементов 
региона.

Отдельные элементы этих структур смещены по вертикали один от
носительно другого на сотни метров, а сами структуры — на километры.



Рис. 2. Схема основных элементов современного структурного плана поверхности кри
сталлического основания 

1 — ступени; 2 — поднятия
Цифрами обозначены структуры современной поверхности кристаллического основания: 
1 — Восточно-Балтийская ступень; 2 — Центральное поднятие Карельского перешейка; 
3 — Приозерская ступень; 4 — Валаамский выступ; 5 — Восточно-Ладожская ступень; 
6 — Салминская ступень; 7 — Центральное поднятие Онежско-Ладожского перешейка; 
8 — Крестнозерская ступень; 9 — Западно-Онежская ступень; 10 — Заонежский выступ; 
11 — Восточно-Прионежская ступень; 12 — Водлозерский выступ; 13 — Воже-Лачская 

ступень; 14'— Восточно-Онежское поднятие

В пределах основных структур отмечаются блоки низшего порядка. 
С уменьшением ранга структур уменьшается и амплитуда их относи
тельных смещений.

В осадочном чехле отмечается ряд крупных структур послерифейско- 
го возраста, таких, как Пашский грабен (часть Ладожского грабена), 
Крестецкий авлакоген. Здесь же отмечается и ряд морфологических эле
ментов рельефа, являющихся, вероятно, отражением дизъюнктивных на
рушений и дислокаций фундамента,— Ордовикский глинт, Карбоновый 
уступ (глинт).

В фанерозойское время в зоне сочленения Балтийского щита и Рус
ской плиты сформировался и ряд пликативных структур осадочного чех
ла. Последние, как правило, пространственно совмещены с основными 
дизъюнктивными структурами района.

В новейшее время тектоническая активность территории продолжала 
оставаться достаточно высокой. Об этом свидетельствует образование 
многочисленных «древних долин», У-образный характер многих долин 
современных рек и ряд других явлений [5, 8, 9]. Все они, как правило, 
приурочены к «древним» разломам в фундаменте.

Анализ имеющегося фактического материала, включающего геолого
геофизические элементы современного строения кристаллического осно
вания и осадочного чехла, основные элементы современной поверхности 
территории, закономерности ее физических полей, ее геохимические осо
бенности, главные линеаменты региона, выявленные /путем дешифриро
вания аэрокосмических и высотных снимков,— позволил автору наметить



Рис. 3. Схема размещения зон тектонической активизации 
Время последнего, наиболее интенсивного проявления активизации: 1—позднерифейское; 
2 — позднеордовикское; 3 — позднекаменноугольное; 4 — неустановленное; 5 — зоны тек
тонической активизации: I — Западно-Ладожская, II — Восточно-Ладожская, III — За
падно-Онежская, IV — Восточно-Прионежская, V — Северо-Ладожская, VI — Чудско- 

Онежская, VII — Ильменско-Онежская

в пределах зоны сочленения Балтийского щита и Русской плиты ряд зон 
тектонической активизации (рис. 3).

За пределами рассматриваемой территории выделена также Чудско- 
Псковская зона тектонической активизации, совпадающая с простира
нием Чудского и Псковского озер.

Тектоническая активность указанных зон проявлялась с раннего до
кембрия и по настоящее время. Однако если попытаться установить вре
мя последнего наиболее интенсивного проявления тектонической активи
зации, то можно считать, что для Западно-Ладожской, Восточно-Ладож
ской и Восточно-Прионежской оно было позднерифейским; для 
Чудско-Онежской им может считаться позднеордовикское время; для 
Ильменско-Онежской — позднекаменноугольное. Что касается Северо- 
Ладожской и Чудско-Псковской, то возраст формирования этих зон 
проблематичен, но, судя по наличию многочисленных проявлений дизъ
юнктивной тектоники в гранитах рапакиви, абсолютному возрасту свин- 
цов, извлеченных из жил в этих гранитах (для Северо-Ладожской зоны), 
наличию так называемой Гдовской дислокации (в Чудско-Псковской 
зоне) и ряду других признаков, можно считать, что эти зоны окончатель
но сформировались в фанерозойское время, хотя были заложены, как и 
большинство перечисленных выше зон, еще в раннем докембрии.

Большая часть выделенных зон тектонической активизации находит 
продолжение за пределами рассматриваемой территории. Так, Западно- 
Ладожская и Восточно-Ладожская зоны прослеживаются далеко на се
вер в пределы Финляндии, где переходят соответственно в Каталахтин- 
скую медно-никелевую и Виханти-Оутокумиинскую медную рудные зоны 
Ладожско-Ботнического рудного пояса; Северо-Ладожская зона в на
правлении на запад за пределами СССР находит продолжение в свин
цово-цинковой рудной зоне Айяла-Ориярви, прослеживающейся на тер-



Рис. 4. Карта расчетных глубин залегания поверхностей Мохоровичича и Конрада 
1 — стратоизогипсы поверхности Мохоровичича; 2 — стратоизогипсы поверхности

Конрада

ритории Финляндии вдоль северного побережья Финского залива; Чуд
ско-Онежская зона на западе в пределах Эстонии продолжается в виде 
Хийумско-Нарвского глубинного разлома [12]. Аналогичным образом 
прослеживается и Чудско-Псковская зона.

Практически все зоны активизации совпадают или телескопически 
накладываются на зоны, разделяющие крупнейшие структуры не только 
кристаллического основания, но и современные структуры земной коры, 
обрамляя указанные выше блоки и массивы. Это в значительной степени 
предопределяет их перспективность с точки зрения возможной локали
зации в них проявлений рудных полезных ископаемых. Ряд локальных 
проявлений рудных полезных ископаемых уже обнаружен в пределах 
рассматриваемого региона и практически все они приурочены к той или 
иной зоне активизации. Особое внимание привлекают так называемые 
узлы пересечения различных зон. Все они выражены в аномальных 
структурах рельефа кристаллического основания, к ним приурочены ано
малии современного рельефа, высокоинтенсивные локальные аномалии 
физических полей, а также большинство немногочисленных пока прояв
лений сульфидной, медно-никелевой, полиметаллической, редкометаль
ной и редкоземельной минерализации.

При рассмотрении карт рельефа поверхностей Мохоровичича и Кон
рада в пределах зоны сочленения Балтийского щита и Русской плиты 
выделяются следующие основные структуры: Ладожский, Северо-Онеж
ский и Белозерский купола (рис. 4). Аналогичные по очертаниям, хотя 
нередко и противоположные по знаку, структуры отмечаются и на схемах 
вторых производных поля силы тяжести.

Не вдаваясь в вопрос о том, как объясняется совмещение поднятия 
в районе Ладожского озера в поверхностях Мохоровичича и Конрада с 
региональной положительной аномалией поля силы тяжести, с одной 
стороны, и поднятия в поверхностях Мохоровичича и Конрада в Север
ном Прионежье и Белозерье с отрицательными аномалиями поля силы



тяжести — с другой, обратим внимание на то, что если купол в поверх
ностях Мохоровичича и Конрада и аномалия поля силы тяжести прихо
дятся на центральную часть Ладожского озера, то центральные части 
Северо-Онежского и Белозерского куполов расположены севернее и юж
нее Онежского озера, а граница их раздела проходит по линии Петро
заводск — Пудож.

Можно предположить, что формирование этих основных структур 
земной коры предопределило основные черты геологического строения 
региона вообще и зоны сочленения Балтийского щита и Русской плиты 
в частности.

Вероятно, еще в архейско-раннепротерозойское время на рассматри
ваемой территории сформировались три крупные региональные структу
ры: Ладожский, Северо-Онежский и Белозерский блоки (см. рис. 1). 
В послекарельское время после снятия напряжений тангенциального 
сжатия в районе широко проявились процессы мантийного диапиризма. 
Можно предположить, что проявление процессов мантийного диапириз
ма ознаменовало переход к авлакогенной стадии развития территории 
[13].

Процесс подъема мантийного вещества сопровождался повышением 
тектонических напряжений в сводовых частях структур. В результате 
разрядки тектонических напряжений сводовые части структур оказались 
ослабленными, и на их месте образовались инверсионные тектонические 
отрицательные структуры, в которых и происходило накопление осадоч
ных образований ятулия, иотния и рифея.

В дальнейшем, в позднерифейское время в процессе формирования 
главных структур Восточно-Европейской платформы (поднятия Балтий
ского щита и опускания Русской плиты) и их обособления северная часть 
структур оказалась поднятой и подверглась эрозии.

Тектонические движения в зоне сочленения Балтийского щита и Рус
ской плиты продолжались и в послерифейское время. В послевендское 
время рассматриваемая территория вступила в плитную стадию разви
тия Восточно-Европейской платформы. Основными этапами развития 
территории на плитной стадии, вероятно, явились позднеордовикские, 
позднедевонские, позднекаменноугольные и голоценовые движения. В это 
время наряду с движениями отдельных блоков были широко распростра
нены движения целых систем блоков, ориентированных в основном с уче
том сформировавшейся к этому времени границы щита.

В процессе этих движений формировались названные выше зоны акти
визации. Однако и в этом случае определяющую роль и в формировании, 
и в ориентировке, и в развитии зон активизации играли основные струк
туры земной коры в пределах региона — Ладожская, Северо-Онежская 
и Белозерская. При этом сохранялись основные направления тектониче
ских движений, характерные для данного региона: северо-западное, се
веро-восточное, субмеридиональное и субширотное. В процессе блоковых 
подвижек сформировались такие элементы современного рельефа Об- 
онежья и Приладожья, как острова Валаамского архипелага и Заонежья, 
шхеры северного Приладожья, куэстообразные высту/пы иотнийских по
род в Западном Прионежье и т. д. [5, 6].

К началу четвертичного периода здесь проявились унаследованные 
движения по древним ослабленным зонам. При этом наиболее активны
ми были движения вдоль границы Балтийского кристаллического щита 
и Русской плиты. Знак движений менялся, а сама зона перемещалась 
либо на юг, либо на север, но всегда субпараллельно первоначальному 
положению [2].

В среднем голоцене после спуска через р. Свирь талых ледниковых 
вод произошло последнее слияние Северо-Онежского и Белозерского 
(Южно-Онежского — по [2]) бассейнов.

Интенсивные тектонические движения, имевшие место в продолжении 
всего четвертичного периода и продолжающиеся в настоящее время [1]„



привели к перекосам отдельных частей котловин Ладожского и Онеж
ского озер, к погружению Заонежского полуострова и затоплению бере
говых валов и археологических стоянок (возраст 6000—7000 млн. лет) на 
берегах озер и другим изменениям в рельефе территории.

Таким образом:
1. Основными .структурами, чье формирование и развитие предопреде

лили всю тектоническую историю зоны сочленения Балтийского щита и 
Русской плиты, являются такие структуры земной коры, как Ладожская, 
Северо-Онежская и Белозерская, уходящие корнями в верхнюю мантию.

2. Именно на территории этих структур сформировались и сохрани
лись наиболее древние элементы структурного плана региона — средин
ные массивы (блоки), а в разделяющих их пространствах сохранились 
образования протерозойских синклинорных структур.

3. В послерифейское время развитие структур шло по линии их услож
нения.

4. Процесс усложнения структурного плана территории происходил 
в фанерозойское и продолжается в настоящее время. При этом постоян
ную определяющую роль играют глубинные структуры земной коры. 
Роль последних в настоящее время лишь начинает проясняться и, вероят
но, по мере накопления знаний будет все более увеличиваться. Об этом, 
в частности, может свидетельствовать и факт приуроченности последнего 
Эстонского землетрясения к Чудско-Онежской зоне активизации, т. е. 
к зоне, проходящей как раз вдоль южных границ Ладожского и Северо- 
Онежского блоков и отделяющей их соответственно от Новгородского и 
Белозерского блоков.
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К А Р А У Л О В  В. Б.

ЭТАПНОСТЬ РАЗВИТИЯ ЗАПАДНОЙ ЧАСТИ 
УРАЛО-МОНГОЛЬСКОГО ПОЯСА В ДЕВОНСКОМ ПЕРИОДЕ

Сравнительное изучение девонских геологических формаций западной 
части Урало-Монгольского складчатого пояса позволило наметить для всей 
рассмотренной площади этапы развития. Со второй половины силура до 
конца девона выделяется три этапа: позднесилурийско-раннедевонский, 
среднедевонский и позднедевонский. Начало следующего этапа приходится 
на турнейский век раннего карбона. Каждый этап начинается фазой погру
жения и растяжения земной коры и завершается фазой преобладающего 
воздымания и сжатия. Процессы растяжения и сжатия, чередуясь во вре
мени, охватывали огромные пространства Урало-Монгольского пояса и 
смежных платформ. Объяснение выявленной периодичности возможно с по
зиций пульсационных геотектонических гипотез.

Выявление естественных этапов геологического развития отдельных 
участков земной коры способствует установлению закономерностей их 
тектоцической эволюции и формирования залежей полезных ископаемых, 
а также уточнению региональных стратиграфических схем. Этапность 
развития конкретных складчатых систем достаточно определенно уста
навливается в результате анализа строения вертикальных рядов геоло
гических формаций и распространения перерывов и несогласий. Прове
денная автором работа по сравнительному изучению девонских геоло
гических формаций западной части Урало-Монгольского пояса позволила 
сделать ряд выводов, касающихся времени проявления и направленности 
тектонических движений в пределах этой крупнейшей структуры в тече
ние девонского периода. В основу работы положено обобщение опубли
кованных материалов [25 и др.], дополненных результатами личных на
блюдений автора в пределах Рудного и Южного Алтая, в смежных райо
нах Иртышско-Зайсанской системы и Горного Алтая, а также в восточной 
части Урало-Монгольского пояса.

Геологические формации девонского возраста очень широко распро
странены в Урало-Монгольском складчатом поясе, в том числе в его 
западной части. Они входят в состав геосинклинального комплекса гер- 
цинид, либо слагают постгеосинклинальные структуры в пределах кале
донских и более древних складчатых сооружений. Девонские отложения 
достаточно хорошо изучены в районах, где складчатое основание моло
дой платформы выходит на поверхность, и вскрыты бурением на многих 
участках под чехлом Западно-Сибирской, Туранской и Тимано-Печор- 
ской плит.

На схеме тектонического районирования западной части Урало-Мон
гольского пояса (рис. 1) видно, что более половины рассматриваемой 
площади занято герцинскими складчатыми областями, в составе которых 
выделяются внутренние и внешние зоны. К внутренним зонам герцинид 
относятся структуры восточного склона Урала, северной части Южного 
Тянь-Шаня, Иртышско-Зайсанской и Томь-Колыванской складчатых си
стем, юго-восточной части Джунгаро-Балхашской системы и некоторых 
других складчатых сооружений. На геосинклинальном этапе развития



Рис. 1. Схема тектонического районирования западной части Урало-Монгольского пояса 
1 — древние платформы, 2 — крупные тектонические блоки с добайкальским (?) склад
чатым основанием, 3 — Средиземноморский пояс, 4 — байкальские (?) складчатые соо
ружения под чехлом Тимано-Печорской плиты, 5 — байкальские и каледонские склад
чатые сооружения, нерасчлененные: а — в пределах выступов, б — под чехлом молодой 
платформы, 6 — герцинские складчатые сооружения в пределах выступов: а — внешние 
зоны, б — внутренние зоны, 7 — то же под чехлом молодой платформы, 8 — Казахстан
ский девонский вулканический пояс, 9 — впадины на догерцинском складчатом основа
ний: а — среднепалеозойские, б — средневерхнелалеозойские, 10 — граница сплошного 
распространения осадочного чехла Западно-Сибирской плиты, 11 — положение опорных

разрезов девонских отложений

эти зоны являлись наиболее подвижными и проницаемыми участками 
геосинклинальных областей и обладали утоненной земной корой океани
ческого типа. Внешние зоны герцинид в отличие от внутренних формиро
вались на сравнительно слабо переработанном консолидированном фун
даменте, представленном более древними складчатыми сооружениями, 
обладавшими к моменту повторного вовлечения в геосинклинальное раз
витие сравнительно мощной земной корой континентального типа. По 
составу девонских геологических формаций четко различаются внешние 
зоны двух типов — западноуральского (западный склон Урала, большая 4
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Рис. 2. Схема сопоставления девонских формаций внутренних зон герцинских склад
чатых областей

Г е о л о г и ч еск и е  ф о р м а ц и и : 1 —  д и а б а з о в а я , 2 —  д и а б а з о в а я  о б л о м о ч н а я , 3 — к р е м н и с т о 
д и а б а з о в а я ,  4 — я ш м о в а я , 5 —  к р ем н и ст о -сл а н ц ев а я , 6 — а н д е з и т о -б а з а л ь т о в а я  о б л о м о ч 
н а я , 7 — а н д е з и т о -б а з а л ь т о в а я  к р ем н и ст а я , 8 —  б а з а л ь т о в о -л и п а р и т о в а я  ( д и а б а з о в о -  
а л ь б и т о ф и р о в а я ) , 9 — б а з а л ь т о в о -л и п а р и т о в а я  к р ем н и ст а я , 10 —  б а з а л ь т о в о -а н д е з и т -  
д а ц и т -л и п а р и т о в а я , 11 —  б а з а л ь т о в о -а н д е з и т -д а ц и т -л и п а р и т о в а я  о б л о м о ч н а я , 12 —  т р а -  
х и б а з а л ь т о в о -т р а х и а н д е з и т -т р а х и л и п а р и т о в а я , 13 — а н д е з и т о -д а ц и т о в а я  о б л о м о ч н а я ,.  
14 —  т ер р и г ен н а я  г р у б о о б л о м о ч н а я , 15 —  т ер р и г ен н а я  г р у б о о б л о м о ч н а я  в у л к а н о м и к т о -  
в а я , 16 —  т ер р и ген н а я  ф л и ш ев а я , 17 —  т ер р и г ен н а я  ф л и ш о и д н а я , 18 —  т ер р и г ен н а я  т е -  
л е п и р о к л а ст и ч еск а я  ф л и ш о и д н а я , 19 —  а л ев р о л и т о -п е сч а н и к о в а я , 20 —  а л е в р о л и т о -п е с 
ч а н и к о в а я  т ел е п и р о к л а ст и ч еск а я , 21— а л е в р о л и т о -п е с ч а н и к о в а я  к р ем н и ст а я , 22— а л е в 
р о л и т о -п есч а н и к о в а я  и зв е с т к о в и с т а я , 23 —  и зв е ст н я к о в о -т ер р и г ен н а я , 24 —  п есч а н и к о в о -  
а л е в р о л и т о -а р г и л л и т о в а я  ( а с п и д н а я ) , 25 —  и зв ест н я к о в а я , 26 — г л и н и ст о -и зв ест н я к о в а я ,  
27 и зв ест н я к о в а я  к р ем н и ст а я , 28 —  т е р р и г е н н о -и зв е с т н я к о в а я . А к ц е ссо р н ы е  ч л ен ы



формаций: 29 — известняки, 30 — диабазы, 31 — конгломераты, 32 — кремнистые породы, 
33 — подводно-оползневые брекчии (олистостромы)

Р и м ск и м и  ц и ф р а м и  о б о зн а ч е н о  п о л о ж е н и е  к ол он ок : I —  Щ у ч ь и н ск и й  си нк л ин ор и й;  
II—V —  Т а ги л ьск и й  си н к л и н ор и й  (II —  Т а г и л ь ск о -И со в ск а я  з о н а , III —  К р а с н о у р а л ь 
ск а я  зо н а , IV —  Т у р ь и н ск а я  зо н а , V —  с е в е р н о е  о к о н ч а н и е  с и н к л и н о р и я ); VI —  А л а п а е в 
с к о -Ч е л я б и н с к о е  п о г р у ж е н и е ;  VII—X —  М а г н и т о го р ск и й  си н к л и н о р и й  (V II— П р и с а к -  
м а р ск а я  з о н а , VIII —  И р ен д ы к ск а я  з о н а , IX —  У ч ал и н ск ая  з о н а , X —  Г у м б е й с к а я  з о н а ) ;  
XI —  В о с т о ч н о -У р а л ь с к о е  п о гр у ж ен и е; XII —  К у с т а н а й с к а я  зо н а ;  XIII —  А р а в а н ск и й  
си н к л и н ор и й ; XIV —  Д ж а н г д ж и р с к а я  зо н а ;  XV —  Б о р о т а л и н ск и й  си н к л и н ор и й ; XVI —  
Ц е н т р а л ь н о -Д ж у н г а р с к и й  ан ти к л и н ор и й ; XVII —  С е в е р о -Д ж у н г а р с к и й  си н к л и н ор и й ;  
XVIII —  С ев е р о -Б а л х а ш с к и й  си н к л и н ор и й ; XIX —  З а п а д н о -Ж а р м и н с к а я  зо н а ; XX —  

Ч а р с к а я  зо н а ;  XXI —  К а л б а -Н а р ы м с к а я  зо н а ;  XXII —  Т о м ь -К о л ы в а н ск а я  си ст ем а



часть Южного Тянь-Шаня) и алтайского (Срединный Тянь-Шань, запад
ная часть Джунгаро-Балхашской системы, Чингиз-Тарбагатайская и 
Алтае-Салаирская системы, складчатая система Юго-Западного Алтая). 
По периферии герцинских складчатых систем и между ними располага
ются крупные блоки более древней консолидации. Они рассматриваются 
в качестве краевых и срединных массивов герцинид.

На схеме тектонического районирования показаны участки, для ко
торых были составлены опорные разрезы и сводные вертикальные ряды 
(колонки) геологических формаций. Эти колонки приведены на рис. 2 
и в таблицах1. Вертикальные ряды девонских геологических формаций 
Урало-Монгольского пояса обычно представляют собой лишь часть 
(правда, весьма существенную) формационных рядов, соответствующих 
главному геосинклинальному этапу развития герцинид, продолжавше
муся от силура или ордовика (а в редких случаях «сквозного» развития, 
возможно, и от позднего докембрия) до конца раннего карбона. Только 
во внешних зонах герцинских геосинклинальных областей собственно 
геосинклинальный этап обычно ограничен девоном и ранним карбоном.

Для объективного выявления этапности развития Урало-Монгольско
го пояса в девоне целесообразно, по-видимому, рассмотреть историю раз
вития отдельных прогибов, наметить по смене формаций, перерывам и 
другим признакам наиболее четкие рубежи, установить природу этих ру
бежей, а затем произвести корреляцию сходных событий по возрасту и 
выяснить вопрос об одновременном или разновременном их проявлении 
в разных частях пояса.

ЭТАПЫ Р А ЗВ И ТИ Я  В Н У ТР ЕН Н И Х  ЗОН 
ГЕРЦ И Н С КИ Х  ГЕО С ИНКЛИНА ЛЬНЫ Х ОБЛАСТЕЙ

Анализ схемы сопоставления девонских формаций внутренних зон 
герцинских геосинклинальных областей (рис. 2) позволяет выявить ряд 
важных закономерностей. Прежде всего совершенно очевидно, что смена 
геологических формаций в вертикальном направлении происходит обыч
но на определенных уровнях, соответствующих или примерно соответст
вующих границам отделов и ярусов девонской системы. Вопрос о харак
тере изменений тектонического режима, вызывающих смену формаций, 
значительно сложнее. Для его решения следует рассмотреть особенности 
строения каждого из вертикальных формационных рядов.

В Щучьинском синклинории Полярного Урала (на рис. 2 его форма
ционная колонка показана первой) наиболее ранний четкий рубеж фик
сируется сменой диабазовой формации верхнего силура известняковой 
формацией нижнего девона. Массовые подводные излияния основных 
эффузивов происходили, вероятно, в условиях интенсивного погружения 
и растяжения земной коры, сопровождавшегося приоткрытием зон 
разломов и поступлением глубинного материала в приповерхностные 
слои. Переход к накоплению известняковой формации можно объяснить 
прекращением прогибания и растяжения, стабилизацией тектонического 
режима и постепенным усилением восходящих движений, которые приве
ли к уменьшению глубины бассейна, а в конце раннего девона — к появ
лению поднятий, служивших источником сноса грубообломочного мате
риала. На рубеже раннего и среднего девона снова наблюдаются при
знаки смены знака тектонических движений: усиление прогибания и 
растяжения фиксируется исчезновением конгломератов и излияниями 
диабазов. В рассматриваемом прогибе эти изменения происходили на 
фоне продолжавшегося накопления известняковой формации, т. е. в сгла
женной форме. Переход ко второй половине среднего девона (к живет-

1 П р и  и х  со ст а в л ен и и  и сп о л ь зо в а н ы  д а н н ы е  Н . А . А ф о н и ч ев а , Н . Л . Б у б л и ч ен к о ,  
С . Н . В о л к о в а , В . А . Д е д е е в а ,  О . А . М а за р о в и ч а , А . А . М о сс а к о в с к о г о , Q , А . Н е с т о я -  
н о в о й , А . В . П ей в е , Г. С . П о р ш н я к о в а , А . А . П р о н и н а , В . Н . П у ч к о в а , И . К . С и н д и н а .  
А . П . Т я ж е в о й , Н . А . Ш т р е й са  и м н о г и х  д р у г и х  г е о л о г о в .



скому веку) отмечается сменой известняковой формации грубообломоч- 
ной терригенной, указывающей, по-видимому, на усиление восходящих 
движений и интенсивный рост поднятий. В основании верхнего девона 
залегает кремнисто-диабазовая формация. Граница ее с подстилающей 
грубообломочной терригенной формацией живетского яруса очень четкая. 
Резкая смена формаций указывает в данном случае на начало во фран- 
ском веке нового этапа (или новой стадии, фазы) интенсивного прогиба
ния, сопровождавшегося углублением бассейна, растяжением земной 
коры, увеличением ее проницаемости и как следствие — массовыми вул
каническими излияниями, возрастанием содержания кремнезема в мор
ской воде и накоплением кремнистых осадков. Кремнисто-диабазовая 
формация выше по разрезу переходит в аспидную, а аспидная — в тер- 
ригенную флишоидную формацию фаменского яруса. Эта часть форма
ционного ряда отражает тенденцию к постепенному сокращению геосин- 
клинального прогиба и разрастанию окружающих его поднятий. На 
рубеже девонского и каменноугольного периодов преобладавшие восхо
дящие движения снова сменились нисходящими, что нашло отражение 
в образовании песчаниково-алевролито-аргиллитовой (аспидной) фор
мации турнейского яруса.

Таким образом, анализ вертикального формационного ряда Щучьин- 
ского синклинория указывает на периодическую смену знака сопряжен
ных вертикальных (погружение— поднятие) и горизонтальных (растя
жение— сжатие) тектонических движений и позволяет наметить со 
второй половины силура до конца девона три таких «периода» (поздне
силурийский — раннедевонский, среднедевонский и позднедевонский). 
Начало каждого из них характеризуется резким усилением прогибания 
и преобладанием растягивающих усилий, а вторая половина — сокраще
нием площади прогиба, нарастанием восходящих движений и преоблада
нием сжатия. На турнейский век раннего карбона приходится начало 
следующего (четвертого) «периода».

Объем статьи не позволяет поместить здесь столь же подробный ана
лиз каждого из формациоцных рядов* приведенных на рисунке и в таб
лицах, с выявлением причин, вызвавших смену одной формации другой. 
Такой анализ проведен автором предварительно. Он показал, что в боль
шинстве случаев данные об изменении состава и строения формаций в 
вертикальных рядах позволяют сделать вполне определенные выводы 
об изменениях характера тектонических движений в пределах отдельных 
прогибов. В данной статье приводятся лишь основные результаты этого 
анализа.

Выше было показано, что на границе силура и девона в прогибе, су
ществовавшем на месте Щучьинского синклинория, интенсивные нисхо
дящие движения сменились сначала слабым, а потом более сильным 
воздыманием. На Южном Урале этот рубеж отмечается сменой диаба
зовой формации андезито-базальтовой обломочной или базальтово-липа- 
ритовой, что также указывает на проявление восходящих движений. 
Признаки смены преобладающего погружения относительным воздыма
нием имеются в формационных рядах Южного Тянь-Шаня (возрастание 
роли обломочных пород), в Северо-Джунгарском синклинории (исчезно
вение диабазов и кремнистых пород) и в Чарской зоне Иртышско-Зай- 
санской системы (кремнисто-сланцевая формация сменяется известняко
вой кремнистой). Из 14 формационных колонок внутренних зон, в кото
рых зафиксирован этот рубеж, признаки смены нисходящих движений 
восходящими устанавливаются в 11, в трех колонках смена формаций не 
отмечается.

Признаки усиления погружения и расширения площади прогибов на 
границе раннего и среднего девона, отмеченные в Щучьинском синкли
нории, еще более четко выражены на Среднем и Южном Урале (начало 
осадконакопления после перерыва, смена андезито-базальтовой обло-



Мочной формации базальтово-липаритовой кремнистой, смена известня
ковой формации кремнисто-диабазовой и т. п.), на кЬжном Тянь-Шане 
(начало образования диабазовой и кремнисто-диабазовой формаций), 
в Джунгаро-Балхашской и Иртышско-Зайсанской системах (смена обло
мочных формаций карбонатными, появление диабазов, смена известня
ковой кремнистой формации кремнисто-диабазовой). Из 21 проанализи
рованной формационной колонки в 14 усиление погружения и растяже
ния на границе раннего и среднего девона зафиксировано сменой фор
маций, в трех — перерывом и сменой формаций, в двух — перерывом и 
накоплением бокситов и только в двух выражено слабо или вообще не 
выражено (Бороталинский синклинорий и Центрально-Джунгарский 
антиклинорий, которые, возможно, правильнее было бы рассматривать 
со структурами внешних зон).

Живетские геологические формации внутренних зон герцинских гео- 
синклинальных областей представлены, как правило, обломочными, ча
сто грубообломочными и карбонатными толщами. Нередко среди них 
отмечаются мелководные отложения с остатками континентальной фло
ры. Это свидетельствует, по-видимому, о том, что в живетском веке рез
ко дифференцированные движения преимущественно восходящего знака 
привели к созданию сложного тектонического рельефа и к заметному 
расширению площади, занятой поднятиями. Сравнение состава и строе
ния формаций эйфельского и живетского ярусов показывает, что смена 
тектонического режима (переход от почти повсеместного погружения к 
воздыманию обширных участков геосинклинальных областей) примерно 
совпадает с границей эйфельского и живетского веков. Всего проана
лизировано 22 формационные колонки. В 14 из них изменение знака 
преобладающих тектонических движений зафиксировано сменой форма
ций, в четырех — перерывом и сменой формаций, в двух — длительным 
перерывом в осадконакоплении и только в двух не нашло ясного отра
жения.

Одним из самых четких рубежей в колонках формаций внутренних 
зон является граница среднего и верхнего девона. Выше было показано, 
что в Щучьинском синклинорий Полярного Урала начало франского 
века характеризовалось резким усилением нисходящих движений и рас
ширением площади прогибов. На сходные изменения тектонического 
режима указывает также анализ вертикальных формационных рядов 
других прогибов. Резкая смена грубообломочных и карбонатных фор
маций живетского яруса кремнисто-сланцевыми и аспидными форма
циями низов верхнего девона наблюдается в Тагильском и Магнитогор
ском, Бороталинском и Северо-Джунгарском синклинориях. На некото
рых участках поднятия, предшествовавшие погружениям франского 
века, зафиксированы перерывами и несогласиями. В прогибах Иртыш
ско-Зайсанской системы появление аспидной и кремнисто-сланцевой 
формаций отмечается, судя по принятым схемам стратиграфии, не в осно
вании верхнего девона, а несколько ниже, в верхах живетского яруса. 
Эта особенность объясняется либо несовершенством стратиграфических 
корреляций, либо несколько более ранним‘началом процессов погруже
ния в данной части Урало-Монгольского пояса. Из 19 формационных ко
лонок, в которых представлен рассматриваемый рубеж, резкая смена 
формаций, указывающая на переход от поднятий к интенсивным погруже
ниям в начале франского или в самом конце живетского века, отмечается 
в 14, в пяти колонках граница формаций сопровождается перерывами. 
Колонок, в которых изменения на этом рубеже отсутствуют или указы
вают на иную направленность тектонической эволюции, не встречено.

Главная тенденция тектонического развития внутренних зон герцин
ских геосинклинальных областей в позднем девоне заключается в посте
пенном замедлении скорости погружения, заполнении прогибов осадка
ми, сокращении их площади и расширении площади поднятий. Наиболее



интенсивные восходящие движения приходятся на вторую половину фа- 
менского века. Такой ход тектонической эволюции подтверждается изме
нением состава и строения геологических формаций, причем наиболее 
существенные изменения приурочены к границе франского и фаменского 
веков. Кремнистые и аспидные формации сменяются обломочными, часто 
грубообломочными толщами, содержащими остатки наземных растений. 
Очень характерна смена аспидных формаций флишоидными (Щучьин- 
ский, Магнитогорский и Северо-Джунгарский синклинории, Калба-На- 
рымская зона, Томь-Колыванская система). Переход от франского яруса 
к фаменскому наблюдается в 19 формационных колонках. В 11 из них 
смена прогибания преобладающими поднятиями четко выражена изме
нением формаций, в трех смена формаций сопровождается перерывом, 
в одном случае (Западно-Жарминская зона) перерыв в накоплении от
ложений соответствует всему фаменскому веку и в четырех колонках 
данные об изменении состава или строения формаций отсутствуют.

Турнейский ярус нижнего карбона представлен разными формация
ми— от кремнисто-сланцевых и аспидных до терригенно-известняковых 
и терригенных, в том числе грубообломочных. Но сравнение этих фор
маций с подстилающими их толщами в большинстве случаев указывает 
на однотипные изменения тектонического режима. Так, переход от тер
ригенных флишоидных формаций к аспидным, наблюдаемый на границе 
девона и карбона в Щучьинском и Магнитогорском синклинориях, в Кал- 
ба-Нарымской зоне и в Томь-Колыванской складчатой системе, свиде
тельствует об усилении нисходящих движений, расширении прогибов и 
удалении источников сноса. Смена грубообломочной терригенной фор
мации алевролито-песчаниковой в Бороталинском синклинории и на
чало накопления грубообломочной терригенной формации после пере
рыва, охватывавшего весь фаменский век в Западно-Жарминской зоне, 
указывают на ту же тенденцию к усилению погружений на рубеже девона 
и карбона. Из 15 формационных колонок, в которых представлен этот 
рубеж, в 11 смена преобладающих поднятий погружением подтверждена 
изменением геологических формаций, в одной — началом осадконакопле- 
ния после длительного перерыва и в трех случаях (Кустанайская зона, 
Араванский синклинорий и Чарокая зона) однозначно не выражена.

Проведенный анализ с полной определенностью доказывает, что этап- 
ность (периодичность) смены знака преобладающих тектонических дви
жений, установленная на примере Щучьинского синклинория, практиче
ски одновременно проявилась во всех прогибах внутренних зон герцин- 
ских геосинклинальных областей западной части Урало-Монгольского 
пояса. Отдельные стороны этого вопроса обсуждались в геологической 
литературе и ранее, главным образом на примере Урала [2, 20, 22, 23, 
24, 28, 29 и др.]. Сделанный выше вывод не противоречит, как мне ка
жется, более частным выводам названных исследователей. Помимо отме
ченных наиболее четких рубежей в ряде случаев смена состава и строе
ния формаций или их частей указывает на существование периодичности 
(ритмичности) более высокого порядка, но для ее подробной характери
стики детальность проведенного исследования недостаточна.

ЭТАПЫ РА ЗВ И ТИ Я  ВН ЕШ Н И Х  ЗОН 
ГЕРЦ И Н С К И Х  ГЕО С ИНКЛИНА ЛЬНЫ Х ОБЛАСТЕЙ

Учитывая существенные различия в строении и геологической исто
рии внешних зон западноуральского и алтайского типов, анализ этапно- 
сти их развития следует провести раздельно.

Сравнение девонских формаций внешних зон западноуральского типа 
(табл. 1) и внутренних зон герцинских геосинклинальных областей 
(рис. 2) показывает, что несмотря на иной и гораздо более однообразный 
состав геологических формаций рассматриваемых зон, смена их (когда



она наблюдается) происходит 
на тех же рубежах, но выраже
на слабее.

Переход от силура к ранне
му девону слабо отражается в 
составе формаций. В двух фор
мационных колонках из И ас
пидная и кремнисто-сланцевая 
формации силура сменяются 
алевролитошесчаниковой, что 
указывает на сокращение пло
щади прогибов, связанное ско
рее всего с поднятиями. Еще в 
одной колонке (северо-восточ
ный Пай-Хой) аналогичные из
менения отмечены несколько 
выше, в низах нижнего девона. 
В остальных восьми колонках 
состав формаций не изменяет
ся. На западном склоне Сред
него Урала раннему девону со
ответствует перерыв в осадко- 
накоплении.

Граница нижнего и средне
го девона выражена более чет
ко. В ряде прогибов отмечается 
переход известняковой форма
ции в аспидную, глинисто-изве
стняковую или известняковую 
кремнистую, известняково-до
ломитовая формация сменяет
ся терригенно-известняковой. 
Такие изменения, которые мо
жно трактовать как результат 
усилившегося погружения и 
углубления бассейна, наблю
даются в пяти колонках из 13. 
В трех колонках эйфельские 
формации начинают разрез де
вонских отложений, что также 
указывает на расширение пло
щади прогибов. В четырех ко
лонках состав формаций на 
рассматриваемом рубеже не 
изменяется, а на участке в вер
ховьях р. Лемва отмечена сме
на кремнисто-сланцевой фор
мации алевролито-песчанико
вой кремнистой, что можно 
объяснять движениями проти
воположного знака или более 
сложными изменениями палео
географической обстановки.

На границе эйфельского и 
живетского ярусов в семи слу
чаях из 13 смена формаций не 
происходит. В трех случаях на
блюдаются такие изменения,
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Примечание. 1 — юге-западный Пай-Хой, 2 г—  северо-восточный Пай-Хой, 3 — верховье р. Кожим, 4 верховье р. Лемва, 5 — бассейн р. Низьва, 6 — бассейн р. Серебрянка, 7 — Баш
кирский антиклинорий, 8 — Зилаирский синклинорий, 9 — Ходжаачканский синклинорий, 10— Терек-Даванский синклинорий, 11 — Андыгенско-Кичикалайский антиклинорий, 1 2 - Ох- 
нинско-Талдыкский синклинорий, 13 — Майдантагская зона.



которые можно объяснить обмелением бассейнов и относительным уси
лением восходящих движений (аспидная формация сменяется известня
ковой, алевролито-песчаниковая и глинисто-известняковая — доломи
товой), а в двух — всему живетскому веку или его значительной части 
соответствует стратиграфический перерыв, что также указывает на уси
ление поднятий.

Начало франского века в пяти колонках из 13 характеризуется уве
личением глинистости отложений, что может указывать на углубление 
бассейнов и усиление нисходящих движений. О том же свидетельствует 
начало осадконакопления после длительного перерыва в живетском веке 
(две колонки). В Лемвинском прогибе усиление погружения произошло, 
судя по началу накопления кремнисто-сланцевой формации, несколько 
раньше — в конце живетского века. В пяти колонках изменения состава 
формаций не наблюдаются или они незначительны и не поддаются одно
значной интерпретации.

Переход от франского яруса к фаменокому в большинстве проанали
зированных разрезов (восемь колонок из 12) не отражается в составе 
формаций. В трех колонках глинисто-известняковая формация сменяется 
известняковой или известняково-доломитовой, что может указывать на 
обмеление бассейна (общее поднятие). О том же свидетельствует пере
ход песчаниково-алевролито-аргиллитовой формации франского яруса 
Зилаирского синклинория в терригенную флишоидную формацию фа- 
менского яруса. Поднятия конца фаменского века отмечены в некоторых 
разрезах появлением линз конгломератов, а в кремнистых толщах — линз 
известняков.

Из 10 формационных колонок, в которых наблюдается переход от 
фаменского яруса к турнейскому, в пяти отмечены признаки углубления 
бассейна (увеличение кремнистости и глинистости отложений). В четы
рех колонках данные об изменении формаций отсутствуют, а в одной 
(Ходжаачканский синклинорий) отмечено погрубение осадков, которое 
можно объяснить усилением восходящих движений.

В итоге рассмотрения вертикальных рядов формаций внешних зон 
западноуральского типа можно сделать вывод, что в них проявилась та 
же этапность (периодичность) тектонических движений, что и во внут
ренних зонах, но в более сглаженной форме. Относительно более четко 
выражены начальные моменты погружения. Ритмичное строение девон
ских отложений западного склона Урала отмечалось в работе [3] и в 
более поздних публикациях. Отсутствие признаков изменения тектони
ческого режима внутри формаций, охватывающих несколько ярусов или 
даже отделов девона, может быть связано с их недостаточно детальной 
изученностью.

Вертикальные ряды девонских формаций внешних зон алтайского 
типа (табл. 2) весьма своеобразны. Основные рубежи, на которых про
исходит смена формаций, как и в формационных рядах внутренних зон, 
совпадают обычно с границами отделов и ярусов девона. Что же касается 
вопроса о направленности изменений тектонических движений на этих 
рубежах, то здесь он решается не так однозначно, как в рассмотренных 
выше случаях.

Непрерывный переход от верхнего силура к нижнему девону зафик
сирован только в Белоубинско-Маймырской зоне Юго-Западного Алтая. 
Переход осуществляется внутри единой известняково-терригенной фор
мации, внутреннее строение и возраст отдельных частей которой изуче
ны еще недостаточно детально. В семи из 15 формационных колонок, 
приведенных в табл. 2, на ранний девон падает стратиграфический пере
рыв, что косвенным образом указывает на преобладание восходящих 
движений. В пяти колонках отмечено залегание нижнедевонских форма
ций на размытой поверхности более древних отложений. Если учесть 
преобладание грубообломочных и вулканогенно-обломочных континен



тальных формаций, можно, по-видимому, заключить, что в пределах 
внешних зон алтайского типа раннедевонская эпоха характеризовалась 
резко дифференцированными тектоническими движениями при ведущей 
роли поднятий.

Гораздо определеннее фиксируется усиление нисходящих движений 
на большей части рассматриваемых зон в начале .среднего девона. Из 
11 колонок, в которых имеются данные о соотношении нижней части 
эйфельского яруса с подстилающими образованиями, в шести отмечается 
перерыв в накоплении отложений, предшествовавший началу среднеде
вонских погружений. В шести колонках в составе формаций эйфельского 
яруса существенную роль играют основные эффузивы, что может сви
детельствовать об усилении растяжения земной коры. В Нуринском и 
Ануйско-Чуйском синклинориях грубообломочные терригенные форма
ции нижнего девона без перерыва сменяются относительно более тонко
обломочной терригенной и андезито-базальтовой формациями, что также 
указывает на расширение площади прогибов и усиление погружения. 
Только в трех колонках изменение состава формаций на этом рубеже не 
установлено (Успенский синклинорий, Предчингизская и Чингизская 
зоны).

Переход от эйфельского яруса к живетскому наблюдается в 14 фор
мационных колонках. В семи из них вулканические и вулканогенно-оса
дочные формации сменяются терригенными (часто грубообломочными) 
или вулканическими формациями более кислого состава, что можно объ
яснить сокращением площади прогибов и усилением восходящих движе
ний. В Салаироком кряже усиление поднятий отмечается несколько поз
ж е — в середине живетского века. В Коргонском прогибе на большую 
часть живетского века приходится перерыв в осадконакоплении. В склад
чатой системе Юго-Западного Алтая граница эйфельского и живетского 
ярусов проходит внутри единой базальтово-липаритовой формации, но 
в живетском ярусе заметно возрастает роль кислых эффузивов. Только 
в некоторых районах Срединного Тянь-Шаня начало накопления красно
цветной грубообломочной формации живетско-франского возраста ука
зывает на смену поднятий погружениями, но эта смена произошла скорее 
всего не в начале живетского века, а во второй его половине (присут
ствие в составе тюлькубашской свиты и ее аналогов, почти не охаракте
ризованных палеонтологически, живетского яруса в полном объеме весь
ма сомнительно).

На рубеже среднего и верхнего девона в Чаткало-Кураминской зоне 
известняково-терригенная формация сменяется терригенно-известняко- 
вой, в Успенском синклинории появляется толща андезитов, в Нуринском 
синклинории грубообломочная вулканомиктовая формация сменяется 
более тонкообломочной алевролито-песчаниковой, в Предчингизской и 
Чингизской зонах обломочные и вулканогенно-обломочные толщи пере
ходят в существенно карбонатные, в терригенных отложениях северного 
склона Западного Тарбагатая появляется кремнистость, в Рудно-Алтай
ской зоне после перерыва возобновляется накопление базальтово-липа- 
ритовой формации, а в Ануйско-Чуйском синклинории грубообломочная 
вулканомиктовая и липаритовая формации сменяются аспидной и анде
зито-базальтовой. Таким образом, в 8 колонках из 13 смена геологиче
ских формаций указывает на расширение в начале франского века пло
щади прогибов, вызванное усилением нисходящих движений. В Белоу- 
бинско-Маймырской зоне Юго-Западного Алтая и на некоторых других 
участках усиление погружения начинается несколько раньше — в* конце 
живетского века и фиксируется накоплением аспидной формации. В это 
же приблизительно время происходит заложение большинства прогибов 
складчатой системы Срединного Тянь-Шаня, заполнявшихся грубообло
мочной красноцветной формацией. Лишь по одной колонке (южный 
склон Западного Тарбагатая) можно предполагать проявление движений
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Примечание. 1—хребет Чаткальский, 2—район Тепар-Чавата, 3 - хребет Молдотау, 4—верховье р. Нарын, 5—Успенский синклинорий; 6—Нуринский синклинорий, 7—Предчингизскан 
зона 8—Чингизская зона, 9—южный склон Западною Тарбагатая, 10—сезерный склон Западного Тарбагатая, 11—Рудно-Алтайская зона, 12— Белоубинско-Маймырская зона, 1 3 —Кортон
ский прогиб, 14— Ануйско-Чуйский синклинорий, 15—Салаирский кряж.



противоположного знака, отразившееся в смене базальтово-липаритовой 
формации андезито-дацитовой обломочной.

Изменения в составе геологических формаций, наблюдаемые при пе
реходе от франского яруса к фаменскому, неоднозначны. Из 13 форма
ционных колонок в пяти (Нуринский синклинорий, Рудно-Алтайская и 
Белоубинско-Маймырокая зоны, Ануйско-Чуйский синклинорий и север
ный склон Западного Тарбагатая) появление грубообломочных, флишо- 
идных и некоторых других формаций указывает на сокращение площади 
прогибов и обмеление бассейнов, вызванное усилением восходящих дви
жений. В пяти колонках (складчатая система Срединного Тянь-Шаня и 
Успенский синклинорий) смена грубообломочных формаций известняко
выми свидетельствует о расширении морской трансгрессии, связанной 
с усилением прогибания или с перераспределением площади моря и суши 
в соседних районах. В трех разрезах данные об изменении формаций 
отсутствуют. Следовательно, фаменский век по сравнению с франским 
характеризовался резким усилением тектонической дифференциации.

В начале турнейского века явно преобладала тенденция к усилению 
погружений, выразившаяся в смене грубообломочных и флишоидных 
формаций более тонкообломочными, аспидными, кремнистыми и извест
няковыми (восемь колонок из 13). В четырех формационных колонках 
граница девона и карбона проходит внутри единой известняковой фор
мации.

Итак, анализ вертикальных рядов девонских геологических форма
ций внешних зон алтайского типа свидетельствует о том, что периодиче
ские изменения преобладавшего направления тектонических движений в 
этих зонах подчинялись общему ритму, наиболее четко проявившемуся 
в формациях внутренних зон. Однако тектоническая дифференциация 
была выражена здесь значительно ярче (вероятно, благодаря более вы
сокому гипсометрическому положению относительно уровня девонских 
морей, которое сказывалось в резких изменениях палеогеографическое 
обстановки). Поэтому неудивительны отмеченные выше случаи откло
нения от общего правила. На ритмичный характер тектонических движе
ний во внешних зонах алтайского типа, отразившийся в составе девон
ских осадочных и магматических формаций, указывали ранее [1,7, 8, 9, 
18] и многие другие исследователи.

ЭТАПЫ ФОРМ ИРО ВАНИЯ С ИНГЕО СИНКЛИНАЛЬНО ГО  ЧЕХЛА  
С РЕД ИННЫ Х И КРА ЕВЫ Х МАССИВОВ

Вертикальные ряды девонских формаций срединных и краевых мас
сивов на рисунках и в таблицах не представлены. Ряды эти во многом 
своеобразны, но наиболее близки формационным рядам внешних зон 
алтайского типа. При анализе формаций массивов следует иметь в виду 
относительную тектоническую пассивность этих структур. Многие осо
бенности накопления геологических формаций, образующих чехол мас
сивов, определялись не столько тектоническими движениями самих мас
сивов или их частей, сколько событиями, происходившими в смежных с 
ними геосинклинальных областях.

В большинстве прогибов (восемь колонок из 13) нижний девон зале
гает на размытой поверхности долудловских отложений и представлен 
континентальными грубообломочными терригенными, часто красноцвет
ными, и обломочными вулканогенными формациями. Еще в двух колон
ках андезито-дацитовая обломочная формация считается силурийско- 
нижнедевонской и в двух случаях на ранний девон падает стратиграфиче
ский перерыв. По-видимому, в раннем девоне срединные и краевые 
массивы, как и другие участки геосинклинальной области, испытывали 
резко дифференцированные тектонические движения. При этом активную 
роль играли растущие горные поднятия, а расположенные между ними 
равнинные пространства служили местом накопления обломочного и 
вулканогенного материала.



Начало среднего девона характеризуется расширением площади про
гибов и впадин, увеличением скорости их погружения и замедлением или 
прекращением роста поднятий. Эти процессы нашли отражение в смене 
обломочных красноцветных формаций морской известняково-терриген- 
ной (Уйменский прогиб и Минусинская впадина), липаритовой форма
ции— андезито-базальтовой или базальтово-андезит-дацит-липаритовой 
(Карагандинский синклинорий и Сарысу-Тенизский водораздел), в во
зобновлении осадконакопления после перерыва на рубеже раннего и 
среднего девона (северо-западная Бетпак-Дала и Рыбинская впадина) 
или после длительного перерыва, охватывающего весь ранний девон (Ти- 
мано-Печорская плита). Перечисленные признаки отмечены в восьми 
формационных колонках из 13. В пяти колонках существенные изменения 
состава или строения формаций не зафиксированы.

Изменения в составе формаций, происходящие на границе эйфель- 
ского и живетского ярусов, трудно интерпретировать однозначно. В пяти 
колонках из 12 смена формаций свидетельствует о переходе от преобла
давшего погружения к воздыманию. Перерывы, наблюдаемые в основа
нии живетского яруса в ряде разрезов, указывают скорее на расширение 
прогибов (четыре колонки). В трех случаях граница ярусов проводится 
внутри одной формации. В целом отмеченные изменения и состав живет- 
ских формаций отражают резкую тектоническую дифференциацию, сме
нившую в живетском веке тенденцию к погружению, свойственную боль
шей части эйфельского века.

В начале франского века в Шидерты-Олентинском прогибе континен
тальная красноцветная формация сменилась морской известняково-тер- 
ригенной. Сходные изменения, указывающие на усиление погружений и 
расширение морских бассейнов, отмечаются в пределах Тимано-Печор- 
ской плиты. В шести колонках в основании франского яруса зафиксиро
ваны перерывы, также свидетельствующие о расширении площади про
гибов, а многочисленные проявления базальтового и андезито-базальто
вого вулканизма указывают на то, что усилившееся погружение сопро
вождалось растяжением и увеличением проницаемости земной коры в 
зонах разломов. В Карагандинском синклинории, Уйменском прогибе и 
Минусинской впадине смена формаций, отражающая начало активных 
погружений, отмечается несколько раньше — в конце живетского века. 
Таким образом, в 11 формационных колонках из 13 на границе среднего 
и верхнего девона (реже в конце живетского века) наблюдаются при
знаки резкого усиления нисходящих движений.

В составе фаменского яруса преобладают континентальные красно
цветные формации, а также присутствуют ангидрито-доломитовая и гли- 
нисто-доломитово-галитовая формации, указывающие на ясно выражен
ную тенденцию к усилению воздымания и регрессии моря. Переход на 
границе франского и фаменского веков от погружения к воздыманию 
зафиксирован сменой формаций в семи разрезах из 14. В Уйменском 
прогибе соответствующие изменения происходят несколько раньше (если 
возраст липаритовой формации, сменяющей андезито-базальтовую обло
мочную, установлен правильно). В трех разрезах граница франского и 
фаменского ярусов проходит внутри единой формации и еще в трех раз
резах (на западе каледонского массива Центрального Казахстана) обло
мочные формации франского яруса сменяются терригенно-известняковой 
формацией фамена. Признаки местного расширения морского бассейна 
на фоне регрессии в других районах указывают на резкую дифферен
циацию тектонических движений, вызвавшую перераспределение пло
щадей, занятых морем, при общем их сокращении.

Начало турнейского века почти повсеместно (девять разрезов из 12) 
характеризуется расширением площади прогибов и углублением морских 
бассейнов, вызванными усилением нисходящих движений.



Проведенный анализ девонских формаций срединных и краевых мас
сивов показывает, что в эйфельском, франском и турнейском веках в пре
делах этих структурных элементов Урало-Монгольского пояса преобла
дала тенденция к расширению площади прогибов, погружению и растя
жению, а в раннем девоне, живетском и фаменском веках — противопо
ложная тенденция к росту и расширению поднятий на фоне резкой 
тектонической дифференциации.

Таким образом, несмотря на многочисленные осложнения, затуше
вывающие наиболее общие закономерности, можно констатировать, что 
тектонические движения срединных и краевых массивов подчинялись в 
девоне тому же ритму, который проявился в пределах внутренних зон 
герцинских геосинклинальных областей. Вопросы неравномерности, 
этапности или ритмичности формирования чехла срединных и краевых 
массивов частично освещены в работах ряда исследователей [4, 12, 13, 
16 и др.].

Установленная тектоническая периодичность проявилась также в пре
делах древних платформ, ограничивающих Урало-Монгольский пояс. Де
вонские формации восточной окраины Восточно-Европейской платформы 
практически не отличаются от формаций западного склона Урала, по
этому к ним можно отнести те выводы, которые были сделаны относи
тельно этапности развития внешних зон герцинских геосинклинальных 
областей западноуральского типа. Особенно четко выражено начало 
позднедевонского этапа, характеризовавшееся не только расширением 
площади прогибания, развитием трансгрессии и накоплением известня
ково-глинистых формаций доманикового типа, но также усилением про
цессов растяжения, которое сопровождалось излияниями основных эффу- 
зивов по зонам разломов, ограничивавших структуры типа авлакогенов 
или рифтов (например, Вятокий авлакоген). Начальные фазы других 
этапов выражены менее эффектно, но тем не менее проявляются почти 
повсеместно.

В вертикальном ряду девонских геологических формаций западной 
окраины Сибирской платформы ангидрито-доломитовая и другие фор
мации, в составе которых существенную роль играют эвапориты, приуро
чены преимущественно к нижнему девону, живетскому и фаменскому 
ярусам, что может указывать на более активную роль восходящих дви
жений. В формациях эйфельского и франского ярусов, а также нижнего 
карбона возрастает роль отложений открытых морских бассейнов. По
гружения в начале эйфельского и франского веков сопровождались ра
стяжениями и активизацией базальтового вулканизма [11 и др.]. Наме
чающаяся периодичность тектонических движений совпадает с периодич
ностью развития структур Урало-Монгольского пояса. Эти выводы не 
противоречат результатам обобщений Р. Г. Матухина и В. Вл. Меннера 
[14], доказывающих совпадение этапов девонского осадконакопления на 
Сибирской и Восточно-Европейской платформах.

Проведенный анализ этапности развития отдельных частей Урало- 
Монгольского пояса в девонском периоде показывает, что периодическое 
чередование фаз погружения и растяжения с фазами воздымания про
явилось практически одновременно не только во внутренних зонах гер
цинских геосинклинальных областей, где оно выражено наиболее ясно, 
но и во внешних зонах, а также в срединных и краевых массивах и в 
пределах смежных древних платформ. Начало фаз погружения и растя
жения примерно совпадает с началом среднего девона, позднего девона 
и раннего карбона; фазы преобладающего воздымания приходятся на 
ранний девон, живетский и фаменский века. При сравнении «степени вы
раженности» начальных моментов фаз погружения и воздымания оказы
вается, что первые выражены в вертикальных рядах формаций более 
четко и подтверждаются в большем количестве разрезов. Это и понятно, 
поскольку именно погружение является ведущим процессом в заложении



и развитии геосинклинальных областей, и моменты скачкообразного, рез
кого усиления этого процесса должны рассматриваться как границы 
отдельных этапов, «периодов» или «циклов». Переход от погружения к 
воздыманию больше растянут во времени и проявляется не так син
хронно.

Охарактеризованные выше «периоды» протяженностью около двух 
геологических веков примерно соответствуют этапам IV порядка по. 
С. В. Тихомирову [26]. Несомненно, существуют также этапы других по
рядков, но более крупные этапы («периоды», «циклы») здесь не рассмат
риваются, поскольку тема статьи ограничена девоном, а для анализа 
более мелких этапов, выраженных не столь отчетливо, приведенный фак
тический материал недостаточно детален.

Рассмотренная периодичность, отразившаяся в составе не только оса
дочных, но и магматических формаций, безусловно является тектониче
ской, т. е. отражает определенные закономерности движений и преобра
зований земной коры. Эвстатические колебания уровня девонских морей, 
следы которых устанавливаются при анализе формаций, обусловлены, 
по-видимому (за редкими исключениями), также тектоническими причи
нами и в этом смысле могут рассматриваться как вторичные. Тектониче
ские движения имели разную направленность и разный характер. Анализ 
состава формаций показывает, что фазы погружения были одновременно 
фазами растяжения земной коры и сопровождались резким усилением 
базальтоидного вулканизма как в геосинклинальных областях, так и на 
древних платформах (рифтогенез). Что же касается фаз воздымания, то 
для выяснения их природы помимо анализа состава осадочных и вулка
нических формаций необходимо привлечь данные об эволюции тектони
ческих структур и интрузивного магматизма, которые здесь не рассмат
ривались, но должны учитываться при изучении хода развития геосин
клинальных систем. Такой анализ был проведен автором на примере 
Юго-Западного Алтая [8] и показал, что фазы воздымания совпадают 
с выделявшимися ранее фазами складчатости [18, 27, 30 и др.], т. е. 
являются по существу фазами преобладающего сжатия. Для фаз воз
дымания и сжатия характерно образование флишевых и флишоидных 
формаций, содержащих в ряде случаев горизонты подводно-оползневых 
брекчий (олистостром), которые многими геологами также связываются 
с процессами сжатия и надвиганием одних тектонических блоков на 
другие.

Таким образом, устанавливается, что процессы растяжения и преоб
ладающего сжатия, чередуясь во времени, охватывали одновременно 
огромные пространства Урало-Монгольского пояса и смежных платформ. 
Этот вывод плохо согласуется с известными представлениями [5 и др.], 
что процессы сжатия и «скучивания» земной коры компенсировались 
одновременными с ними процессами растяжения, раздвигания и образо
вания структур с корой океанического типа в смежных областях. Если 
учесть, что фазы погружения, растяжения и связанных с ними крупных 
трансгрессий, а также фазы воздымания и преобладающего сжатия ох
ватывали, по-видимому, не только северную часть Евразии, но приблизи
тельно одновременно проявлялись в масштабе всей Земли [6, 10, 21], то 
единственным правдоподобным объяснением этих явлений представля
ются периодические изменения объема нашей планеты, предусмотренные 
пульсационными геотектоническими гипотезами [27, 19]. К сходным вы
водам пришел недавно Е. Е. Милановский [15].
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Ш В А Н  В.

ХРОНОЛОГИЯ МЕЛОВЫХ И ТРЕТИЧНЫХ ГЕОТЕКТОНИЧЕСКИХ 
СОБЫТИИ В БАЛКАНСКОЙ ОБЛАСТИ

На примере Балканского полуострова рассматривается хронология оро
генеза и других событий меловой и третичной эпох, интересных с геотекто
нической точки зрения по данным на сегодняшний день. С одной стороны, 
максимумы тектонической активности в этом районе совпадают с орогени- 
ческими фазами, которые известны в других районах, с другой — они син
хронны эпохам эпизодического движения морского дна. Такие временные 
соотношения указывают на кинематическую связь данных процессов.

Цель работы состояла в том, чтобы наметить время и последователь
ность проявления орогенеза в мелу и третичное время с акцентом на 
районе Балканского полуострова. Исследования выполнены в рамках 
проекта 107 Международной программы геологической корреляции «Гло
бальная корреляция эпох тектогенеза».

Балканский полуостров, или Балканская область, представляет при
мер территории с исключительно сложным геологическим развитием. 
Соответственно его горные районы отличаются как неоднородным текто
ническим строением, так и сложной последовательностью тектонических 
событий.

Прежде чем рассматривать хронологию орогенических событий, сле
дует обратиться к тектонической позиции и строению главных элементов 
Балканского полуострова.

В триасе и юре Балканская область представляла собой в значитель
ной степени ортогеосинклинальную (или окраинно-океаническую) об
ласть, испытавшую воздействие нескольких последовательных альпий
ских фаз. Поэтому Балканская область принадлежит в основном к Нео- 
европе и является, таким образом, частью Европейской плиты. Неоевро- 
пейская Балканская область на северо-востоке граничит с Мезоевропой. 
Валахская шпора была консолидирована еще в палеозое и вклинивается 
в западном направлении в виде изолированной части Мезоевропы в Нео- 
европейскую область Балканского полуострова. На юге Балканская об
ласть примыкает к Африканской плите, скрытой здесь под водами Сре
диземного моря. Адриатичеокая шпора, консолидированная также в па
леозое, ограничивает Балканскую область с юго-запада.

Складчатые сооружения Балканской области расположены в зоне 
обширной, свыше 10 000 км в длину, Альпийско-Гималайской билате
ральной горной системы. Кобер [52] и Штилле [76] считали, что она со
стоит из двух поясов — северного и южного. В Балканской области юж
ный пояс представлен динаридами и эллинидами, северный — карпати- 
дами и балканидами. Форландом южного пояса служит Африканская 
плита с Эоафрикой, форланд северного пояса состоит из Эо- и Мезоевро
пы как частичных кратонов Европейской платформы. В соответствии с 
таким расположением вергенция каждого из указанных поясов направ
лена в сторону поддвинутых под них плит форланда на севере и юге. 
Между этими двумя складчатыми поясами на двух участках Балканской



Хронология орогенических событий Балканского региона и прилегающих частей Восточных Альп и Западной Турции и их сопоставление
с этапами спрединга океанического дна
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области развились впадины — Паннонская на северо-западе и впадина 
Эгейского моря на юго-востоке [20, 70, 75, 79].

Что касается последней из упомянутых впадин, здесь существует пол
ная и все еЩе активная система островной дуги — окраинного моря, 
включающая Эллинский глубоководный желоб, островную дугу (Крит, 
Родос) и окраинное море (Эгейское) с активной вулканической дугой.

Региональное описание палеотектонического развития и эволюции от
дельных районов Балканской области не может быть дано в этой статье 
Существует несколько кинематических схем, дающих разные направле
ния движения макро- и микроплит [18, 21, 36, 42].

В большинстве схем принимается, что существовал Европейский оке
ан и (или) ортогеосинклиналь Тетиса но меньшей мере с одним крупным 
активным хребтом и зоной рифта, вероятно, с ответвлениями, от которого 
участки океанической коры с континентальными микроплитами двига
лись частью на север, частью на юг, или в других направлениях. С дру
гой стороны, макроплиты Европы и Африки двигались по направлению к 
Тетису. Это вызывало субдукцию, обдукцию, сталкивание или движение 
по трансформным разломам. Вследствие сближения и разрастания Евро
пейской и Африканской плит в результате ороплутонических процессов 
«сиалитизации» океаническая (или ортогеосинклинальная) область, на
ходившаяся между этими плитами, постепенно исчезала. Таким же обра
зом под влиянием нескольких орогенических эпох сокращения земной 
коры в мезозойско-третичное время образовалась Балканская область 
с ее горными поясами. С другой стороны, в позднетретичное время спре- 
динг в окраинных бассейнах (или океанизация в широком смысле) за
хватили довольно стабильные «срединные массивы» (краевые бассейны) 
Венгрии и Эгейского моря [20, 70, 75, 79].

Основная цель данной статьи заключается в анализе времени про
явления крупных событий альнинотипной деформации и других важных 
процессов в отдельных частях Балканской области в меловое и третичное 
время (таблица)*. Этими событиями определяются главные тектониче
ские особенности области. Региональйый анализ хронологии для отдель
ных участков и последующее сопоставление могут служить основой для 
интерпретации кинематики и истории движений. Рассматриваемые здесь 
результаты основаны как на литературных данных, так и на данных 
собственных полевых наблюдений.

Прежде всего заметим, что южный пояс Альпийско-Гималайской гор
ной системы в пределах Балканской области (т. е. эллиниды и динариды) 
рассматривается с точки зрения хронологии тектонических движений. 
О динаридах-эллинидах можно сказать следующее: на фундаменте, ча
стично подвергавшемся уже варисской складчатости, снова развилась 
система эвгеосинклиналь — миогеосинклиналь («couple», по Обуэну 
и др. [13]). Слагающие ее верхнепалеозойские, мезозойские и нижне
третичные породы содержат в эвгеосинклинальных зонах продукты ини
циального магматизма, типичного для процесса регенерации.

Эллиниды характеризуются следующими особенностями: альпийский 
орогенез начался во внутренней зоне эллинид на границе Родопского 
массива и в Вардарской зоне приблизительно в конце юры [10, 56—58] 
или уже на рубеже доггера — мальма [51]. После этого в позднеюрское— 
раннемеловое время накопился вардарский флиш [16]. В соответствии 
с законом миграции процесса горообразования во внутренних зонах элли
нид сокращение земной коры произошло раньше всего— 160—120 млн. 
лет назад во время эо-эллинского тектогенеза и, вероятно, состояло из 
нескольких вспышек активности [49], соответствующих позднекимме
рийскому циклу. Усиление активности имело место в титоне во время

* Составлена на основе следующих работ: [4, 110, 19, 30, 31, 32, 34, 36, 44, 48, 49, 59, 65, 69, 71, 
73, 76, 78, 80, 81, 82]. Прерывистая черта — орогенические события; полужирная линия — орогени- 
ческие события с магматизмом; стрелка — эпохи спрединга (возраст в млн. лет).



«revolution fini — jurassique» [14]. Произошло надвигание океанической 
коры, т. е. обдукция базитов океанического дна со стороны Вардарской 
зоны с северо-востока на юго-запад. Неокиммерийская фаза особенно 
сильно затронула Аттику и Эвбею [1]. В районе Халкидики и в Македо
нии [54] приблизительно одновременно с позднеюрской складчатостью 
в интервале 140—150 млн. лет внедрились граниты. В Пелагонийской 
зоне тектоно-термальные явления имели место несколько позже, в начале 
раннего мела (валанжин) [84]. На рубеже юры и мела происходило ин
тенсивное сближение Европейской и Африканской плит и сокращение 
заключенного между ними океанического пространства Тетиса [17, 35]. 
Это могло быть причиной позднекиммерийского тектогенеза.

Дальнейшая орогеническая активность в Пелагонийской и Субпела- 
гонийской зонах отмечается в конце раннего мела (между валанжином 
и аптом) [17, 62, см. также таблицу]. Эта эпоха коррелируется с австро
альпийской или раннеастурийской фазой. С этой эпохой связано, веро
ятно, образование флиша. В прогибе Пиндос перед фронтом эо-эллин- 
ского покрова образовался первый флиш Пиндоса барремского— ранне- 
туронского возраста [15]. Флиш Пиндоса более или менее соответствует 
Боснийскому флишу.

В конце позднего мела наряду с метаморфизмом отмечено движение 
покровов в восточной части Эгейского региона и на о. Крит [46, см. так
же таблицу]. Кроме того, тектонические движения на границе мела и 
третичного времени отмечены во внутренних эллинидах [62] (таблица). 
В некоторых местах этой области, вероятно, уже в позднем Маастрихте, 
началось накопление флиша. В течение того же периода в соседней Вар
дарской зоне произошло внедрение гранитов, а также извержение рио
литов и андезитов [21, 56, 57].

Прекращение накопления флиша во внутренних эллинидах в позднем 
эоцене было связано с главным позднеэоценовым орогенезом, который 
обусловил образование зоны интернид. Центральные эллинские покровы 
образовались в это же время. И тогда же произошло перемещение по
кровов на о. Крит [16J. Все эти события представляют собой иллирий
скую (раннепиренейскую) фазу. Метаморфизм в кристаллических поро
дах Фессалии и Киклад, так же как и граниты Родопского массива, счи
таются синхронными главному позднеэоценовому тектогенезу ([46], 
таблица).

Вся область внешних эллинид испытала погружение в позднем эоце
не (приабоне) с широким развитием флишевой седиментации [63]. Мощ
ные олистостромы, связанные с этим флишем, указывают на близость 
Пиндской Кордильеры на северо-востоке [И , 39, 62]. Накопление фли
ша длилось до аквитана и частично до бурдигала. После этого централь
ные Эллинские покровы, более или менее аналогичные интернидам, были 
надвинуты вместе с Пиндским покровом к юго-западу, поверх зоны Гав- 
ровоТриполица.  Складчато-покровная структура экстернид (в виде 
Западно-Эллинских покровов) сформировалась в основном в это время, 
т. е. между ранним и средним миоценом. На о. Левкас фронтальная часть 
Западно-Эллинского покрова надвинута даже на верхний миоцен [48, 
62]. Пока неясно, относятся ли эти движения к аттической или родан- 
ской фазе. В позднем миоцене на островах Кикладского архипелага, на 
о. Кос, в Аттике и в Арголиде имело место интенсивное сжатие [7], мо
лодой метаморфизм кристаллического комплекса Киклад и внедрение 
кислых интрузий [2, 46] (таблица). После перемещения центральных 
Эллинских покровов в среднем миоцене произошло образование неогено
вых бассейнов-грабенов в Центральной и Южной Эгейских областях и 
в Западной Анатолии. Одновременно и, возможно, в кинематической свя
зи с этими событиями произошло извержение вулканитов (22—И млн. 
лет) в центральной части Эгейского региона и в Северо-Западной Ана
толии [46].



Подобно динаридам эллиниды представляют хорошо известный при
мер того, как орогеническая активность аналогично накоплению флиша 
мигрировала из внутренних зон геосинклинального — орогенного пояса 
в направлении его внешних зон [83]. Это было названо Обуэном [10] 
орогенической полярностью. Но это не был непрерывный процесс, по
добный плавной волне. Более того, миграция происходила дискретно — 
в определенные этапы и фазы с промежутками. Так в случае эллинид 
сначала одна часть (интерниды) испытала орогенез в позднем эоцене, а 
затем другая часть (экстерниды) подверглась самостоятельному ороге- 
ническому преобразованию в среднем эоцене. Таким образом, различные 
<})лишевые комплексы еще не служат индикатором временных соотноше
ний [62]. Однако в этом правильном ходе развития внешних зон как 
обрамления внутренних зон существует одно исключение. Им является 
позднеэоценовый Центральноэгейский складчатый пояс, который протя
гивается к востоку — северо-востоку несогласно и поперек главного се
веро-западного простирания [46].

Динариды расположены на северо-западном продолжении эллинид, 
и оба складчатых сооружения имеют много общего. Динариды также 
разделяются на внутреннюю и внешнюю зоны. И эллиниды и динариды 
разделены крупным поперечным разрывом Скутари-Печ северо-восточ
ного простирания.

В динаридах обнаруживается несколько крупных тектонических эпи
зодов [19, 34, 73]. На площади внутренних динарид тангенциальные дви
жения имели место до рубежа юры и мела после накопления юрской 
типично эвгеосинклинальной диабаз-кремнистой формации и юрских 
флишоидных толщ; эти движения являются позднекиммерийскими. Они 
сопровождались региональным метаморфизмом [22, 58]. С ними связано 
надвигание ультраосновных пород океанической коры по направлению 
с северо-востока на юго-запад. Как и в случае эо-эллинского покрова в 
данном случае речь снова идет об обдукции. Позднекиммерийские склад
чатые структуры были трансгрессивно перекрыты только в альбское и 
сеноманское время [34]. Во внутренних динаридах в мелу накапливался 
Боснийский флиш, который, можно сравнить с первыми флишевыми тол
щами Пинда. Обломочный материал поступал согласно Рампну [61, с. 89, 
91] из созданных ранее горных массивов палеодинарид. Австрийские 
движения перед и на рубеже раннего и позднего мела устанавливаются 
во внутренних динаридах, особенно в районе Копаоник [3, 34]. Далее 
флиш накапливался во внешних динаридах в позднем сеноне до приабо- 
на аналогично эллинидам, в которых, однако, он накапливался частично 
и только во внутренней зоне.

В Сербской зоне, принадлежащей внутренним динаридам, наиболее 
поздние меловые, вероятно, раннеларамийские, движения имели место 
в Маастрихте [19, 34]. Надвигание пород Сербской зоны к юго-западу 
происходило, вероятно, в послепалеоценовое — доолигоценовое время, 
являясь выражением иллирийской или пиренейской фаз. Надвигание 
внешних динарид произошло после раннего или среднего эоцена, соответ
ствуя, таким образом, также иллирийским — пиренейским движениям. 
Как и в эллинидах эти две фазы (1-я и 2-я пиренейские) имели большое 
значение для динарид. Это были главные орогенические движения, с 
которыми связаны интенсивная складчатость и горизонтальное переме
щение. В самой внешней полосе экстернид, т. е. в Адриатической зоне 
на юго-западе, развит верхнеэоценовый и олигоценовый флиш [74, с. 348]. 
Так же как в эллинидах, флиш динарид имеет все более молодой возраст 
в направлении от внутренних к внешним зонам. Из этого, однако, не 
следует, что эта миграция орогенеза была длительной и непрерывной. 
Это было подчеркнуто также Бланше [19].

Позднетектоническая стадия датируется послепиренейским временем. 
Аналогично эллинидам в позднем олигоцене и миоцене здесь формиро



вались обширные (молассовые) впадины и горсты. Блоковые движения 
сопровождались значительным третичным вулканизмом кислого и сред
него состава. Неотектонические, преимущественно вертикальные, движе
ния, вероятно, отражают активность савской, штирийской, аттической 
и роданской фаз.

Теперь рассмотрим последовательность тектонических событий север
ного пояса альпийской системы Балканской области, т. е. Карпато-Бал- 
канского складчатого сооружения. Вначале речь пойдет о Карпатах.

Они разделяются на Западные, Восточные и Южные Карпаты. В этой 
системе различаются продольные зоны экстернид и интернид. История 
тектонического развития Карпат рассмотрена в многочисленных работах 
[4, 5, 21, 22, 32, 33, 55, 64, 65, 72, 78, 80].

В Карпатской геосинклинали нет ясных указаний на позднекимме
рийские движения на границе юры и мела. Местами отмечается непре
рывное осадконакопление, начиная с титона, местами, однако, известно 
трансгрессивное залегание нижнемелового флиша, особенно в Бескидах, 
и флиша внутренних зон Румынии. Во флише имеются проявления ини
циального магматизма.

Приблизительно в конце раннего мела произошла одна из главных 
фаз складчатости Карпатского сооружения — первая австрийская фаза 
перед гольтом [78, 80]. Эта фаза особенно ярко проявилась в интернидах 
в Западных Карпатах (в том числе в Пьеннинской зоне), Румынских, 
Восточных и Южных Карпатах, где в районе Банат произошло передви
жение Гетского покрова в восточном направлении, так же как в Апусе- 
нидах [60, 65]. С этой главной фазой была прежде всего связана кон
солидация внутренних зон Карпат, а также поднятие и общая регрессия 
в этой области. Однако синорогенные интрузии в интернидах неизвестны. 
Ранняя австрийская фаза заключена в узком интервале времени в зоне 
Высоких Татр, в которых аптские известняки трансгрессивно перекрыты 
породами среднего альба. Таким образом, эта фаза приурочена к гра
нице апта и альба [4]. Ранней австрийской фазе соответствуют диафто- 
риты кристаллического комплекса Вепорид <в Словакии с радиометриче
ским возрастом 107—106 млн. лет,

В северных районах центрального отрезка Карпат флиш имеет верх- 
неальбско-туронский возраст [80, с. 67—68]. Позднеавстрийские движе
ния, по-видимому, не затронули этого района. В Восточных Карпатах и 
горах Апусени отмечается трансгрессия сеноманского флиша. Накопле
ние Карпатского флиша продолжалось в туроне — сантоне. Процесс суб- 
герцинского горообразования захватил Западные Бескиды, зону Клиплов 
и Гетскую зону. Как отмечает Д. Андрусов, средиземноморская фаза 
позднего турона с образованием покровов сыграла относительно боль
шую роль в истории развития западной части Центральных Карпат. 
Возраст этой фазы определяется по угловому несогласию в основании 
сенона и радиометрическому возрасту вепорских диафторитов в 88— 
72 млн. лет [80]. Следовательно, это могли быть также более молодые 
субгерцинские движения. С илседской фазой на границе раннего и сред
него сантона связано движение покровов с северной вергентностью в 
Пьеннинской зоне [6]. Особенно отчетливое несогласие в основании се
нона наблюдается в Восточных и Южных Карпатах. В Бескидах имеется 
сенонский флиш. В Апусенидах и Банате в сеноне и дании развиты суб- 
секвентные магматиты.

Ларамийские движения выражены стратиграфическими несогласиями 
и слабой складчатостью. Орогенические деформации имели место в Юж
ных Карпатах (в конце мела, по данным Сандулеску, [65]), в Апусени
дах в Пьеннинской зоне Клиплов. С ними связаны банатиты, а также 
граниты района Зипса [78, стр. 173].

Во флишевых Карпатах накопление флиша продолжалось в эоцене 
и олигоцене. Во внутренних зонах эоцен залегает трансгрессивно. Пире



нейские движения не играли здесь, по-видимому, заметной роли [64, 
с. 338].

Другой главной фазой альпийской истории Карпат была савская фа
за, захватившая экстерниды. С ней связано образование покровной 
структуры Флишевых Карпат. Движениями были охвачены Западные 
Карпаты по всей их длине, так же как и Восточные Карпаты, но за 
исключением небольших краевых участков. В Венгерском внутреннем 
массиве проявилась интенсивная германотипная тектоника [78]. Следует 
различать раннюю (между олигоценом и миоценом) и позднюю (граница 
аквитана и бурдигала) савские фазы [80]. Последняя является наибо
лее значительной фазой в неогене. С ней связано формирование основной 
структуры Карпатской флишевой зоны [5, 32, 33, 65, 75, 80]. Развитие 
неогеновой Карпатской дуги можно связать с интенсивным сокращением 
геосинклинали. На тыловой стороне дуги в миоцене образовался Пан- 
нонский краевой бассейн [21]. После бурдигальской трансгрессии, со
провождавшейся накоплением значительных масс конгломератов в За
падных и Южных Карпатах вплоть до гельветского времени, шло накоп
ление соленосных толщ в Восточной Галиции и Румынии.

Штирийский тектогенез, особенно во время ранней штирийской фазы 
(гельвет) вызвал надвигание флишевого покрова на молассу [32], а во 
время молдавской фазы флишевой покров был надвинут на породы ниж
него тортона. В ходе этого процесса надвиги с перемещением около 
25 км образовались у внешнего края Восточных Карпат [64]. Во время 
поздней штирийской фазы Внутренние Карпаты в пределах Венгрии и 
территория Трансильвании подверглись только германотипным дефор
мациям. В гельвете начался андезит-риолитовый вулканизм Трансиль
вании, достигший кульминации в тортоне. В тортоне накопилась соле
носная формация Западной Галиции (Величка) и Западной Подолии. 
В сармате уже накапливались пресноводные осадки; в плиоцене доми
нировал интенсивный вулканизм, который вначале был субсеквентным 
и затем финальным. Плиоцен-плейстоценовый вулканизм связан с рас
ширением Паннонской впадины [20, 75].

Аттическая складчатость на границе миоцена и плиоцена не имела 
здесь большого значения. Плиоценовые отложения лимнического типа 
достигают мощности в несколько тысяч метров у южного края Восточ
ных Карпат в связи с их значительным погружением. Плиоценовая и 
постплиоценовая (валахская), а также плейстоценовая (пасаденская) 
складчатости лишь в очень слабой степени захватили эту территорию 
[78].

Южные Карпаты продолжаются к западу по направлению к Карпат
ско-Балканской дуге, имеющей южное и юго-восточное простирание. На 
востоке к этой дуге причленяется Балканское складчатое сооружение 
Болгарии. Последовательность тектонических событий балканид описана 
в работах многих исследователей [26—29, 38, 40, 69, 77].

Балканиды возникли на месте геосинклинали, заключенной между 
двумя варисскими «платформами»,— Родопским массивом на юге и Ва- 
лахским выступом (Мизийской плитой) на севере. Балканиды состоят из 
трех продольных зон: 1) Болгарского среднего массива (Среднегорья), 
2) Стара-Планины, 3) Передних Балкан. По отношению к балканидам 
также возможно применить деление на интерниды и экстерниды: сред
ний массив соответствует интернидам, Стара-Планина и Передние Бал
каны — экстернидам.

Относительно истории тектонического развития балканид можно ска
зать следующее: восточная часть Среднегорья (район Сакар-Странджа) 
развивалась своеобразно. Особенность этой площади заключается в том, 
что здесь аналогично Вардарской зоне эффектно проявилась поздне
киммерийская складчатость и региональный метаморфизм послеюрского 
этапа основного геосинклинального магматизма. Более того, сеноман



залегает несогласно на деформированных нижнемеловых породах, под
тверждая тем самым проявление интенсивной австрийской складчатости.

В Среднегорье верхнемеловые породы, включающие геосинклиналь- 
ные вулканиты, обычно лежат выше палеозойских и мезозойских (до 
нижнего мела включительно) пород. Эти верхнемеловые породы рас
сматриваются как образования ортогеосинклинального типа. Однако 
присутствие кроме основных также вулканитов среднего и кислого со
става, а также наличие пластов угля свидетельствует, что это не были 
типично ортогеосинклинальные условия. Боччалети и его соавторы [22] 
считают, что это был окраинный морской бассейн с субдукцией с юга. 
Богданов и его соавторы [23, 24] связывают, однако, эти деформации 
с развитием Тетиса и субдукцией с севера, учитывая наличие юрских 
основных вулканитов в районе Истранджи. Структура Среднегорья была 
сформирована ларамийской складчатостью, сопровождавшейся интен
сивным синорогенным кислым интрузивным магматизмом. В раннетре
тичное время здесь проявился субсеквентный вулканизм.

В зоне Стара-Планины, особенно в ее восточной части, в результате 
интенсивного опускания накопилась толща пород верхнего мела и палео
гена мощностью 3000 м. На границе верхнего и среднего миоцена про
явилась иллирийская (раннепиренейская) складчатость, которая была 
главным орогеническим событием в Балканской зоне (Стара-Планине). 
В это время образовались крупные складки с северной вергентностью, 
а во фронтальной части Стара-Планины— покровы с перемещением 
около 15 км, среди которых особенно характерен Центральнобалканский 
гранитный покров [28, 40, 67]. Верхний эоцен (приабон) в молассовых 
фациях лежит несогласно.

В Предбалканах развиты две толщи флиша: титон-берриасовая и 
нижне-среднеэоценовая. Восточная часть Предбалкан была слегка за
тронута лудогорской (австроальпийской) складчатостью между барре- 
мом и аптом. Но главный тектогенез в зоне Предбалкан аналогично зоне 
Стара-Планина был связан с раннепиренейской (иллирийской) фазой, 
имевшей место после накопления типичного глубоководного эоценового 
флиша мощностью до 1000 м. С этой фазой в особенности было связано 
образование в Предбалканах крупных антиклиналей юрского типа с се
верной вергентностью.

Орогенез в балканидах был двуступенчатым и мигрировал от внут
ренних к внешним зонам, т. е. с юга на север: лара-мийская фаза в интер- 
нидах на юге и иллирийская фаза в экстернида.Ч на севере. Крайштиды, 
примыкающие к балканидам на западе и частью срезающие их по диа
гонали [27], испытали несколько фаз складчатости; главной была склад
чатость савской фазы на границе олигоцена и миоцена.

Сравним историю мезозойских и кайнозойских движений на Балкан
ском полуострове с последовательностью движений в горных поясах, не
посредственно примыкающих с северо-запада и юго-востока, т. е. с Во
сточными Альпами и Западной Турцией, для того чтобы на более широ
ком материале проверить совпадение или отсутствие совпадения во вре
мени между тектоническими событиями названных областей.

Специальное исследование Восточных Альп было выполнено Тольма- 
ном [80]. Для этой площади наибольшее значение имели следующие 
орогенические фазы: позднекиммерийская, австрийская, субгерцинская, 
пиренейская, савская, штирийская.

Для Западной Турции для этого же отрезка времени были характер
ны, по Бринкманну [31] и другим авторам, фазы: позднекиммерийская, 
австрийская, субгерцинская, ларамийская, пиренейская, штирийская.



Данный предварительный и краткий обзор представляет собой по
пытку суммировать старые и новые данные .по хронологии геотектониче
ских событий Балканской области в течение мелового и третичного вре
мени.

До настоящего времени существуют многочисленные проблемы, свя
занные с историей тектонического развития обширной и сложно постро
енной площади Балканского полуострова. С одной стороны, они обус
ловлены неопределенностью отнесения орогенических событий к неко
торым фазам вследствие неточного датирования в условиях длительного 
стратиграфического перерыва. С другой стороны, данные по разным рай
онам не всегда хорошо сопоставимы или не могут быть скоррелированы. 
Частично данные вообще отсутствуют.

Вместе с тем большинство имеющихся данных свидетельствует о том, 
что в Балканской области, как это уже давно отмечено Бланше [19], в 
особенности применительно к динаридам, в рассматриваемом интервале 
времени устанавливаются те же самые геотектонические импульсы (или 
переломные рубежи), которые были выделены ранее в глобальном мас
штабе и описаны Штилле [76] как орогенические фазы. С ними связаны 
значительные изменения в ходе тектонического развития [68].

Несомненное совпадение во времени обнаруживается также при со
поставлении угловых несогласий в орогенических областях с прерыви
стостью океанического апрединга. Это указывает на кинематическую 
связь между этими явлениями, коль скоро их активность (изменение на
правления и скорости движения плит, в одном случае, и орогеническое 
сжатие — в другом) проявляется в одни и те же интервалы времени [71].

Я не думаю, во-первых, что орогенические импульсы являются толь
ко выражением медленных и однообразных «орогенических волн», ми
грирующих в земной коре, и, во-вторых, что угловые несогласия пред
ставляют собой вследствие этого неупорядоченно распространенные и 
случайные с точки зрения времени их проявления события, возникающие 
в ходе таких движений. Более того, я полагаю, что имеются хронологи
чески достаточно определённые пики орогенических событий в истории 
Земли и что активность альпинотипного орогенеза не постоянна, но име
ет эпизодический характер, проявляясь в виде фаз деформации, разде
ленных относительно спокойными стадиями. Это мнение уже убедитель
но формулировалось некоторыми авторами на основании углубленного 
изучения материала. Тем не менее, несмотря на то что указанный общий 
принцип согласуется с фактами, арсенал имеющихся в настоящее время 
данных нуждается в еще большем расширении и частично внесении бо
лее точных определений. В настоящей статье дан лишь грубый обзор, 
который должен быть уточнен путем дальнейших исследований в разных 
странах Балканского полуострова.
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Б А Л Л А  З О Л Т А Н

ПРОБЛЕМА НЕОГЕНОВЫХ ВУЛКАНИТОВ 
И ИХ ЗНАЧЕНИЕ ДЛЯ ГЕОДИНАМИЧЕСКИХ РЕКОНСТРУКЦИИ 

В КАРПАТСКОМ РЕГИОНЕ
Рассматриваются геодинамические обстановки формирования неогено

вых эффузивов Карпатского региона. Показано, что известково-щелочные 
серии располагаются вдоль зон неогеновой субдукции, микроплит, в то вре
мя как вулканиты знаменуют собой раскрытие внутридугового бассейна. 
Рассмотрены особенности стратиграфии и петрохимии вулканитов.

Неогеновые вулканиты Карпатского региона издавна подразделяются 
на две серии: известково-щелочную (андезиты, дациты, риолиты) и ще
лочно-базальтовую. С появлением теории тектоники плит в их интер
претации обособились два направления.

1. Давно сформулированную идею о том, что неогеновый вулканизм 
Карпатского региона аналогичен таковому современных островных дуг, 
развивают советские, румынские и итальянские исследователи [3, 4, 
5—8, 13, 16—18, 50]. Для разработанных вариантов характерны следую
щие положения.

Практически все известково-щелочные вулканиты образуют единую 
дугу от Средней Словакии через Северную Венгрию, Восточную Слова
кию, Советское Закарпатье и Северную Румынию вплоть до гор Харгита. 
Эта дуга протягивается вдоль внутренней части Карпатской складчатой 
системы и связана с теми же процессами субдукции, результатом кото
рых являются сами Карпаты. При этой субдукции поглотилась океаниче
ская или субокеаническая кора бассейна, в котором накапливался флиш 
Внешних Карпат. Щелочно-базальтовый вулканизм сменяет известково
щелочной в пространстве, будучи приуроченным к внутренней стороне 
дуги, и является аналогом магматизма, связанного со опредингом вну- 
тридуговых бассейнов.

2. Другую идею о связи известково-щелочного вулканизма с мантий
ным диапиром выдвинул Садецки-Кардош [67]. Эта идея развивается 
венгерскими и чехословацкими исследователями [66, 51, 63, 64]. При 
этом подчеркивается следующее.

Известково-щелочные вулканиты образуют ареал, ограниченный ду
гой Карпатской складчатой системы. Этот ареал не обнаруживает четкой 
связи с тектоникой Карпатской горной системы, и его возникновение 
связано с субдукцией вдоль последней лишь опосредованно, через ман
тийный диапир. Характер бассейна флишенакопления Внешних Карпат 
с точки зрения неогенового вулканизма не имеет значения. Щелочно
базальтовый вулканизм сменяет известково-щелочной во времени, что 
связано со сменой всеобщего сжатия всеобщим растяжением в пределах 
Карпатского региона на границе миоцена и плиоцена и с началом раз
вития внутридугового бассейна.

Отметим, что единственной аналогией известково-щелочного вулка
низма Карпат считается провинция бассейнов и хребтов Запада США 
[66] или же аналогии вообще не приводятся [51].

Эти два направления имеют несколько весьма существенных общих 
черт:
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БАЛЛА З ОЛТАН

ПРОБЛЕМА НЕОГЕНОВЫХ ВУЛКАНИТОВ 
И ИХ ЗНАЧЕНИЕ ДЛЯ ГЕОДИНАМИЧЕСКИХ РЕКОНСТРУКЦИИ 

В КАРПАТСКОМ РЕГИОНЕ
Рассматриваются геодинамические обстановки формирования неогено

вых эффузивов Карпатского региона. Показано, что известково-щелочные 
серии располагаются вдоль зон неогеновой субдукции, микроплит, в то вре
мя как вулканиты знаменуют собой раскрытие внутридугового бассейна. 
Рассмотрены особенности стратиграфии и петрохимии вулканитов.

Неогеновые вулканиты Карпатского региона издавна подразделяются 
на две серии: известково-щелочную (андезиты, дациты, риолиты) и ще
лочно-базальтовую. С появлением теории тектоники плит в их интер
претации обособились два направления.

1. Давно сформулированную идею о том, что неогеновый вулканизм 
Карпатского региона аналогичен таковому современных островных дуг, 
развивают советские, румынские и итальянские исследователи [3, 4, 
5—8, 13, 16—18, 50]. Для разработанных вариантов характерны следую
щие положения.

Практически все известково-щелочные вулканиты образуют единую 
дугу от Средней Словакии через Северную Венгрию, Восточную Слова
кию, Советское Закарпатье и Северную Румынию вплоть до гор Харгита. 
Эта дуга протягивается вдоль внутренней части Карпатской складчатой 
системы и связана с теми же процессами субдукции, результатом кото
рых являются сами Карпаты. При этой субдукции поглотилась океаниче
ская или субокеаническая кора бассейна, в котором накапливался флиш 
Внешних Карпат. Щелочно-базальтовый вулканизм сменяет известково
щелочной в пространстве, будучи приуроченным к внутренней стороне 
дуги, и является аналогом магматизма, связанного со опредингом вну- 
тридуговых бассейнов.

2. Другую идею о связи известково-щелочного вулканизма с мантий
ным диапиром выдвинул Садецки-Кардош [67]. Эта идея развивается 
венгерскими и чехословацкими исследователями [66, 51, 63, 64]. При 
этом подчеркивается следующее.

Известково-щелочные вулканиты образуют ареал, ограниченный ду
гой Карпатской складчатой системы. Этот ареал не обнаруживает четкой 
связи с тектоникой Карпатской горной системы, и его возникновение 
связано с субдукцией вдоль последней лишь опосредованно, через ман
тийный диапир. Характер бассейна флишенакопления Внешних Карпат 
с точки зрения неогенового вулканизма не имеет значения. Щелочно
базальтовый вулканизм оменяет известково-щелочной во времени, что 
связано со сменой всеобщего сжатия всеобщим растяжением в пределах 
Карпатского региона на границе миоцена и плиоцена и с началом раз
вития внутридугового бассейна.

Отметим, что единственной аналогией известково-щелочного вулка
низма Карпат считается провинция бассейнов и хребтов Запада США 
[66] или же аналогии вообще не приводятся [51].

Эти два направления имеют несколько весьма существенных общих 
черт:



а) в связи с неогеновой историей субдукция рассматривается только 
вдоль Карпатской складчатой системы;

б) признается петрохимическое сходство известково-щелочных вул
канитов с таковыми островных дуг, а также какая-то их связь с процес
сами субдукции;

в) щелочные базальты связываются с формированием внутридугово- 
го Паннонского бассейна.

Основные различия между ними следующие:
а) там, где сторонники аналогии с островодужными комплексами 

обнаруживают дугу, сторонники мантийного диапира видят ареал;
б) там, где приверженцы первого направления усматривают смену 

известково-щелочного магматизма щелочно-базальтовым в пространстве, 
последователи второго констатируют смену во времени.

Таким образом, сущность разногласий сводится к неодинаковому 
истолкованию пространственно-временных закономерностей вулканизма.

Сопоставив материалы, которыми оперируют различные исследова
тели, можно обнаружить следующее.

1. Все исследователи пользуются практически одной и той же инфор
мацией, лишь несколько более подробной в отношении тех объектов, в 
изучении которых сами принимали участие.

2. Разногласия по вопросу «дуга или ареал» возникают в значитель
ной части в связи с неодинаковым подходом к перекрытым более моло
дыми отложениями областям, в первую очередь Большой Венгерской 
впадины: сторонники дуги практически полностью игнорируют данные 
по ним, приверженцы же ареала учитывают наличие мощного риолито
вого вулканизма, продукты которого ныне скрыты в недрах низменных 
областей Венгрии. С другой стороны, сторонники мантийного диапира 
упускают из виду, что подавляющее большинство вулканитов восточных 
районов региона сконцентрировано в виде четких вулканических цепей 
(Вигорлат-Гута и Кэлиман-Харгита).

3. По вопросу о соотношении известково-щелочного и щелочно-ба
зальтового вулканизма представление о смене в пространстве базиру
ется в основном на молодости известково-щелочных вулканитов хребта 
Кэлиман-Харгита в Румынии, практически одновозрастных щелочным 
базальтам большинства районов Паннонского бассейна. Представление 
же о смене во времени зиждется на данных по Словакии и Венгрии, где 
все известково-щелочные вулканиты отчетливо древнее всех щелочно
базальтовых.

Итак, неогеновый вулканизм Карпатского региона имеет четко вы
раженный двойственный характер, по крайней мере в двух важнейших 
отношениях: 1) известково-щелочной вулканизм проявляется частично 
ареально, частично в виде цепей; 2) известково-щелочной вулканизм от
части сменяется щелочно-базальтовым во времени, отчасти же они про
являются в разных районах региона одновременно.

Вряд ли можно разобраться в неогеновом магматизме без учета и 
объяснения этой двойственности. Ключом к этому мы считаем отказ от 
представления о единстве в пространстве и во времени всех проявлений 
известково-щелочного вулканизма [3, 13]. Действительно, вулканические 
цепи отчетливо коррелируются с горной системой Карпат, в то время 
как остальные вулканиты не обнаруживают с ней связей, хотя и распо
лагаются целиком в пределах образованной ею дуги. Таким образом, 
в области развития известково-щелочных вулканитов следует выделить 
два основных элемента: Восточнокарпатский вулканический пояс и 
Внутрикарпатский вулканический ареал [1]. Обращаясь к стратиграфи
ческим данным, мы можем констатировать: вулканиты пояса — в основ
ном плиоценовые до плейстоценовых, а ареала — миоценовые, т. е. эти 
образования разновозрастны.

во



Представление об аналогии неогенового вулканизма Карпат с остров
ными дугами родилось явно на базе данных по Восточнокарпатскому 
вулканическому поясу. Проанализируем применительно к нему возра
жения, выдвинутые против этой аналогии [51].

1. Карпатский вулканизм проявляется в прерывистой и неправильной 
форме в отличие от островодужного. Ясно, что этот аргумент никак не 
может иметь отношение к практически непрерывным цепям Вигорлат- 
Гута и Кэлиман-Харгита.

2. Вулканиты не обнаруживают никаких изменений состава вкрест 
простирания шрежней зоны Беньофа. Однако поскольку ширина вулка
нического пояса незначительна, таких изменений и не должно быть.

3. Вверх по разрезу наблюдается общая закономерность снижения 
содержания калия при фиксированной концентрации кремнезема вместо 
наблюдаемого в островных дугах повышения. В отношении цепи Кэли
ман-Харгита это снижение не доказывается даже данными самих авто-

Рис. 1. Размещение известково-щелочных вулканов плиоценового возраста в Карпат
ском регионе (Восточнокарпатский вулканический пояс). Карта составлена с использо

ванием материалов [1, 10, 12, 22, 32, 33, 53, 60, 73]
1 — вулканы преимущественно андезитовые до андезито-базальтовых: а — на поверхно
сти, б — погребенные; 2 — вулканические центры (на поверхности); 3 — контуры вулка
нов: а — по данным геологической съемки, б — по данным бурения, с — предполагае
мые; 4 — флиш на поверхности и в фундаменте Большой Венгерской впадины; 5 — 
Предкарпатский прогиб; 6 — выходы офиолитов в фундаменте Большой Венгерской впа
дины (оси магнитных аномалий, проверенных бурением отражают Средневенгерский 
офиолитовый пояс); 7 — контур Карпатской складчатой системы; 8 — Утесовая зона 
и ее структурные эквиваленты; 9 — сейсмофокальная зона. Цифры в кружках: 1 — цепь 

Вигорлат-Гута, 2 — цепь Кэлиман-Харгита, 3 — зона Вранча
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ров, в районе Гутских гор, по их же данным, наблюдается как раз воз
растание, а данные по Восточной Словакии, Советскому Закарпатью и 
Северной Венгрии неубедительны, поскольку здесь совмещены данные 
по поясу и ареалу.

4. Вулканизм отделен от активной субдукции интервалом времени в 
15—20 млн. лет, в то время как в островных дугах они строго одновре
менны. Этот довод основывается на предположении о том, что субдук- 
ция закончилась к началу миоцена; сторонники же аналогии с остров
ными дугами считают, что субдукция в области южной оконечности 
Восточных Карпат идет и сейчас; без опровержения этого представления 
приведенное возражение лишено убедительности.

5. Вулканизм мигрирует во времени в сторону выхода зоны Беньофа 
на поверхность, в то время как в островных дугах наблюдается обратное 
явление. Этот довод базируется на представлении о единстве всего вул
канизма; как мы показали выше, это представление несостоятельно, 
следовательно, несостоятелен и сам довод.

Итак, аргументация против аналогии Восточнокарпатского вулкани
ческого пояса с островными дугами на поверку оказывается недействи
тельной. В то же время доводы в (пользу этой аналогии [3, 8, 13, 16] 
остаются в силе. По составу восточнокарпатские вулканиты аналогичны 
островодужным, а в поперечном разрезе структурного ансамбля Во
сточных Карпат можно распознать аналоги характерных элементов, со
четающихся с островными дугами: горизонтальную часть пододвигаю
щейся плиты (Русская плита), глубокий желоб (Предкарпатский про
гиб), внешнее амагматичное поднятие (складчатая система Восточных 
Карпат), внутреннюю вулканическую дугу (Восточнокарпатский вулка
нический пояс) и внутридуговой бассейн (Трансильванская и Паннон- 
ская впадины). Поэтому нам представляется, что Восточнокарпатский 
вулканический пояс с полным правом может считаться аналогом остров
ных дуг современности.

Отсюда вытекают два исключительно важных следствия [16—18, 35, 
59, 61, 62].

1. Субдукция вдоль Карпат, во всяком случае вдоль их восточного 
сегмента, отнюдь не (Прекратилась в начале миоцена, а происходила в 
течение всего плиоцена и плейстоцена, доживая хотя бы на крайнем 
южном отрезке вплоть до наших дней. При этом выход этой .субдукцион- 
ной зоны падает не на Утесовую зону или ее структурное продолжение, 
а на Предкарпатский прогиб (рис. 1). 2. При субдукции поглотилась 
океаническая или субокеаническая кора бассейна, в котором накапли
вался флиш Внешних Карпат.

ЩЕЛОЧНЫЕ БАЗАЛЬТЫ КАРПАТСКОГО РЕГИОНА

В самом общем виде можно считать, что щелочно-базальтовый вул
канизм приурочен к Паннонскому бассейну (рис. 2). Так как этот по
следний действительно имеет много сходств с внутридуговыми бассей
нами [16, 18, 19, 36, 66], в первую очередь напрашивается аналогия с 
магматизмом именно таких бассейнов. Но не следует забывать и о дру
гих возможностях, а именно, что щелочные базальты могут встречаться
[9] а) в тыловой части островных дуг, имея латеральные переходы в 
известково-щелочные вулканиты; б) совершенно вне всякой связи с ан
самблями островных дуг — в районах раскола континентальной литосфе
ры или в областях так называемых горячих точек.

Перед нами, следовательно, четыре альтернативы геодинамической 
обстановки, контролирующей появление и распределение щелочных ба
зальтов: островная дуга или ее аналог, внутридуговой бассейн, внутри- 
континентальная аккреционная граница литосферных плит и «горячая 
точка». Заранее ни одна из них не может быть исключена, но в свете



Рис. 2. Размещение щелочных базальтоидов в Карпатском регионе. Карта составлена 
с использованием материалов [22, 24, 25, 32, 34, 37, 43, 54, 60, 73, 78]

1 — щелочные базальтоиды: а — на поверхности, б — в скважине: 2—флищ на поверхно
сти и в фундаменте Большой Венгерской впадины; 3 — Предкарпатский прогиб; 4 —  

выходы офиолитов в фундаменте' Большой Венгерской впадины (оси магнитных ано
малий, проверенных бурением отражают Средневенгерский офиолитовый пояс); 5 — 
контур Карпатской складчатой системы; 6 — Утесовая зона и ее структурные экви

валенты
Цифры в кружках: 1 — Штирия; 2 — Малая Венгерская впадина; 3 — Прибалатонье; 
4 — Штявницкие горы; 5 — Фиалково-Шалготарьян; 6 — скв. Шарошпатак-10; 7 — скв. 
Кишкунхалаш-Запад-З; 8 — Бар; 9 — Лукарец; 10 — Пояна Руска; 11 — Першаньские 

горы Примечание. Цифры 1—3 находятся за рамками схемы.

изложенного остановиться имеет смысл лишь на последних двух. Ба
зальты, подобные паннонским, в том числе и того же возраста, встреча
ются и вне альпийской Европы [И ]. Согласно последним данным [29], 
наблюдаются общие черты между щелочными базальтами Балатонского 
нагорья и Центральной Франции, так что без всестороннего анализа 
нельзя быть уверенным в том, что щелочные базальты связаны с Пан
нонским бассейном генетически.

Нельзя исключить возможность и того, что разные базальты связаны 
с разными процессами, поэтому вплоть до проведения детальных петро- 
химических и особенно геохимических исследований щелочных базаль
тов Карпатского региона, строго говоря, нет оснований для суждений 
об их геодинамической позиции.

ВНУТРИ КАРПАТСКИЙ ВУЛКАНИЧЕСКИЙ АРЕАЛ

Мы видели, что сторонники аналогии с островными дугами не учи
тывали вулканизма Большой Венгерской впадины и не обращали вни
мания на изменение характера распределения вулканов, а также состава 
и возраста вулканитов при выходе за пределы Восточнокарпатского



вулканического пояса, поэтому их идея о связи этого вулканизма с той 
же самой зоной субдукции действительно выглядит малоубедительной. 
Но это не должно означать, что тем самым можно сразу отказаться 
и от их аналогии с островодужными комплексами. Рассмотрим поэтому 
применительно к Внутрикарпатскому вулканическому ареалу возраже
ния против такой аналогии [51].

1. Прерывистость вулканизма в пространстве. Отнюдь не все остров
ные дуги непрерывны; чтобы в этом убедиться, достаточно вспомнить 
расположенные не столь уж далеко от Карпат Калабрийскую и Эллин
скую дуги в Средиземноморье [56].

2. Отсутствие изменений состава вкрест дуги. При этом возражении 
принимается существование одной-единственной зоны субдукции и со
вершенно не рассматривается возможность наличия нескольких.

3. Снижение калиевости пород вверх по разрезу достаточно четко 
наблюдается лишь в Средней Словакии, в то время как, скажем, в 
горах Апусени картина скорее противоположная, а соответствующих ма
териалов по Восточной Словакии, Советскому Закарпатью и Венгрии 
нет; поэтому считать это общей закономерностью по меньшей мере не
осторожно.

4. Разрыв во времени между субдукцией и вулканизмом порядка 
5— 10 млн. лет. Имеется в «иду субдукция в Утесовой зоне, которая, как 
мы видели уже в случае Восточнокарпатского вулканического пояса, 
не представляет собой единственной возможности.

5. Центробежная миграция вулканизма. В представленных материа
лах в пределах Внутрикарпатского вулканического ареала она заметна 
только в меридиональной полосе, проходящей через Северную Венгрию 
и Среднюю Словакию. Она противоречит, между прочим, связи не с суб
дукцией вообще, а лишь с субдукцией вдоль Карпатской горной системы.

Приведенными доводами, следовательно, не опровергается связь из
вестково-щелочных вулканитов миоцена Карпатского региона с субдук- 
ционными процессами. Если же к этому вопросу подойти с актуалисти- 
ческих позиций, то мы должны отметить, что внутрикарпатский ареал, 
насколько нам известно, был бы единственной областью на Земле, где 
известково-щелочной, в среднем довольно кислый магматизм находился 
бы не в прямой, а в какой-то косвенной связи с процессами и зонами 
субдукции, будучи обусловленным мантийным диапиром. Запад США— 
не объект для сравнений, ибо соответствующие вулканиты там в основ
ном имеют не андезитовый, а базальтовый состав [65].

Итак, мы считаем, что миоценовые известково-щелочные вулканиты 
внутрикарпатского ареала должны быть связанными с субдукционными 
процессами и что вопрос заключается только в том, .где эти процессы 
проявлялись. По совокупности имеющихся данных выяснилось [1, 50, 
79, 80, 82], что миоценовый вулканизм отчетливо тяготеет к полосе за- 
пад-юго-западного направления, согласной с общей структурой донеоге- 
нового фундамента и почти перпендикулярной Восточнокарпатскому 
вулканическому поясу (рис. 3). Вдоль довольно резкого южного края 
этой полосы протягивается флишевый пояс Большой Венгерской впади
ны [45, 69]. Южнее трассируется Средневенгерский офиолитовый пояс 
[70].

Весь этот ансамбль — офиолиты, флиш и известково-щелочные вул
каниты— уже сам по себе весьма примечателен и сразу наводит на 
мысль о существовании где-то здесь древней границы литосферных плит 
или микроплит. Наличие такой границы или хотя бы границы структур
но-формационных зон ныне признается практически всеми исследовате
лями [15, 21, 26, 46—49, 70, 71, 77, 79—81, 85].

В такой ситуации вполне естественно предположить, что известково
щелочной вулканизм вдоль этой границы свидетельствует о проявившей
ся здесь миоценовой субдукции. По аналогии с Восточнокарпатским



Рис. 3. Размещение известково-щелочных вулканов миоценового возраста в Карпат
ском регионе (Внутрикарпатский вулканический ареал). Карта составлена с использо
ванием материалов Г1, 2, 10, 12,« 14, 15, 20, 22, 24, 32, 34, 37, 39, 40, 42—50, 53, 54, 
57, 69, 70, 71—73, 76]. Спорадические данные по Юго-Западной Венгрии и по Северной

Югославии не учтены
1 — вулканы преимущественно андезитовые: а — на поверхности, б — погребенные; 2 — 
вулканические области преимущественно риолитовые: а — на поверхности, б — погре
бенные; 3 — вулканические центры: а — на поверхности, б — погребенные (выделены по 
геофизическим данным); 4—дайки андезитов (Черхат-Матра); 5—контуры вулканов и 
вулканических областей: а — по данным геологической съемки, б — по данным бурения, 
в — по комплексу геофизических данных, г — по магнитным аномалиям, д — предпола
гаемые; 6 — флищ на поверхности и в фундаменте Большой Венгерской впадины; 7 — 
Предкарпатский прогиб; 8—выходы офиолитов в фундаменте Большой Венгерской впа
дины (оси магнитных аномалий, проверенных бурением, отражают Средневенгерский 
офиолитовый пояс); 9 —:контур Карпатской складчатой системы; 10 — Утесовая зона 
и ее структурные эквиваленты. Цифры в кружках: 1 — Похронски Иновец; 2 — Втач- 
ник; 3 — Кремницкий вулкан; 4 — Штявницкий вулкан; 5 — Яворие; 6 — Поляна; 7 — 
Бёржёнь; 8 — Дуназуг; 9 — Черхат; 10 — Матра; 10 — Бюккалья; 12 — Токайские го
ры; 13 — Прешовская гряда; 14 — Земплин; 15 — Береговское холмогорье; 16 — Ньир-

шег-Хайдушаг; 17 — горы Апусени

вулканическим шоясом напрашивается и здесь вывод о существовании до 
субдукции бассейна с океанической или с субокеанической корой, в ко
тором накапливался флиш. Поскольку флиш Большой Венгерской впа
дины практически одновозрастен флишу Внешних Карпат [74], вполне 
возможно, что они образовались из разных частей одного и того же бас
сейна.

Итак, миоценовый вулканизм Карпатского региона — явление впол
не заурядное, которое не требует привлечения или разработки никаких 
особых петрогенетических или геодинамических моделей. Другой во



прос, что далеко не все его особенности могут быть в настоящее время 
освещены с желаемой подробностью и точностью. В этой области дей
ствительно имеется ряд затруднений.

Одно из них связано с объяснением миоценового вулканизма обла
стей, лежащих южнее Средневенгерского офиолитового пояса. Наиболее 
изученным из них является район гор Апусени. К югу от него выходят 
флишевые отложения и офиолиты Мурешской зоны, так что ансамбль 
тот же, что и в предыдущем случае; вывод должен быть тем же: эти 
вулканиты связаны со овоей зоной субдукции, в общем отделяющей 
Трансильванскую микроплиту от Южнокарпатской. Скорее всего, си
туация аналогична и в случае большей частью перекрытых и потому 
хуже изученных миоценовых вулканитов севера Югославии.

Другое затруднение вызвано отсутствием увеличения содержания 
калия по мере удаления от предполагаемой зоны субдукции и вообще 
отсутствием существенных отличий между районами по калиевости вул
канитов [51]. Нам представляется, что данный вопрос плохо изучен в 
силу следующих причин.

а. Значительная часть химических анализов довольно старая, к тому 
же они сделаны на разнообразном материале, отобранном часто как по
пало. Представительность как проб, так и анализов поэтому нередко 
очень низка.

б. Распределение анализов крайне неравномерное: по некоторым 
массивам их сотни, по другим единицы. По всему главному риолитовому 
стволу миоценового вулканизма, в котором сосредоточена подавляющая 
часть вулканогенного материала [57, 68], в щелом едва ли наберется 
несколько десятков опубликованных анализов, приемлемых хотя бы по 
уровню содержания летучих.

в. Объединение анализов по таким районам, как Средняя Словакия, 
Северная Венгрия или же Токайско-Прешовские горы — Земплинские 
горы — Вигорлат, или по всему Советскому Закарпатью означает, что 
заранее предполагается отсутствие каких-либо изменений в пределах 
этих районов, размеры которых вполне достаточны для проявления зо
нальности по калию. Тем самым заранее отвергается возможность связи 
разных массивов с разными зонами субдукции, между тем такая четкая, 
хотя и небольшая вулканическая дуга, как Прешовско-Токайская, впол
не может быть связана с самостоятельной зоной субдукции.

Наконец, отсутствует приемлемое объяснение причин появления в 
конкретных районах лишь определенных типов андезитовых вулканов, 
отличающихся от типов наблюдаемых в других районах. Так, в Север
ной Венгрии и Средней Словакии отмечаются в основном крупные стра
товулканы, в горах Апусени — мелкие, в обоих случаях расположенные 
без видимых закономерностей, тогда как в Прешовской гряде они обра
зуют четкую цепь.

’ Вызывает затруднение и объяснение наблюдаемых соотношений меж
ду риолитами и андезитами, а именно приуроченности главной массы 
риолитов к полосе, непосредственно прилегающей к зоне субдукции, и 
смены их андезитами при удалении от этой зоны. Вообще-то массовое 
появление риолитов в игнимбритовых фациях над зонами субдукции — 
не столь уж редкое явление. Среди областей молодого вулканизма в 
качестве примера .можно упомянуть север Чили, север Мексики и Новую 
Зеландию. Отметим, что и в этих районах до сих пор не решен вопрос о 
причинах появления риолитов на одних отрезках и отсутствия их на дру
гих [75]. Для нас же сейчас достаточен сам факт прямой связи игним
бритовых полей с зонами Беньофа как основы актуалистической интер
претации.

Существуют трудности в доказательстве возможности существенных 
горизонтальных смещений миоценовых вулканитов по отношению друг 
к другу. На нее указывают в частности результаты интерпретации все



Средние направления магнитного склонения и наклонения по 
массивам миоценовых вулканитов Северной Венгрии 

[55, табл. 1]

Массив N D• /о а в

Бержень 35 5 63 4
Черхат 8 357 64 7
Матра 12 351 63 5
Токайский 16 332 71 6

Примечание: N  — количество данных, D 0 — среднее значение склонения, 
/ 0— среднее значение наклонения, а 0 — радиус доверия средних значений на 
уровне значимости 95%.

еще немногочисленных шалеомагнитных определений, ^показавших отли
чие средних значений склонения и наклонения по Берженвским и Чер- 
хатским горам, горам Матра и Токайским между собой (таблица), а 
также данные по дешифрированию космических снимков, на основе ко
торых можно предполагать крупный сдвиг внутри гор Матра (рис. 4).

Рис. 4. Предполагаемый сдвиг в миоценовом 
андезитовом вулкане гор Матра 

1  — современный водораздельный хребет, от
ражающий первичную кольцеобразную вулка
ническую структуру; 2  — предполагаемое ис
ходное положение водораздельного хребта 
Восточной Матры; 3  — отрезки кольцеобраз
ного водораздельного хребта, уничтоженные 
эрозией; 4  — предполагаемый сдвиг (так на

зываемая «линия Дарно»)

Послемиоценовые смещения могли нарушить как первичное взаимное 
расположение вулканов или их частей, так и зональность по калию.

Затруднений, очевидно, будет еще больше, но, как мы стремились 
показать на перечисленных примерах, они не являются принципиальны
ми, а лишь такими, с которыми мы встречаемся при решении практиче
ски любых геологических задач.

ЗАКЛЮЧЕНИЯ ПО ИСТОРИИ РАЗВИТИЯ КАРПАТСКОГО РЕГИОНА

Известково-щелочной вулканизм неогена свидетельствует о былом 
наличии домиоценового бассейна турбидитной седиментации со способ
ной к субдукции океанической или субокеанической корой. Очертания 
этого бассейна в современной структуре угадываются лишь на севере и 
востоке, по контуру складчатой системы Карпат. Области, лежавшие на 
западной и южной границах, по-видимому, были разбиты на микропли
ты, которые ныне значительно смещены по отношению друг к другу, воз
можно, с поворотами, так что без специальных исследований восстано
вить эту границу немыслимо.

Такая картина раннемиоценовой палеогеографии безусловно встре
тит возражения относительно пространственных возможностей, ибо Ди- 
нариды, Альпы, Бегемский массив, Польская плита, Восточно-Европей-



ская платформа, Добр/джа и Мизийская плита образуют практически 
замкнутую жесткую раму, внутри которой все пространство ныне запол
нено, пусть в виде мозаики, но все же одними континентальными микро- 
плитами. Однако представляется, что для неогена несомненна жесткость 
сочленения лишь Богемского массива, Польской плиты, Восточно-Евро
пейской платформы и Добруджи; вроде бы нет причин считать, что с 
начала неогена Альпы сместились в широтном направлении по отноше
нию к Чешскому массиву. Что же касается Динарид и Мизийской плиты, 
то хотя бы некоторые отрезки их границ активны и сейчас, и это неопро
вержимо доказывается землетрясениями.

То, что Динариды приняли современное свое положение при движе
нии с юга, а Мизийская плита — при перемещении с востока, ныне при
нимается практически во всех реконструкциях [27, 28, 77]. Вопрос за
ключается в том, когда же это произошло. Думается, что интенсивный 
неогеновый известково-щелочной вулканизм вдоль восточной границы 
Динарид [28] свидетельствует о резком сокращении здесь пространства 
в субширотном направлении, а раннемиоценовый известково-щелочной 
и среднемиоценово-раннеплиоценовый щелочно^базальтовый магматизм 
окрестностей Эгейского моря [30] указывает на весьма напряженную и 
изменчивую геодинамическую активность и здесь.

Таким образом, имеются все основания предположить, что юго-запад
ное и (или) южное замыкание обрамления Карпатского региона произо
шло не до неогена, а в неогене. Реконструкция же этого процесса — 
задача будущих исследований. Для нас сейчас важно лишь то, что с 
пространством нет принципиальных затруднений и что путь для рекон
струкции движений открывается как раз в том южном направлении, от
куда, судя по полярности Средневенгерской и Мурешской зон субдукции, 
должны были двигаться в миоцене микроплиты, ныне слагающие фунда
мент Паннонского бассейна.

Перелом в геодинамичеекой обстановке Карпатского региона на гра
нице миоцена и плиоцена отмечается издавна, но смысл его даже в но
вейших работах [23, 66], трактуется так же, как и прежде: смена обста
новки сжатия обстановкой растяжения. Между тем растяжение в плио- 
цен-четвертичное время предполагают лишь в Паннонском бассейне, 
обычно забывая, что с ним сосуществует сжатие (субдукция) в Восточ
ных Карпатах. И если уже строго придерживаться смысла понятий тео
рии тектоники плит и рассматривать Паннонский бассейн в качестве 
внутридугового, то и должно быть ясно: в широком региональном плане 
по-прежнему господствует сжатие и так называемое общее растяжение 
Паннонского бассейна может быть всего лишь местным явлением в тылу 
зоны субдукции. Поэтому указанный перелом в региональном плане 
лучше трактовать не как смену сжатия растяжением, а как смену на
правления этого сжатия с субмеридионального в миоцене на субширот
ное в плиоцене.

Эта смена в общих чертах могла происходить следующим образом. 
В миоцене на западную часть северо-восточного бассейна с океанической 
или субокеанической корой с юга надвигались континентальные микро
плиты, впаянные в океаническую или субокеаническую литосферу. До 
тех пор, пока в меридиональном сечении от Южных Карпат до Татр не 
исчезла вся способная к субдукции океаническая или субокеаническая 
кора, происходило «сокращение пространства» в этом направлении. Во
сточная часть бассейна при этом могла оставаться незакрытой в том 
случае, если Мизийская плита в начале миоцена уже выступала на запад 
по отношению к юго-западной окраине Восточно-Европейской платфор
мы, защищая от прямого перекрытия с юга указанный бассейн. Для 
изменения плана деформации на границе миоцена и плиоцена в этом 
случае не требуется никаких изменений вне Карпатского региона: когда 
в меридиональном сечении континентальные микроплиты придут в со-



прикосновение друг с другом и с жесткой рамой (Богемский массив — 
Польская плита), заполнив таким образом все это сечение, то под воз
действием того же общего движения они станут отклоняться на восток, 
в сторону оставшейся части бассейна с океанической или субокеаниче
ской корой.

Некоторые детали смены плана деформации можно осветить данны
ми по единственному району, где Внутрикарпатский ареал приходит в 
непосредственный контакт с Восточнокарпатским вулканическим поясом: 
по Советскому Закарпатью и смежным районам Словакии, Венгрии и 
Румынии. В цепи Вигорлат-Гута соответствующие образования наблю
даются в едином разрезе без признаков каких-либо длительных переры
вов so времени [10]. Промежуточное простирание Токайско-Прешовской 
дуги скорее всего отмечает постепенность перестройки плана деформа
ции и в пространстве, хотя расположение этой дуги, возможно, нарушено 
последующим сдвигом.

Далее вдоль Восточных Карпат мы можем выделить три сегмента 
(см. рис. 1): вулканическую цепь Вигорлат-Гута, цепь Кэлиман-Харгита 
и сейсмическую зону Вранча. Возраст первой цепи датируется радиоло
гическим методом концом миоцена или началом плиоцена [10, 12], вто
рая цепь сформировалась в конце плиоцена — начале плейстоцена [60]; 
зона Вранча активна и сейчас (без вулканизма) [61]. Следовательно, 
субдукция в разных сегментах проходила неодновременно, со скачко
образным омоложением с северо-запада на юго-восток. Граница двух 
северных сегментов примерно совпадает с восточным продолжением 
Флишевого пояса Большой Венгерской впадины, а двух южных — воз
можно, с подобным же продолжением Мурешской зоны. Мы видели, что 
оба отмечают миоценовую границу микроплит. То, что они разграничи
вают разновозрастные сегменты Восточнокарпатской зоны субдукции, 
показывает, что эти микроплиты сохранили свою автономность и в плио
цене. Общее омоложение активных границ с северо-запада на юго-во
сток находится в хорошем согласии с тем предположением, что замыка
ние бассейна с океанической или субокеанической корой шло под экра
нирующим влиянием Мизийской плиты на юге.

МЕТОДИЧЕСКИЕ СЛЕДСТВИЯ

При попытках объяснения неогенового известково-щелочного вулка
низма Карпатского региона на основе теории тектоники плит встречены 
затруднения с пространством: согласно классическим воззрениям, оро
генез внутрикарпатских областей закончился к началу миоцена [74], и 
в дальнейшем не было места для каких-либо бассейнов с корой, еще 
способной к субдукции. Эта точка зрения получила опору благодаря 
глобальным реконструкциям относительных движений Евразийской и 
Африканской литосферных плит, ибо по этим реконструкциям получает
ся, что названные плиты начали сближаться в эоцене [58], или даже в 
позднем мелу [27].

В такой ситуации неизбежно (возникла дилемма: не затрагивая основ 
теории тектоники плит, чему следует отдать предпочтение: а) сущест
вующим представлениям о том, что участками континентальной лито
сферы Карпатский регион был целиком заполнен уже к началу миоцена, 
или б) огромному фактическому материалу по всему миру, свидетель
ствующему о прямой и очень четкой пространственно-временной связи 
известково-щелочного магматизма с процессами и .зонами субдукции?

Насколько нам известно, практически все исследователи пошли по 
первому пути, разрабатывая или поддерживая ad hoc гипотезу о связи 
известково-щелочного магматизма с мантийным диапиром того типа, 
который предполагается под окраинными морями [41]. Мы же избрали 
второй путь, ибо убедились в том, что, во-первых, для окраинных морей



и их -континентальных аналогов характерен не известково-щелочной, а 
специфический щелочно-базальтовый, до толеитового, магматизм [52] 
и, во-вторых, нет ни одного .примера исключения из закономерности чет
кой пространственно-временной связи известково-щелочного магматизма 
с субдукционными процессами и зонами. Поэтому за основу реконструк
ции нами принята идея о том, что известково-щелочные вулканиты мож
но использовать для диагностики одновозрастных с ними зон субдук- 
дии [9].

Мы последовали этому пути, и перед нашими глазами предстала, 
лусть пока лишь смутно, новая, совершенно неожиданная картина па
леогеографии начала миоцена. Она не противоречит представлению о 
сближении Евразийской и Африканской плит с мела, ибо само это сбли
жение не представляется таким «оплошным», как, скажем, коллизия 
Индостана с Азией в области современных Гималаев. Здесь все время 
оставались и по сей день существуют бассейны с океанической или суб
океанической корой (в Средиземноморье), и предположение, согласно 
которому Динариды, пусть вместе с Апеннинами, в начале миоцена мог
ли быть еще далеко от современной Альпийско-Карпатской системы, не 
встречает возражения вследствие наличия и сейчас к западу и к югу от 
них бассейнов океанического типа, заложившихся в миоцене.

Большинство современных геодинамических построений по региону 
идет последовательно от более древних к более молодым, в основном 
на базе данных по мезозойским образованиям. При таких реконструк
циях необходимо такое количество допущений, что объективность в от
ношении деталей практически теряется. Не случайно поэтому разные 
схемы реконструкций для мезозоя весьма существенно отличаются друг 
от друга, и трудно понять даже сущность различий на уровне фактиче
ского материала.

Анализ неогенового вулканизма Карпатского региона со строгих 
актуалистических позиций показал, что современное взаимное располо
жение элементов континентальной литосферы региона возникло отнюдь 
не к концу олигоцена, а заканчивает свое оформление буквально на 
наших глазах, и в течение миоцена и даже плиоцена эти элементы еще 
испытывали существенные перемещения относительно как друг друга, 
так и Евразийской плиты. Но если общая картина геодинамики плиоце
на еще может быть реконструирована, так сказать, сразу, то миоценовая 
проступает пока что как бы в тумане. Мы считаем, что только разобрав
шись в действительной картине миоценовой геодинамики, можно познать 
палеогеографию, существовавшую к началу миоцена. Без этого нельзя 
надеяться разобраться в геодинамике и палеогеографии предшествую
щих эпох.

Ключом к этому может служить познание закономерностей распреде
ления во времени и в пространстве миоценовых вулканитов и изменений 
их состава. В этом основное значение их изучения и это лишний раз 
должно побуждать к стремлению разрешить хотя бы главнейшие свя
занные с ними проблемы.

Автор благодарит Л. П. Зоненшайна за возбуждение интереса к гео- 
динамическим реконструкциям и за ценную консультацию в ходе про
ведения исследований, по результатам которых написана настоящая ра
бота.
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СРАВНИТЕЛЬНАЯ ПЕТРОХИМИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
БАЗАЛЬТОИДОВ КОРЯКСКОГО ХРЕБТА 

В СВЯЗИ С ТЕКТОНИЧЕСКИМ РАЗВИТИЕМ РАЙОНА

Рассмотрена петрохимия базальтоидов четырех формаций: ионайской 
эффузивно-кремнистой позднепалеозойского возраста, янранайской терри- 
генно-эффузивно-яшмовой ранне-позднемелового возраста, кэнкэренской 
вулканомиктово-туфовой позднеюрско-раннемелового возраста и каканаут- 
ской вулканомиктово-базальтовой дат-палеоценового возраста. Показано, что 
ионайские базальты близки к базальтам сводовых и глыбовых поднятий 
океанов, а также континентальной окраины Японского моря. Янранайские 
базальты наиболее близки к современным океаническим. Кэнкэренские и 
каканаутские рассматриваются как островодужные, но разных этапов раз
вития дуги.

Среди палеозойских и мезозойских формаций Корякского хребта до
вольно часто встречаются вулканические породы базальтоидного ряда. 
Однако до сих пор в литературе нет сколько-нибудь детального их описа
ния. Вероятно, это обусловлено тем, что до последнего времени их стра
тиграфическое и структурное положение во многих случаях оставалось 
неясным из-за очень сложного покровно-складчатого строения указанно
го региона. Работами последних лет было доказано, что в результате не
скольких этапов шарьирования в едином разрезе оказались простран
ственно совмещенными различные литолого-формационные комплексы 
юрско-мелового, мел-палеогенового и позднепалеозойского возраста 
[9, 10].

Количество покровных пластин в разных тектонических зонах Коряк
ского хребта (Эконайской, Алькатваамской, Майницкой) разное. Толь
ко путем детального картирования значительных по площади узловых 
участков, а также на базе палинспастических реконструкций к настояще
му времени удалось с той или иной долей условности восстановить пер
вичное соотношение указанных комплексов и наметить главные этапы 
развития района. На этой общей геологической основе распределение 
петрохимических типов базальтоидов может дать дополнительный фак
тический материал, уточняющий палеотектонические реконструкции и 
схему развития района.

В самом общем виде схема развития территории, захватывающей 
Корякский хребет, сводится к следующему. В среднем и позднем палео
зое, а также триасе это был бассейн, по-видимому, на значительных уча
стках с корой океанического типа. В ранней и средней юре эта область 
испытала общее поднятие и складчатость. В это время были сформиро
ваны многочисленные, но сравнительно небольшие тела плагиогранитов. 
Однако специфика этого этапа заключалась в том, что формирование 
плагиогранитов не было подготовлено островодужным процессом. Обра
зование гранитоидов шло в узком временном интервале в пределах 
структуры с корой океанического типа.



Поздняя юра явилась переломным моментом развития. Начиная с 
киммериджа (возможно, Оксфорда) происходит значительная перестрой
ка структурного плана региона. На месте приподнятой области возникает 
система новообразованных прогибов, в пределах которых было вскрыто 
палеозойское меланократовое основание. Этот процесс был длительным 
(в течение всего мела) и осуществлялся в виде серии тыловых раздви- 
гов, происходивших на разных структурных уровнях (мантийных и ко
ровых). Возникшие в тылу перемещавшихся блоков прогибы по своим 
размерам и формационному выполнению могут сравниваться с совре
менными краевыми морями. Они разделялись фронтальными по отноше
нию движения масс поднятиями. Отдельные из них, судя по особенностям 
состава и строения, представляли собой островные дуги. Постепенно в 
течение мела происходило расширение поднятий и частичное поглоще
ние ими прилегающих частей прогибов.

Более резкая перестройка структуры района началась на рубеже 
кампана — Маастрихта на юге и продолжалась до эоцена на севере и 
была связана с формированием соответственно Эконайской и Корякской 
систем покровов. В это время в пределах региона повсеместно формиру
ется гранитно-метаморфический слой.

Базальтоидные вулканические породы в Корякском хребте входят в 
состав нескольких формаций. Наиболее древняя из них — ионайская эф
фузивно-кремнистая формация каменноугольно-пермского возраста. Изу
чение радиолярий и конодонтов из кремнистых пород этой формации 
показало, что в ряде мест она включает и триасовые отложения [2]. Эта 
формация наиболее широко развита в Эконайской тектрнической зоне, 
где ею сложен Ионайский покров [9, 10]. Вулканические породы этой 
формации представлены главным образом зеленокаменно измененными 
базальтовыми лавами, диабазами и основными туфами. Они встречаются 
в ассоциации с кремнистыми породами (различными фтанитоидами, 
кремнистыми сланцами, реже яшмами), содержащими отдельные линзо
видные пласты органогенно-обломочных известняков. Количество соб
ственно вулканических пород в пределах формационного тела варьирует. 
Нами пока были проанализированы только пробы из района оз. Олень
его. Они не могут характеризовать все вулканиты данной формации, но 
тем не менее оказались петрохимически очень сходными между собой, 
своеобразными и весьма информативными.

Следующими формациями, имеющими в своем составе базальтоиды 
и также входящими в эффузивно-кремнистую группу, являются ранне
позднемеловая янранайская терригенно-эффузивно-яшмовая формация 
и позднеюрско-раннемеловая майницкая эффузивно-яшмовая формация. 
В настоящее время у нас имеется материал только по первой из них. От
ложения этой формации вскрыты в пределах Эконайской зоны в несколь
ких тектонических окнах в виде субавтохтона для всей системы покровов 
этой зоны и, вероятно, всего Корякского хребта. В этой формации, как и 
в предыдущей, потоки базальтовых лав и диабазовых силлов находятся 
в ассоциации с кремнистыми породами (главным образом яшмами) и ме
стами с основными гиалокластитами. Эффузивно-яшмовые горизонты 
этой формации чередуются с терригенными породами, включающими 
пласты полимиктовых песчаников, содержащих аркозовый материал.

Помимо группы эффузивно-кремнистых формаций базальтоиды в 
Корякском хребте распространены и в других формациях. Одной из них 
является кэнкэренская вулканомиктово-туфовая формация позднеюр
ского— раннемелового возраста. Она распространена в пределах Аль- 
катваамской и Майницкой зон, слагая соответственно Верхнеалькатва- 
амский покров и часть Нижнемайницкого. Ее лаво-туфовая ассоциация, 
слагающая центральную часть формационного тела (район хр. Кэнкэ- 
рен), состоит главным образом из основных и средних туфов и лишь в 
небольшом количестве из основных лав и лавобрекчий. Эти породы на



ходятся здесь в тесной ассоциации с соизмеримым количеством вулкано- 
миктовых пород (конгломератов, песчаников, алевролитов).

Широко распространены базальтоиды в дат-палеоценовой каканаут- 
ской вулканомиктово-базальтовой формации. Она завершает вертикаль
ный ряд формаций Алькатваамской зоны, в разрезе Нижнеалькатваам- 
ского покрова. Наиболее типичная ассоциация пород этой формации со
стоит из переслаивания лав разнообразных по своей структуре базаль
тов и андезито-базальтов, много реже андезитов и более кислых пород. 
С ней связаны слои основных гиалокластитов, разнообразных литокла- 
стических туфов, а также грубозернистых, иногда косослоистых вулкано- 
миктовых песчаников, гравелитов, часто содержащих обильный мелко
водный органогенный известняковый детрит. В эту ассоциацию входят и 
секущие верхнемеловую толщу дайки, и подводящие субвулканические 
тела базальтоидов и более кислых пород.

Сходной по составу является высокореченская вулканомиктово-ба- 
зальтовая формация маастрихтского возраста, слагающая разрез неоав
тохтона в пределах Эконайской зоны. В данной работе она не' рассмат
ривается из-за отсутствия оригинального фактического материала.

В табл. 1 приведены средние содержания основных породообразую
щих компонентов в базальтоидах четырех из перечисленных формаций, 
а также средние значения в них некоторых петрохимических показате
лей. Опыт петрохимического изучения океанических базальтоидов в свя
зи с их тектонической позицией, а также базальтоидов различных фане- 
розойских геосинклинальных комплексов показывает, что различия в 
содержании таких петрогенных элементов, как Mg, Ti, щелочи, а также 
в соотношениях железа и магния, калия и натрия несут определенную 
информацию о типе земной коры в районе проявления вулканизма и 
дают некоторые объективные критерии для суждения о ее развитии [4, 
8]. Петрохимические данные особенно информативны, когда используют
ся вместе с данными о соотношении в каждом комплексе между выде
ленными согласно вариационным диаграммам X. Куно вулканическими 
сериями, а также степени дифференцированности каждой серии на осно
ве содержания Si02 и количественном соотношении эффузивов и экспло
зивного материала. Помимо табл. 1 для большей наглядности характер 
соотношения между перечисленными окислами в базальтоидах каждой 
формации показан на рис. 1—3.

Базальтоиды изученных формаций оказались петрохимически доста
точно отличными друг от друга. Как видно из табл. 1, очень своеобраз
ными оказались палеозойские базальтоиды ионайской формации из 
района оз. Оленьего. Все образцы связаны со щелочной оливиновой се
рией и характеризуются высокой железистостью, повышенным содержа
нием калия, фосфора и очень высокой концентрацией титана. Своеобра
зие этих базальтоидов хорошо видно из рис. 2 и 3. Высокое содержание 
титана сближает эти породы со щелочными оливиновыми базальтоида- 
ми глыбовых и сводовых поднятий океанов [4]. Кроме того, они во мно
гом сходны со щелочными оливиновыми базальтоидами западной части 
Японского моря, собранными на Приморском континентальном склоне 
(каньон Находка), а также с острова-вулкана Уллындо, расположенно
го в приматериковой зоне с корой субконтинентального типа [11]. Во 
всех перечисленных случаях рассматриваемые базальты сближаются с 
базальтами, развитыми на участках, где мощность коры значительно 
больше, чем в таких типичных океанических структурах, как срединные 
хребты и окружающие их абиссальные равнины. Во всех сравниваемых 
районах предполагаемые зоны генерации магм расположены гораздо 
глубже, чем в срединных хребтах и равнинах. Это позволяет предпола
гать, что в позднепалеозойском — раннемезозойском бассейне океаниче
ская кора была неоднородной и по крайней мере имелись участки с ко
рой повышенной мощности. Как известно, гетерогенность коры харак-



терна для современных геосинклинальных бассейнов западной части 
Тихого океана [7]. Изучение петрохимии палеозойских базальтоидов из 
других районов Корякского хребта позволит проверить сделанное пред
положение и решить, насколько широко были распространены участки 
с подобным щелочным вулканизмом.

Иными по петрохимическим показателям являются базальтоиды ян- 
ранайской формации. Имеющаяся у нас выборка оказалась представлен
ной исключительно основными вулканитами от пикритовых до андезито
вых базальтов, относящимися по соотношению суммы щелочей к Si02 к 
трем вулканическим сериям. Однако базальтоиды высокоглиноземистой 
и толеитовой серий в этой выборке явно преобладают над щелочной 
оливиновой. Это резко отличает базальтоиды янранайской формации от 
базальтоидов эффузивно-яшмовой формации ватынской серии юга Ко
рякского нагорья, в которой широко распространены спилиты [1]. Этим 
они отличаются и от многих других формаций этой группы, в составе 
которых резко доминируют базальтоиды щелочной оливиновой серии [8]. 
По соотношению серий, а также по среднему содержанию ТЮ2, MgO, 
суммарной щелочности и железистости базальтоиды янранайской фор
мации очень близки базальтоидам срединных хребтов и абиссальных 
равнин современных океанов, т. е. участков, где океаническая кора име
ет минимальную мощность и где зона генерации магм, вероятно, прибли
жена к поверхности [4].

На вариационной диаграмме соотношения суммы и отношения ще
лочей поле янранайских базальтоидов примерно охватывает поля абис
сальных, исландских и гавайских толеитов [12]. На рис. 2, показываю
щем соотношения ТЮ2 с величиной отношения суммарного FeO к: MgO, 
янранайские базальтоиды, как и абиссальныё толеиты, переходят верх
нюю границу распределения фигуративных точек в островодужных вул
канических породах [13]. Однако, как видно, характер зависимости меж
ду ТЮ2 и FeOcyM/MgO намечается обратный тому, что показан А. Миаси- 
ро для абиссальных толеитов. Соотношение суммарного FeO с величи
ной его отношения к MgO (рис. 3) в янранайских базальтоидах также 
имеет обратный характер по сравнению с абиссальными толеитами, и в 
отличие от последних все фигуративные точки на диаграмме попали в 
поле известково-щелочной серии.

Формирование янранайской формации, судя по палинспастическим 
реконструкциям, происходило в самой приокеанической части мезозой
ского бассейна, располагавшегося в пределах Корякского плато. Поэто
му состав янранайских базальтоидов, наиболее близких к типично 
океаническому, можно рассматривать как подтверждение правильности 
реконструируемой палеоструктурной схемы и существования нормаль
ной океанической коры в юго-восточной части бассейна.

Отличными от предыдущих являются базальтоиды кэнкэренской фор
мации. Они, как отмечалось выше, представлены главным образом гру
быми туфами и в меньшей степени лавами и составляют часть непрерыв
но дифференцированной вулканической серии от базальтов до андезито- 
дацитов включительно. В целом туфовая составляющая обогащена крем
неземом по сравнению с эффузивами, которые по содержанию Si02 не 
выходят за пределы андезито-базальтов. Все базальтоиды кэнкэренской 
формации характеризуются низким содержанием ТЮ2, что типично для 
островодужных серий [8]. Это хорошо видно из рис. 2. По содержанию 
MgO, железистости, отношению щелочей базальтоиды кэнкэренской 
формации сходны с островодужными (рис. 1 и 3). С подобными форма
циями ее сближает и характер дифференцированности, и преобладание 
эксплозивного материала. Спецификой кэнкэренских базальтоидов, осо
бенно эффузивов, является их повышенная общая щелочность, что обыч
но в островодужных сериях не наблюдается. При дальнейшем изучении
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Средний химический состав (вес. %) базальтоидов различных формаций Корякского хребта1
Формация Ионайская Янранайская Кэнкэренская Каканаутск ая

Тил породы по со
держанию SiO2 

2
Б Б Б+АБ Б Б Б (туф) Б Б Б Б АБ АБ АБ

О
ки

сл
ы

Тип вулканической 
серии3 ЩО Т ВГ ЩО ов ЩО ЩО Т ВГ ЩО ОВ ВГ ЩО ОВ

Количество образ
цов 3 2 3 2 7 4 3 4 4 7 15 4 8 12

(1) (2) (3) (4) (5) (6) (7) (8) (9) (Ю) (И) (12) (13) (14) (15)

QiTL 4 7 , 754 4 5 ,6 5 5 2 ,9 4 6 ,1 1 4 8 ,8 0 5 0 ,1 2 5 2 ,5 2 5 0 ,9 0 4 9 ,2 0 4 9 ,9 4 5 0 ,0 0 5 4 ,5 3 5 4 ,1 5 5 4 ,2 7'2 1 ,0 8 0 , 3 7 2 ,3 5 1 ,8 5 4 , 0 6 2 ,1 4 0 ,1 8 0 , 5 5 2 , 5 0 1 ,6 4 1 ,7 2 1 ,7 1 1 ,6 0 1 ,5 7

T i O . 3 , 4 3 1 ,2 6 1 ,81 1 ,3 6 1 ,5 2 0 ,9 3 0 ,9 7 1 ,0 3 1 ,1 6 1 ,5 0 1 ,2 8 1 ,3 7 1 ,2 9 1 ,3 2
'2

0 , 1 8 0 ,3 4 0 ,2 9 0 , 0 4 0 ,3 5 0 ,1 1 0 , 0 8 0 , 4 0 0 , 2 5 0 , 3 4 0 , 3 8 0 ,3 5 0 , 2 2 0 ,2 5

AI2O3
1 5 ,2 0 1 5 ,3 8 1 4 ,6 3 1 4 ,8 4 1 4 ,9 0 1 4 ,8 8 1 4 ,6 5 1 6 ,5 8 1 5 ,5 8 1 7 ,4 5 16 ,71 1 6 ,4 3 1 7 ,1 4 1 6 ,9 0

2 ,1 0 0 , 1 8 1 ,5 3 0 ,2 9 0 , 9 5 2 ,0 6 1 ,3 3 2 , 3 5 1 ,3 6 1 ,6 3 1 ,8 4 0 , 9 5 2 , 0 4 1 ,7 3

Fea0 3
6 ,7 7 2 , 4 3 2 ,1 1 5 ,4 3 3 ,1 4 6 ,0 3 3 ,0 7 3 , 9 4 2 ,6 6 3 ,3 6 3 ,3 2 3 ,1 5 3 ,1 6 3 ,1 6
1 ,5 2 1 ,4 0 0 , 6 7 3 , 5 6 2 ,2 5 3 ,3 5 0 , 2 6 1 ,9 0 1 ,9 6 1 ,2 3 1 ,5 8 0 , 7 0 1 ,1 9 1 ,0 2

Р р П 5 , 1 2 6 , 6 2 6 ,0 9 5 ,3 9 6 , 0 4 3 ,5 6 6 ,9 1 4 , 4 8 6 , 4 8 5 ,9 2 5 ,6 9 5 ,6 7 5 ,9 0 5 , 8 3
0 , 5 0 1 ,4 8 1 ,4 8 2 ,2 4 1 ,4 8 1 ,9 8 0 , 0 6 1 ,0 5 1 ,2 4 1 ,9 2 1 ,6 7 1 ,2 0 0 , 9 8 1 ,0 2

МпП 0 ,5 1 0 , 2 6 0 , 1 6 0 , 1 9 0 , 2 0 0 , 2 2 0 , 1 9 0 , 1 6 0 ,1 2 0 , 1 9 0 , 1 6 0 , 1 8 0 , 1 3 0 14
0 , 5 7 0 , 1 6 0 , 0 2 0 ,0 1 0 , 0 8 0 ,1 1 0 , 0 4 0 , 0 6 0 , 0 5 0 , 0 5 0 , 0 6 0 ,0 6 0 , 0 4 0 , 0 5

MgO 3 , 3 4 8 , 2 7 7 ,4 0 6 ,8 0 7 ,4 7 4 , 8 5 6 , 8 7 6 , 4 8 8 ,2 2 5 , 8 4 6 ,6 3 3 ,7 3 4 ,3 2 4 ,1 2
1 ,8 4 1 ,4 4 2 ,2 5 0 , 5 7 1 ,5 6 1 ,8 4 1 ,2 5 2 , 0 8 1 ,71 1 ,1 2 1 ,7 7 0 , 5 1 0 , 8 2 0 , 7 6



CaO

NaaO

K20

Pa05

Н 20 Сум

Na20 + K 20

Na20 /K 20

FeOcyM /M gO

r_FeOcyM • 100
FeOcyM+MgO

8 ,6 5 1 3 ,9 8 8 ,2 3 1 2 ,3 5 1 0 ,6 6 9 , 7 9 5 }46 1 0 ,4 8 9 , 7 5 6 , 5 2 8 , 4 4 6 ,3 5 4 , 1 0 4 ,7 5
0^23 1 ,7 3 1 ,2 3 1 ,9 0 3 , 6 4 2 ,2 1 1 ,7 6 0 , 4 4 0 , 9 5 1 ,7 5 2 ,2 5 2 ,2 5 1 ,4 9 2 , 1 0

4 , 8 7 2 , 0 3 3 , 2 4 3 , 4 9 2 ,9 6 4 ,9 1 4 ,9 6 2 , 3 8 2 ,5 7 5 ,2 9 3 ,7 9 4 ,5 0 5 ,5 4 5 ,1 9
1 ,7 0 0 , 1 4 0 ,1 1 0 , 0 8 0 , 6 5 1 ,5 6 1 ,4 4 0 , 5 3 0 , 7 6 1 ,1 4 1 ,6 9 0 , 6 0 1 ,1 9 1 ,1 2

1 ,8 3 0 ,2 5 0 , 8 6 0 , 8 5 0 , 6 8 2 , 2 0 1 ,1 8 0 ,5 0 0 , 7 2 0 , 8 2 0 ,7 1 1 ,0 7 0 , 9 2 0 ,9 7
1 ,0 0 0 , 0 8 0 , 7 7 0 , 2 5 0 , 5 4 1 ,3 3 0 ,4 2 0 ,3 9 0 ,4 1 0 , 3 0 0 , 3 4 0 , 5 5 0 ,3 9 М 3

0 , 8 3 0 , 1 3 0 , 3 6 0 , 0 8 0 ,2 1 0 , 1 8 0 , 0 9 0 ,1 1 0 , 1 0 0 , 1 3 0 ,1 2 0 , 1 9 0 , 1 6 0 , 1 7
0 , 2 0 0 ,0 9 0 , 2 0 0 ,0 1 0 , 1 8 0 ,0 2 0 ,0 1 0 ,0 2 0 , 0 3 0 ,1 1 0 , 0 7 0 , 0 6 0 ,0 7 0 , 0 7

2 ,3 2 2 ,7 1 3 , 1 8 3 ; i 2 3 ,0 3 2 ,4 6 3 ,1 6 2 ,9 3 2 , 7 4 3 , 0 0 2 ,9 1 3 , 0 9 3 ,0 9 3 , 0 9
0 ,3 5 0 , 8 3 0 , 1 9 0 ,0 1 0 ,4 2 0 , 5 0 0 , 0 2 0 , 2 7 0 , 4 0 0 , 1 6 0 , 3 0 0 , 5 6 0 , 4 3 0 , 4 5

6 ,7 1 2 , 2 8 4 ,1 0 4 ,3 5 3 ,6 5 7 ,0 8 6 ,1 4 2 ,8 7 3 , 2 9 6 , 1 2 4 ,5 0 5 , 5 7 6 , 4 6 6 , 1 6
0 , 9 8 0 ,2 3 0 , 7 6 0 , 3 3 1 ,0 5 0 , 9 0 1 ,2 6 0 , 2 3 0 , 8 9 0 , 9 3 1 ,7 4 1 ,0 7 1 ,1 9 1 ,1 9

3 ,5 1 8 ,5 2 5 ,9 7 4 , 4 0 6 ,2 5 3 ,2 5 4 , 7 3 8 , 3 8 2 ,8 0 5 , 8 2 6 ,6 1 5 ,2 8 7 ,6 0 6 , 8 2
2 ,5 6 2 ,3 1 3 ,8 9 1 ,3 9 3 , 0 3 2 , 6 8 2 , 2 2 6 ,9 7 0 , 7 6 1 ,9 8 4 , 8 8 2 , 9 9 4 , 8 4 4 .3 2

3 , 8 4 1 ,0 0 1 ,1 0 1 ,5 2 1 ,1 9 2 , 1 4 1 ,4 4 1 ,3 3 1 ,1 3 1 ,5 9 1 ,3 9 2 , 3 4 2 , 1 3 2 ,2 0
1 ,8 1 0 ,0 9 0 ,2 3 0 , 2 6 0 ,2 9 1 ,0 1 0 , 2 7 0 , 3 8 0 , 3 4 0 , 4 5 0 , 4 3 0 , 5 8 0 , 7 2 0 ,6 5

7 7 ,3 3 4 9 ,5 0 5 2 ,3 3 5 9 ,0 0 5 3 ,4 3 6 6 ,0 0  * 5 8 ,6 7 5 6 ,2 5 5 2 ,0 6 0 , 4 3 5 7 ,0 7 6 9 ,5 6 6 ,5 6 7 ,5
7 , 0 9 2 , 1 2 5 ,5 0 5 ,6 6 5 , 6 8 8 , 7 6 5 , 1 3 6 , 9 9 7 ,1 2 7 ,0 7 7 ,4 8 5 ,0 7 7 ,5 4 6 , 7 4

1Bce анализы выполнены в химико-аналитической лаборатории Геологического института АН СССР. Результаты первичных анализов были пересчитаны на 100% с вычетом С02 
и избытка суммарной воды более 3% в исходном анализе. Разделение пород по содержанию SiOa проводилось в соответствии с классификацией Ф. Ю. Левин сон-Лессинга: Б—базальт, 
АБ—андезито-базальт. 3Принадлежность пород к вулканическим сериям определялась в соответствии с вариационной диаграммой S i0 2—(ЫагО+КгО) X. Куно: ЩО—щелочная оливин- 
базальтовая, ВП— высокоглиноземистая, Т—толеиторая, ОВ—общее по выборке. 4В числителе—средние содержания, в знаменатлл 1—средние квадратичные отклонения.



Р и с . 1. В а р и а ц и о н н а я  д и а г р а м м а . Ыа20 + К г О  и И а г О /К г О д л я  
б а з а л ь т о и д о в  К о р я к ск о го  х р е б т а  

1 —  гр ан и ц ы  п ол я  р а с п о л о ж е н и я  ф и гу р а т и в н ы х  т о ч ек  
д л я  и о н а й ск о й  ф о р м а ц и и ; 2 —  т о  ж е  д л я  я н р а н а й ск о й  
ф о р м а ц и и ; 3 —  т о  ж е  д л я  к эн к эр ен ск о й  ф о р м а ц и и ; 4  —  т о  ж е  
д л я  к а к а н а у т ск о й  ф о р м а ц и и ; о —  с р е д н и е  зн а ч ен и я  у к а з а н 
н ы х величин  д л я  и о н а й ск о й  ф о р м а ц и и ; 6 —  т о  ж е  д л я  я н р а 
н а й ск о й  ф о р м а ц и и ; 7 —  т о  ж е  д л я  к эн к эр ен ск о й  ф о р м а ц и и ;
8 — то же для каканаутской формации; V — V — верхняя 

граница значений для свежих пород по А. Миасиро

кэнкэренской формации на это следует обратить внимание и собрать до
полнительный материал по указанным вулканитам.

По нашим представлениям, формирование кэнкэренской формации 
было связано с начавшимся в поздней юре длительным процессом пере
стройки палеозойского структурного плана и возникновением юрско-ме
ловой островодужной системы, в которой можно выделить междуговые 
прогибы, собственно Кэнкэренскую вулканическую гряду и зону перехо
да дуга — желоб [9, 10]. На основании всего сказанного нам представля
ется, что вулканиты кэнкэренской формации, несмотря на их высокую 
щелочность, наиболее обоснованно рассматривать как островодужные. 
Не исключено, что в пределах хр. Кэнкэрен мы сталкиваемся с вулкани
тами внутреннего (более приконтинентального) края островодужной 
системы. Как известно, в распределении вулканических серий в пределах 
современных островных дуг наблюдается тенденция к увеличению ще
лочной оливиновой и соответственно уменьшению толеитовой серии по 
мере перехода от океанических участков к континентальным [5].

Вулканические породы каканаутской формации связаны со слабо
дифференцированным комплексом, обладающим тенденцией к непрерыв
ной дифференциации при резком доминировании основных разностей. 
Они представлены всеми тремя вулканическими сериями, хотя роль их 
неодинакова. Преобладает щелочная оливиновая (50%), тогда как то- 
леитовая серия составляет 15—20% выборки. Средний химический со
став базальтов и андезито-базальтов разных серий приведен в табл. 1. 
Состав базальтов этой формации отличается от всех рассмотренных



n o ,

Рис. 2. Вариационная диаграмма ТЮ2 и FeOcyM/MgO для базаль- 
тоидов Корякского хребта

1 — характер корреляционной зависимости в поле фигуративных то
чек для ионайской формации; 2 — то же для янранайской формации;
3 — то же для кэнкэренской формации; 4 — то же для каканаутской 
формации; 5 — характер корреляционной зависимости для абиссаль
ных толеитов по А. Миасиро; 6 — верхняя граница поля для вулка
нических пород островных дуг по А. Миасиро. Остальные обозначе

ния те же, что и на рис. 1

выше. Для многих компонентов характерны содержания, по своим значе
ниям промежуточные между содержанием их в кэнкэренских и янранай- 
ских базальтах, и, как правило, они ближе к последним. От базальтои- 
дов всех рассматриваемых выше формаций базальты и андезито-базаль- 
ты каканаутской формации отличаются несколько более высоким содер
жанием глинозема. По многим показателям вулканиты каканаутской 
формации близки с породами предорогенных существенно базальтовых 
формаций верхнего мела Восточно-Камчатской зоны и палеоцен-эоцена 
зоны восточных полуостровов Камчатки [8]. По нашим представлениям, 
базальтоиды каканаутской формации были связаны с мелководными 
субаквальными излияниями и характеризуют островодужные вулкани
ческие серии поздних этапов развития, подобно отмеченным базальтам 
Камчатки. Их излияние предшествовало формированию в раннем эоце
не крупных покровов Алькатваамской и Майницкой зон (Корякская си
стема покровов). Островодужный характер каканаутских базальтоидов 
подтверждается и положением соответствующих им фигуративных точек 
на диаграммах (рис. 1 и 2).

В табл. 2 даны выделенные для базальтов всех четырех формаций 
числовые значения уравнений дискриминантных функций, составленных 
В. А. Кутолиным [6] при парном сравнении базальтов разных базальто
вых формаций. Полученные значения интересны прежде всего как до
полнительные количественные критерии при сравнении базальтов раз
ных формаций, в том числе Корякского хребта, показывающие их сход
ство и различия, с учетом соотношения значительно большего количе
ства информативных компонентов, чем на обычных двухкомпонентных 
диаграммах. Это тем более необходимо, что в литературе по Корякско
му нагорью при петрохимической характеристике базальтоидов авторы 
обычно дают значения уравнений дискриминантных функций [1, 3]. В ян
ранайской и каканаутской формациях отдельно приведены значения для 
щелочной оливиновой и толеитовой серий, а также для всего комплекса 
в целом. Сравнивая базальты изученных формаций с базальтами тех



Значения некоторых уравнений дискриминантных функций В. А. Кутолина [6] для 
базальтов отдельных формаций Корякского хребта

I
II Ионайская Янранайская Кэнкэрен-

ская Каканэутская

Ш ЩО ЩО т ов ЩО ЩО т о в

ТрМП — АндБ 
ТрМП — КОБ 
ТрМП — ОБТ 
ООБЩ — ТрМП - 4 ,5 2 7

+ 0 ,4 7 1
+ 13 ,591

+  1,324  
+ 0 ,5 2 8

- 0 ,3 5 3 —1,298 +  1,552 —2,200

+ 3 ,9 8 1
АндБ — КОБ 
АндБ — ОБТ

+ 2 ,1 2 8
+  2,269

+  1,486 —1,543
— 15,091

—1,061
- 0 ,5 7 4

—2,411
- 3 ,7 7 1

—1,204

ООБЩ — АндБ -1 0 ,1 5 9
КОБ — ОБТ —2,295 + 5 ,4 6 3 —0,472
ООБЩ — КОБ —0,485 +  0,389 + 0 ,1 3 9 + 2 ,7 0 3 + 3 ,0 7 6
ООБЩ — ОБТ —20,237 —5,134 + 1 ,4 3 0 + 0 ,3 2 5

Примечание. 1 — группируемые пары, для которых В. А. Кутолиным составлены уравнения дискриминан
тных функций. ТрМП — траппы молодых платформ; АндБ — базальты андезитовой формации; КОБ — ба
зальты континентальной оливин-базальтовой формации; ОБТ — океанические толеитовые базальты; 
ООБЩ — океанические щелочные оливиновые базальты. Если численное значение левой группы уравнения 
меньше 0, исследуемая выборка ближе к первой группе данной пары, если больше — то ко второй. II — фор
мации Корякского хребта. III — вулканические серии: ЩО — щелочная оливин-базальтовая, Т—толеитовая, 
Ов — общая выборка.

формаций, фактический материал по которым был заложен В. А. Куто
линым в указанные уравнения, мы не склонны переносить генетическую 
интерпретацию. Следует также заметить, что В. А. Кутолиным для со
ставления уравнений брались общие выборки для всего комплекса без 
предварительной разбивки на вулканические серии, а, как видно из 
табл. 2, вулканиты разных серий из одной и той же формации показы
вают тяготение к вулканическим формациям, занимающим совершенно 
различное структурно-тектоническое положение.

По числовым значениям уравнений дискриминантной функции ба
зальты ионайской формации, как и следовало ожидать, отличаются от 
всех других и близки с океаническими щелочными оливиновыми базаль
тами, рассмотренными В. А. Кутолиным. Он в эту формацию включил 
исключительно щелочные оливиновые базальты, которые другие иссле
дователи рассматривают как базальты сводовых и глыбовых поднятий 
океанов [4].

При аналогичных сравнениях базальты толеитовой серии янранай- 
ской формации оказались сходными с океаническими толеитами, для 
характеристики которых В. А. Кутолин использовал главным образом 
выборку по толеитам Гавайского архипелага и лишь частично по толеи- 
там срединных океанических хребтов. При этом он отмечает разницу 
тех и других в содержании титана, железа, фосфора и других компонен
тов. Базальты щелочной оливиновой серии янранайской формации, как 
и всей выборки, оказались наиболее сближенными с базальтами конти
нентальной оливин-базальтовой формации, в которую В. А. Кутолиным 
были включены выборки из оливин-базальтовой формации мезозойско- 
кайнозойских впадин Прибайкалья, кайнозойских вулканических плато 
Восточнрго Китая и Южного Приморья, из Восточно-Африканской риф- 
товой зоны, с Мадагаскара и из Австралии.

Базальты кэнкэренской формации оказались близкими, с одной сто
роны, с базальтами айдезитовой формации, которая была охарактеризо
вана выборками из неоген-четвертичных вулканических комплексов 
Камчатско-Курильской островной дуги, Японии, Алеутской дуги, Индо
незии, плиоцен-четвертичных комплексов Армении и неоген-четвертич
ных комплексов Карпат. С другой стороны, базальты кэнкэренской фор
мации по соотношению ТЮ2, А120$, СаО (уравнение для пары ТрМП —



Рис. 3. Вариационная диаграмма FeOcyM и FeOCyM/MgO для базальтоидов
Корякского хребта

1 — граница известково-щелочной и толеитовой серий по А. Миасиро.
Остальные обозначения те же, что и на рис. 1 и 2

АндБ) сближены с траппами молодых платформ. Последние были оха
рактеризованы В. А. Кутолиным по выборкам из нижнемезозойских ба
зальтовых покровов Кузбасса, Зауралья и Тургайского прогиба.

Толеитовые базальты каканаутской формации на основе рассматри
ваемых уравнений наиболее сближены с базальтами андезитовой фор
мации, тогда как базальты щелочной оливиновой серии и вся выборка в 
целом гораздо резче, чем кэнкэренская, сближена с траппами молодых 
платформ.

Итак, в геологической истории Корякского хребта неоднократно про
являлся вулканизм. Среди изученных вулканических комплексов выде
ляются базальтоиды, сходные с базальтоидами различных структурных 
зон современного океана и его окраин, отличающихся между собой 
прежде всего мощностью и строением земной коры. Приведенные дан
ные достаточно наглядно показывают, что изменение петрохимических 
особенностей базальтоидов отражало основные этапы развития изучен
ного региона. Сейчас требуется дополнительный фактический материал 
с единой методикой обработки аналитических данных как по вулкани
там из рассмотренных в статье формаций, так и из других формаций 
Корякского хребта и всего Корякского нагорья. Это позволит сделать 
выводы более широкими и определенными.
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Ж Е  ГА  Л О В А  Г. В.

МЕЛАНЖ В МАССИВАХ
ГАББРО-НОРИТ-КОРТЛАНДИТОВОГО КОМПЛЕКСА 
СРЕДИННОГО ХРЕБТА ЦЕНТРАЛЬНОЙ КАМЧАТКИ

Строение массива Кувалорог характеризуется сочетанием тектониче
ских пластин норитов и тектонического месива, состоящего из норитов, 
кортландитов и вмещающих пород. Установлены следы дифференциации 
габброидов. Рудные тела локализованы в пластинах тектонического месива 
и чаще всего на контактах тектонических пластин. Специфика становления 
рудоносного интрузива и широкого проявления в нем процессов метасома
тоза обусловлена тектоническими факторами.

ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ

Многолетними работами геологов Камчатского территориального 
геологического управления в южной части Срединного хребта Централь
ной Камчатки выявлен ряд интрузивных массивов габбро-норит-корт- 
ландитового комплекса пород, несущих медно-никелевое оруденение Ку
валорог, Дукукский, Пеницкий, Немтикский, Кагнисинский, Шануч и др. 
(рис. 1).

В 1978—1979 гг. автором проведены геолого-структурные исследова
ния в районе массива Кувалорог и получены новые данные о его строе
нии и структурной позиции. Работа проводилась в контакте с геологами 
производственных партий Камчатского территориального геологическо
го управления, в 1978 г. — с В. Н. Лукьяновым, в 1979 г. — с В. Н. Ко
пыловым. Петрографическое изучение шлифов выполнено С. А. Гуми
левским (ВЗПИ).

Массив Кувалорог расположен у южного края Центральнокамчат
ского выступа метаморфических пород. Площадь его выхода на дневную 
поверхность (в интервале абсолютных высот 600—1600 м), составляет 
около 50 км2. Массив залегает в сложно дислоцированных филлитах 
(имеющих в своем составе углистые и карбонатные разности) и мета
песчаниках хейванской свиты условно палеозойско-мезозойского воз
раста. В непосредственной близости от массива обнажаются также до- 
кембрийские (?) кристаллические сланцы колпаковской и камчатской 
серий, палеозойско-мезозойский (?) комплекс зеленокаменно изменен
ных пород основного состава андриановской и квахонской свит, мезо
зойские терригенные образования кихчикской серии и позднемеловые и 
раннепалеогеновые вулканогенные, кремнистые и терригенные отложе
ния ирунейской и кирганикской свит [ 1 ].

Имеющиеся данные позволяют рассматривать выступ метаморфиче
ских пород и его обрамления в виде серии пологозалегающих тектони
ческих пластин [3, 4], сформированных в процессе нескольких этапов 
активных горизонтальных движений, на протяжении мезозойско-кайно
зойского этапа развития этой зоны (рис. 2). Автохтоном, по-видимому, 
являются миогеосинклинальные образования кихчикской серии. К струк
турам параавтохтона мы относим пластину, образованную докембрий- 
ским (?) комплексом кристаллических сланцев, аллохтона — пластину,



сложенную палеозойско-мезозойскими (?) филлитами и амфиболизиро- 
ванными эффузивами основного состава. Позднемеловые и раннепалео
геновые породы также слагают пластину, осложненную чешуйчатыми 
надвигами, которая по ряду особенностей отнесена нами к неоавтохто
ну. В верхней части неоавтохтона залегают неоген-четвертичные обра
зования Центральнокамчатского вулканического пояса и Западно-Кам
чатского краевого прогиба.

По поводу строения никеленосных массивов Срединного хребта до 
последнего времени существовали разные мнения. Считалось, что они не

Рис. 1. Схема размещения массивов 
габбро - норит - кортландитового ком
плекса пород на территории Цен

тральной Камчатки 
/  — выходы докембрийских (?) и па
леозойско-мезозойских (?) пород; 
II — наиболее крупные поля распро
странения позднемеловых и раннепа
леогеновых пород; III — массивы габ 
бро-норит-кортландитового комплекса 
пород: 1 — Шануч, 2 — Кагнисинский, 
3 — Немтикский, 4 — Пеницкий, 5 — 

Дукукский, 6 — Кувалорог

расслоены и сложены норитами с постепенными переходами к кортлан- 
дитам [6]. Согласно взглядам некоторых камчатских геологов, массивы 
слагаются норитами и прорваны более молодыми интрузиями и дайка
ми диоритов, гранодиоритов, горнблендитов и амфиболизированных пе
ридотитов (кортландитов и шрисгеймитов).

По данным наших исследований, основная часть массива Кувалорог 
сложена норитами различной меланократовости, в меньшей степени — 
ультраосновными породами. В меланократовых разностях широко проя-

Западно- 
Камчатская 
низменность Срединный Камчатский хребет

Рис. 2. Схематический обобщенный разрез через Центральную Камчатку (без 
учета вертикальных перемещений в неогене)*

Автохтон: 1 — мезозойские терригенные миогеосинклинальные образования ких- 
чикской серии. Параавтохтон: 2 — докембрийские (?) метаморфические породы 
колпаковской и камчатской серий. Аллохтон: 3 — палеозойско-мезозойские (?) 
вулканогенно-терригенные образования андриановской, хейванской и квахонской 
свит. Неоавтохтон складчато-чешуйчатого строения: 4 — позднемеловые кремни
сто-вулканогенные породы ирунейской свиты (формация окраинного моря); 5 — 
позднемеловые вулканогенно-терригенные породы кирганикской свиты (формация 
островной дуги); 6 — позднемеловые (?) — раннепалеогеновые (?) конгломераты. 
Неоавтохтон брахискладчатого строения: 7 — образования Центральнокамчатско
го вулканического пояса; 8 — терригенные образования Западно-Камчатского 
краевого прогиба; 9 — приблизительное структурное положение массива Кувалорог



вились процессы амфиболового автометасоматоза с преобразованием 
первичных перидотитов в кортландиты, что отмечалось всеми исследо
вателями данного комплекса.

В строении массива также принимает участие гранодиориты и дио
риты метасоматического происхождения, насыщенные гранатами и за
легающие как в приконтактовых частях массива, так и внутри него — 
в зонах полевошпатизации норитов.

Большая часть пород массива содержит графит в виде скоплений или 
рассеянного вещества.

Нами неоднократно наблюдались постепенные переходы между от
дельными разностями пород массива, но расшифровать строение по
следнего представляется возможным только с учетом сложнейших тек
тонических деформаций, подвергших его первичную форму значительной 
перестройке. Следы тектонических преобразований зафиксированы в 
структурах и самого массива и вмещающих пород, однако до последне
го времени они не обращали на себя внимания геологов.

Среди других пород на площади массива часто встречаются дайки и 
штоки габбро-пегматитов, имеющие интрузивные контакты с норитами, 
а также жилы пегматитов и комплекс значительно более молодых даек 
разного состава.

Абсолютный возраст пород массива определен калий-аргоновым ме
тодом (по калиевому полевому шпату) как позднемеловой.

СТРОЕНИЕ МАССИВА КУВАЛОРОГ 
И СТРУКТУРЫ ВМЕЩАЮЩИХ ЕГО ПОРОД

Структура пород, вмещающих массив Кувалорог, представляет собой 
крыло сложной синформной складки шириной около 20 км с общим на
клоном слоев пород к юго-западу под углами 10—15 до 25—30°. Син- 
форма образована полого изогнутыми тектоническими пластинами, сло
женными различными пачками пород хейванской свиты. Внутри пластин 
породы смяты в тесные остроугольные лежачие складки разных поряд
ков. Оси и крылья лежачих складок осложнены брахйформной складча
тостью нескольких порядков с размахом крыльев от нескольких метров 
до нескольких километров и с наклоном крыльев от 3—5 до 25—30°. Па
раллельно изгибам осей лежачих складок развивались сланцеватость и 
зоны отрыва на контактах тектонических пластин.

Имеются факты, свидетельствующие о том, что подобные структуры 
характерны для пород хейванской свиты на всей территории Централь
ной Камчатки.

Поверхности отрыва тектонических пластин зафиксированы в виде 
пологих зон сильнейшего рассланцевания, милонитизации, переуплотне
ния и микроскладчатости филлитов с обилием зеркал скольжения, а 
также в виде зон дробления, будинажа и брекчирования массивных ме
тапесчаников.

Массив Кувалорог обнажается в блоке, ограниченном разломами 
различных направлений (рис. 3). В настоящее время массив расчленен 
на несколько пологозалегающих тектонических пластин мощностью в 
первые сотни метров. На контактах пластин и внутри них развиты поло
гие субпараллельные зоны тектонической деструкции пород, сопровож
дающиеся дроблением, рассланцеванием, будинажем (развальцевани- 
ем), вдавливанием одних пород в другие по трещинам. Как правило, эти 
зоны обогащены графитом, послужившим своего рода смазкой, облег
чившей скольжение пластин.

Отмечается общее пологое (до 30°) падение пластин к востоку с не
сколькими локальными перегибами по восстанию.

Собственно интрузивные контакты массива с породами рамы пред
ставляют собой зоны проникновения интрузивного материала в интен-



Рис. 3. Геологический разрез массива Кувалорог 
Хейванская свита: /  — переслаивающиеся филлиты и метапес
чаники; 2 — метапесчаники; 3 — филлиты с тонкими прослой
ками метапесчаников; 4 — углистые филлиты. Меланж: 5 
диориты, лейкократовые нориты; 6 — нориты; 7 — тектониче
ское месиво; 8 — разрывные тектонические нарушения: а — 
зона повышенной трещиноватости; б — субвертикальные раз
ломы; в — пологие надвиги; г — предполагаемая граница рас

пространения меланжа (с учетом геофизических данных)

Рис. 4. Тектоническое месиво из норитов, амфиболизированных 
габбро и графитизированных углисто-пелитовых пород: / — 
графитизированные и гранатизированные углисто-пелитовые 
породы; 2 — будинированные нориты; 3 — будинированные 
амфиболизированные меланократовые нориты; 4 — зоны раз
рывных тектонических нарушений, выполненные графитом или 
графитизированным милонитом; I и III — фрагменты пологих 
надвигов, II — зона крутопадающего разлома: 5 — элементы 
залегания зон разрывных нарушений; б — зеркало скольже
ния; 7 — задернованная поверхность склона хребта; 8 точци 

наблюдения

Рис. 4



сивно складчатые и катаклазированные вмещающие породы с замеще
нием глинистых разностей и образованием структур типа мигматитов. 
По мере удаления от контактов во вмещающих породах на расстоянии 
десятков метров образовались околоинтрузивные ореолы гнейсовидных 
полосчатых пород, пронизанных множеством ориентированных прожил
ков кварца. В ряде мест отдельные пластины интрузивных пород имеют 
самостоятельные контакты с вмещающими породами и разделены поло
гопадающими клиньями метапесчаников и филлитов, глубоко заходящи
ми внутрь массива. Этот факт может свидетельствовать о внедрении 
первичной интрузии в виде ряда сближенных субпластовых тел.

В том случае, когда контакты тектонических пластин наложены на 
интрузивные контакты, наблюдается своеобразное тектоническое меси
во интрузивных и вмещающих пород. Такое же месиво слагает и ряд 
пластин внутри интрузива.

К настоящему моменту удалось выделить несколько пластин моно- 
миктового и полимиктового состава. Первые сложены гранодиоритами 
и диоритами, вниз по разрезу постепенно переходящими в лейкократо- 
вые нориты, а также норитами с редкими линзовидными пластовыми 
телами кортландитов и амфиболизированных меланократовых разно
стей норитов. Породы пластин мономиктового состава в приближении 
к пологим тектоническим контактам приобретают характерную отдель
ность в виде овальных или округлых глыб-будин, погруженных в цемент 
из тонкорассланцованных милонитизированных пород того же состава 
(так называемую скорлуповатую отдельность). Размеры таких «будин» 
изменяются от нескольких сантиметров до нескольких метров. Обычно 
будины бывают ориентированы параллельно плоскостям пологих текто
нических контактов.

Пластины полимиктового состава слагаются тектоническим месивом 
(рис. 4), которое в своей основе состоит из неравномерно биотизирован- 
ной и графитизированной массы норитов, содержащей огромное количе
ство полуассимилированных ксенолитов почти нацело графитизирован- 
ного и гранатизированного углисто-пелитового материала, местами со
хранившего прослои или обломки песчаников. В эту пластичную, иногда 
даже складчатую графит-норитовую или песчанисто-норитовую смесь 
закатаны отдельные тела кортландитов и амфиболизированных мелано
кратовых норитов, угловатые глыбы (размером от долей метра до де
сятков метров) метапесчаников довольно свежих небиотитизированных 
норитов, диоритов. Пластовые тела амфиболизированных пород под
верглись интенсивному развальцеванию, сопровождающемуся расслан- 
цеванием, графитизацией и гранатизацией. Некоторые из них преобра
зованы в породы тремолит-актинолитового состава. Ультраосновные 
породы встречаются также в виде отдельных небольших округлых глыб- 
будин размером до 1—2 м; иногда они образуют дайкоподобные или 
грибообразные тела, выжатые из мест первичного залегания по круто
падающим трещинам в пологозалегающие зоны тектонической деструк
ции пород. Контакты ультраосновных пород с вмещающими породами в 
большинстве случаев можно объяснить как контакты вдавливания, при- 
слонения, обволакивания или размазывания между плотными породами 
(например, между глыбами песчаников). Лишь в отдельных будинах 
можно заметить обрывки нормальных фациальных контактов кортлан
дитов и меланократовых норитов.

Среди экзотических глыб встречены в основном породы хейванской 
свиты. Однако имеются единичные находки кристаллических сланцев, 
сходных со сланцами камчатской серии. В. Н. Лукьяновым также обна
ружены песчаники с характерными образованиями, напоминающими 
призматические слои иноцерамов из аналогичных по внешнему облику 
песчаников кихчикской серии. Эти факты заставляют предполагать более



разнообразный состав экзотических глыб и требуют внимательного их 
изучения.

Следы расслоения массива обнаружены в пластинах и мономиктово- 
го и полимиктового состава.

Как уже отмечалось, в пластинах, сложенных лейкократовыми раз
ностями, вниз по разрезу наблюдаются постепенные переходы от грано- 
диоритов и диоритов к норитам. В норитах также отмечено увеличение 
меланократовости к подошве пластины с появлением слоев (до 3—10 см) 
и шлиров темноцветных минералов и постепенным переходом к рогово- 
обманковым породам типа горнблендитов.

Еще более отчетливые следы стратификации обнаружены в пласти
нах тектонического месива. Эти пластины состоят из более мелких пла
стин— слоев, разделенных поверхностями скольжения и отрыва. Низы 
«слоев» насыщены большим количеством субпластовых пологозалегаю- 
щих линзовидных тел (мощностью от нескольких метров до более 100 м) 
амфиболизированных меланократовых норитов, кортландитов и горн- 
лендитов. В большинстве случаев к подошве или кровле пластов мела
нократовых пород приспособились субгоризонтальные зоны отрыва тек
тонических пластин и, таким образом, как бы контролируют их разме
щение.

Зоны полевошпатизации (и, как правило, гранатизации) норитов 
также обнаружены и в пластинах мономиктового и полимиктового соста
ва. Они представляют собой ореолы неравномерной «пропитки» плагио
клазами будинированных и рассланцованных норитов с преобразовани
ем их в гибридные породы типа диоритов и гранодиоритов. Нередко в 
более плотных ядрах будин сохранились нориты, в то время как рас- 
сланцованная и милонитизированная оболочка превращена в лейкокра- 
товую породу. Структурное положение ореолов полевошпатизации пока 
не совсем ясно, но имеются факты, свидетельствующие о приуроченно
сти их к участкам внедрения плагиоклазовых и пегматитовых жил, мел
ких штоков и даек габбро-пегматитов в зонах сгущения разломов си
стемы 330—340°.

В пластинах тектонического месива сосредоточена основная масса 
руд. Сингенетические магматические пентландит-пирротин-халькопири- 
товые шлирово-вкрапленные руды приурочены в основном к субпласто
вым телам амфиболизированных меланократовых норитов и кортланди
тов. Намечается закономерность в размещении более оруденелых тел 
меланократовых пород к основанию тектонических пластин, особенно в 
приконтактовых частях с подстилающими пластинами норитов.

Эпигенетические магматические массивные существенно пирротино- 
вые руды пока обнаружены всего в нескольких местах в виде реликтов 
будинированного рудного столба в нижней части одной из пластин тек
тонического месива и в обломках брекчированных руд в элювии, спроек
тированном на поверхность волочения в кровле пластины норитов. Эпи
генетические гидротермальные пирротин-халькопиритовые руды (по не
опубликованным данным Камчатского территориального геологического 
управления) прожилково-гнездовой текстуры встречены в амфиболизи
рованных меланократовых норитах также в пластине пород тектониче
ского месива.

На некоторых участках в пластинах тектонического месива в графи- 
тизированной и биотитизированной массе норитов отмечается густая 
тонкорассеянная вкрапленность блестков пирротина.

К настоящему моменту строение массива Кувалорог во всех подроб
ностях еще не выяснено. Геолого-структурные исследования на его пло
щади будут продолжены. Однако сейчас уже ясно, что принципиальную 
схему строения массива можно считать установленной, и это подтверж
дено первой скважиной (глубиной 700 м), вскрывшей под очередной 
пластиной тектонического месива пластину норитов.
ПО



Реконструируя нарушенную блоковыми перемещениями форму мас
сива Кувалорог, можно увидеть, что пластины тектонического месива, 
как правило, залегают в основании пластин мономиктового состава (на 
приведенном разрезе — см. рис. 2 — верхняя пластина отсутствует). При 
этом каждая такая пара пластин, по-видимому, разделена клиньями 
вмещающих пород. В целом в районе выходов массива Кувалорог мож
но предполагать многоярусное мощное и обширное интрузивное тело, 
внедрявшееся в пологие зоны тектонической деструкции внутри аллохто
на, начиная от контактов последнего с автохтоном или параавтохтоном. 
Изолированные небольшие тела габброидов, располагающиеся вокруг 
массива, по-ви^имому, являются фрагментами отдельных его пластин, 
выведенными на поверхность последующими блоковыми перемеще
ниями.

ОСОБЕННОСТИ СТРУКТУРНОГО ПОЛОЖЕНИЯ МАССИВА КУВАЛОРОГ

До начала наших исследований на южной Камчатке предполагалось, 
что отдельные цепочки интрузивных тел пород габбро-норит-кортланди- 
тового комплекса могут быть связаны с разломами северо-западного на
правления.

Наши исследования показали, что массив Кувалорог локализован в 
пределах крупного узла пересечения разломов следующих систем: 290— 
310°, 330—340°, 0—10°, 30—40°, 50—60°, 70—80° до 90° в зоне повышен
ной проницаемости, образованной сближенными крутопадающими раз
ломами субмеридионального направления. Массив нарушен хаотически
ми блоковыми перемещениями по разломам всех систем с амплитудами 
вертикального перемещения, достигающими десятков и первых сотен 
метров.

Выявление указанных разломов дает возможность с уверенностью 
говорить о существовании на Центральной Камчатке единой Дукукской 
зоны выходов массивов норит-кортландитового комплекса пород, совпа
дающей, по-видимому, с системой разломов 30—40° (см. рис. 1), и о 
Структурном положении отдельных массивов в узлах пересечения этого 
пояса с другими системами разломов, прежде всего субмеридионального 
и северо-западного направлений.

Изложенные выше факты о структурах массива Кувалорог свиде
тельствуют о том, что они представляют собой тектонический меланж, 
сформированный в процессе горизонтальных перемещений тектониче
ских пластин. Роль пластичной массы, чаще всего выполняемой уль- 
траосновными породами, в данном случае принадлежит графит-норито- 
вой смеси пород.

Анализ материалов и непосредственные полевые наблюдения в дру
гих районах Центральной Камчатки (в Хим-Кирганикской рудной зоне 
[3]) показывают, что структуры тектонического меланжа являются ха
рактерной чертой этого региона, а не ограничиваются описываемым в 
данной статье участком.

Обнаружение меланжа в массиве Кувалорог, по-видимому, повлечет 
за собой находки таких же или подобных им явлений и в других масси
вах габбро-норит-кортландитового комплекса Дукукской зоны. Судя по 
имеющимся материалам, меланж был встречен также и в районе мас
сива Шануч.

Явление графит-норитового меланжа в рудоносных интрузивных мас
сивах имеет большое значение для перспектив развития геологоразве
дочных работ на Камчатке. Оно свидетельствует о весьма специфиче
ских условиях, в которых происходили процессы формирования руд и 
дальнейшего преобразования рудных тел. В связи с этим возникает во
прос об аллохтонном или автохтонном происхождении меланжа такого 
типа. Имеющиеся сейчас факты о локализации Дукукской группы нике-
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леносных массивов в узлах пересечения крутопадающих разломов не
скольких систем могут свидетельствовать об автохтонном залегании 
интрузивных тел. Представляется возможным внедрение рудоносной 
магмы в уже сформированные в течение предверхнемелового времени 
структуры шарьяжных пластин с образованием согласных пластовых 
тел. Затем последовала деформация интрузивных и вмещающих пород 
при новых горизонтальных тектонических перемещениях более молодо
го комплекса позднемеловых — кайнозойских образований [3].

Однако не исключено, что пояс выходов пород габбро-норит-корт- 
ландитового комплекса может вместе с породами их рамы составлять 
фрагмент единой мегапластины аллохтона, заключенный в виде текто
нической линзы между разрывами, образующими крупный разлом си
стемы 30—40°.

ВЫВОДЫ

Строение массивов габбро-норит-кортландитового комплекса Цен
тральной Камчатки можно установить только учитывая сложнейшую 
тектоническую обстановку, существовавшую в период формирования 
интрузивных тел. Структура массива Кувалорог и вмещающих его пород 
свидетельствует о формировании массива в условиях горизонтальных 
перемещений тектонических пластин с образованием меланжа. Локали
зация массива в крупном узле пересечения разломов разных систем в 
поясе разломов, совпадающем с зоной выходов всех подобных массивов 
на юге Срединного хребта, может свидетельствовать об автохтонном по
ложении массивов габбро-норит-кортландитового комплекса в этом ре
гионе. Не исключено также, что зона выходов пород этого комплекса 
может являться и фрагментом (блоком) единой мегапластины алло
хтона.

Насыщенность среды в тектоническом месиве углисто-графитовым и 
карбонатным материалом должна была способствовать (и способство
вала) широкому проявлению процессов метасоматоза и создала специ
фические условия для рудообразования. В связи с этим можно ожидать 
обнаружения вместе с магматическим медно-никелевым сульфидным 
типом оруденения других генетических типов — гидротермального, мета- 
соматического с формированием медно-никелевого оруденения с золо
том, серебром и полиметаллами — пирротиновой формации по [5].

Автохтонное положение массивов, по-видимому, позволило бы наде
яться на обнаружение достаточно крупных скоплений массивных руд, 
представляющих промышленный интерес в условиях Камчатки.
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СТРОЕНИЕ КОНТИНЕНТАЛЬНОГО СКЛОНА 
ВОСТОЧНОЙ ЧАСТИ ЧЕРНОГО МОРЯ

В работе на конкретных примерах показано, что нужно различать 
осадочные образования глубоководной впадины (формацию глубоководной 
впадины) и образования, слагающие тектонические элементы обрамления. 
Последние в пределах континентального склона срезаются эрозионной по
верхностью предсреднемиоценового возраста.

Многочисленные сейсмические исследования МОВ материковых 
окраин внутренних морей показали, что за континентальным склоном в 
глубоководных впадинах залегают значительные по мощности молодые 
осадочные образования, как правило, не имеющие аналогов в пределах 
обрамления. Граница их распространения проходит вблизи бровки шель
фа или у подножия континентального склонау Возраст этих отложений 
в настоящее время определен по данным глубоководного бурения, в ча
стности для Черного моря установлен ранне(?)-среднемиоцен-четвер- 
тичный возраст осадков, выполняющих его глубоководную впадину 
(Initial..., 1978).

Каким же образом эти мощные молодые отложения, залегающие суб
горизонтально, соотносятся с отложениями, слагающими тектонические 
элементы обрамления? Этот вопрос, в частности для Феодосийско-Ба
тумского сектора материковой окраины, является решающим для при
нятия той или иной тектонической модели его строения. Недостатка же 
в последних не ощущается. Выполненные в 1969—1970 гг. региональные 
работы МОВ в этом районе и последующие детальные исследования 
ОГТ (по методу общей глубинной точки) на Керченско-Таманском и 
Гурийском участках легли в основу целого ряда тектонических схем, 
достаточно подробно изложенных в работах (Дьяконов и др., 1976; Ма- 
ловицкий, Терехов, 1972; Терехов и др., 1973; Яншин и др., 1976, 1977; 
Туголесов, 1976; Андреев, 1976). Наиболее важным для настоящей ра
боты является то, что вопросы соотношения мощных молодых отложе
ний с более древними осадочными отложениями, слагающими тектони
ческие элементы обрамления глубоководной впадины, практически ни
кем не рассматривались. Исключением является несколько работ (в пер
вую очередь А. А. Терехова, 1977), в которых обращалось внимание на 
эрозионную природу подошвы «молодых» среднемиоцен-четвертичных 
отложений в зоне континентального склона.

Детальный анализ имеющихся данных МОВ позволил установить, 
что на всем протяжении Феодосийско-Батумского сектора материковой 
окраины молодые впадинные отложения залегают на региональной эро
зионной поверхности, которая срезает осадочные образования, слагаю
щие тектонические элементы обрамления.

На Керченско-Таманском участке континентальный склон и внешняя 
часть шельфа сложены впадинными отложениями, и первые отражения 
от их подошвы появляются на профилях за 15—20 км от современного 
положения бровки шельфа. Подстилающие их на шельфе верхнемиоце-
$  Геотектоника, № 3 113



новые осадочные образования в направлении его бровки срезаются, и: 
на континентальном склоне молодые впадинные отложения практически 
повсеместно залегают на размытой поверхности нижнемиоценовых, а 
местами и верхнемеловых образований (рис. 1). В подножии склона 
верхнемиоценовые образования залегают с вышележащими согласно, а 
эрозионная поверхность прослежена на отдельных профилях ниже их 
подошвы, т. е. образования этого возраста относятся здесь к впадинно- 
му комплексу.

На Кавказском участке материковой окраины впадинные отложения 
залегают в нижней части континентального склона и на ложе глубоко
водной впадины. В верхней части на поверхность дна выходят нижнепа-

Рис. 1. Фрагмент временного сейсмологического разреза, пересекающего Кер
ченско-Таманский участок

1 — отражения от горизонтов внутри осадочного чехла; 2 — то же от эрозион
ных поверхностей. Б — бровка шельфа; стратификация определена по данным 

глубоководного бурения. Местоположения разрезов см. на рис. 5

леогеновые и верхнемеловые флишевые образования, слагающие Севе
ро-Западный Кавказ (Шимкус, Шумейко, 1977). Разрез впадинных от
ложений, по данным привязки к скважинам (Initial..., 1978), включает 
в подножие континентального склона верхнемиоцен-четвертичные обра
зования, которые залегают на размытой поверхности дислоцированных 
палеогеновых и, вероятно, нижнемиоценовых образований (рис. 2).

На Абхазском участке материковой окраины (район Сочи и Адле
ра) впадинные отложения трансгрессивно налегают на образования ран
немиоценового и палеогенового возрастов.

На Гудаутском своде среднемиоцен-четвертичные отложения также 
трансгрессивно налегают на размытую поверхность, срезающую нижне
миоценовые и верхнемиоценовые образования (рис. 3). Возраст послед
них определен по результатам работ КМПВ и данным бурения (Тере
хов, 1977).

На широте г. Очамчири в зоне континентального склона эрозионная 
поверхность срезает все более поздние, чем верхнемеловые, образования 
(рис. 4).

Гурийский участок существенно отличается от соседних. Здесь впа
динные отложения в местах раскрытия в Черноморскую впадину Ната- 
небской и Гурийских впадин выходят на сушу и изучены бурением и гео
логической съемкой (Геология СССР, т. X, 1964). Морские отложения 
среднемиоцен-четвертичного возраста залегают на эрозионной поверх
ности, выработанной в осадочно-вулканогенных нижнемиоцен-эоценовых 
образованиях, а южнее Натанеби срезают верхнемеловые образования.

Таким образом, отложения среднемиоцен-четвертичного возраста по
всеместно залегают на региональной эрозионной поверхности, срезаю
щей отложения, слагающие тектонические элементы обрамления. На 
большей части материковой окраины срезаны все отложения вплоть да
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Рис. 3. Временной сейсмогеологический разрез по профилю через Гудаутский участок континентального склона (получен 
А. А. Тереховым в 1970 г.). Условные обозначения те же, что и на рис. 2



Рис. 4. Временной сейсмогеологический разрез по профилю через Окамчирский участок континентального склона (полу
чен А. А. Тереховым в 1970 г.). Условные обозначения те же, что и на рис. 2



Рис. 5. Схема расположения приведенных профилей с показом современ
ной и предмеэотической геоморфологических обстановок 

1 — современное положение бровки шельфа, 2 — современное положение 
подножия континентального склона, 3 — предполагаемое положение бровки 
шельфа в верхнемиоценовое время, 4 — положение профилей и номер соот

ветствующего рисунка

верхнемеловых, а на отдельных ее участках — и до юрских. При этом 
наблюдается определенная зависимость характера распределения мо
лодых впадинных отложений от того, на какой неотектонический эле
мент они наложены. Для областей новейшего прогибания характерно их 
широкое развитие как на шельфе, так и на склоне. В пределах же Кав
казского участка фронт впадинных отложений располагается в нижней 
части континентального склона (рис. 5).

Эрозионная поверхность в пределах континентального склона, отде
ляющая единый по структуре и способу формирования осадочный впа- 
динный комплекс от самых разнообразных образований (разного воз
раста, структуры и состава) основания, является формационной грани
цей. Осадочный комплекс, залегающий на региональной эрозионной по
верхности за континентальным склоном, может быть отнесен к формации 
глубоководной впадины.

Существование этой формации ставит под сомнение представления 
некоторых исследователей о формировании Черноморской впадины 
вследствие катастрофического обрушения. Напротив, складывается впе
чатление, что Черноморская впадина, во всяком случае в Феодосийско- 
Батумском секторе материковой окраины, расширялась в новейшее вре
мя за счет эрозионного отступания бортов впадины в сторону берега с 
небольшой скоростью. Становится ясным также, каким образом за столь 
короткое время в глубоководной котловине накопились мощные отложе
ния, поскольку отступание континентального склона даже на весьма 
незначительную (в масштабах впадины) величину приводит к образо



ванию значительного количества обломочного материала. Кроме того, 
существование единой предсреднемиоценовой эрозионной поверхности 
свидетельствует о том, что в среднемиоценовое время Восточно-Черно
морская впадина уже существовала, а ее материковая окраина распола
галась несколько южнее ее современного положения (см. рис. 5).

Резюмируя вышесказанное, следует отметить, что выделение в пре
делах глубоководной части Восточно-Черноморской впадины единой 
осадочной формации заставляет нас несколько пересмотреть и вопросы 
се тектоники.

Поскольку формирование отложений этой формации, по-видимому, 
происходило и происходит в настоящее время за счет разрушения ко
ренных образований в зоне континентального склона, то установить 
продолжение в акваторию тектонических элементов обрамления, поль
зуясь данными только по альпийскому структурному этажу, за пределы 
бровки шельфа весьма затруднительно. Соответственно наложенный ха
рактер Феодосийско-Батумского сектора материковой окраины не вы
зывает сомнений.

Представляется, что выявленные в настоящей работе некоторые за
кономерности строения одного из участков континентального склона 
Черноморской впадины достаточно общи и характерны для всей впа
дины.
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С О ВРЕМ ЕННЫ Е ТЕК ТО Н И Ч ЕС К И Е  КО НЦ ЕПЦ ИИ  
И РЕГИ О НА Л ЬНА Я ТЕК ТО Н И К А  ВОСТОКА СССР

(X III сессия Научного совета по тектонике Сибири и Дальнего Востока,
Якутск, 22 июля — 8 августа 1980 г.)

Тектоническая сессия проходила в два этапа. На первом (в г. Якутске, 23 и 24 июля) 
состоялись пленарные и секционные заседания, а на втором, совместно с полевыми ис
следованиями зоны сочленения Сибирской платформы с мезозоидами Верхояно-Колым- 
ской системы (низовья р. Лены),— симпозиумы и широкие дискуссии по актуальным 
проблемам теоретической и региональной геотектоники.

Сессию открыл председатель Научного совета по тектонике Сибири и Дальнего 
Востока, акад. Ю. А. Косыгин. С приветственными сообщениями выступили второй сек
ретарь Якутского обкома КПСС М. П. Губкин и заместитель Председателя Президиума 
Якутского филиала СО АН СССР В. В. Ковальский.

Доклад В. Е. Хайна «О современном состоянии теоретической тектоники», а также 
специальный семинар на эту же тему были посвящены в основном рассмотрению основ
ных положений новой глобальной тектоники. Докладчиком было отмечено, что послед
ние материалы по глубинному сейсмическому зондированию подтверждают тектониче
скую расслоенность земной коры; плоскости шарьяжей и надвигов новыми исследова
ниями прослежены вплоть до глубин 25 км. Однако тектоника плит пока не дает удов
летворительного объяснения вертикальных движений на континентах, и, в частности, за 
пределами этой гипотезы остается формирование эпиплатформенных орогенов. В. Е. Ха
йн резко возразил прозвучавшему утверждению в докладе В. Ю. Забродина о том, что 
тектоника плит не имеет в своей основе геологических фактов. Слабой ее стороной явля
ются не необоснованные геологическими доказательствами постулаты, а объяснение 
механизма движения плит. В. Е. Хайн возражал против простого тектонического скучи- 
вания, так как оно не может привести к формированию крупных горных сооружений. 
Приложением только горизонтальных сил нельзя объяснить и складчатость. Существу
ют три формы тектонического сжатия: скучивание, сдавливание и обдукция — субдукция. 
По-видимому, кроме горизонтального существует и вертикальное сжатие.

В докладе М. С. Маркова и Ю. М. Пущаровского «Закономерности формирования 
континентальной коры» показано, что в развитии континентальной коры могут быть 
выделены океаническая, переходная и континентальная стадии, различающиеся как дина
мическими обстановками, так и магматическими и осадочными комплексами. Возраст 
становления континентальной коры определяется появлением верхних моласс, калиевых 
гранитоидов и калиевого метасоматоза. Доклад иллюстрировался новыми тектонически
ми картами Северной Евразии (масштаба 1 : 5 000 000) и Востока СССР и сопредельных 
территорий (масштаба 1 :2  500 000).

Г. С. Гусев, Г. А. Гринберг и др., на примере в основном восточных регионов Якутии 
показали, что древняя континентальная кора Верхояно-Чукотской области в рифее —  
среднем палеозое и особенно в позднем палеозое — мезозое была подвергнута сущест
венной тектонической деструкции, а в позднем мезозое она, в условиях интенсивного 
сжатия метаморфизма и магматизма, коренным образом преобразована. В этот этап бы
ла создана регенерированная мезозойская кора. Поэтому территорию Верхоянья нельзя 
показывать как только просто деформированный шельф на древней континентальной 
коре. Дорифейский возраст фундамента Колымского массива этими авторами обосновы
вается новыми материалами по структурным и метаморфическим несогласиям, а также 
изотопными датировками как метаморфических (около 2 млрд, лет), так и неметамор- 
физованных магматических пород (древнее 600 млн. лет).

С мобилистских позиций вопросы тектонического развития Дальнего Востока 
СССР рассматривались в докладах Л. М. Натапова с соавторами (Л. А. Савостин,. 
А. П. Ставский, Л. П. Зоненшайн), Л. М. Парфенова, Б. А. Натальина, В. Б. Спектора 
и др.



Ю. В. Архипов и И. Г. Волкодав высказали предположение о широком развитии в 
западной части Верхояно-Колымской системы мезозоид олистостромовых образований, 
приуроченных к следующим стратиграфическим уровням: поздний протерозой, ранний 
карбон, поздний триас, средняя юра. Образование этих олистостром ими связывается с 
одновозрастными надвигами Хараулахско-Сетте-Дабанской, Чаркы-Индигирской, Селен- 
нях-Момской, Алазейской и Приколымской надвиговых систем. Среднерифейские и 
нижнекаменноугольные образования этого рода были продемонстрированы участникам 
совещания в естественных обнажениях. Однако большинство не согласилось с возмож
ностью отнесения экзотических утесов в среднерифейских карбонатных толщах Чекуров- 
ской антиклинали и каменноугольных конгломератов на мысе Крестях к типичным 
олистостромам.

Ю. В. Архипов и И. Г. Волкодав, кроме того, высказали предположение о возмож
ности выделения Момо-Полоусненского офиолитового пояса. Выдвижение пластин с 
породами офиолитовой ассоциации было длительным и завершилось в среднеюрскую 
эпоху. Г. С. Гусев, однако, указал, что эти комплексы имеют докембрийский возраст и 
блоки фундамента с крупными массивами гипербазитов были выдвинуты на дневную 
поверхность в основном в позднем мезозое.

Г. С. Гнибиденко представил весьма интересные материалы по тектонике Курило- 
Камчатского глубоководного желоба, противоречащие, по его мнению, основным посту
латам плитовой тектоники. К. В. Боголепов при обсуждении этого доклада подчеркнул, 
что для такого серьезного заключения необходимо было привлечь материал не только 
по узкой полосе желоба, но и по более широкой территории. С. А. Ушаков показал воз
можность иной мобилистской интерпретации материалов Г. С. Гнибиденко.

Основные проблемы докембрийской тектоники рассматривались на секционных за 
седаниях и специальном семинаре. Работой последнего руководил М. С. Марков, кото
рый к числу главных вопросов современной геологии докембрия отнес сходство и раз
личие лунных и земных пород, серые гнейсы и зеленокаменные пояса, место анортозитов 
в истории развития докембрийских комплексов, правомочность использования концеп
ций плитовой тектоники для глубокого докембрия. С подробным обсуждением этих воп
росов и самостоятельными докладами выступили М. А. Гилярова, А. А. Бухаров, 
А. Ф. Петров, Е. П. Миронюк, Л. П. Карсаков, И. М. Фрумкин, В. И. Шульдинер, 
Ч. Б. Борукаев и др.

В истории развития докембрийских метаморфических толщ Восточной Сибири
A. А. Бухаровым были выделены прагеосинклинальная (4—2,5 млрд, лет) стадия, когда 
был сформирован гранулит-базитовый фундамент; во вторую стадию (2,5— 1,8 млрд, 
лет) основными структурными элементами были протогеосинклинальные прогибы и 
протоплатформенные области. Образование собственно сиалической коры здесь произо
шло в интервале 1,9— 1,5 млрд, лет, когда формировались протяженные вулкано-плутоно- 
метаморфические пояса. В. И. Шульдинером в докладе «Главные этапы становления 
континентальной коры» было отмечено, что в послепротерозойских сооружениях призна
ков полного превращения океанической коры в развитую континентальную нигде пока 
не обнаружено. Настоящая континентальная кора формировалась только в докембрии, 
когда существовали особые термические условия (температура на поверхности Земли 
около 400°) и широко было развито конвекционное перемещение оболочек литосферы 
вследствие значительной гравитационной неустойчивости. Специфические условия пре
образования коры в докембрии, которые не могут быть сведены к геосинклинальному 
процессу, были отмечены и в докладе Ч. Б. Борукаева.

Н. А. Божко на примере подвижных зон Гондваны и Евразии показал, что особые 
тектонические условия имели место не только в глубоком докембрии, но и в позднем 
докембрии. Этот этап в истории Земли им рассматривается в качестве переходного от 
внутриплитной тектоники раннего докембрия к тектонике плит фанерозоя.

А. Б. Ронов сообщил предварительные результаты по статистической обработке от
ношения натрия к калию. Это отношение закономерно уменьшается от высоких значе
ний в архее — протерозое для низких в фанерозое и от высоких значений в эвгеосин- 
клиналях до низких в ряду миогеосинклиналь — платформа.

В докладе Л. И. Красного «О тектонике и минералогии Восточной Сибири и Даль
него Востока (включая краевые моря)» было отмечено, что в этом регионе, состоящем 
из ряда унаследованно развивающихся геоблоков и межблоковых структур, можно про
следить эволюцию литосферы от раннего докембрия до кайнозоя. По его мнению, кон
цепция планетарной геоблоковой тектоники позволяет значительно полнее оценить 
минерагеническую роль межгеоблоковых (дуговых и линейных) и окраинно-геоблоко- 
вых (перикратонных прогибов и вулканогенных поясов) структур. В эпохи тектониче
ского растяжения происходит расхождение геоблоков, сопровождающееся разрывом 
гранитометаморфического слоя, а в эпохи тектонического сжатия имеет место сближе
ние и раздавливание межблоковых структур. Этапам формирования геоблоков Сибир
ской платформы был посвящен также доклад Е. П. Миронюта и И. А. Загрузиной.

Вопросам тектонического контроля месторождений полезных ископаемых складча
тых и платформенных областей кроме доклада Л. И. Красного были посвящены сообще
ния Н. П. Запивалова, В. Е. Бакина, Ю. К. Бурлина с соавторами, В. С. Ситникова,
B. Е. Абеля с соавторами, В. И. Шура и В. Б. Спектора, Т. С. Кирусенко и А. И. Стар- 
никова, К. Р. Чепикова и В. Н. Никишина, В. А. Иванова и В. Д. Дмитриева, Ю. В. Д а



выдова и А. Л. Галямова, А. В. Коробицина, Ц. О. Очирова, В. Е. Бакина, А. А. Гудко
ва, Г. С. Фрадкина и др.

Проблемы рифтогенеза подробно обсуждались на секционных заседаниях и специ
альном семинаре. В докладе Е. Е. Милановского «Основные этапы развития процессов 
рифтогенеза и их место в геологической истории» было высказано мнение о том что 
рифтогенез не представляет собой специфического явления кайнозойской истории Земли. 
Процессы, близкие к современному рифтогенезу, имели место в мезозое, палеозое, позд
нем протерозое, исторические корни его уходят в глубокий докембрий. Намечается его 
определенная эволюция от совмещения черт рифтового и геосинклинального процесса в 
архее, родственность и подчиненность геосинклинальному в протерозое и палеозое и ог
ромная самостоятельная роль рифтогенеза в мезозое.

П од рифтами Е. Е. Милановский понимает полосовидные тектонические зоны про
тяженностью во многие сотни и даж е тысячи километров, в которых происходит (или 
преобладает) горизонтальное расширение земной коры в направлении, примерно попе
речном их простиранию, сопровождаемое подъемом нагретого глубинного мантийного 
материала.

Такое широкое понимание рифтовых зон критиковалось в выступлениях К. В. Бого
лепова и С. И. Шермана. В. Е. Хайн отметил неправомочность выделения рифтовых 
процессов в архее. Тем не менее все выступавшие в прениях отметили, что рифтогенез 
представляет весьма сложное, но еще слабо изученное преобразование земной коры.

В. П. Солоненко в докладе «Современная тектоника Байкальской рифтовой системы 
и концепции тектоники плит» рассматривает рифтогенез как самостоятельное явление, 
не связанное ни с тектоникой плит, ни с унаследованным развитием древних структур. 
С.. И. Шерман выразил несогласие с мнением В. П. Солоненко по ряду принципиальных 
положений динамики и структуры Байкальского рифта.

Вопросы глубинного строения, тектонических полей напряжений и сейсмичности 
Байкальской рифтовой системы и прилегающих регионов обсуждались М. М. Мандель- 
баумом, С. М. Замараевым, В. В. Ружичем, Б. М. Козьминым, В. С. Имаевым и други
ми докладчиками.

На совещании практически не затрагивались вопросы магматизма современных и 
рифтов геологического прошлого. Исключение в этом отношении составило сообщение 
Б. Р. Шпунта «Докембрийский рифтогенез на севере Сибирской платформы». По мнению 
Е П. Максимова, на Алданском щите в мезозое рифтовый режим можно маркировать 
по широкому развитию формации щелочно-базальтового типа.

Методологические вопросы геотектоники рассматривались в докладах В. Ю. Забро— 
дина, В. А. Соловьева, Г. Л. Кирилловой и Б. М. Чикова. Однако наиболее подробно 
они обсуждались в весьма интересном докладе Ю. А. Косыгина «Основные методологи
ческие вопросы геологии».

В докладе А. Л. Яншина «Были ли древние геосинклинали океанами?» на основании 
подробного сопоставления мощностей и вещественного состава верхнемеловых и палео
геновых отложений Атлантического океана и Альпийской геосинклинальной области 
высказано мнение о том, что геосинклинали геологического прошлого никогда не были 
океанами. Они, по-видимому, представляли узкие раздвиги континентальной коры, за
полнявшиеся мощными осадочными и вулканогенными толщами. На примере Казахста
на приблизительно такое же мнение прозвучало в докладе Е. И. Паталахи «Офиолиты 
и геодинамические реконструкции».

В. Е. Хайн и М. С. Марков высказали по этому поводу существенные замечания. 
Ими было отмечено, что геосинклинальные области, хотя и располагаются обычно в 
краевых частях океанов, имеют в своем основании кору океанического типа, в их раз
резах устанавливаются осадки океанского типа; по размерам геосинклинальные пояса 
(в частности, Урало-Монгольской и Альпийской) нисколько не уступают современным 
океанам. Указанная проблема в той или иной мере была затронута в докладе Я. П. Ма- 
ловицкого «Роль пелагогенных впадин в развитии морских окраин континентов». Она 
обсуждалась Г. Л. Кирилловой («Проблема однотипности геологического строения оке
анов на уровне формаций и их рядов») и В. А. Соловьевым («Структурная основа ги
потез первичной океанической коры и новой глобальной тектоники»). Последним, в 
частности, на формально-логической основе было высказано мнение об однотипности 
строения континентов и океанов.

В. И. Коростелев отстаивал мысль о самостоятельности миогеосинклиналей в ряду 
тектонических структур континентов и критиковал современные представления о ста
дийности геосинклинальных процессов. По основным положениям этого доклада с су
щественными замечаниями выступил А. А. Белов.

А. А. Константиновский на примере складчатого обрамления юга Сибирской плат
формы показал, что развитию здесь рифейских миогеосинклиналей, как и ортогеосин
клиналей фанерозоя, предшествовало формирование рифтовых зон. Однако структурно
формационные особенности указанных миогеосинклинальных прогибов свидетельствуют 
о небольших масштабах растяжения коры.

Структурная эволюция и динамические условия деформаций геосинклинальных 
складчатых областей обсуждались в ряде докладов. Е. И. Паталаха высказал мнение о 
тесной связи формирования складок с разломами, В. С. Буртманом в истории развития 
геосинклинальных систем обосновано три последовательных этапа структурного разви
тия: формирование покровов, складкообразование, образование крупных сдвигов. Пер



вые два определяют масштаб скучивания геосинклинальной системы, а во время треть
его этапа деформации охватывают как вновь возникшую складчатую систему, так и 
области древней коры, но без заметного изменения общей площади складчатой систе
мы. Г. С. Гусев на примере Верхояно-Колымской системы мезозоид продемонстриро
вал, что в условиях горизонтального сжатия на разных вертикальных уровнях одно
временно сосуществуют взбросовые, сдвиговые и сбросовые динамические обстановки. 
Г1. Н. Куликов показал, что движущим механизмом геосинклинального процесса явля
ется горизонтальное перемещение разогретых гранит-магматит-гнейсовых масс.
О. А. Мельниковым намечается четыре главных динамических механизма: ротагенез 
(горизонтальное движение за счет вращения Земли), дрифтогенез (горизонтальное 
движение за счет центробежной силы), рифтогенез, сепаратогенез (гравитационное рас
слоение).

С. И. Шерман обстоятельно рассмотрел механизмы деформации (растяжение, 
сжатие, изгиб, кручение, срез) и показал, что трансформные разломы в отличие от 
других типов разрывов образуются только за счет деформации среза. Проблемам раз- 
ломной тектоники были посвящены и другие доклады. Эти вопросы обсуждались на 
специальном семинаре.

Разные аспекты тектоники платформенных областей рассматривались в докладах 
В. Е. Бакина с соавторами, Н. А. Крылова и В. Ф. Мазанова, В. С. Бочкарева и 
Н. И. Нестерова, В. М. Мишнина, С. М. Замараева, Е. М. Максимова 
и М. Я. Рудкевича, Л. Л. Подсосовой и М. Я. Рудкевича, С. П. Микуцкого и др. На 
семинаре подробно обсуждались вопросы тектонической природы доюрских образова
ний Западно-Сибирской плиты. Кроме того, были заслушаны доклады по геофизиче
ским моделям строения земной коры Сибири и Северо-Востока СССР (Л. Е. Шустова 
и Г. И. Штех). П. В. Флоренским на примере Туранской плиты рассматривались новые 
методические приемы интерпретации геофизических материалов и результатов деши
фрирования космических снимков.

Современным движениям земной коры был посвящен доклад и продемонстрирова
на «Карта современных вертикальных движений земной коры на территорию Якутской 
АССР масштаба 1 :2  500 000 (авторы Г. В. Бочаров, Л. В. Есикова, Г. С. Гусев, 
Б. Б. Спектор).

Всего на заседаниях было заслушано 108 докладов, 26 из них рассмотрено методом 
демонстрационной графики. В работе сессии приняло участие 250 человек из 53 орга
низаций Якутска, Новосибирска, Хабаровска, Москвы, Ленинграда, Иркутска, Владиво
стока, Южно-Сахалинска, Петропавловска-Камчатского, Улан-Удэ, Красноярска, Читы, 
Тюмени, Алма-Аты, Фрунзе, Краснодара, Куйбышева, Казани, Перми, Минска.

Особенности проведения и организации сессии — пленарные и секционные заседа
ния в г. Якутске, совмещение полевых исследований с тематическими семинарами — 
позволили обстоятельно обсудить актуальные проблемы теоретической и региональной 
тектоники. Результаты работы XIII сессии Научного совета по тектонике Сибири и 
Дальнего Востока показали, что развитие тектонической науки в нашей стране продол
жает базироваться как на мобилистской, так и на фиксистской основах. Возникали 
острые дискуссии, однако дружеская и деловая обстановка, царившая на совещании, 
возможность продемонстрировать защищаемые положения на естественных геологиче
ских разрезах способствовали успешному его проведению.

Следующую сессию Совета решено провести в г. Чите в 1982 г., посвятив ее проб
лемам тектоники активизированных областей на примере Монголо-Охотского пояса и 
Алдано-Становой области. В связи с высоким рудным потенциалом этих областей приз
нано целесообразным желательное участие в ее работе Научного совета по проблемам 
рудообразования и металлогении Сибири.

Гусев Г. С., Петров А. Ф., Фрадкин Г. С.
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Е. В. ПАВЛОВСКИЙ 
(к 80-летию со дня рождения)

22 апреля исполнилось 80 лет со дня рождения одного из наиболее 
известных геологов нашей страны Е. В. Павловского, профессора, док
тора геолого-минералогических наук, заслукенного деятеля науки 
РСФСР. Е. В. Павловского отличает большая широта научных инте
ресов. Он и региональный геолог, и петролог, и специалист по целому 
ряду полезных ископаемых, но основная область его деятельности — 
тектоника.

В 1920 г. Е. В. Павловский поступил на первый курс геолого-разве
дочного факультета только что организованной Московской горной ака
демии. Подготовке кадров специалистов в области геологии, горного 
дела и металлургии придавалось в те годы столь большое значение,, 
что принятые в состав студентов освобождались от несения военной 
службы и даже отзывались из рядов действующей Красной Армии, хотя 
в эти годы бушевала гражданская война, шли битвы с иностранными 
интервентами.

Е. В. Павловского, как и многих других студентов, увлекли вдохно
венные лекции Алексея Петровича Павлова. В 1921 г. группа студен
тов, и в их числе Е. В. Павловский, была направлена на горно-руднич
ную практику в Черемховский угольный бассейн Восточной Сибири. 
По окончании двухмесячной работы в забоях шахт и штолен студенты 
побывали на Байкале, познакомились со слюдяными рудниками. Лето 
1923 г. было отведено геологической съемке в Поволжье под руковод
ством Е. В. Милановского. В 1924 г. Е. В. Павловский вместе с 
Б. Н. Рожковым и С. С. Быстровым был участником интересной экспе
диции С. В. Обручева, совершившей пересечение Тунгусского угленос
ного бассейна по всему течению р. Подкаменной Тунгуски.

«Заболев» Сибирью после поездки на Байкал, Е. В. Павловский 
вместе с Б. Н. Рожковым в 1925 г. отправился на дипломную практику 
под руководством Н. Н. Урванцева на крайний север в район Нориль
ска. Практиканты были премированы за открытие нового месторожде
ния сульфидов на берегу оз. Лама.

С 1928 г. началась самостоятельная научная и производственная 
деятельность Е. В. Павловского в качестве начальника геолого-разве
дочной экспедиции «Союззолото», направленной по указанию В. А. Об
ручева в бассейн оз. Ничатка (Олекмо-Витимская горная страна). 
Впервые были освещены геология и золотоносность этого ранее неиз
вестного района Восточной Сибири.

В конце 1929 г. Евгений Владимирович был принят в число первых 
аспирантов Академии наук СССР. Аспирантуру проходил под руковод
ством В. А. Обручева и закончил ее в 1932 г.

В 1930 г. Е. В. Павловский по поручению Геологического комитета 
возглавил Чарскую экспедицию, проведя маршрутные геологические на
блюдения от ж/д станции Могоча в Забайкалье до г. Олекминска на 
р. Лене. Были пересечены высокогорные массивы Удокан и Кодар, где



теперь трудятся строители БАМа, составлены геологическая и (впер- 
вые в Сибири) геоморфологическая карты.

В 1931—1934 гг. Е. В. Павловский был начальником Нижнеамур
ской экспедиции СОПС АН СССР (Совета по изучению производствен
ных сил СССР). В эти годы им была освещена геология обширной части 
Амуро-Амгуньского междуречья и проведены геологические наблюде
ния, связанные с изыскательскими работами по первому варианту 
трассы БАМа на междуречьи Олекма—Калар.

По инициативе В. А. Обручева с 1934 г. Е. В. Павловский начал те
матические исследования в Прибайкалье.

В последующие годы Евгением Владимировичем была подготовле
на серия научных работ, важнейшие из которых посвящены открытию 
систем древних долин на юге Восточной Сибири и в Приамурье, их 
возможной золотоносности, а также открытию гигантской системы впа
дин байкальского типа, протягивающейся от Монголии до юга Якутии.

В 1937 г. вместе с И. В. Лучицким была произведена геологическая 
съемка наиболее представительного участка Восточного Забайкалья — 
Газимурозаводского района.

С 1936 г. жизненный путь и творческая деятельность Е. В. Павлов
ского были связаны с Натальей Васильевной Фроловой. Совместные с 
нею полевые и камеральные работы первое время осуществлялись на 
юге Сибирской платформы. В мае 1941 г. Е. В. Павловский защитил 
докторскую диссертацию в Геологическом институте АН СССР на тему 
«Геологическая структура и геологическая история Байкальской горной 
области». В первые годы войны по заданию нефтяных организаций 
супруги производили геологическую съемку в Западном Прибайкалье 
(1941—1943 гг.). Продолжение совместной с Н. В. Фроловой работы 
осуществлялось далее в пределах Алданского щита, где изучалась гео
логия раннего докембрия, проводились поисково-разведочные работы 
на слюду—флогопит с оценкой запасов этого вида минерального сырья 
и перспектив дальнейшего развития слюдяной промышленности. 
С 1945 г. Евгений Владимирович был профессором в Иркутском уни
верситете, а в 1952 г. переведен в Восточно-Сибирский филиал АН 
СССР, где занимал ряд должностей вплоть до председателя президиу
ма филиала. В это время Е. В. Павловским был опубликован ряд ра
бот, в которых была дана новая трактовка генезиса впадин байкаль
ского типа, развита концепция аркогенеза, дан синтез, касающийся 
общих закономерностей развития земной коры. Совместно с Н. В. Фро
ловой им была показана возможность сохранения остатков флоры и 
фауны в метаморфических породах. Идея аркогенеза легла позже в 
основу известной теории тектоно-магматической активизации щитов и 
платформ, охватывающей крупные площади с богатым и разнообраз
ным оруденением.

В 1956 г. Е. В. Павловский был переведен в Москву в Геологиче
ский институт АН СССР, где им было предпринято изучение тектоники 
внеальпийской Европы. Личные наблюдения во время многочисленных 
поездок в страны Западной Европы дали возможность создать гипоте
зу о былом существовании древней Франко-Испанской платформы.

Кроме того, и это главное, было продолжено исследование особен
ностей развития земной коры в докембрии. Упоминания заслуживает 
серия работ (частью в содружестве с М. С. Марковым, М. 3. Глухов- 
ским), в результате которых выделены крупные платформенные струк
туры — зоны перикратонных опусканий, создано особое направление в 
геологии — учение о ранних стадиях развития Земли— лунной, нук- 
леарной, протоплатформенной и протогеосинклинальной. Это новое 
направление нашло широкое признание среди отечественных и зарубеж
ных геологов и геофизиков. Помимо теоретического интереса новая 
концепция имеет большое прикладное значение, так как с каждой ста-



дней связан богатейший и своеобразный комплекс рудных и неметал
лических полезных ископаемых.

Е. В. Павловским опубликовано свыше 190 научных статей и мо
нографий, ряд из них напечатан за рубежом на английском, француз
ском, немецком и китайском языках. Кроме того, ему принадлежат де
сятки рукописных трудов, выполненных по заданиям различных орга
низаций, а также ряд научно-популярных статей, написанных с боль
шим мастерством. Он является редактором многих изданий Академии 
наук СССР, Министерства геологии СССР и других ведомств.

Большой вклад внесли работы Е. В. Павловского в оборонную про
мышленность во время Великой Отечественной войны — освоение ал- 
данских месторождений такого важного стратегического минерального 
сырья, как флогопит. В послевоенные годы под его руководством про
водилась оценка перспектив Восточной Сибири по марганцевым рудам, 
фосфоритам, алмазам и другим полезным ископаемым.

Е. В. Павловский избран членом геологических обществ Франции 
и Бельгии, членом руководящего Комитета Международной Ассоциации 
по изучению глубинных зон земной коры (АЗОПРО). Он имеет боль
шое количество учеников, особенно среди сибирских геологов.

За заслуги перед советской наукой Е. В. Павловский награжден ор
деном «Знак Почета» и медалями. Ему присвоено звание заслуженного 
деятеля науки РСФСР.

В настоящее время Е. В. Павловский — один из ведущих специали
стов по изучению ранних стадий развития нашей планеты, ученый с ми
ровым именем, теоретические разработки которого широко использу
ются разведчиками земных недр — геологами и геофизиками нашей 
страны и за рубежом.

Желаем юбиляру долголетней столь же плодотворной деятельности, 
продолжающей славные традиции его учителей и друзей — академиков 
В. А. Обручева, А. Д. Архангельского, Н. С. Шатского.

Редколлегия
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В МАГАЗИНАХ «АКАДЕМКНИГА» 
имеются в продаже:

СТРОЕНИЕ ЗЕМНОЙ КОРЫ И ВЕРХНЕЙ МАНТИИ В ЗОНЕ ПЕРЕХО
ДА ОТ АЗИАТСКОГО КОНТИНЕНТА К ТИХОМУ ОКЕАНУ. 1976. 
368 с. 3 р. 99 к.
В монографии систематизированы новейшие данные по строе

нию и развитию земной коры и верхней мантии Азиатского конти
нента. Рассмотрены закономерности локализации полезных иско
паемых в разновозрастных и различных по строению тектонических 
элементах. ,

Книга рассчитала на широкий круг исследователей, интересую
щихся проблемами тектоники и геофизики.

ТЕКТОНИКА МОНГОЛЬСКОЙ НАРОДНОЙ РЕСПУБЛИКИ. (Труды 
Совместной Советско-Монгольской научно-исследовательской 
геологической экспедиции. Вып. 9). 1974. 284 с. 3 р. 41 к.
Монография является первой работой, посвященной истории 

развития и формирования тектонических структур МНР, и осущест
вленной на основе обобщения всего литературного материала и ра
бот экспедиции. Впервые рассматривается ряд важных теоретиче
ских вопросов тектоники, в том числе о выделении различных типов 
геосинклинальных структур и их формировании на коре океаниче
ского и континентального типа. Существенно также, что тектониче
ское строение Монголии рассмотрено в тесной связи с магматиз
мом.

Книга рассчитана на широкий круг геологов.
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13; 320005 Днепропетровск, проспект Ю. Гагарина, 24; 734001 Душанбе, проспект 
Ленина, 95; 252030 Киев, ул. Пирогова, 4; 277001 Кишинев, ул. Пирогова, 28;
443002 Куйбышев, проспект Ленина, 2; 197110 Ленинград, П-110, Петрозавод
ская ул., 7; 220012 Минск, Ленинский проспект, 72; 117192 Москва, В-192, Мичу
ринский проспект, 12; 630090 Новосибирск, Академгородок, Морской проспект, 
22; 620151 Свердловск, ул. Мамина-Сибиряка, 137; 700187 Ташкент, ул. Дружбы 
народов, 6; 450059 Уфа, 59, ул. Р. Зорге, 10; 720001 Фрунзе, бульвар Дзержинско
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