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К У Р Е Н К О В  С. А., П Е Р Ф И Л Ь Е В  А. С.

ДАЙКОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ И ИХ ТЕКТОНИЧЕСКАЯ 
ИНТЕРПРЕТАЦИЯ

Описываются различные диабазовые комплексы типа «дайка в дайке». 
На основании детального геологического изучения выделяются линейные 
и мозаичные (нелинейные) типы дайковых комплексов. Такое разделение 
подкрепляется петрохимическими данными. Подчеркивается, что чем де
тальнее проводятся исследования, тем большее число особенностей процес
са спрединга устанавливается: разновозрастность дайковых пакетов, пере
скакивание (джампинг) оси зоны магмовыведения и т. д. Сравнение струк
турных рисунков палеозойских дайковых комплексов и рисунков магнит
ных полей дна современных океанических пространств позволяет предпо
лагать, что в океанических областях с линейными аномалиями развиты ли
нейные типы комплексов «дайка в дайке», а в мозаичных (краевоморских) 
полях развиты нелинейные разновидности дайковых комплексов.

Дайковые комплексы офиолитовых разрезов, образования специфиче
ского магматического облика, постепенно начинают изучаться с возра
стающей степенью детальности. Это связано с существованием целого 
ряда характеристик дайковых комплексов, которые сосредоточивают в 
себе заметное количество информации благодаря тому, что они являют
ся переходным звеном между 2-м и 3-м слоями океанической коры. Эта 
двойственность обуславливается тем, что дайковые комплексы офиоли- 
тов являются одновременно связующим и разделяющим звеном между 
соответствующими слоями как современной, так и палеоокеанической 
коры.

Именно через изучение дайковых комплексов можно понять историю 
развития зон спрединга в океанических структурах. В особенностях 
строения даек фиксируются не только эволюция вышележащих базаль
тов, но и изменения, происходящие в нижележащих горизонтах земной 
коры.

Несомненно, что дайковые комплексы — интереснейший элемент 
офиолитовых разрезов в палеоструктурах, а также и в современных океа
нических структурах. Однако детальность и доскональность изучения 
дайковых комплексов до недавнего времени была неудовлетворитель
ной. Возможное объяснение тому можно найти в распространенности 
суждения, наиболее отчетливо сформулированного Т. Тайером [18]. 
Суть тезиса состоит в редкости дайковых серий в офиолитах складчатых 
областей. Для того чтобы убедиться в несостоятельности этого положе
ния, интересно провести небольшой экскурс в историю изучения вопро
са. О комплексах типа параллельных даек (Sheeted complex) заговорили 
с конца 60-х — начала 70-х годов в связи с бурным изучением офиолитов 
во всем мире. Прежде всего на островах Кипр [21—23, 27, 30], Ньюфа
ундленд [8, 24, 33, 37], Маккуори [34, 35], в Турции [36], Омане [28], 
Норвегии [32], Калифорнии [25], Монголии [2].

На территории СССР дайковые комплексы одним из первых были 
описаны В. Г. Кориневским [4, 5] в Мугоджарах. Рассматриваемые об
разования изучены на Камчатке [9], на о. Шикотан [10], на Урале [И , 
14, 16, 19], Южном Гиссаре [13].

Большая часть данных по строению, структурному положению и со
ставу комплексов диабазовых даек обобщена в работе А. С. Перфильева 
и Н. Н. Хераскова [12].

Из анализа перечисленных исследований следует, что чем детальнее 
изучены офиолиты, тем более существенную роль играют в них дайко
вые комплексы.



Накопленные знания позволяют сказать, что в наиболее типичное 
виде комплекс параллельных даек — это серия магматических тел основ
ного состава, внедрившихся друг в друга («дайка в дайке»), причем 
чаще всего в пределах конкретного обнажения для даек характерны за
калки только с одной стороны, как результат непрерывного, но пульси
рующего раскрытия одной и той же трещины или их системы. Редко 
встречаются остатки междайковых пространств, получившие в зарубеж
ной, а теперь и отечественной геологии специальный термин — скрин 
(screen) или септа (septa).

Проанализированный нами материал показал, что дайковые комп- 
лексы, развитые в складчатых областях континентов, можно разделить 
на две группы по характеру структурного рисунка, ими созданного, пе- 
трохимическим особенностям и закономерностям внутреннего строения.

ОКРАИНОМОРСКИЕ (НЕЛИНЕЙНЫЕ) ДАЙКОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ

Хабарнинский массив Южного Урала располагается в среднем тече
нии р. Урал и входит в состав Сакмарского краевого аллохтона [15, 17].

Разрез Хабарнинского офиолитового комплекса в современной струк
туре Сакмарской зоны находится в перевернутом залегании (подробнее 
см. [12]). Разрез офиолитов здесь типичен и в восстановленной после
довательности выглядит следующим образом (см. рис. 1, II): дунит-
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Рис. 1. Схематические разрезы Шулдакской (I), Хабарнинской (II), Куртушубинской 
(III) и Баян-Хонгорской (IV) офиолитовых ассоциаций 

1 — основные эффузивы; 2 — дайковый комплекс второй генерации (а — дайки, б — 
силлы); 3 — то же первой генерации; 4 — пироксениты; 5 — верлиты; 6 — дунит-гарц- 
бургитовый комплекс; 7 — магматическое габбро; 8 — разгнейсованное габбро; 9 —

габбро-норит

гарцбургитовый комплекс, полосчатый комплекс, состоящий из незако
номерного чередования аподунитовых и аповерлитовых серпентинитов, 
линзовидных тел клинопироксенитов и амфиболитизированных габбро.

Полосчатый комплекс прорван многочисленными дайками габбро- 
диабазов. Вверх по разрезу количество даек быстро увеличивается и они 
переходят в серию «дайка в дайке».

Еще выше по разрезу наблюдается исчезновение запальных зон — 
комплекс приобретает облик пологозалегающего тела габбро-диабазов. 
Его по многочисленным признакам правомочно сопоставлять со вторич
ной магматической камерой. Массивные габбро-диабазы прорваны дай
ками второй генерации, быстро возрастающие количества которых при
водят к образованию комплекса параллельных даек, сменяющегося сле



дующим магматическим очагом — субгоризонтальным диабазовым те
лом, выше которого снова наблюдаются параллельные дайки, постепен
но «исчезающие» в подушечных базальтах силура.

При картировании Хабарнинского массива устанавливается наличие 
блоков, в каждом из которых развита хорошо выраженная серия «дай
ка в дайке». Весьма существенно, что в каждом конкретном блоке дайки 
параллельны друг другу, но серии блоков разноориентированы. Таким 
образом, каждый блок состоит из серии даек с односторонней закалкой 
(строго говоря, из полудаек). Разноориентированность блоков создава
лась в процессе формирования дайкового «слоя» массива Хабарный, что 
подтверждается наличием горячих контактов (активных) у даек одного 
блока с дайками другого блока. Анализ соотношения комплекса даек, 
диабазов магматических камер и подстилающих их более древних чле
нов офиолитового разреза (габброидов и гипербазитов) позволил пред
положить, что раздвигание (спрединг) захватывало только самые верх
ние горизонты коры, почти не проникая ниже пластообразных вторичных 
магматических камер [12]. Имеющиеся данные по химизму базальто
вых пород Хабарнинского массива показывают, что их андезито-базаль
товая специализация скорее имеет петрохимическое родство с породами’ 
островных дуг, а не срединно-океанических хребтов [12].

Еаян-Хонгорский офиолитовый пояс Монголии. Он располагается в 
каледонской части Юго-Западной Монголии и приурочен к юго-запад
ному же ограничению Хангайского нижнепалеозойского прогиба. Разви
тые в пределах пояса офиолиты слагают сложносмятый пакет тектониче
ских пластин, в общей сложности содержащий весь разрез ассоциации 
(рис. 1, IV): гипербазиты, габбро, диабазы, эффузивы и вулканогенно
осадочные породы (подробнее см. [12]).

Особое место в разрезе Баян-Хонгорских офиолитов занимает габ
бро, образующее неправильной формы тело с куполовидными структура
ми. Именно к таким куполовидным поднятиям в габбро приурочены дай- 
ковые комплексы. Вероятнее всего, данное габбро гомологично пласто
образным телам габбро-диабазов и диабазов (вторичные магматические 
камеры) массива Хабарный. Наличие отчетливо выраженных запальных 
зон в габбро на контакте последнего с гипербазитами указывает, что рас
сматриваемые «горизонты» офиолитового разреза существенно оторва
ны друг от друга во времени.

Развитый здесь дайковый комплекс отличается своеобразием, выде
ляющим его из общего ряда аналогичных комплексов других офиолито- 
вых разрезов. Диабазы не формируют комплекс параллельных даек. Они 
слагают пояса магматических брекчий, в которых наблюдается сложное 
переплетение незакономерно расположенных ветвящихся жил диабазов. 
В строении брекчий принимают участие как минимум два поколения 
диабазов (см. рис. 1, IV).

Нельзя не отметить, что по данным В. В. Коптевой в северо-западной 
части Баян-Хонгорской зоны устанавливаются типичные комплексы типа 
«дайка в дайке».

В основании габбрового слоя устанавливается длительно развиваю
щаяся зона расслоения, течения и проскальзывания, зафиксированная 
гнейсовидными структурами, бластомилонитами и многочисленными сил- 
лами. Таким образом, в данном случае, так же как в Хабарнинском мас
сиве, обращает на себя внимание небольшая глубина нижней границы 
зоны спрединга.

Анализ структурно-формационных данных позволяет гомологизиро- 
вать Баян-Хонгорский офиолитовый комплекс с океанической корой 
краевых морей типа Японского.

Рассматриваемые нами примеры окраиноморских дайкрвых комплек
сов далеко не исчерпывают имеющегося разнообразия. Следует упомя
нуть хрестоматийные примеры: массив Троодос на о. Кипр, Бей оф 
Айлендерс [31] и Литл-Порт на о. Ньюфаундленд.

С долей условности к краевоморскому типу можно относить диабазы 
Куртубушинского офиолитового пояса Западного Саяна. По мнению



Н. Н. Хераскова и О. В. Ляшенко, описавшими разрез офиолитов по
р. Левый Коярд [12] в Западном Саяне, наблюдается нормальный раз
рез офиолитового комплекса без его верхних горизонтов (рис. 1, III). 
Не вдаваясь в подробности строения куртушубинских офиолитов/обра- 
тимся к их особенностям.

В составе комплекса присутствует мелкозернистое габбро, имеющее 
первично-субгоризонтальное залегание и чередующееся со «слоями» пи- 
роксенитов. Это же габбро имеет отчетливые запальные контакты с кли- 
нопироксенитами и меланократовым габбро расслоенной части комплек
са. Силлоподобные тела мелкозернистого габбро скорее всего являются 
реликтами вторичных магматических камер, что подтверждается их 
связями с диабазами дайковой серии.

Для куртушубинских офиолитов характерно существование брекчий 
на разных «горизонтах». В пироксенитах встречаются обломки серпен
тинитов, выше наблюдаются обломки меланократового габбро в диаба
зах и мелкозернистом габбро.

Существенная особенность данного комплекса состоит в том, что 
формирование дайкового комплекса сопровождалось кислым метасома
тозом, выраженном в появлении плагиогранитных жил.

По своему химическому составу мелкозернистое габбро и диабазы 
близки к андезито-базальтам [1], хотя не исключено, что подобное «рас
кисление» может быть связано со вторичными изменениями [12].

Во всех рассмотренных и упомянутых примерах наблюдается ряд за
кономерностей, которые необходимо еще раз выделить.

1. Преобладание нелинейных форм дайковых комплексов, хотя в от
дельных частных структурах могут встречаться локально развитые ли
нейные формы.

2. Дайки не проникают в дунит-гарцбургитовый комплекс.
3. Характерно неглубокое (близповерхностное) заложение зон спре- 

динга.
4. Приуроченность данных дайковых комплексов к зонам вторичного 

растяжения типа краевых морей подтверждается анализом петрохими- 
ческих и структурно-формационных данных.

ОКЕАНИЧЕСКИЕ (ЛИНЕЙНЫЕ) ДАЙКОВЫЕ КОМПЛЕКСЫ

Шулдакский комплекс параллельных даек (хр. Мугоджары, Южный 
Урал). Структурно данный комплекс принадлежит к южной части Маг
нитогорской эвгеосинклинальной зоны, слагая самую верхнюю тектони
ческую пластину [19]. Как показали исследования В. Г. Кориневскогс 
[5, 6], здесь развит комплекс сближенных параллельных даек основно
го состава («дайка в дайке»), сменяющийся вверх толщей подушечных 
базальтов. Протяженность дайковых полей достигает сотен метров. Кро
ме этого, объект обладает следующими достоинствами: практически пол
ное отсутствие существенных пликативных и дизъюнктивных дислокат 
ций; кайнотипность базальтов и диабазов из даек, несмотря на их па
леозойский возраст; исключительная обнаженность (к сожалению, 
только в обрывах р. Шулдак). Все это делает бассейн р. Шулдак редким 
по возможностям для изучения объектом.

В самом общем виде видимая часть разреза Шулдакских офиолитоз 
выглядит следующим образом (снизу вверх... см. рис. 1, I).

1. Габбро-нориты. Недостаточная обнаженность не позволяет оце
нить их мощность. По той же причине не выяснено соотношение габбро- 
норитов с остальной частью разреза.

Предположительно выше залегают:
2. Комплекс параллельных даек основного состава общей мощностью 

не менее 600 м.
3. Базальты, большей частью подушечные, с прослоями гиалокласти- 

тов, с силлами долеритов и линзами кремней. Мощность до 800 м.
Офиолиты «запечатываются» груботерригенными породами карбона, 

по подошве которых следится Берчогурская мульда.



Наиболее представительной в бассейне р. Шулдак является Актогай
ская часть комплекса параллельных даек (рис. 2). Здесь обширнейшее 
дайковое поле прерывается полосой амфиболового габбро с характер
ной такситовой структурой (мощность выхода 300—350 м).

Принципиальнейшее значение имеет соотношение габброидов с диа
базовыми дайками. Западный контакт «плавающий». В обнажениях от
четливо видно, как в зоне контакта мощностью 30—80 м сначала проис
ходит постепенная актинолитизация, а затем амфиболизация диабазов 
дайкового комплекса. Одновременно наблюдается образование свеже
го плагиоклаза (обычно альбита).

Рис. 2. Схема геологического строения Актогайского поля развития комплекса парал
лельных даек

1 — диабазы апикальных зон вторичных магматических камер; 2 — диабазы комплек
са «дайка в дайке» одной генерации; 3 — диабазы серии «дайка в дайке» среди поду
шечных базальтов; 4 — диабазы дайкового комплекса двух генераций; 5—6 — диабазы 
типа «дайка в дайке» со скринами зеленокаменноизмененных диабазов (5), магматиче
ских брекчий (6); 7 — единичные диабазовые дайки в базальтах; 8 — базальты, преиму
щественно подушечные; 9 — амфиболовое габбро; 10 — кварцевые диориты; 11— зона 
перехода актинолитизированного дайкового комплекса в амфиболовое габбро; 12 — 
предполагаемые эскарпы; 13 — разломы; 14 — границы «горизонтов» дайкового комп

лекса; 15 — четвертичные отложения

Процесс изменения диабазов протекает крайне неравномерно. Это 
находит свое отражение в том, что часто наряду со слабоактинолитизи- 
рованными породами гнездообразно выделяется амфиболовое габбро с 
такситовой структурой и наоборот.

Сказанное однозначно свидетельствует о наложении такситового 
габбро на диабазы дайкового комплекса скорее всего метасоматическим 
путем. Следовательно, габбро моложе западной части дайкового комп
лекса Актогая. Восточный контакт выглядит иначе. Дайка, непосредст
венно примыкающая к габбро, имеет с последним хорошо выраженный 
эндоконтакт с сидеромелановым стеклом мощностью до 2 мм. Возник
шее противоречие — габбро образовались после даек и за счет их мета- 
соматического преобразования и одновременно это же габбро уже было 
сформировано к началу внедрения даек — кажущееся и легко объясня
ется. Дело в том, что в данном случае габбро служит прекрасным вре
менным репером: дайки, расположенные западнее его, древнее восточ
ных. Интервал времени, их разделяющий, равен времени образования 
данного метасоматита. Таким образом, анализ соотношений габброидов 
и даек позволяет сделать первый принципиальный вывод: дайковый 
комплекс созидается длительно и его части разновозрастны. И второй —
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Рис. 3. Фрагменты разрезов комплекса «дайка в дайке» Западного (Л) и Восточного (Б) Актогая (р. Шулдак)
1— 3 — диабазы меланократовые: тонкозернистые (/), среднезернистые (2), крупнозернистые (3); 4—5 — диабазы

лейкократовые: среднезернистые (4), крупнозернистые (5); 6 — крупнозернистые диабазовые дайки с краевыми мелкозер
нистыми зонами; 7—8 — габбро-диабазы (7), в том числе лейкократовые (8); 9 — жилоподобные дайки; 10 — диабазо
вые дайки с крупнозернистым ядром; 11—12 — диабазы средне- и крупнозернистые: меланократовые (11), лейкократо
вые (12); 13—15 — диабазы апикальной части магматической камеры: мелкозернистые (13), среднезернистые (14), крупно
зернистые (15); 16   диабазы зеЛенокаменноизмененные; 17—19 — зоны закалок: со стеклом или тонкозернистым диаба

зом (17), с мелкозернистым диабазом (18), со стемклом и зонами тонко- и мелкозернистого диабаза (19) ; 20 — зональные
фации во вторичных магматических камерах; 21 — скрины



метасоматическое амфиболовое габбро образуется синхронно с нача
лом формирования лав и даек в зоне спрединга нового магмоподводя
щего канала.

Для документации и последующего анализа строения комплекса па
раллельных даек нами была разработана и применена специальная ме
тодика, суть которой состоит в графическом фиксировании характерно
го набора свойств и признаков объектов: мощность (с последующим по
строением графика мощностей), направленность и ориентация закалок, 
их мощность и тип (со стеклом, с тонкозернистым диабазом и т. п.), из
менения степени раскристаллизованности пород, их состава и т. д. Мы 
не располагаем возможностью публиковать все составленные нами гра
фики, но типовые примеры представлены на рис. 3. В результате нам 
удалось установить не только наличие нескольких генераций даек, но и 
наметить закономерности в распределении закалок.

В западной части Актогайского дайкового комплекса выделяются две 
основные генерации даек, причем первая, преобладающая, имеет во
сточные закалки, а вторая, подчиненная — западные и восточные. Третья 
генерация явно накладывается на первые две и представлена извили
стыми двузакальными жилоподобными дайками. Анализируя особен
ности строения западной (догаббровой) части актогайского дайкового 
комплекса, удается выделить ряд зон с запада на восток (см. рис. 2).

I. Крупноподушечные базальты с единичными маломощными дайка
ми мелкозернистых диабазов. Дайки, как правило, «слепые», т. е. очень 
быстро выклиниваются, если удается проследить их вверх по разрезу.

II. Подушечные базальты, разделенные небольшими сериями «дай
ка в дайке». Характерно, что в таких сериях обычно сохраняется «цент
ральная» двузакальная дайка, а располагающиеся по обе стороны ра
зорванные (однозакальные полудайки) дайки легко восстанавливаются 
до целых.

III. Типичный комплекс «дайка в дайке». Он образован дайками 
всех трех поколений, иногда разделенных междайковыми пространст
вами (скринами) 1,0—1,2 м мощностью. Мощность дайковых тел колеб
лется в тех же пределах — 1,0—1,2 м. Исключение составляют дайки по
следней генерации, которые повсеместно имеют малые мощности (10— 
12 см).

IV. Наиболее типично выраженный комплекс «дайка в дайке». 
В его строении участвуют все генерации, но наблюдается явное преоб
ладание даек первого поколения, которые характеризуются восточной 
ориентацией закалок.

V. Апикальная часть магматической камеры. Устанавливается по 
наличию определенных признаков: исчезновение разделения комплекса 
на отдельные дайки; появление блуждающих закалок; хаотические и не
закономерные вариации зернистости пород, появление магматических 
брекчий специфического облика. Пример строения такой зоны показан 
на рис. 4. Иными словами, в данной части дайкового комплекса появля
ются характерные морфологические черты, свидетельствующие о высо-



ких температурных условиях, существовавших в момент формирования 
даек.

VI. Комплекс «дайка в дайке» со скринами базальтов.
VII. Комплекс «дайка в дайке», в котором обращает на себя вни

мание заметное преобладание двузакальных даек.
Нетрудно заметить, что подобная зональность есть отражение раз

ноглубинное™ комплекса в современном срезе. Резкий переход от глу
бинной части (зона V) к близкоповерхностной (зона VI) заставляет 
предполагать наличие между зонами сброса, который может являться 
глубинным выражением эскарпа — весьма характерной структуры риф- 
товых долин современных океанов.

Преобладание в догаббровой (Западноактогайской) части комплекса 
полудаек с восточными закалками вынуждает считать, что их образова
ние происходило из магмовыводящей зоны в условиях непрерывного ра
стяжения. Эта палеозона выведения магмы (п) располагалась соответ
ственно западнее даек, ею сформированных.

Обратимся к строению части Актогайского дайкового комплекса, рас
положенной восточнее габбро (см. рис. 2). Здесь, так же как и в описан
ной части комплекса, имеются дайки разного типа, вскрываются гори

зонты разной первоначальной 
глубины, словом, закономерно
сти строения аналогичные. Но 
есть и отличия. В целом во
сточный комплекс слагается 
более мощными дайками, они 
лучше раскристаллизованы 
(наблюдаются даже порфиро
вые дайки), у них более мощ
ные зоны закалок (см. 
рис. 3, Б) .  В скринах встреча
ются не только шаровые лавы, 
а фрагменты параллельных да
ек, сложенных зеленокаменно- 
измененными диабазами
(рис. 5). Главные особенности 
заключаются в следующем.

1. Среди однозакальных да
ек преобладают тела с запад
ными активными контактами.
2. Комплекс построен более од
нородно.

Восточная часть Актогай
ского дайкового поля более 
протяженна — не менее 8 км. 
Как уже отмечалось, дайка, нет 
посредственно примыкающая к 
габбро с востока, имеет с по
следним отчетливо выражен
ный активный контакт. По
скольку направленность зака

лок у всех даек западная, то они тем более относительно древнее амфи- 
болового габбро. Преобладание западных закалок в полудайках позво
ляет считать, что магмовыводящая зона (п+  1) располагалась к восто
ку от современного расположения комплекса Восточного Актогая. Та
ким образом, мы подошли к очень важным выводам.

1. Дайковые серии Актогая относительно разновозрастны.
2. Каждая из серий, а их по меньшей мере две, имеет свою собствен

ную зону растяжения с магмоподводящим каналом.
3. Происходил джампинг оси растяжения и магмоподводящего кана

ла в восточном направлении.
Последний вывод необходимо прокомментировать. Факт перескаки-
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Рис. 5. Зарисовка фрагмента Восточноактогай
ского комплекса «дайка в дайке» со скрином 
зеленокаменноизмененных диабазов (выделены 

наложением крестовидного крапа)



вания устанавливается благодаря наличию статистически корректного 
материала по направленности закалок.

Для рифта п положение магмоподводящей зоны определено как от
носительно западное. Если в районе Донгулека мы наблюдаем западное 
крыло рифта п, то, следовательно, палеоцентр магмовыведения должен 
был располагаться в середине интервала между Донгулеком и Западным 
Актогаем.

Серия параллельных даек, образовавшаяся после габбро, вероятно, 
имела свою осевую зону в 4—б км ниже по Шулдаку от зимовья Акто- 
гай, т. е. в поле развития лавовой части разреза. На это указывает рас
пределение закалок. В Восточном Актогае преобладают западные, а по 
ручью Ащисай — восточные (рис. 6). Следовательно, правомерно пред
полагать, что мы наблюдаем разные крылья одной магмовыводящей

Караксак |
Д онгулск Актогай

Западный Восточный 
+ *

В
Насырлы - Мола 
Ащисай |

п+1
5 ШИ5 ПНР

Рис. 6. Принципиальный профиль, демонстрирующий строение Шулдакско- 
го комплекса параллельных даек

1 — основные эффузивы; 2 — дайковый комплекс, сформированный из зо
ны магмовыведения п\ 3 — то же для зоны я + 1; 4 — амфиболовое габбро;
5 — предполагаемые оси рифтов; 6 — граница наложения габбро на диа
базовый комплекс; 7 — граница участков, закрытых чехлом молодых от

ложений; 8 — разломы

зоны (п+1) .  Сказанное подтверждается симметричностью строения 
крыльев: оба заканчиваются такситовым габбро (рис. 6). К сожалению, 
в Ащисае наблюдать прямые соотношения габбро и даек не позволяет 
плохая обнаженность. Следовательно, расстояние между осями спредин
га п и п+  1 составляет 8—9 км.

Подобные явления под названием «джампинг» известны в Исландии 
L29], в Срединно-Атлантическом хребте [26], и в рифте Красного моря 
[3J. Амплитуда «перескока» колеблется от 3—10 до 100 км. Получает
ся, что миграция магмовыводящих зон во времени и в пространстве — 
явление распространенное. Непременность перескакивания как состав
ной части океанического спрединга подтверждается еще и тем обстоя
тельством, что «перескоки» в шулдакском комплексе обнаруживаются, 
невзирая на случайность выведенного на поверхность фрагмента палео- 
океанической структуры древнего Уральского океана.

Изложенный материал по строению Шулдакских офиолитов позво
ляет предположить следующую последовательность формирования. Раз
двигание океанической коры приводит к формированию дайкового комп
лекса. В Актогайской части (современной структуре) мы наблюдаем во
сточное крыло рифта л, представленное догаббровыми дайками. Затем 
произошло отмирание рифта. Началось заложение нового рифта п+  1, 
ось которого фиксируется магмовыводящей зоной, расположенной во
сточнее. Произошел перескок оси и заработал новый рифт п+  1. Можно 
думать, что заложение нового рифта началось с формирования зоны 
трещиноватости и высокого теплового потока, в которой дайки были 
превращены в метасоматическое амфиболовое габбро. Вероятно, этот 
процесс протекал при глубокой циркуляции морской воды. Развитие 
спрединга привело к выводу магмы на поверхность и к формированию 
нового дайкового комплекса. В процессе раздвигания габбровое тело 
было разорвано и разделено дайками. Соответственно оно оказалось на 
обоих флангах рифтовой зоны п + 2  (см. рис. 6).



Базальты, в которые вверх по разрезу переходят дайки, представле
ны в основном пиллоу-лавами и разнообразной гиалокластикой. Они 
включают линзы кремнистых пород. При длительном изучении базаль
тов удается выделить отдельные потоки, наблюдать трубы, по которым 
происходило продвижение магмы в потоке. Набирается такое большое 
количество признаков, указывающих на глубоководность излияний, что 
сомнений в этом вопросе не возникло ни у одного из исследователей, 
когда-либо осматривавших шулдакские толщи базальтов. По своим пе- 
трохимическим и геохимическим свойствам рассматриваемые породы 
принадлежат к типичным толеитам срединно-океанических хребтов 
[4, 5J.

ВЫВОДЫ И ОБСУЖДЕНИЕ

Подводя итог сказанному выше, следует обратить внимание на сход
ство и различие дайковых комплексов из числа разобранных нами при
меров. Подавляющее большинство исследователей, в той или иной сте
пени изучавших комплексы типа «дайка в дайке», считают, что такие 
специфические магматические образования могут формироваться толь
ко в условиях определенной геодинамической обстановки — раздвигания 
земной коры. Сторонников такой точки зрения так много, что нет воз
можности их перечислить. С другой стороны, было бы неверно не ска
зать, что есть и противники спрединговой модели образования вложен
ных одна в другую даек (например, [20])-. Но в этом случае возникают 
непреодолимые, на наш взгляд, трудности, в частности такие, как проб
лема пространства. Результаты наших исследований подтвердили, что 
условия раздвигания являются необходимым фактором для образования 
серий типа «дайка в дайке». Следовательно, появились дополнительные 
факты, лишний раз убеждающие в том, сколь существенна роль спредин- 
га в формировании земной коры океанического типа.

Чем глубже и детальнее изучаются дайковые комплексы, тем явст
веннее проявляются их различия, тем убедительнее звучит их возмож
ная классификация. Еще раз обратим внимание на основной наш вывод: 
1) дайковые комплексы офиолитовых разрезов в складчатых областях 
континентов создают различные структурно-морфологические образы, 
которые мы объединили в две группы — линейные и нелинейные (следу
ет иметь в виду, что сами наименования групп носят исключительно 
условный характер).

По вполне понятным причинам отсутствует возможность прямого изу
чения 2-го и 3-го слоев океанической коры современных океанов и крае
вых морей.

Дополнительный путь косвенного исследования океанических и крае
воморских пространств заключается в использовании магнитометриче
ских данных. Дело в том, что расчеты по магнитоактивному слою в океа
нах показывают, что намагниченности базальтов недостаточно для со
здания полосовых аномалий наблюдаемой интенсивности. В связи с 
этим делались попытки учесть намагниченность комплекса параллель
ных даек, габбро и гипербазитов. Оценки вклада указанных комплексов 
•в суммарное магнитное поле противоречивы. Тем не менее можно пола
гать, что рисунок магнитных полей создается породами 2-го и 3-го слоев. 
Это предположение позволяет перебросить логический мостик от магни
тометрических карт современных окраинных морей и океанов к их па
леоаналогам на континентах.

На карте магнитных аномалий северо-западной части Тихоокеанско
го подвижного пояса, составленной М. Л. Красным и др. [7], отчетлива 
видна линейность аномалий в пределах океанического пространства и 
мозаичность распределения аномалий в окраинных морях — Охотском и 
Японском. Очевидно существование двух структурных типов коры, ано
малии создающих: линейный и мозаичный (нелинейный).

Рассмотренные нами комплексы параллельных даек также раздели
лись на две группы: нелинейные (мозаичные) и линейные. Совершенна 
очевидно, что закономерная линейность даек обусловливает линейное



распределение разновозрастных лав 2-го слоя. Можно ожидать такого 
же линейного распределения габброидов, рождающих дайковый комп
лекс. Таким образом, сопоставление напрашивается само собой.

I. Линейные дайковые комплексы, равно как и офиолитовые ассоциа
ции, в состав которых они входят, вероятнее всего, гомологичны океа
нической коре срединно-океанических поднятий, либо структурам типа 
Красного моря, либо междуговым бассейнам типа Филлипинского моря.

II. Офиолитовые ассоциации с нелинейными (мозаичными) комплек
сами, которые явно преобладают в складчатых областях мира, сопо
ставляются с окраиноморскими структурами. Наиболее корректным го
мологом является Японское море, обладающее наиболее отчетливо вы
раженным мозаичным рисунком магнитного поля.
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Б Е Л О У С О В  В. В., Д М И Т Р И Е В А  Б. И.

О ПРЕИМУЩЕСТВЕННЫХ ПРОСТИРАНИЯХ СКЛАДЧАТЫХ 
СТРУКТУР ФАНЕРОЗОЯ И ДОКЕМБРИЯ

Устанавливается, что простирания фанерозойских складчатых структур 
подчиняются той же закономерности, что и рассмотренные ранее складча
тые структуры докембрия: среди них резко преобладают простирания мери
диональное, широтное и два диагональных. Таким образом, выясняется, что 
устойчивые по отношению к современной географической сетке преимуще
ственные простирания характерны для всей геологической истории от архея 
до кайнозоя.

ВВЕДЕНИЕ

В предыдущих статьях [1, 2] авторами уже были рассмотрены вопро
сы о преимущественных простираниях складчатых структур. В первой 
из них вопросы эти ставились в общем виде, и там же были приведены 
предварительные результаты подсчетов простираний докембрийских 
складчатых систем в пределах древних платформ. Во второй статье дан
ные о простираниях докембрийских складчатых структур были изучены 
более полно. В результате выяснилось, что среди простираний как архей
ских, так и протерозойских складчатых структур в фундаменте древних 
платформ резко преобладают широтные, меридиональные и два диаго
нальных.

В предлагаемой статье авторы возвращаются к той же проблеме 
применительно к простираниям складчатых структур фанерозоя с даль
нейшим выделением среди них структур палеозойских и мезозойско-кай
нозойских. Эти результаты сопоставляются с теми, которые были полу
чены раньше для докембрия.

МЕТОДИКА ИЗМЕРЕНИИ

В качестве исходного документа для подсчета площадей, занятых па
леозойскими и мезозойско-кайнозойскими складчатыми структурами, ис
пользовалась «Геологическая карта континентов» масштаба 1 : 15 000 000 
под редакцией Д. В. Наливкина. Для докембрийских структур, как и в 
предыдущей статье, была принята «Карта тектоники докембрия конти
нентов» того же масштаба под редакцией Ю. А. Косыгина.

В площадь палеозойских складчатых структур были включены кале
донские и герцинские складчатые зоны, а в площадь мезозойско-кайно
зойских структур — соответственно мезозойские и альпийские складча
тые зоны. Те области, где палеозойская складчатость переработана ме
зозойской или альпийской складчатостью, относились к зонам мезозой
ско-кайнозойской складчатости и в зоны палеозойской складчатости не 
включались. Районирование фанерозойских складчатых зон по их воз
расту было выполнено по Тектонической карте мира масштаба 
1 : 60 000 000 (Физико-географический атлас мира. М., 1964) (см. рис. 1).

Общая площадь палеозойских или мезозойско-кайнозойских складча
тых зон принималась за 100%, и задача состояла в том, чтобы опреде
лить процентное соотношение площадей, занятых складчатыми структу
рами различных простираний. Естественно, что азимуты последних 
должны были быть отобраны с тем или иным шагом, который опреде
лял бы степень погрешности, допущенную при определении простира
ний. Было принято, что максимальная погрешность может достигать 7,5°



Рис. 1. Схема преимущественных простираний зон складчатости на континентах: 1 — древние платформы; 
2—3 — геосинклинальные пояса: 2—области палеозойской складчатости, 3 — области мезозойско-кайнозойской 
складчатости; 4, 5 — розы-диаграммы главных направлений зон складчатости: 4 — для докембрия, 5 — для фанеро-

зоя в целом (шагом 45°)



в обе стороны. Это определяет шаг азимутов в 15°, т. е. каждый измерен
ный на карте азимут простирания сводится к ближайшему азимуту из 
числа кратных 15: 0°, 15°, 30°, 45° и т. д. Более мелкий шаг не был бы 
оправдан небольшой точностью снятия простираний с карты. Для удоб
ства азимуты отсчитывались в обе стороны от 0° в пределах полукружья, 
причем азимуты, направленные к востоку от меридиана, считали поло
жительными (от 0° до +90°), а направленные к западу — отрицатель
ными (от 0° до —90°).

Изучаемая зона разделялась на участки, различающиеся простира
ниями, тяготеющими к указанным азимутам, кратным 15. Эти участки 
снимали на восковку, участки с одинаковыми азимутами соединяли и 
процентное соотношение различных простираний определяли взвешива
нием. Но до этого необходимо было вводить как в размер площадей, так 
и в измеряемые по карте азимуты поправки топографического характера.

Использованные карты составлены в поликонической прямой, равно
промежуточной проекции ЦНИИ ГАиК. Наибольшее картографическое 
искажение площадей приходится на высокие широты. Для введения этих 
поправок были использованы карты изокол площадных искажений 
ЦНИИ ГАиК, 1954. Величина поправок может быть значительной. На
пример, для Северо-Американской платформы она достигает троекрат
ного размера. Необходимость других поправок вызывается тем, что при 
измерении азимута простирания структуры на карте мы получаем не ис
тинный угол, а его проекцию. Если проекция равноугольная (напри
мер, «Мировая карта океанов», построенная в прямой цилиндрической — 
меркаторской проекции), то поправки на искажение углов не требует
ся. В других случаях (например, при поликонической проекции 
ЦНИИГАиК для карт «Тектоника докембрия», «Геологическая карта 
континентов мира») учитывать поправки на искажение углов необхо
димо.

Искажение углов в основном происходит из-за того, что на карте 
угол между меридианом и широтой не равен 90°. Оценить необходимость 
внесения поправок на искажение углов можно с помощью карты изокол 
угловых искажений. Проекция такова, что дает минимальные искажения 
в европейской части СССР, и поэтому для Восточно-Европейской плат
формы угловые искажения, не превышают 6%, в то время как для Севе
ро-Американской платформы они могут составлять >20%. Вносить по
правки непосредственно с карты изокол невозможно, так как на ней да
ются только максимальные поправки: фактически это уклонение угла 
между меридианом и широтой от 90°. Внесение поправок расчетным пу
тем требует сложной математической процедуры. В связи с этим поправ
ки вносились упрощенным путем, при котором использовалось то об
стоятельство, что если угол измеряется между меридианом и линией про
стирания структуры, то при малых азимутах простирания ошибка бу
дет мала, а при азимутах, близких к 90°, будет максимальной. Если же 
азимут отсчитывается между параллелью и линией простирания струк
туры, то максимальной ошибка будет при малых азимутах, а при азиму
тах, близких к 90°, будет мала. Если в качестве азимута простирания 
брать полусумму двух предыдущих измерений, то ошибка будет малой 
при азимуте, близком к 45°, и равной половине максимальной ошибки 
при малых азимутах и при азимутах, близких к 90°. Исходя из этих 
свойств искажения углов, было принято следующее правило: при азиму
тах между 0° и 30° (как положительных, так и отрицательных) измерял
ся непосредственно азимут, т. е. угол между линией простирания и мери
дианом, проходящим через центр структуры.

При азимутах между 60° и 90° (как положительных, так и отрица
тельных) измерялся угол между линией простирания и параллелью, 
проходящей через центр структуры; азимут простирания принимался как 
дополнительный угол до 90°.

При азимутах в пределах между 30° и 60° (положительных и отрица
тельных) измерение проводилось обоими способами, а затем бралась 
полусумма результатов.
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Максимальные ошибки при таком способе измерения азимутов про
стирания структур меньше */4 максимальной ошибки, данной на карте 
изокол, т. е. на Восточно-Европейской платформе ошибка меньше 1,5°у 
а на Северо-Американской платформе — меньше 5°.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИЗМЕРЕНИЙ ПРОСТИРАНИЙ ФАНЕРОЗОЙСКИХ 
СКЛАДЧАТЫХ СТРУКТУР

Результаты расчетов сведены на прилагаемом графике (рис. 2). Из 
него видно, что как для всего фанерозоя, так и раздельно для палеозоя 
и мезозоя — кайнозоя характерны максимумы частоты ч простираний — 
меридиональный, широтные и два «диагональных», четко ограниченных 
направлениями ±30° и ±45°. Можно также отметить, что во всех слу
чаях минимальные значения частоты простираний падают на интервалы 
=F15° h =F75°.

Рис. 2. Графики относительной распространенности различных простираний 
фанерозойских складчатых структур. 1 — для фанерозойского; 2 — палео

зойского; 3 — мезозойско-кайнозойского возрастов

Видно также, что распределение простираний для мезозоя — кайно
зоя очень близко повторяет распределение простираний для всего фа
нерозоя в целом, тогда как для структур палеозойского возраста карти
на несколько иная. Для мезозойско-кайнозойского возраста и всего фа
нерозоя в целом наблюдается преобладание меридиональных простира
ний, за которыми следуют диагональные северо-западные и затем широт
ные и северо-восточные. Для палеозойского времени наблюдается не
сколько иная картина. Здесь преобладают широтные простирания, далее 
следуют меридиональные и затем диагональные с преимуществом севе
ро-западных направлений.

С целью выявления закономерности в распределении преимуществен
ных простираний фанерозойских складчатых структур в пространстве 
построены графики распределения преимущественных простираний для 
отдельных поясов фанерозойских складчатых систем. По основным осо
бенностям распределения преимущественных простираний в фанерозой- 
ской складчатой системе выделяются две группы поясов: Тихоокеанская 
и Атлантическая. Сравнение графиков для них (рис. 3) показывает, что 
для поясов Атлантической группы (Арктический, Северо-Атлантический, 
Средиземноморский и Урало-Монгольский пояса) характерно преобла
дание широтных направлений над меридиональными, а для поясов Ти
хоокеанской группы (Кордильерский; Андский, Верхояно-Чукотский и 
Меланезийский пояса) наблюдается обратная картина: здесь преобла
дают меридиональные простирания. Эта полярность более четко видна 
на суммарных диаграммах (рис. 3, <?, /с), построенных для этих двух 
групп.



Графики для поясов Атлантической группы показывают, что в преде
лах этой группы два пояса, Арктический и Северо-Атлантический, объ
единяются очень близким распределением простираний: здесь простира
ния структур в северо-восточных направлениях преобладают над прости
раниями северо-западными. Максимумы северо-западного направления, 
имеющие в обоих случаях примерно одинаковый удельный вес, группи
руются в секторе 45°. Два других пояса в этой группе — Урало-Монголь
ский и Средиземноморский — также могут быть объединены по преоб
ладанию северо-западных простираний и по относительно небольшому 
весу северо-восточного максимума, распределенного между 60° и 30°.

Рис. 3. Графики относительной распространенности различных 
простираний складчатых структур по отдельным поясам фа- 
нерозойской складчатой системы: а — Арктический; б — 
Северо-Атлантический; в — Средиземноморский; г J— Урало- 
Монгольский; д — для Атлантической группы в целом; е — 
Кордильерский; ж — Андский; з — Верхояно-Чукотский; и — 
Меланезийский пояса; к — для Тихоокеанской группы в це

лом

При рассмотрении графиков Тихоокеанской группы можно видеть, 
что пояса Кордильерский и Верхояно-Чукотский объединяются по пре
обладанию двух простираний — меридионального и северо-западного. 
При этом северо-западный максимум в обоих случаях находится в на
правлении *—30°. В северо-восточном румбе для этих поясов характерно 
наличие относительно небольших двух максимумов в направлениях 30° 
и 60°. Для Андского и Меланезийского поясов обнаруживается сходство, 
выраженное главным образом в наличии четкого меридионального мак
симума, а также максимума северо-западного (в обоих случаях в на
правлении 45°).
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В целом для фанерозойской складчатой системы отмечается, что се
веро-восточный максимум «размазывается» в секторе между 0 и 60°, 
тогда как северо-западный максимум ограничен более узким сектором — 
30—45°.

Отмеченная выше группировка складчатых поясов по распределению 
преимущественных простираний наиболее выпукло проявляется при 
огрублении шага замеров до 45°. В этом случае присутствуют только 
широтные, меридиональные и диагональные (45°) направления. На при
веденной карте (рис. 1) можно видеть близкое распределение простира
ний для отдельных поясов. Так, например, пояса Арктический и Северо- 
Атлантический, Урало-Монгольский и Средиземноморский, Кордильер
ский и Верхояно-Чукотский, Меланезийский и Андский образуют пары 
по близкому отношению простираний складчатых структур.

СОПОСТАВЛЕНИЕ ФАНЕРОЗОЙСКИХ И ДОКЕМБРИИСКИХ 
ПРОСТИРАНИЙ

Для сопоставления упорядоченности простираний структур фанеро- 
зойского и докембрийского возрастов построены графики распределения 
простираний для данных возрастов в целом по континентам. Такие гра
фики приведены на рис. 4. Для построения этих .графиков для докембрия

Рис. 4. Графики относительной распространенности различных простираний 
складчатых структур во времени по континентам в целом: 1 — архейско
го; 2 — протерозойского; 3 — фанерозойского; 4 — палеозойского; 5 — 

мезозойско-кайнозойского возрастов

вычислены суммарная площадь раздельно для структур архейского и 
протерозойского возраста. Затем определялись по всем платформам 
суммарные площади зон, занятых структурами, имеющими выделенные 
направления, кратные 15, и измерялись процентные отношения площа
дей этих зон к суммарной площади. Таким образом были получены гра
фики, характеризующие упорядоченность простираний структур проте
розойского и архейского возрастов в целом по континентам.

Аналогично строились графики распределения простираний струк
тур фанерозойского возраста с выделением палеозойских и мезозойско- 
кайнозойских структур. Была вычислена суммарная площадь для всей 
фанерозойской складчатой системы и отдельно для палеозоя и мезозоя. 
Определив затем суммарные площади зон, занятых структурами выде
ленных направлений, и вычислив их процентные отношения по сравне
нию с общей площадью для фанерозойской складчатой системы, мы по
лучили графики распеределения простираний складчатых структур фа
нерозойского возраста. Соответственно такая же процедура была про



делана и для структур палеозойского и мезозойско-кайнозойского воз* 
растоь.

Графики простираний для докембрийских и фанерозойских структур 
указывают на почти полное тождество распределения этих простираний 
для всех выделенных геологических эпох. В большинстве случаев на
блюдается преобладание меридиональных простираний, за которыми 
следуют диагональные и широтные. Исключением из этого являются 
простирания для палеозойских структур, где широтные простирания пре
обладают над меридиональными. Кроме того, можно отметить, что для 
всех эр (кроме палеозоя) северо-восточные диагональные максимумы 
находятся в направлении 30°, а северо-западные колеблются между —30° 
и —45°. Но вполне симметричные минимумы характерны для всех при
веденных кривых без исключения: они находятся на ±15° и ±75°, при
чем второй минимум глубже первого. Минимум в направлении +15° (се
веро-восточный) всегда глубже, чем —15° (северо-западный).

Для сопоставления на рис. 1 кроме огрубленных (до шага в 45°) про
стираний фанерозойских складчатых структур показаны также прости
рания докембрийских структур, развитых в фундаменте древних плат
форм, взятые из предыдущей статьи [2].

На карте видно, как меняются распределения простираний структур 
от платформы к платформе и от пояса к поясу. Кроме того, можно на
блюдать, как устойчива во времени упорядоченность простираний струк
тур на отдельных участках земного шара. Так, например, Северо-Амери
канская платформа и прилегающие к ней складчатые пояса Арктиче
ский и Северо-Атлантический имеют очень похожее распределение пре
имущественных простираний; то же можно сказать и о Верхояно-Чукот- 
ском и Кордильерском поясах и Сибирской платформе, Андском и Ме
ланезийском поясах и Австралийской платформе.

Таким образом, закономерности распределения простираний складча
тых структур, установленные ранее для докембрия, распространяются 
и на весь фанерозой. В течение всего геологического времени от архея 
до кайнозоя устанавливается одна и та же неравноценность простира
ний с резким преобладанием меридиональных, широтных и двух диаго
нальных. Самое замечательное состоит в том, что эти преимуществен
ные простирания на протяжении миллиардов лет сохраняют неизмен
ным свое положение относительно современной географической сетки. 
Нет сомнения в том, что эта закономерность имеет фундаментальное 
значение для понимания структуры, истории и динамики земной коры.
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ЗЕЛЕНОКАМЕННЫХ СТРУКТУР СРЕДНЕГО ПРИДНЕПРОВЬЯ

(УКРАИНСКИЙ ЩИТ)

В отличие от вещественных особенностей структурные характеристики 
зеленокаменных поясов нижнего докембрия изучены довольно слабо. На 
основе богатого фактического материала детально описываются основные 
черты зеленокаменных структур Среднего Приднепровья, их внутреннего 
строения и соотношения с породами фундамента. Установлено, что между 
конкской и белозерской свитами, слагающими зеленокаменные пояса Сред
него Приднепровья, отчетливо фиксируется перерыв и характер структур, 
слагаемых этими свитами, различен. Для конкской свиты типичны круто
падающие моноклинали и изоклинальные синклинали, для белозерской — 
складки с треугольными замками (синклинальными узлами). Особенности 
тектонического строения описанных структур и сопоставление их с зелено
каменными поясами других регионов позволили выделить три тектонотипа 
этих структур: Конкский, Сурский и Верховцевский, характеризующиеся 
вполне определенными признаками.

Рассмотрены вопросы тектогенеза выделенных тектонотипов. Сделан 
вывод, что тектоническая структура того или иного типа зависит от глуби
ны генерации гранитоидов, деформировавших затем зеленокаменные толщи.

ВВЕДЕНИЕ

Последнее десятилетие характеризовалось интенсивным и тщатель
ным изучением раннедокембрийских зеленокаменных поясов. Однако в 
свете всех опубликованных к настоящему времени работ становится оче
видным, что наиболее изученными являются вещественные особенности 
зеленокаменных поясов, в то время как тектоническое строение этих 
структур еще далеко не ясно и специальному рассмотрению этой проб
лемы посвящено лишь немногим более десятка работ [3, 9, 10, 12—19J.

Следует отметить, что в данном вопросе необходимо различать текто
нический и геотектонический аспекты. Последний затрагивается практи
чески во всех работах, посвященных зеленокаменным поясам. Однако 
рассмотрение вопросов геотектоники в таких работах производится на 
основе петрологических и геохимических данных, без учета собственно 
тектонического аспекта. В результате было предложено много моделей 
развития зеленокаменных поясов, каждая из которых вступает в про
тиворечие с определенным количеством фактических данных тектониче
ского характера [7]. Отсюда следует, что вопросам тектоники зеленока
менных поясов должно быть уделено самое пристальное внимание. 
Проблема эта достаточно обширна, и авторы ни в коей мере не претен
дуют на ее полное освещение. В настоящей работе мы обратимся к не
которым вопросам тектонического строения и тектогенеза зеленокамен
ных поясов на примере структур Среднего Приднепровья.

ТЕКТОНИЧЕСКИЕ ТИПЫ ЗЕЛЕНОКАМЕННЫХ СТРУКТУР

В Среднеприднепровской гранитно-зеленокаменной области известен 
целый ряд зеленокаменных структур, образующих (с запада на восток) 
Криворожско-Кременчугский, Базавлукский, Сурский и Конкско-Бело- 
зерский зеленокаменные пояса. Они сложены вулканогенными и осадоч
ными образованиями мощной (до 8 км) конкско-верховцевской серии, 
состоящей из конкской и белозерской свит, и преимущественно осадоч
ными образованиями криворожской (до 6 км) серии. В нижней, конк
ской свите конкско-верховцевской серии выделены метаморфизованные



коматиит-толеитовая, джеспилит-толеитовая, андезит-дацит-толеитовая 
и коматиитовая формации [6], сменяющие одна другую вверх по разре
зу. В существенно осадочной белозерской свите, которая в известном 
смысле может быть сопоставлена с криворожской серией, уверенно вы
деляется джеспилитовая кремнисто-сланцевая формация (средняя под
свита), но в остальном формационный состав ее во многом не ясен. 
Поэтому при дальнейшем изложении мы будем пользоваться стратигра
фическими подразделениями (нижняя, средняя и верхняя подсвиты) 
белозерской свиты.

Каждая структура характеризуется специфическими чертами текто
ники, формационного строения, формы в плане и т. д. Однако, несмотря 
на это, имеющийся в нашем распоряжении фактический материал по
зволяет осуществить типизацию этих структур по комплексу указанных 
признаков.

На рис* 1 и 5 приведены формационные схемы Верховцевской, Сур- 
ской и Конкской зеленокаменных структур Среднего Приднепровья, а 
на рис. 2—4 — тектонические схемы и блок-диаграммы этих же струк
тур. Как видно из рисунков, наиболее просто построен Конкский синкли- 
норий. Он состоит из узких, линейно вытянутых в меридиональном или 
близком к нему направлении складчатых структур. Ось Конкского син- 
клинория простирается в северо-восточном направлении, дугообразно 
(с выпуклостью, обращенной на северо-запад) изгибаясь в плане. Гене
ральному направлению подчинены простирания всех более или менее 
отчетливо выраженных складчатых форм второго порядка. На тектони
ческой схеме в пределах Конкского синклинория показаны две линей
ные синклинальные складки — Веселянская и Кирпотинская. Протяжен
ность основной (Веселянской) синклинали достигает 30 км при ширине 
— 8—9 км на юге, 4—5 км в средней части и 1—2 км на севере. На фор
мационной схеме (рис. 1) видно, что ядро синклинали сложено отложе
ниями белозерской свиты конкско-верховцевской серии, которая залега
ет на вулканогенных формациях конкской свиты той же серии, занимаю
щих различное стратиграфическое положение. Так, например, в цент
ральной и северной частях описываемой структуры белозерская свита 
лежит на джеспилит-толеитовой формации низов разреза конкской сви
ты, а в южной части — на коматиитовой формации, венчающей разрез 
той же свиты. Таким образом, Веселянская синклиналь как отрицатель
ная структура прослеживается только на белозерском уровне, а в отло
жениях конкской свиты наблюдается моноклиналь с крутым западным 
падением пластов. Почти на всем своем протяжении ядро синклинали 
ограничивается продольными разломами, придающими структуре гра
бенообразный характер. На севере шарнир складки полого (15—20°) по
гружается к юго-западу, а на юге довольно круто (~40°) погружается в 
противоположном направлении. Это хорошо отражается в конфигурации 
центриклинальных замыканий: на севере оно протяженное, остроуголь
ное с очень малым радиусом кривизны изгиба (0,5 км), а на юге замы
кание выражено широким изгибом гораздо большего радиуса кривизны 
(5 км, см. рис. 1).

В северо-западной части Конкского синклинория выделяется пре
красно выраженная на схеме симметричная Кирпотинская синклиналь 
восток-северо-восточного простирания шириной 3—4 км и длиной до 
10 км (рис. 2 и 3). Ядро этой складки сложено также отложениями бело
зерской свиты, а крылья — сменяющимися вниз по разрезу андезит-да- 
цит-толеитовой и джеспилит-толеитовой формациями. Главной особен
ностью Кирпотинской синклинали, отличающей ее от других аналогич
ных структур, является то, что она хорошо прослеживается и на бело
зерском и на конкском уровнях, а крылья, по данным В. Ф. Киктенко, 
имеют пологие (20—40°) встречные падения. Складки более высоких по
рядков не известны.

Зеленокаменные образования Конкской структуры разбиты густой 
сетью разрывных нарушений, из которых на схемах показаны лишь наи
более важные. Все разрывные нарушения достаточно уверенно можно



Рис. 1. Формационные схемы Сурского 
(А) и Конкского (Б) синклинориев. На 
врезке (цифры в кружках): 1 — Конк- 
ский синклинорий; 2 — Сурский синкли- 
норий; 3 — Верховцевский синклино
рий Формации: 1 — метаморфизован- 
ная коматиит-толеитовая; 2 — джеспи- 
лит-метатолеитовая; 3 — метаморфизо- 
ванная андезит-дацит-толеитовая; 4 — 
метакоматиитовая. Стратиграфические 
подразделения: 5 — нижнебелозерская 
подсвита; 6 — верхнебелозерская под
свита; 7 — среднебелозерская подсвита. 
Прочие обозначения: 8 — аллохтонные 
тоналиты; 9 — аллохтонные калиевые 
граниты; 10 — гранито гнейсы аульского 
фундамента; 11 — интрузии ультрабази- 

тов; 12 — разрывные нарушения



Рис. 2. Тектоническая схема Сурского (А) и Конкского (Б) синклинориев (Сурского и 
Конкского тектонотипов) (построена с использованием материалов В. Ф. Киктенко и 
И. А. Гаева). 1 — антиклинальные формы; 2—синклинальные формы, выраженные в 
породах белозерского уровня; 3 — синклинальные формы, выраженные в породах конк
ского уровня; 4 — разрывные нарушения (а — второстепенные, б — основные); 5 — 
гранито-гнейсы аульского фундамента; 6 — массивы аллохтонных: а — калиевых гра
нитов, б — тоналитов; 7 — участки моноклинального залегания пород в разрезе (конк- 
ский уровень); 8 — ядерные части складок с треугольными замками (синклинальные 

узлы); 9 — основные складчатые формы (а) и разрывные нарушения (б). 
Конкский синклинорий. Синклинали: 1 — Веселянская; 2 — Кирпотинская. Сурский 
синклинорий. Синклинали: 1 — Карнауховская, 2 — Сурско-Михайловская, 3 — Широ- 

ковская, 4 — Правдинская, 5 — Ново-Николаевская. Антиклинали: 1 — Пашенная

объединить в две большие группы: соскладчатые и послескладчатые. 
Разломы первой группы обычно проявляются в виде зон рассланцева- 
ния, параллельных общей сланцеватости пород структуры. Амплитуду 
смещения по этим разломам установить, как правило, не удается, но 
по ряду признаков они могут быть отнесены к крутопадающим сбросам. 
Разломами такого рода интенсивно нарушены крылья всех описанных 
пликативных форм, причем густота сети этих разломов не позволяет про
демонстрировать их на схемах.

Послескладчатые, или секущие, разломы, напротив, проявлены ме
нее интенсивно и, как правило, достаточно легко фиксируются в совре
менной структуре Конкского синклинория. По пространственной ориен
тировке эти разломы в основном относятся к диагональным. При этом 
разломы северо-восточного простирания обычно являются крутопадаю
щими (до вертикальных) сбросами, тогда как разломы северо-западного 
простирания часто представлены сдвигами.

Несколько иным строением характеризуются зеленокаменные струк
туры, обладающие изометричными или прямоугольными формами в 
плане, с небольшими хвостообразными ответвлениями. Такими структу
рами являются Сурская, Чертомлыкская и Софиевская. Все эти синкли- 
нории по основным особенностям тектонического строения не являются 
линейными структурами. Им свойственны плавные, большого радиуса 
кривизны (до 6—8 км) центриклинальные замыкания основных синкли
нальных форм. Наиболее характерной и полно изученной из всех упомя
нутых является Сурская структура, на примере которой удобно рассмот
реть особенности тектонического строения зеленокаменных структур 
всей этой группы (см. рис. 1, 2). В целом она представляет собой коры-



ж

Рис. 3. Схематические блок-диаграммы Конкского (Л), Сурского (Б) и Верховцевского 
(В) синклинориев. Условные обозначения см. на рис. 1 

Римские цифры соответствуют линиям разрезов через конкретные синклинории, пока
занным на их формационных схемах (рис. 1 и 5)

тообразную структуру, ось которой простирается в северо-западном на
правлении. В ее строении участвуют только три формации конкской сви
ты, с неодинаковой полнотой выполняя различные части структуры. Так, 
мощная коматиит-толеитовая формация в юго-восточном борту синкли- 
нория занимает площадь, в несколько раз превосходящую таковую в 
юго-западном борту. И наоборот, джеспилит-толеитовая формация, поль
зуясь широким развитием в юго-западном борту, почти полностью от
сутствует в северо-восточном и юго-восточном бортах. Основная синкли
нальная форма, протягиваясь почти вдоль всей Сурской структуры, в 
центральной части разветвляется на две синклинали II порядка — юго- 
западную (Сурско-Михайловскую) и северо-восточную (Ново-Никола
евскую), разделенные Пашенной антиклиналью (см. рис. 2 и 3).

Крылья синклинали слагают коматиит-толеитовая и джеспилит-толе
итовая, а ядерную часть — андезит-дацит-толеитовая формации. Углы 
падения слоев в крыльях этих складок достигают 70—75°. Судя по ха
рактеру их замыканий (в особенности периклинали Пашенной антикли
нали), шарниры погружаются полого и складки приобретают линейные 
килевидные очертания (рис. 3). В северной и южной частях Сурского 
синклинория четко фиксируются «амебовидные» ответвления. Каждому 
из них соответствуют свои синклинали: северо-западному — Правдин- 
ская, северному — Карнауховская и южному — Широковская (см. 
рис. 2). Все они представляют собой симметричные структуры, ядра ко-



-горых выполнены джеспилит-толеитовой или же андезит-дацит-то- 
леитовой формациями.

Таким образом, рассмотренной группе зеленокаменных структур 
свойственны изометричные формы, осложненные линейными килевидны
ми складками. В отличие от строго линейного Конкского синклинория 
эти структуры в краевых частях обрамляются массивами аллохтонных 
тоналитов, протягивающихся в виде сплошной или прерывистой полосы 
вдоль границы с аульским фундаментом (см. рис. 1). Такие массивы за
картированы в северной, восточной и южной частях Сурского синклино
рия, а также в северной и северо-восточной частях Чертомлыкского син
клинория. Локализация перемещенных тоналитов в краевых частях опи
санных синклинориев в значительной степени усложняет саму форму в 
плане. Этому, по-видимому, обязано проявление в северо-западной час
ти Сурской структуры двух «амебовидных» отростков и одного — в юж
ной, выраженных складчатыми осложнениями единого Сурского синкли
нория.

Разломная тектоника Сурского синклинория существенно не отлича
ется по своим особенностям от таковой Конкского синклинория. Извест
ные здесь разломы также можно разделить на две крупные группы: со- 
складчатые и послескладчатые разломы.

Будучи согласными сланцеватости, соскладчатые разломы вслед за 
последней окаймляют куполообразные массивы тоналитов, что обуслов
ливает их извилистую в плане конфигурацию. Послескладчатые разло
мы также относятся к диагональной системе дизъюнктивов, но, в отли
чие от Конкского синклинория, сдвиговый характер их проявлен менее 
четко, и, по всей вероятности, широким распространением среди них 
пользуются крутопадающие, до вертикальных, сбросы.

Значительным тектоническим своеобразием отличается Верховцев- 
<жая зеленокаменная структура. Она характеризуется очень сложной 
амебовидной формой в плане с несколькими ответвлениями.

Располагающаяся на севере структуры Домотканская синклиналь 
сочленяется на юге с субмеридиональной Грановской синклинальной зо
ной, к которой с запада , примыкает Вольнохуторская моноклиналь 
(рис. 4). С юго-запада к Грановской зон,е примыкает Западно-Теплов- 
ская синклинальная зона северо-западного простирания. На запад ее 
продолжает Алферовская синклиналь. На юге Верховцевской структу
ры фестончато сочленяются Адамовская, Базавлукская и Кудашевская 
синклинали.

Анализ формационной схемы (рис. 5) показывает отчетливо выра
женную асимметрию в расположении на площади Верховцевской струк
туры вулканогенных формаций конкской свиты конкско-верховцевской 
серии. Полный формационный ряд характеризует восточный борт струк
туры и южную часть Алферовского участка. В западном борту повсе
местно развита только коматиит-толеитовая формация, а джеспилит-то- 
леитовая появляется только в ядрах небольших синклиналей (см. рис. 4,
5). Такая картина распределения формаций является следствием специ
фики тектонического строения всей структуры. Характерными особенно
стями ее тектоники являются существенные различия в строении склад
чатых структур конкского и белозерского стратиграфических уровней. 
В структурном отношении формации конкской свиты образуют либо кру
топадающие на запад моноклинали, либо изоклинальные синклинальные 
складки, как бы вложенные в эти моноклинали. Расположение и ориен
тировка складчатых структур определялись главным образом контура
ми прорывающих конкскую свиту массивов тоналитов (Пятихатский, Дс- 
муринский, Вольнохуторской) и тремя важнейшими разрывными струк
турами: северо-западным КомиссаровАшм, меридиональным Централь- 
но-Верховцевским и северо-восточным Щорско-Первозваневским раз
ломами (см. рис. 4).

Наиболее крупной структурной формой, сложенной всеми формация
ми конкской свиты, является Грановско-Тепловская моноклиналь северо- 
западного простирания, впервые выделенная А. А. Зайцевым в 1967 г.



нали, выраженные в породах конкского уровня: 1— Домотканская, 2 — Западно-Гра- 
новская, 3 — Алферовская, 4 — Западно-Алферовская. Синклинали, выраженные в по
родах белозерского уровня: 1 — Северо-Грановская, 2 — Грановская, 3 — Западно- 
Тепловская, 4 — Южно-Тепловская, 5 — Адамовская, 6 — Базавлукская, 7 — Куда- 
шевская. Моноклинали: 1 — Вольнохуторская, 2 — Алферовская, 3 — Грановско-Теп- 
ловская, 4 — Базавлукская, 5 — Краснобалкинская. Основные разрывные нарушения 
(цифры в квадратах): 1 — Центрально-Верховцевский разлом, 2 — Комиссаровский 

разлом, 3 — Щорско-Первозваневский разлом

С запада Грановско-Тепловская моноклиналь ограничена региональным 
Центрально-Верховцевским разломом, а на востоке она непосредствен
но граничит с гранито-гнейсами основания всего зеленокаменного комп
лекса (см. рис. 4). Эта моноклиналь, слагающая большую часть восточ
ного крыла Верховцевской структуры, круто погружается на запад под 
углом до 70—75°. Системой параллельных северо-восточных разломов 
моноклиналь разделена на отдельные тектонические блоки, в пределах 
которых А. А. Зайцевым отмечались складки высоких порядков, а в юж-



Рис. 5. Формационная схема Верховцевского синклинория. Условные обозначения см.
на рис. 1

ной части моноклиналь осложняется структурным носом, представляю
щим собой синклинальную складку с крутым погружением шарнира на 
запад.

Меньше по размеру моноклинали выделяются в западных и южных 
ответвлениях Верховцевской структуры (см. рис. 4) . Алферовская моно- 
клиналь, вскрытая структурным профилем, сложена всеми формациями „ 
конкской свиты, простирающимися в широтном направлении с северны
ми падениями пластов под углом 65—75°. Остальные моноклинали — 
Волькохуторская, Базавлукская и Краснобалкинская — сложены только 
одной коматиит-толеитовой формацией и характеризуются крутым па
дением пластов в юго-восточном (первые две) и в северо-восточном на
правлениях (Краснобалкинская моноклиналь).

На крайнем северном окончании Верховцевской структуры распола
гается Домотканская синклиналь, имеющая изоклинальный характер.
С юга она оборвана Комиссаровским разломом северо-восточного на
правления (см. рис. 4). Простираясь в северо-восточном направлении, 
Домотканская синклиналь характеризуется несколько изогнутой конфи-



^урацией осевой линии и крутым (65—75°) падением слоев на крыльях: 
на северо-запад. Осевая линия структуры прослеживается по центру 
полосы развития джеспилит-толеитовой формации, выполняющей ядра 
синклинали. Домотканская синклиналь обрамляется Пятихатским и 
Аксеновским массивами аллохтонных тоналитов, прорывающих конк- 
скую свиту.

На крайнем западе Алферовской ветви располагается еще одна изо
клинальная синклиналь — Западно-Алферовская, ось которой имеет ду
гообразную форму (выпуклость обращена на север). Ядро синклинали 
сложено породами джеспилит-толеитовой формации, а крылья — кома- 
тиит-толеитовой формацией с крутым падением слоев. В восточном 
обрамлении Вольнохуторского массива в породах конкской свиты про
слеживается Западно-Грановская синклиналь с серповидно изогнутой 
к юго-востоку осевой линией. Ядро синклинали сложено джеспилит-то
леитовой формацией, а крылья — коматиит-толеитовой. Системой разло
мов северо-западного простирания Западно-Грановская синклиналь раз
бита на блоки, ступенеобразно смещенные на запад. Синклиналь по сво
ей морфологии близка к изоклинальной складке с западным направле
нием погружения крыльев под углом 75—80° на севере и под углом о г 
45 до 60° в центральной части.

Характерной особенностью складчатых форм в районах развития бе- 
лозерской свиты являются структуры, описанные в свое время А. А. Зай
цевым как ветвящиеся фестончатые синклинальные узлы. В пределах 
Верховцевской зеленокаменной структуры выделяются два отчетливо вы
раженных синклинальных узла. Наиболее крупный узел, Грановско-Те- 
пловский, расположенный в центральной части структуры, образован 
на сочленении погружающихся шарниров трех синклиналей — Западно- 
Тепловской, Грановской и Южно-Тепловской. Этот узел по сути дела 
представляет собой складку с треугольным замком, конфигурация кото
рого подчеркивается полосой развития средней подсвиты белозерской 
свиты (джеспилитовая кремнисто-сланцевая формация). Как показали 
Б. Е. Горман и др. [14], такие складки (triangular — buckling folds) 
являются следствием диапирового тектогенеза. Образуются они при ин
версионном взаимодействии ремобилизованного гранито-гнейсового фун
дамента и зеленокаменных толщ в местах сопряжения трех аллохтонных 
массивов. Характерной особенностью таких зон является широкое раз
витие рассланцевания, параллельного поверхности контакта зеленока
менной толщи и тоналитового либо гранито-гнейсового массива. Как 
видно на тектонической схеме (см. рис. 4), в тех случаях, когда наблю
даются складки с треугольными замками (в частности, Верховцевская)* 
всякая вогнутость в контурах этих структур оконтуривает массив тона
литов или в разной степени ремобилизованных гранито-гнейсов. С севе
ра и юго-запада Грановско-Тепловская треугольная складка обрамля
ется Вольнохуторским и Демуринским тоналитовыми массивами, а с 
северо-востока — южной частью Криничанской куполообразной струк
туры, сложенной ремобилизованнуми гранито-гнейсами древнего ауль
ского комплекса.

Наиболее хорошо выраженными структурами, сложенными белозер
ской свитой в полном объеме, является субширотная Западно-Теплов- 
ская синклиналь и продолжающая ее на юго-восток, но несколько сме
щенная по разлому Южно-Тепловская синклиналь (см. рис. 4). Ядра 
обеих структур сложены породами верхней подсвиты белозерской сви
ты, а крылья — образованиями нижней и средней подсвит. Примерно 
равная мощность средней подсвиты в крыльях описываемых структур, 
а также прекрасно выраженное на карте (см. рис. 5) западное центри- 
клинальное замыкание Западно-Тепловской синклинали позволяют рас
сматривать их как симметричные структуры с близким к вертикально
му положением осевых поверхностей (рис. 3). Крылья Южно-Тепловской 
синклинали крутые (75°), причем восточное ее крыло срезано Централь- 
но-Верховцевским разломом. Шарниры складок погружаются навстре
чу друг другу (шарнир Западно-Тепловской синклинали обнаруживает



восток-юго-восточное погружение, а шарнир Южно-Тепловской синклина
ли— севеР°‘западное)* По данным А. А. Зайцева, юго-западное крыло 
Южно-Тепловской синклинали осложнено линейными складками более 
высоких порядков, вплоть до микроскладок. Не исключена возможность, 
что эти складчатые осложнения образовались в результате подвижек 
вдоль Щорско-Первозваневского разлома.

Грановская синклиналь меридионального простирания является се
верным ответвлением от Грановско-Тепловского синклинального узла 
(см. рцс. 4, 5). Ее ядро сложено породами белозерской свиты, а в бор
тах залегают формации конкской свиты, причем в западном крыле рас
полагаются отложения нижних частей разреза свиты (коматиит-толеи- 
товая формация), а в восточном — коматиитовая формация, венчающая 
разрез той же свиты. В обоих крыльях Грановской синклинали фиксиру
ются осложняющие складки более высоких порядков. Особенно отчетли
во складчатые осложнения проявлены в восточном крыле. Крылья Гра
новской синклинали круто падают под углами от 65 до 85°. Севернее 
Грановская синклиналь кулисообразно сменяется субмеридиональной 
Северо-Грановской синклиналью, ядро которой сложено осадочными по
родами белозерской свиты. На севере она срезается Комиссаровским 
разломом. По данным А. А. Зайцева, эта структура опрокинута и оба 
крыла падают на запад под углами 65—75°.

Второй синклинальный узел, Адамовско-Кудишевский, своей конфи
гурацией очень напоминающий складку с треугольным замком, находит
ся на юге Верховцевской структуры. Он образован фестончатым сочлене
нием Базавлукской, Адамовской и Кудишевской синклиналей (см. 
рис. 4). Адамовско-Кудишевский синклинальный узел зажат с запада 
и юга Демуринским и Александропольским массивами тоналитов, а с 
востока — юго-западным выступом куполообразной Криничанской струк
туры. Ядри и крылья синклинальных ответвлений этого узла сложены 
породами белозерской свиты.

Адамовская синклиналь, по данным А. А. Зайцева, в своей северо- 
западной части опрокинута и имеет изоклинальный характер с юго-за
падным падением крыльев под углами от 65 до 85°. Аналогичным обра
зом устроена и Базавлукская синклиналь, крылья которой под углами 
50—75° падают на запад. Кудэшевская синклиналь характеризуется 
почти вертикальными крыльями (85—90°).

Не совсем ясным остается вопрос о том, насколько описанные склад
ки белозерской свиты проявлены в породах конкской свиты. Белозер
ская свита, наращивая разрез зеленокаменного комплекса, залегает на 
разных частях разреза конкской свиты, что, по-видимому, свидетельству
ет о наличии и стратиграфического несогласия между конкской и бело
зерской свитами. В то же время рассмотрение характера структур конк- 
ского и белозерского уровней показывает отсутствие подобия между 
ними. Специфические крутопадающие моноклинали и узкие килевидные 
изоклинальные складки характеризуют структурный рисунок конкского 
уровня. Структуры, сложенные отложениями белозерской свиты, пред
ставлены специфическими складками с треугольными замками, от кото
рых отходят прямые, близкие к симметричным синклинали с хорошо вы
раженными центриклинальными замыканиями.

В отличие от пликативной дизъюнктивная тектоника Верховцевского 
синклинория принципиально не отличается от таковой Конкского и Сур- 
ского синклинориев. Необходимо, однако, отметить специфичность вза
имоотношения соскладчатых разломов, осложняющих упомянутые выше 
складки с треугольными замками. Эти разломы в замках последних огра
ничивают своеобразные кривогранно-пирамидальные тектонические 
блоки. ГТослескладчатые разломы Верховцевской структуры в основной 
своей массе относятся к диагональным. При этом, в отличие от ранее 
рассмотренных случаев, сдвиговый характер присущ как северо-запад
ным, так и северо-восточным разломам, что наиболее ярко проявляется 
в северной части синклинория. Кроме этих типов дизъюнктивов большим 
распространением пользуются вертикальные и крутопадающие сбросы.



Таким образом, рассмотренные выше примеры тектонического строе
ния зеленокаменных структур Среднего Приднепровья дают в принципе., 
полное представление о всем разнообразии тектонических типов всех 
развитых здесь зеленокаменных структур. Каждая (кроме Верховцев- 
ской) из рассмотренных выше структур имеет своих аналогов в Сред
нем Приднепровье, а в целом все описанные структуры имеют свои ана
логи и в других гранито-зеленокаменных провинциях мира. Поэтому 
представляется возможным выделить три тектонотипа зеленокаменных 
структур, каждый из которых характеризуется своим набором призна
ков.

1. Конкский тектонотип. Характеризуется следующими признаками:
а) линейно-вытянутая форма в плане; б) сочетание крутых моноклина
лей, сложенных вулканогенными формациями низов разреза зеленока
менных поясов, наложенных на них линейных грабен-синклиналей, выпол
ненных отложениями белозерской свиты, и пологих простых синклина
лей, выраженных в отложениях конкской и белозерской свит; в) два по
рядка структур по величине: сами синклинории и осложняющие их син
клинали; г) в обрамлении отсутствуют рвущие массивы тоналитов. 
К этому тектонотипу относятся зеленокаменные пояса (троги) Алдано- 
Витимского щита, многие пояса северо-запада' Канадского щита.

2. Сурский тектонотип. Выделяется по следующим признакам: а) изо- 
метричная или близкая к ней форма в плане с небольшими единичными 
ответвлениями; б) осложняющие структуры представлены линейными, 
обычно асимметричными синклиналями, которые в случае виргации раз
деляются антиклиналями; в) структуры окаймляются сравнительно 
узкой зоной развития линейно вытянутых рвущих массивов тоналитов. 
К данному тектонотипу относятся Чертомлыкский и Софиевский синкли
нории в Среднем Приднепровье. К этому же типу относится, по-видимо
му, и зеленокаменный пояс Абитиби на Канадском щите.

3. Верховцевский тектонотип. Несет на себе следующие признаки:
а) неправильная амебовидная форма в плане; б) две группы осложняю
щих структур, к первой из которых относятся структуры конкского уров
ня, а ко второй — структуры, сложенные отложениями белозерской сви
ты; в) на конкском уровне преобладают крутопадающие моноклинали с 
«вложенными» в них изоклинальными синклиналями: г) для белозер- 
ских структур характерны специфические синклинали (синклинальные 
узлы) с треугольными замками и синклинальными ответвлениями; 
д) в обрамлении располагаются крупные массивы тоналитов, во многом 
определяющие морфологию структур и значительно превосходящие их 
по величине. К этому тектонотипу относится большинство раннедокем- 
брийских зеленокаменных структур. Это почти все пояса Родезийского, 
Каапваальского, Иилгарнского и Пилбарского кратонов, структуры про
винции Супериор Канадского щита и Карело-Финского региона Балтий
ского щита. Важной разновидностью зеленокаменных структур этого 
типа, пока не известных в пределах Украинского щита, являются пояса 
с  центральным тоналитовым ядром (ядрами).

НЕКОТОРЫЕ ВОПРОСЫ ТЕКТОГЕНЕЗА

К настоящему времени можно считать общепринятой точку зрения, 
согласно которой зеленокаменные пояса закладывались на гранито-гней
совом фундаменте, основные особенности которого рассмотрены нами ра
нее [4]. Анализ всего приведенного выше фактического материала пока
зывает, что различия морфологии и характера тектонической структуры 
выделяемых тектонотипов зеленокаменных структур во многом опреде
ляются степенью развития тоналитового интрузивного магматизма. Наи
большим развитием конформные массивы тоналитов пользуются по пе
риферии Верховцевского тектонотипа, в меньшем объеме они развиты в 
Сурском тектонотипе и полностью отсутствуют в Конкском тектонотипе. 
В таком же порядке располагаются названные тектонотипы по мере



усложнения морфологии и внутреннего строения. Все это, естественно, 
наводит на мысль о важной структурообразующей роли тоиалитового 
магматизма (тоиалитового диапиризма — в понимании зарубежных гео
логов). Так, описанные выше складки с треугольными замками находят
ся в полном соответствии с «диапировой» моделью тектоники зеленока
менных поясов [14, 20].

Поскольку постконкские тоналиты только недавно стали выделяться 
в состав самостоятельного интрузивного комплекса, не исключена воз
можность, что в условиях слабой обнаженности Украинского щита они 
еще не везде откартированы. Осо
бенно это касается южного и восточ
ного обрамлений Верховцевской 
структуры. В то же время образо
вание складчатых структур Конк- 
ского синклинория не выявляет ви
димой связи со становлением тона- 
литовых массивов. Весьма ограни
ченно такая связь проявлена и в 
структурах Сурского типа.

Таким образом, имеющиеся дан
ные позволяют считать, что тектони
ку всех зеленокаменных структур 
нельзя объяснить с точки зрения ка
кой-либо одной модели, например 
гранито-диапировой. По-видимому, 
каждому из выделенных структур
ных типов зеленокаменных поясов 
соответствует своя тектоническая 
модель.

Отмеченная связь тектоники с 
гранитоидами требует рассмотрения 
среднего и кислого магматизма зе
ленокаменных поясов в целом в свя
зи с некоторыми вопросамипетроло- 
гии. Первым заметным проявлением 
этого магматизма в истории зелено
каменных поясов Среднего Придне
провья является андезит-дацит-то- 
леитовая формация. В разрезе она 
залегает выше джеспилит-толеито- 
вой формации и сменяется комати- 
итовой формацией. Иначе говоря, 
формирование андезит-дацит-толеи- 
товой формации приходится на за
вершающие стадии эволюции маг
матизма зеленокаменных поясов, 
когда термический режим земной ко
ры был весьма высок в связи с'максимальным подъемом геотерм [1]. 
Генерация в этот период кислых и средних магм, способных изливаться 
на поверхность, согласно расчетам В. С. Шкодзинского [8], происходи
ла при температуре 950° и более и давлении >15 кбар ( — 45 км). Оче
видно, в этот же период на более высоких горизонтах земной коры на
чалось формирование еще двух типов магм. На глубинах около 30 км 
( — 10 кбар) начали формироваться гетерогенные по фазовому составу 
магмы, в которых содержание расплава могло достигать 100% [8]. Эти 
зародыши медленно поднимались к поверхности, эволюционируя от рео- 
морфических (по В. С. Щкодзинскому) мигм до интрузивных магм. На 
еще более высоких горизонтах (15—30 .км) начали формироваться маг
мы, которые в своем развитии не проходили стадии полного переплавле- 
ния, т. е. не выходили из пределов поля расплав-(-твердые фазы [8] 
(рис. 6).
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Рис. 6. Р, 7-диаграмма фазового состоя
ния и эволюции гранитных магм (по 
В. С. Шкодзинскому [8] с упрощения

ми)
I — линия эволюции кислых эффузивов 
андезит-дацит-толеитовой формации;
II — линия эволюции интрузивных гра- 
нитоидов, принимавших участие в фор
мировании структуры Верховцевского 
(и частично Сурского) тектонотипа;
III — линия эволюции гранитоидов, при
нимавших участие в формировании 
структуры Сурского тектонотипа; IV — 
линия эволюции гранито-гнейсов и миг
матитов, формировавших структуру 
Конкского тектонотипа. Сокращения: 
Q — кварц, Fsp — полевой шпат, L — 
расплав, V — флюид, АР — избыточное 
давление для каждого типа гранитоидов



Как указывалось выше, между конкской и белозерской свитами от
четливо фиксируется перерыв. Подобные соотношения нижней вулка
ногенной и верхней осадочной частей разреза установлены в настоящее 
время во многих зеленокаменных поясах. Литологический состав бело
зерской свиты и ее аналогов (метапесчаники, метаконгломераты, мета- 
граувакки — турбидиты) показывает, что формирование ее было вызва
но резким воздыманием территории вокруг зеленокаменных поясов в ре
зультате прогрессирующего процесса всплывания гранито-гнейсовых 
массивов. По-видимому, именно в этот период магмы, о которых шла 
речь выше, достигли довольно высокого гипсометрического корового 
уровня. Известно, что реакции плавления гранитоидов характеризуют
ся заметным положительным объемным эффектом (AV). Поскольку 
расчеты В. С. Шкодзинского показывают, что в глубинных условиях Со
держание расплава не превышает 50% и главная масса процессов маг- 
мообразования приурочена к малым глубинам, естественно предполо
жить, что именно здесь максимально реализуется объемный эффект ре
акций плавления. Очевидно, что при всплывании гранитоидных масс 
возникают избыточные напряжения, представляющие собой сумму дав
ления всплывания (напора, Ph) и давления объемного эффекта (Pv; 
ДЛмб.общ. =  А^Рл+АЛ>). Так как поднимающаяся магма все более гомо
генизируется за счет плавления твердых фаз под влиянием выделения 
тепла трения вязкого течения, распределение этих давлений приближа
ется к гидростатическому. Поэтому при внедрении массива тоналитов 
он является носителем не только вертикальной, но и горизонтальной со
ставляющих суммарного давления, которые реализуются в воздымании 
территории и тангенциальном сжатии зеленокаменных толщ соответст
венно.

Как можно видеть, предложенная схема позволяет понять механизм 
формирования структур Верховцевского типа. Основными носителями 
напряжений здесь выступают массивы тоналитов, формирующихся, со
гласно схеме В. С. Шкодзинского [8], в интервале глубин 0—30 км. 
Предложенный механизм во многом напоминает диапировую модель 
тектоники [И, 14—16, 20—22]. Однако если диапировая модель пред
полагает в качестве главного фактора тектогенеза инверсию плотностей, 
то изложенная схема базируется на учете активной динамической роли 
тоналитовых магм и доминировании этого фактора над инверсией плот
ностей, хотя последняя, безусловно, также имела место.

Механизм формирования структур Сурского и Конкского тектоноти- 
пов также можно понять, использовав высказанные соображения. Сур- 
ская структура построена менее сложно, чем Верховцевская, из чего 
можно сделать вывод, что в ее образовании принимали участие, с одной 
стороны, перемещенные тоналитовые магмы, образующие линейно вы
тянутые тела по периферии структуры, а с другой — гетерогенные рас- 
плавно-твердофазные смеси (мигмы), зарождающиеся на глубине 15— 
30 км (5—10 кбар) при температурах 750—850° С и представленные в 
настоящее время широко развитыми в фундаменте структуры мигмати
тами с содержанием жильного материала 40—80%. Геологические на
блюдения показывают, что тоналиты обычно прорывают мигматиты. 
Возможные причины этого будут изложены позже.

Конкский синклинорий весьма прост в своем строении, из чего по 
аналогии можно заключить, что в образовании его структуры принимали 
участие еще более твердофазные гетерогенные смеси (30—60% распла
ва), зарождавшиеся на глубинах менее 10—15 км и температурах менее 
750° С (см. рис. 6).

Предлагая изложенную схему, мы хотели бы особое внимание обра
тить на дифференцированность (т. е. вещественную неоднородность) ве
щества земной коры и условий его существования и эволюции. Пробле
ма эта, к сожалению, не получила еще должного освещения в теорети
ческих разработках. Между тем влияние этих факторов даже в данном 
конкретном случае ничуть не меньше, чем непосредственное воздействие 
тоналитовых магм и мигматитов. Именно эти факторы, по-видимому, и



определяют характер влияния гранитоидов на формирование структуры 
зеленокаменных поясов. Поясним это на ряде примеров.

Верховцевский синклинорий обрамляют несколько крупных тонали- 
товых массивов. Особенности их внутреннего строения и взаимоотноше
ния между собой и с зеленокаменным комплексом свидетельствуют в 
пользу того, что внедрение этих плутонов происходило независимо друг 
от друга, а не в виде единого батолита. Это могло быть вызвано лате
ральной дифференцированностью тугоплавкости субстрата, а в резуль
тате чего прирост расплава за единицу времени (dV/ch;) мог иметь раз
личное значение для двух соседних поднимающихся массивов. Это влек
ло за собой и различие в изменении вязкости (dr\/dx) этих массивов, что 
в конечном итоге отражалось на скорости их всплывания (dV/dx= 
= ki (dr\/d%) = k 2(dH/dT) у где и k2— коэффициенты пропорционально
сти). Другое объяснение такого факта — различная глубина зарожде
ния мигм. В любом случае создавались условия для независимого, но 
близкоодновременного всплывания плутонов. В результате на сочлене
нии двух или трех плутонов формировались так называемые «вложен
ные» складки [10] или складки с треугольными замками [14]. Этими 
формами, однако, не исчерпывается все многообразие «гранитоидной» 
тектоники. Прекрасный тому пример — Верховцевский структурный 
тип, характеризующийся широким развитием крутопадающих монокли
налей. При дифференцированном движении гранитоидных плутонов 
возможно опережающее движение одного из них. В этом случае гори
зонтальная составляющая его. давления будет превышать противодей
ствующее давление соседнего плутона и запрокидывать зеленокаменную 
толщу в сторону этого последнего.

Типичные тоналиты не характерны для Конкского синклинория. Из
вестный здесь Мокромосковский массив гранитов сложен двуполево
шпатовыми разностями, а кроме того, имеет гораздо более молодой воз
раст (2700 млн. лет), чем породы Конкской структуры (3000—3500 млн. 
лет [5]). Отсутствие тоналитов сказывается на четко проявленной здесь 
линейности и простоте строения. Мигма с содержанием твердых фаз бо
лее 50% имеет вязкость, которую можно обозначить тц. Интрузивная же 
магма, содержащая более 50% расплава, имеет вязкость ц2. Очевидно, 
что тц>т)2. Из этого следует, что если в> магме в силу изложенных выше 
причин может быть заметно проявлено дифференцированное движение 
отдельных частей ее объема (т. е. конвекция), то в мигме такое движе
ние затруднено, т. е. по сравнению с магмой мигма в своем движении ве
дет себя как более плотное («твердое») тело. Иначе говоря, значитель
ный объем мигмы может быть сопоставлен с отдельным тектоническим 
блоком, который по всей своей массе оказывал сходное влияние на зеле
нокаменную толщу Конкского синклинория. Таким образом, в качестве 
диапиров могли выступать как собственно магматические тоналиты, так 
и в различной степени гранитизированные блоки гнейсового фундамен
та зеленокаменных поясов, как это было в свое время показано 
У. К. Файсоном и др. [12, 13] на примере Канадского щита. Такого ро
да диапиры могут быть названы «блок-диапирами», и их геологическая 
позиция, на которой неоднократно акцентировал внимание Н. В. Горлов 
12, 3], вполне укладывается в диапировую схему тектоники зеленока
менных поясов.

Таким образом, с изложенных позиций ясно, что три выделенных тек- 
тонотипа составляют единый генетический ряд. Крайними членами это
го ряда являются Конкский и Верховцевский тектонотипы, промежуточ
ным — Сурский. В то же время для каждого из этих типов характерен 
свой механизм формирования структуры.

В последнее время в ряде зеленокаменных структур детальными 
структурными исследованиями установлено, что после окончания диапл- 
ровой стадии развития зеленокаменные пояса подверглись регионально
му сжатию, выразившемуся в развитии проникающей сланцеватости, 
ориентировка которой выдерживается на всей площади поясов [12, 13, 
17]. Вполне возможно, что аналогичным образом протекала и эволюция



Среднеприднепровского комплекса зеленокаменных структур. Однако 
степень их обнаженности, определяющая состояние детальных структур
ных работ, не позволяет в настоящее время однозначно это утверждать.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Рассмотренные особенности тектонического строения зеленокамен
ных структур Среднего Приднепровья дали возможность выделить три 
тектонотипа этих специфических докембрийских образований. Как ока
залось, структурные особенности зеленокаменных поясов не могут яв
ляться основанием для отнесения этих структур к рангу какого-либо из 
известных ныне геотектонических элементов — для этого они достаточно 
специфичны. Ранее мы отмечали, что формационный состав зеленока
менных поясов также не похож на формационный состав какого-либо 
геотектонического элемента Земли [6J. Таким образом, зеленокаменные 
пояса представляют собой совершенно особые геотектонические струк
туры нижнего докембрия, параллелизация которых с геосинклиналями, 
рифтами, островными дугами и т. д. мало вероятна. Именно структурно
вещественная специфика зеленокаменных поясов является причиной за
тянувшейся дискуссии об их происхождении и геотектоническом поло
жении. Завершение этой дискуссии возможно только на основе тщатель
ного изучения фактического материала и исключения каких-либо наду
манных и априорных положений.
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Г E O T  E К Т  О Н  И К  A

Сентябрь — Октябрь

УД К 551.242.5 + 553.98 (470.13 + 470.111)

Б О Р И С О В  А. В.

ТЕКТОНИКА И НЕФТЕГАЗОНОСНОСТЬ ИЖМА-ПЕЧОРСКОГО 
МЕГАБЛОКА ТИМАНО-ПЕЧОРСКОЙ ПЛИТЫ

Рассмотрены особенности тектоники, время образования и нефтегазо- 
носность крупных структур среднедевоьско-триасового этажа Ижма-Печор- 
ского мегаблока Тимано-Печорской эпибайкальской плиты. На основе де
тального анализа структурных поверхностей главных нефтегазоносных ком
плексов установлен ряд новых тектонических элементов и уточнено совре
менное положение западной границы Предуральского краевого прогиба. 
Представлено тектоническое районирование мегаблока. Показана законо
мерная приуроченность месторождений нефти и газа к Верхнепечорской 
депрессии, являвшейся в орогенный и последующие этапы развития главной 
областью генерации углеводородов, к Омра-Тэбукскому полусводу и 
Ираиоль-Лыжской седловине. Предложенная схема тектоники может быть 
положена в основу нефтегазогеологического районирования и дает возмож
ность более направленно планировать проведение дальнейших поисковых 
работ.

В тектоническом отношении территория, расположенная между Ти- 
маном и Уралом, входит в состав области с байкальским возрастом фун
дамента и обычно рассматривается в качестве отдельной Тимано-Печор
ской (Печорской) плиты Восточно-Европейской платформы. В ее пре
делах прослеживаются три отчетливые поверхности регионального не
согласия: предордовикская (?), предсреднедевонская и предсреднеюр- 
ская, которые ограничивают байкальский, каледонский, герцинский и 
альпийский структурные комплексы. Байкальский комплекс, представ
ленный метаморфизованными сланцами и эффузивно-интрузивными по
родами, обособляется в нижний структурный надэтаж (фундамент), а 
каледонский (ордовикско(?) -нижнедевонский), герцинский (среднеде- 
вонско-нижнетриасовый) и альпийский (среднеюрско-нижнемеловой) 
комплексы, сложенные осадочными породами, образуют самостоятельные 
структурные этажи, слагающие верхний платформенный надэтаж пли
ты. Венчающие осадочный чехол весьма широко развитые по площади, 
но маломощные (в среднем около 100 м) отложения, стратиграфия кото
рых дискуссионна, выделяются рядом исследователей дополнительно 
либо в неоген-четвертичный [10], либо в верхнеплиоценово-четвертичный 
этаж [6].

Тектоника байкальского и ордовикско (?)-нижнедевонского комплек
сов изучена слабо. Имеющиеся данные магнитометрии, гравиметрии, 
разрозненные материалы сейсморазведки и бурения дают только самые 
общие и не всегда однозначно трактуемые сведения о структуре этих 
подразделений. Среднеюрско-нижнемеловые и вышезалегающие образо
вания в пределах континентальной части провинции не содержат про
мышленных скоплений нефти и газа. Поэтому основное внимание в 
статье уделено строению среднедевонско-нижнетриасового этажа, в по
родах которого сосредоточены практически все (98%) выявленные ре
сурсы нефти и газа Тимано-Печорского региона. Кроме того, в отличие 
от других структурных комплексов осадочного чехла отложения данного 
этажа развиты на всей территории плиты и наиболее полно отображают 
основные черты ее тектоники.

Объектом исследования являлась обширная территория (250X 
Х900 км), расположенная между Тиманом и Печоро-Кожвинским мега- 
валом и известная в литературе под названием Ижйа-Печорского мега
блока [6], или Ижма-Печорской мегавпадины [13].



До последнего времени преобладало представление, что в строении 
мегаблока участвуют всего две крупные, притом отрицательные струк
туры первого порядка: Ижма-Печорская впадина (синеклиза), относи
мая к платформе, и Верхнепечорская впадина, включаемая в состав 
краевого прогиба [7]. Причем подразумевалось, что первая из них по
средством флексуры, выявленной сейсморазведкой к востоку от Пашнин' 
ско-Исаковской цепочки структур, непосредственно переходит во вто
рую. На юге, где слои монотонно погружаются к востоку и отсутствует 
четко выраженная флексура, граница двух впадин проводилась иссле
дователями вслед за В. И. Богацким [1] по западному контуру области 
развития галогенной формации кунгурского возраста.

Изучение тектоники и истории развития территории, выполненное с 
привлечением помимо традиционных геолого-геофизических материалов 
данных дистанционных методов исследования, позволило выявить бо
лее сложный, чем предполагалось ранее, характер строения этой части 
плиты, пересмотреть современное положение западной границы Пред- 
уральского прогиба и наметить ряд новых крупных тектонических эле
ментов.

Необходимость выделения новых тектонических элементов первона
чально была установлена при анализе структурных карт по основным 
маркирующим поверхностям среднедевонско-нижнетриасового этажа: 
кровле карбонатных пород нижней перми и подошве доманикового гори
зонта, которые отображают морфологию кровли главных нефтегазонос
ных комплексов провинции, а именно карбонатного верхневизейско-ниж- 
непермского и терригенного среднедевонско-нижнефранского. В них со
средоточено 95% выявленных запасов углеводородов. Анализ истории 
развития региона, материалы по структуре поверхности фундамента и 
орогенного комплекса пород, несмотря на их фрагментарность, и данные 
дистанционных методов исследования подтвердили правомерность сде
ланных выводов.

СТРОЕНИЕ КРУПНЫХ СТРУКТУР И ВРЕМЯ ИХ ОБРАЗОВАНИЯ

При анализе структурных карт подошвы доманиковс^ого горизонта 
и кровли карбонатных пород нижней перми обратила на себя внимание 
конфигурация изогипс в районах, прилегающих к Тиману. Они отчетли- 
ливо отображают два крупных незамкнутых тектонических элемента ти
па «структурный нос» по изогипсе —800 м (рис. 1). Наиболее изучен 
среди них южный. На земной поверхности он выражен выходом карбо
натных отложений среднекаменноугольно-раннепермского возраста в 
поле терригенных пермских пород. По нижезалегающим горизонтам оса
дочного чехла и по поверхности фундамента здесь также выявляется са
мая высокая часть южного выступа, к северу, .востоку и юго-востоку ог 
которой наблюдается моноклинальное погружение всех маркирующих 
горизонтов и подчинение ориентации изогипс контуру выхода на поверх
ность карбонатных пород. Такая конфигурация сохраняется до изогип
сы —830 м на карте, составленной по кровле карбонатных пород ниж
ней перми, до —2000 м — по подошве доманикового горизонта и до 
—3200 м — по поверхности фундамента. В этих границах размеры дан
ного полузамкнутого элемента составляют 80 X 280 км. Амплитуда его с 
глубиной увеличивается от 1000 м по нижнепермским отложениям до 
1700 м по поверхности фундамента. В соответствии с «Решением сове
щания по классификации платформенных структур» [9] он отнесен к 
структурам первого порядка и назван Омра-Тэбукским полусводом. От 
Тимана полусвод отделен крупным Ижемским «флексуро-сбросом», по 
которому он опущен на 100—1'50 м. Платообразная вершина полусвода с 
развитыми на ней многочисленными небольшими по размерам и ампли
туде поднятиями, нередко разбитыми разнонаправленными малоампли
тудными (5—10 м) нарушениями, непосредственно примыкает к Тиману. 
Полусвод имеет три склона: северный, северо-восточный и юго-восточ
ный. Юго-восточный и северный склоны более пологие по сравнению с



Рис. Структурная карта кровли карбонатных пород нижней перми юго-западной части 
Тимано-Печорской плиты и тектонические профили 

1 — изогипсы; 2 — разрывные нарушения, по Н. Д. Матвиевской [8J, В. С. Журавле
ву [6]; 3 — линии тектонических профилей; 4 — терригенные отложения; 5 — карбо
натные отложения; 6 — тектонические элементы, ограничивающие район исследова
ния: 1 — Тиман, II — западный склон Урала; III — Печоро-Кожвинский мегавал;

IV  — Шапкина-Юрьяхинский вал; 7 — скважины

северо-восточным и осложнены первый — одной, а второй — двумя 
структурными террасами, к которым приурочен ряд антиклинальных под
нятий (рис. 1,2).

Начало формирования Омра-Тэбукского полусвода в качестве само
стоятельной крупной структуры относится к позднеартинско-раннетри- 
асовому этапу тектонической эволюции, к концу которого, как показали 
палеотектонические реконструкции, четко обозначились юго-восточный 
и северо-восточный его склоны и частично наметился северный склон. 
Последовавшие затем средне-позднетриасовые восходящие движения 
привели к отделению полусвода по Ижемской системе разломов от бо
лее интенсивно воздымавшегося Тимана [4]. Оформление последнего,.



Рис. 2. Схема тектонического районирования юго-западной части Тимано-
Печорской плиты

1 — контуры тектонических элементов первого порядка: А — Малоземель- 
ско-Колгуевская впадина, Б — Тобышский полусвод (выступ), В — Иж- 
ма-Печорская впадина, Г — Ираиоль-Лыжская седловина, Д  — Омра-Тэ- 
букский полусвод (выступ), Е — Верхнепечорская депрессия; 2—4 — ме
сторождения: 2 — нефтяные; 3 — газовые; 4 — газонефтяные и нефтегазо
вые (1 — Лузское, 2 — Сотчемьюское, 3 — Ираиольское, 4 — Лемьюское, 
5 — Исаковское, 6 — Мичаюское, 7 — Западно-Тэбукское, 8 — Южно- 
Тэбукское, 9 — Вельюское, 10 — Джьерское, 11 — Ленавожское, 12 — 
Северо-Савиноборское, 13 — Восточно-Савиноборское, 14 — Пашнинское, 
15 — Козлаюское, 16 — Вуктыльское, 17 — Нибельское, 18 — Верхнеом- 
ринское, 19 — Нижнеомринское, 20 — Троицко-Печорское, 21 — Ягтыдин- 
ское, 22 — Северо-Мылвинское, 23 — Джебольское, 24 — Восточно-Паль- 
юское, 25 — Прилукское, 26 — Рассохинское, 27 — Пачгинское, 28 — 
Курнинское); 5 — Илыч-Чикшинская зона гравитационных максимумов 
(одноименная система разломов фундамента); 6 — тектонические элемен
ты, ограничивающие район исследования: /  — Тиман, II — западный склон 
Урала, III — Печоро-Кожвинский мегавал, IV  — Шапкина-Юрьяхинский

вал



северного склона произошло в среднеюрско-раннемеловой этап разви
тия региона.

К северным границам Омра-Тэбукского полусвода примыкает суб
меридионально ориентированный Лемью-Ираиольский выступ, отчетли
во выраженный на картах, составленных по кровле карбонатных пород 
нижней перми (см. рис. 1) и доманикового горизонта. Он оконтурива- 
ется изогипсами —1000 м (нижняя пермь) и —2050 м (доманик). Для 
него характерно пологое, почти горизонтальное залегание слоев (0°7'). 
Центральная часть выступа осложнена мелкими, слабо выраженными 
антиклинальными структурами (Лемьюская и др.), амплитуда которых, 
как правило, не превышает 10—20 м.

К северу от Лемью-Ираиольского выступа, отделяясь неглубокой 
(около 50 м) перемычкой, расположен Лыжско-Лузский выступ. Он 
оконтуривается изогипсами —1000 м (нижняя пермь) и —2050 м (дома- 
никовый горизонт). Лыжско-Лузский выступ наклонен к югу и по отно
шению к Лемью-Ираиольскому является встречным. Несмотря на нали
чие в его пределах двух субширотно ориентированных Лузской и Верх- 
нелыжской структур, простирание близко к субмеридиональному.

Оба выступа вместе с сочленяющей их перемычкой занимают наибо
лее высокое гипсометрическое положение между Ижма-Печорской плат
форменной впадиной и Верхнепечорской депрессией Предуральского 
краевого прогиба и объединены в единый тектонический элемент, на
званный Ираиоль-Лыжской седловиной. Размеры седловины составляют 
50X160 км, и согласно [9] она отнесена к структурам первого порядка. 
Обособление седловины в качестве самостоятельного тектонического эле
мента произведено на основе анализа истории ее развития. Возникнув 
в среднеюрско-раннемеловой этап как тектонически пассивная форма, в 
последующем она развивалась как обособленный тектонический эле
мент. Особенно наглядно это видно в современном рельефе земли и на 
карте новейшей тектоники [10]. Кроме того, по поверхности фундамен
та под Ираиоль-Лыжской седловиной отчетливо проступает совпадаю
щая с ней в плане замкнутая положительная структура с амплитудой 
порядка 200 м.

Шарнир седловины простирается в субмеридиональном направлении. 
К западу от него слои погружаются в Ижма-Печорскую впадину, и во
стоку— в Верхнепечорсрую депрессию. На восточном погружении гип
сометрически ниже шарнира седловины расположена цепочка локаль
ных поднятий, объединяемых обычно в Мичаю-Пашнинскую антикли
нальную зону [8], Мичаю-Савиноборский вал [10] или Илычско-Мало- 
земельское поднятие [12]. Строение структур детально описано в рабо
тах многих исследователей [8 и др.]. Отметим только, что для всех них 
(за исключением Мичаюской, см. рис. 2) характерно субмеридиональное 
простирание и более крутые западные крылья. Они не имеют общего цо
коля и ограничены с востока региональным падением слоев. В плане це
почка структур рисуется в виде выгнутой к западу дуги и в общих чер
тах повторяет конфигурацию Илыч-Чикшинской системы разломов, за
падное ограничение которой (см. рис. 2) трассируется по гравиметриче
ской ступени, соответствующей переходу от Илыч-Чикшинской зоны по
ложительных значений изоаномал к полю отрицательных их величин.

Непосредственно к востоку от рассматриваемых структур большин
ством исследователей [7] в настоящее время проводится граница меж
ду Ижма-Печорской впадиной и Верхнепечорской депрессией. Предла
гается пересмотреть положение этой границы исходя из следующих со
ображений. В соответствии с морфологическими критериями при нали
чии двух смежных соприкасающихся между собой структур одного зна
ка границу между ними необходимо проводить либо по линии смыка
ния смежных крыльев, либо выделять отдельный разделяющий (сочле
няющий) их элемент [9]. Проведение современной границы между Иж
ма-Печорской впадиной и Верхнепечорской депрессией так, как это де
лается сейчас [7 и др.], противоречит данным критериям, так как в 
этом варианте она в гипсометрическом отношении трассируется ниже



линии смыкания крыльев двух отрицательных форм, которая совпадаем 
с шарниром Ираиоль-Лыжской седловины.

«Гравиметрическая» ступень, по которой проводится граница Илыч- 
Чикшинской системы разломов, трассируется к западу от цепочки поло
жительных структур и, проходя вдоль границы Ираиоль-Лыжской сед
ловины, пересекает центральную часть Верхнепечорской депрессии в на
правлении с северо-запада на юго-восток (см. рис. 2). Генетическая 
связь локальных структур с этой системой никем из исследователей не 
оспаривается. Поэтому представляется логичным, соблюдая принцип 
единства, отнести все структуры, приуроченные к Илыч-Чикшинской си
стеме разломов, к одному тектоническому элементу, а именно к Верх
непечорской депрессии, и проводить в современном плане западную 
границу Предуральского краевого прогиба к западу от этого звена 
структур.

Верхнепечорская депрессия представляет собой крупную отрицатель
ную структуру, протянувшуюся вдоль Урала на расстояние свыше 
400 км при средней ширине 50—80 км и выполненную формациями оро- 
генного (верхнеартинско-нижнетриасового) комплекса пород. На юге 
она ограничивается поднятием Полюдова Камня, на северо-востоке — 
системой разломов Печоро-Кожвинского мегавала, южная часть которо
го включается В. А. Дедеевым [10] и рядом других исследователей я 
состав краевого прогиба в качестве Среднепечорского поперечного под
нятия. В отношении восточной границы депрессии существуют две точ
ки зрения. Согласно первой из них, она проходит перед фронтом скла
док западного склона Урала, в полосе развития которых Ца дневной по
верхности терригенные орогенные формации пердои контактируют с до- 
орогенными карбонатными породами нижней перми — карбона [1]. Сто
ронники второй точки зрения [12] считают, что восточная зона депрес
сии частично погребейа под полосой надвигов западного склона Урала, 
и границу ее следует проводить несколько восточнее, чем это принято в 
первом варианте. Ложем депрессии являются карбонатные отложения 
нижней перми, максимальная глубина залегания которых в наиболее по
груженной части оценивается геофизическими методами в 4,5—5,0 км.

Вслед за [5] депрессия делится на три зоны: западную, соответствую
щую западному борту, наиболее прогнутую центральную, фиксирующую 
осевую ее часть, и восточную, приуроченную к восточному борту этой 
структуры. Западная зона представляет собой наклоненную к востоку 
моноклиналь, осложненную антиклинальными структурами, выраженны
ми, как правило, по всем горизонтам среднедевонско-триасового этажа. 
С глубиной амплитуда их увеличивается. Центральная зона в отличие 
от западной осложнена узкими высокоамплитудными антиклинальными 
структурами, уверенно прослеживаемыми сейсморазведкой и бурением 
только до верхнедевонских отложений. Складки ориентированы в суб
меридиональном направлении и осложнены дизъюнктивными наруше
ниями надвигового типа. Амплитуда положительных структур по карбо
натным отложениям нижней перми колеблется от 300 до 1600 м, однако 
с глубиной она значительно уменьшается. Типичным представителем 
таких складок является Вуктыльская. Складки обычно объединяются 
в узкие, вытянутые в субмеридиональном направлении валы, протяжен
ность которых составляет 50—100 км при ширине 2,5—5,0 км. Под во
сточной зоной понимается борт депрессии, прилегающий к складчатому 
Уралу. На юге Верхнепечорской депрессии он выражен на дневной по
верхности интенсивно дислоцированными терригенными кунгурскими и 
артинскими отложениями, смятыми в узкие изоклинальные складки. По
следние нередко подвергнуты и осложнены многочисленными разрыв
ными нарушениями типа взбросов и надвигов, секущими, как правило, 
западные крылья структур. Характер их соотношения со структурным 
планом доорогенного комплекса пород сейчас не вполне ясен. Отдельные 
материалы бурения и сейсморазведки, полученные в последнее время по 
этой зоне, как будто указывают на более спокойное залегание отложений 
доорогенного комплекса. Несовпадение структурных планов между до-



орогенными и орогенными образованиями объясняется надвиговой тек
тоникой. Надвига достигают иногда значительных размеров. Так, на юге 
Верхнепечорской депрессии структурным бурением выявлен пологий 
Патраковско-Березовский надвиг, прослеженный по простиранию на рас
стояние свыше 150 км [1]. По пологой поверхности надвига терригеи- 
ные кунгурско-верхнеартинские и карбонатные нижнеартинские отложе
ния надвинуты на терригенные кунгурские и верхнеартинские. Амплиту
да вертикального смещения пород по нарушению достигает 2350 м [2]. 
Надвиговая тектоника как конечный результат тангенциального сжатия 
является важнейшей особенностью строения восточной и центральной 
зон Верхнепечорской депрессии, и скорее всего именно ей обязано своим 
происхождением большинство известных высокоамплитудных структур 
в прилегающих к Уралу районах. Заканчивая анализ тектоники Верхне
печорской депрессии, следует подчеркнуть, что время образования ее в 
качестве самостоятельной структуры совпадает с орогенным (поздне- 
артинско-раннетриасовым) этапом развития Уральской геосинклинали.

Под Ижма-Печорской впадиной в статье понимается крупная струк
тура, расположенная к западу и северо-западу от Ираиоль-Лыжской 
седловины и Омра-Тэбукского полусвода. Современные ее границы оп
ределяются на юго-западе Ижемской флексуро-разрывной зоной Тима- 
на, на северо-востоке — системой нарушений Печоро-Кожвинского мега- 
вала и на северо-западе — Тобышским полусводом. В наиболее погру
женной осевой части глубина залегания кровли карбонатных отложений 
нижней перми не превышает 1600 м (см. рис. 1), а подошвы доманико- 
вого горизонта — 2500 м. По поверхности фундамента Ижма-Печорской 
впадине отвечает отрицательная структурная форма, имеющая амплиту
ду около 300—400 м, размеры 140X250 км и очерчиваемая изогипсой 
—3200 м. Впадина имеет северо-западное простирание.

Она асимметрична с обширным пологим юго-западным бортом и бо
лее крутым северо-восточным. Осевая часть ее смещена в сторону Печо
ро-Кожвинского мегавала. Образование и формирование впадины в ка
честве самостоятельной структуры датируется периодом от средней 
юры по ранний мел, что четко выявлено формационным анализом.

По сравнению с перечисленными выше структурами Тобышский по- 
лусвод наименее изучен бурением. Представления о его строении бази
руются в основном на материалах геологической съемки и геофизики. 
Вершина полусвода, так же как и Омра-Тэбукского, на земной поверх
ности представлена выходом пород раннепермского — среднекаменно
угольного возраста в поле терригенных верхнепермских и мезозойских 
отложений (см. рис. 1). По кровле карбонатных пород нижней перми по- 
лусвод представляет собой (по изогипсе —800 м) полузамкнутую струк
туру размерами 200X230 км и амплитудой порядка 1000 м. Наиболее 
отличительной чертой его строения является наличие пологого, обращен
ного в сторону Ижма-Печорской впадины юго-восточного и крутого, рез
ко обрывающегося к Малоземельско-Колгуевской впадине северо-восточ
ного склонов (см. рис. 1). На западе полусвод через тектонический шов 
сочленяется с Тиманом, на востоке посредством узкой структурной зоны 
(Седуяхинского вала по [ 7 ] ) — с Печоро-Кожвинским мегавалом. На
чало формирования Тобышского полусвода определяется по редуциро
ванности в пределах его вершины верхней части герцинского ряда фор
маций, а именно по отсутствию отложений от артинского яруса нижней 
перми до нижнего триаса включительно. Завершение его образования 
совпадает со среднеюрско-раннемеловым этапом развития региона, ког
да окончательно определились современные границы юго-восточного и 
северо-восточного склонов полусвода.

• Малоземельско-Колгуевская впадина в пределах исследуемого райо
на представлена своим юго-западным замыканием, для которого харак
терно наличие пологого юго-западного борта и крутого, прилегающего к 
Шапкина-Юрьяхинскому валу — северо-восточного.

Изложенные выше материалы позволили разделить территорию Иж- 
ма-Печорского мегаблока на гипсометрически приподнятые (Омра-



Тэбукский и Тобышский полусводы, Ираиоль-Лыжская седловина) и по
груженные (Верхнепечорская депрессия, Ижма-Печорская и Малозе- 
мельско-Колгуевская впадины) структурные элементы и представить 
ловый вариант схемы тектонического районирования (см. рис. 2).

НЕФТЕГАЗОНОСНОСТЬ

При наложении на тектоническую схему контуров выявленных ме
сторождений нефти и газа отчетливо проступила их приуроченность к 
трем из шести выделенных тектонических элементов, а именно к Верхне
печорской депрессии, Омра-Тэбукскому полусводу и Ираиоль-Лыжской 
седловине (см. рис. 2). Причем в направлении регионального наклона 
пород к Уралу происходит последовательная смена нефтяных месторож
дений вначале газонефтяными и нефтегазовыми и, наконец, газовыми.

Указанные особенности в размещении месторождений с позиции оса
дочно-миграционной теории происхождения нефти и газа находят свое 
объяснение исходя из двух предпосылок: а) возможности широкой лате
ральной миграции углеводородов с востока на запад, б) позднего време
ни движения основных потоков углеводородов, сформировавших совре
менные залежи.

Как показано выше, время становления современного структурного 
плана и образования всех крупных структур среднедевонско-триасового 
этажа совпадает с позднеартинско-раннемеловым периодом тектониче
ской эволюции. К этому времени относится также появление большинст
ва локальных поднятий, контролирующих выявленные месторождения 
нефти и газа [13]. Единственным исключением является ряд структур 
Илыч-Чикшинской антиклинальной зоны, образовавшихся в серпухов- 
ско-раннеартинский этап [3]. Тектонические движения позднемелово
четвертичного времени, хотя и детализировали в отдельных частях сло
жившийся к концу раннего мела тектонический рисунок, принципиаль
ных изменений в него не внесли.

Основываясь на этом, можно судить о времени миграции основных 
потоков углеводородов, сформировавших современные залежи нефти и 
газа. Наиболее благоприятное сочетание палеотектонических и палео
геометрических условий для движения углеводородов к западу сложи- 
.лось к концу позднеартинско-раннетриасового этапа, когда наряду с 
происшедшим в это время относительно быстрым погружением пород 
в Предуральском прогибе сформировался региональный наклон всех 
комплексов среднедевонско-нижнетриасового этажа в сторону Урала. 
В этот этап отмечался также максимальный прогрев недр [3], способ
ствовавший интенсивной генерации углеводородов в Предуралье. Тепло
вой режим данной эпохи, основной особенностью которого являлось по
следовательное увеличение прогрева одновозрастных пород в сторону 
растущей горной страны до 200° С и выше, по-видимому, оказал решаю
щее влияние на распределение жидких и газообразных углеводородов. 
Газовые месторождения на востоке Тимано-Печорской провинции при
урочены к областям, недра которых испытали прогрев свыше 200° С, а 
нефтегазовые и нефтяные — менее 200° С.

После общего подъема территории в позднетриасово-раннеюрское 
время в средней юре в связи с началом формирования Ижма-Печорской 
впадины появлялась Ираиоль-Лыжская седловина, которая вместе с 
Омра-Тэбукским полусводом образовала гипсометрически приподнятую 
зону, отделившую Ижма-Печорскую впадину от Верхнепечорской де
прессии.

В свете вышеизложенного находят свое объяснение приуроченность 
месторождений к трем названным элементам, а именно к Верхнепечор
ской депрессии, являвшейся в позднеартинско-раннетриасовый и в по
следующие этапы основной областью нефтегазообразования, и на приле
гающих к ней с запада Омра-Тэбукском полусводе и Ираиоль-Лыжской 
седловине — элементах, которые, будучи в последующий период гипсо
метрически приподнятыми относительно смежных с ними отрицательных



форм, выполнили роль структурных барьеров для мигрировавших сюда 
углеводородов и очертили тем самым западную границу территории рас
пространения месторождений нефти и газа в пределах исследованной 
части Тимано-Печорской провинции (см. рис. 2).

В осевой зоне Верхнепечорской депрессии преобладают месторожде
ния с залежами в верхневизейско-нижнепермском нефтегазоносном 
комплексе. Это следствие особенностей геологического развития и текто
нического строения данной территории, где все известные ловушки 
структурного типа образовались в орогенный этап и выражены в виде 
высокоамплитудных поднятий только по верхним, нижнекаменноуголь- 
но-нижнетриасовым отложениям. В западной зоне Верхнепечорской де
прессии, на площадях Омра-Тэбукского полусвода и Ираиоль-Лыжекои 
седловины, хотя здесь и доминируют месторождения с залежами в сред- 
недевонско-нижнефранском комплексе пород, диапазон нефтегазоносно- 
сти разреза шире и охватывает отложения от верхнего силура до верх
ней перми. Это объясняется тем, что в пределах данных тектонических 
элементов в отличие от осевой зоны Верхнепечорской депрессии ловуш
ки выражены в виде антиклинальных поднятий по всем горизонтам сред- 
недевонско-триасового этажа.

Учитывая, что подавляющее количество выявленных залежей приуро
чено к структурным или комбинированным (структурно-литологическим 
и структурно-стратиграфическим) ловушкам, предложенная .схема тек
тоники может быть положена в основу нефтегазогеологического райони
рования и даст возможность более направленно планировать дальней
шие поисковые работы.
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со  вч и к я. в.
О ТЕКТОНИЧЕСКОМ РАЙОНИРОВАНИИ И ФОРМИРОВАНИИ 

СТРУКТУРЫ УКРАИНСКИХ КАРПАТ

В отличие от существующих схем структурно-фациального райониро
вания флишевых Карпат по литолого-фациальным признакам предлагает
ся новый вариант, в основе которого лежит генетический принцип. В исто
рии флишевого бассейна устанавливаются рубежи, связанные с тектониче
скими движениями, с разной степенью проявившимися во времени и прос
транстве. В Украинских Карпатах выделяются области, которые испытали 
поднятие в результате позднемеловых движений, раннеолигоценовых, 
постолигоценовых и среднемиоценовых. Эти области рассматриваются 
в ранге зон, а в их пределах в качестве подчиненных единиц можно выде
лять покровы, чешуи и т. д. Анализируются представления о механизме 
формирования структуры и выражено критическое-к ним отношение. По
кровная структура флишевых Карпат объясняется с позиций гравитацион
ного тектогенеза.

Многолетнее изучение геологического строения Украинских Карпат 
позволило установить основные этапы их тектонического развития, до
казать покровную структуру и произвести структурно-фациальное райо
нирование.

Решение ряда принципиальных вопросов карпатской тектоники не 
исчерпало, однако, всех задач. Анализ существующих схем тектониче
ского районирования, палеотектонических построений, а также попыток 
объяснить механизм формирования структуры показывает, что многие 
аспекты указанных проблем еще далеки от своего окончательного реше
ния.

Поступающий фактический материал, пересмотр ранее полученных 
данных в свете новых представлений позволяют высказать некоторые со
ображения, предложить дополнения и внести коррективы в существую
щие построения. В этом плане одним из наиболее важных вопросов явля
ется выработка критериев тектонического районирования флишевых 
Карпат, поскольку их неопределенность привела к созданию многочис
ленных схем, каждая из которых не исключает появления новых вари
антов. Достаточно сказать, что, начиная с 1949 г. по настоящее время, 
было опубликовано около 30 схем.

Основной единицей структурно-фациальных подразделений в Укра
инских Карпатах является зона, хотя, строго говоря, все флишевые Кар
паты представляют собой одну зону, и в этом смысле на более правиль
ных позициях стоят румынские геологи, которые в своей части Карпат 
наряду с другими выделяют единую флишевую зону, а в ее пределах — 
отдельные покровы [26]. Однако термин «зона» для тектонического 
районирования Украинских Карпат прочно укоренился в отечественной 
литературе, имеет давние традиции, и поэтому от него трудно отказать
ся. При выделении зон считается, что они представляют собой историко
геологические единицы, характеризующиеся спецификой разреза мело
вых и палеогеновых отложений и особенностями внутренней структуры. 
В действительности генетический принцип применяется только для вы
деления таких крупных единиц, как Предкарпатский передовой прогиб 
и составляющие его зоны, Закарпатский внутренний прогиб, собственно 
Складчатая область. По этому же принципу выделяются структурные 
этажи, отражающие этапы развития Карпат в мезозое — кайнозое [2]. 
Что касается флишевой области, то в большинстве случаев тектониче
ское районирование проводится по литофациальным признакам. В ос
нову кладутся различия в разрезе верхнемеловых отложений, так как



считается, что с этого времени бассейн был расчленен системой Кордиль
ер на отдельные части, которые в процессе развития предопределили 
формирование зон, транспонированных затем в покровы [10]. Тектони
ческое районирование по литофациальным отличиям верхнемеловых от
ложений. может быть принято только как составная часть суммы при
знаков, так как в противном случае открывает широкие возможности для 
субъективизма, поскольку не ясно, какой должна быть степень изменчи
вости отложений верхнего мела, позволяющая выделять новую зону. 
Чем больше изучаются разрезы верхнего мела, тем больше различий в 
них находится, что влечет за собой выделение новых свит, а это в свою 
очередь — новых тектонических единиц. Создается парадоксальная си
туация, когда углубление знаний о стратиграфии и литофациях верх
немеловых отложений осложняет и запутывает тектонические построе
ния. Отсутствие четких критериев приводит также к тому, что одни и те 
же единицы одними авторами выделяются в ранге самостоятельных зон, 
а другими — в ранге подзон в составе более крупных зон [19, 21 и др.].

Практикуемый метод районирования по литолого-фациальному прин
ципу не исключил использования помимо верхнемеловых других стра
тиграфических комплексов, что нашло свое выражение в выделении Ду- 
синской зоны — области развития специфических образований олигоце
на [4]. В результате обоснование тектонического районирования стало 
еще менее определенным. В то же время находим многочисленные при
меры, когда литофациальный принцип нарушается, не выдерживая кон
куренции со структурным фактором. Остановимся лишь на некоторых. 
Разрез верхнего мела Скибового покрова — стрыйская свита — и разрез 
верхнего мела Скуповской чешуи (подзоны, по некоторым схемам) — 
скуповская свита — менее отличимы, чем разрезы собственно стрыйской 
свиты в северо-западной и юго-восточной частях покрова. Однако стрый
ская и скуповская свиты характеризуют различные покровы, выделение 
которых бесспорно. Здесь мы сталкиваемся с тем случаем, когда толщи 
сходного литофациального облика называются по-разному лишь по той 
причине, что это позволяет различать их структурную приуроченность.

Другим примером служит разрез верхнего мела поднятия Сможе в 
Силезском покрове, который по своему облику идентичен разрезу верх
немеловых отложений Дуклянского покрова — березнянской свите. Раз
личное структурное положение этих однотипных литостратиграфических 
комплексов также не вызывает сомнений. Наконец, если взять разрезы 
верхнего мела на юго-востоке Силезского покрова, границы которого в 
соответствии с рядом схем трассируются до Румынских Карпат [9], го 
и здесь наблюдается явное противоречие с принятыми принципами райо
нирования, поскольку верхний мел представлен стрыйской свитой, ха
рактерной для Скибового покрова. Вместе с тем выделение на этой тер
ритории самостоятельной тектонической единицы — Кросненской депрес
сии в тыльной части Скибового покрова — вполне обоснованно по струк
турным соображениям. По упомянутой схеме Кросненская зона является 
синонимом Силезской, что, на наш взгляд, неверно, так как последняя 
в Западных Карпатах представляет типичный покров с широким разви
тием как палеогеновых, так и меловых отложений.

На территории Украинских Карпат Силезский покров резко сужает
ся в направлении Голятинских складок, а его амплитуда уменьшается. 
В то же время Кросненская зона — остаточная миоценовая депрессия, 
развитая не только в пределах Скибового, но и Силезского покрова.

Наиболее внешний — Скибовый покров Украинских Карпат установ
лен прежде всего по структурным признакам, а их наиболее характер
ные черты нашли свое отражение даже в самом названии покрова, кото
рый может служить образцом выделения тектонических единиц. Верх
немеловые отложения покрова, как указывалось, представлены тонко
ритмичным сероцветным флишем стрыйской свиты. Их возрастным и ли
тофациальным аналогом в Румынских Карпатах являются слои Хангу 
покрова Таркэу, который подобно Скибовому представляет внешнюю 
часть флишевых Карпат. Отсюда не следует вывод о возможности объ



единения двух указанных тектонических единиц в одну, поскольку их 
внутренняя структура имеет существенные отличия: Скибовый покров 
сложен «скибами» — системой опрокинутых складок с подвернутыми и 
срезанными северо-восточными крыльями, в то время как в покрове 
Таркэу развиты преимущественно нормальные симметричные складки.

Таким образом, выделение тектонических единиц по характеру верх
немеловых отложений свидетельствует прежде всего о недостаточной 
изученности структурных особенностей той или иной области флиша и 
может рассматриваться лишь как методичеАий прием первых этапов 
исследования.

Тектоническое районирование по литофациальным признакам осно
вывается на укоренившемся представлении о развитии флишевого бас
сейна как повсеместном непрерывном процессе, начавшемся в титоне — 
неокоме и завершившемся в конце олигоцена. Такой взгляд на историю 
развития бассейна не давал оснований для его дифференциации по от
личиям тектонического режима, иными словами — исключал генетиче
ский принцип. Вместе с тем имеются достаточно веские доказательства 
того, что формирование современной покровной структуры флишевых 
Карпат предшествовала сложная история тектонического развития бас
сейна. Это дает возможность при районировании учитывать время зало
жения тектонических зон — признак тем более важный, что по стилю и 
времени завершения формирования покровной структуры многие зоны 
практически не отличимы.

В пределах флишевого пояса Карпат можно выделить отдельные об
ласти, которые подверглись тектоническим преобразованиям еще до кон
ца позднего олигоцена — времени основной карпатской складчатости. 
Румынские геологи считают, что система карпатских покровов формиро
валась последовательными этапами, начиная с австрийской фазы склад
чатости L26J. Процесс этот, завершившийся в период молдавского диа- 
строфизма, проходил поступательно в направлении от внутренних к 
внешним частям геосинклинали, вследствие чего в том же направлении 
смещался и сужался флишевый бассейн. Это явление было установлено 
Л. Мразеком еще в 1910 г. и названо «миграцией седиментационной зоны 
к внешней стороне». В румынском секторе Карпат зона флиша подразде
ляется на подзоны Внутреннего и Внешнего флиша. Основные черты 
структуры Внутреннего флиша — покровы Чахлэу и Теляжен — были оп
ределены уже к концу позднего мела. Эта область подверглась тектони
ческим подвижкам и в более позднее время совместно с подзоной Внеш
него флиша, что привело к формированию современной структуры. На
чиная с раннего палеогена, подзона Внутреннего флиша, исключая наи
более крайнюю, юго-восточную часть, была областью денудации. На 
продолжении Внутреннего флиша в Украинских Карпатах находятся 
Раховский и Суховский (Покулецкий) покровы, в разрезе которых па
леогеновые отложения также отсутствуют. Необходимо отметить, что в 
отличие от Внутреннего флиша в пределах Раховского и Суховского по
кровов в настоящее время нет прямых указаний на австрийские и суб- 
герцинские движения в виде перерывов в осадконакоплении, надвигов 
мелового возраста и т. д. По-видимому, тектонические движения, наибо
лее ярко проявившиеся в юго-восточной части Карпатской дуги, в севе
ро-западном направлении, за пределами Северо-Буковинского попереч
ного поднятия, теряют свою выразительность, и превращение Раховского 
и Суховского бассейнов в сушу явилось на первых этапах результатом 
движений небольшого размаха, которые здесь произошли в позднем ме- 
лу. Подобного типа подвижки известны в Украинских Карпатах, когда 
перестройка тектонического режима происходит постепенно и не имеет 
четко выраженных показателей в разрезе, примером чему служит в от
дельных районах соотношение молассы передового прогиба с флишевой 
формацией. Наблюдается постепенный переход флишоидных толщ верх- 
неменилитовой подсвиты олигоцена к отложениям поляницкой свиты, а 
затем к соленосным толщам воротыщенской свиты нижнего миоцена. 
Такие факты свидетельствуют о постепенном воздымании Карпат и сме-
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щении оси бассейна в северо-восточном направлении. Первые проявле
ния этого процесса мы и находим во внутренних частях Карпат.

В центральном и западном пересечении Украинских Карпат процесс 
поднятия во внутренних районах начался позже — в середине олигоц,^- 
на, что в конечном счете позволяет сделать вывод о прерывистости и 
различной интенсивности тектонических движений в пределах флише- 
вых Карпат. Среднеолигоценовые движения установлены при корреля
ции олигоценовых отложений вкрест их простирания. Наиболее внутрен
ний тип разреза представлен дусинской свитой — углисто-черными плот
ными мергелями и перекрывающими их массивными песчаниками мало- 
выженской свиты. К северо-востоку развит иной тип олигоценовых отло
жений— сероцветный тонкоритмичный флиш кросненской свиты и под
стилающие ее черные аргиллиты и песчаники менилитовой свиты. Кор
реляция данных типов разрезов показывает, что по стратиграфическому 
объему они не равнозначны. Внутренний тип разреза соответствует го- 
ловецкому горизонту и, следовательно, по возрасту охватывает нижнюю 
часть олигоцена [6J. Образование маловыженских песчаников свиде
тельствует об условиях воздымания и обмеления краевой части бассей
на, начавшихся в раннем олигоцене, в то время как перед ее фронтом 
продолжалась глубоководная седиментация.

Возможные предположения о размыве верхнеолигоценовой части раз
реза маловыженских песчаников не могут служить аргументом против 
высказанных представлений по следующим соображениям. Более внеш
ний, кросненский тип разреза по стратиграфическому объему охватыва
ет не только весь олигоцен, но и низы миоцена, а вместе с тем наблюда
ется в гипсометрически более высоком положении. Если, допустим, ин
тенсивный размыв внутренних частей на первых этапах развития ороге- 
на и произошел, то это опять-таки говорит о более раннем периоде под
нятия в данной части бассейна по сравнению с внешней.

Конец олигоцена — начало миоцена — важнейший рубеж в истории 
развития флишевого бассейна Карпат, когда большая часть его терри
тории превратилась в сушу. В центральной части новообразованной 
суши, которая в современной структуре соответствует тыльной части 
Скибового покрова, а также в самой внешней, краевой части, соответст
вующей Бориславско-Покутской депрессии, седиментация продолжалась 
в полузамкнутых мелководных бассейнах, где накапливались соленос
ные и гипсоносные преимущественно глинистые осадки. В условиях про
должавшегося поднятия, складчатости и зародившихся надвигов фор
мирование орогена Карпат завершилось в среднем миоцене, а их совре
менной покровной структуры — в конце сармата.

Таким образом, в истории флишевого бассейна устанавливаются ру
бежи, связанные с тектоническими движениями, по:разному проявивши
мися во времени и пространстве, что следует учитывать при тектониче
ском районировании.

В соответствии с изложенным в Украинских Карпатах можно выде
лить области, которые испытали поднятие в результате позднемеловых 
движений, раннеолигоценовых, постолигоценовых и среднемиоценовых. 
Эти области можно рассматривать в ранге зон, а в их пределах в каче
стве единиц подчиненного ранга выделять покровы, чешуи и т. д. 
(рис. 1).

К зоне позднемеловых движений относятся Раховский и Суховский 
покровы, а также, по-видимому, Красношорский, который, по мнению 
П. Н. Царненко [19], по всем признакам тяготеет к Внутреннему флишу 
в понимании румынских геологов. Указанные покровы сложены порода
ми исключительно мелового возраста.

К зоне раннеолигоценовых движений относятся Магурский и Дусин- 
ский покровы, в которых разрез завершается отложениями нижнего оли
гоцена. К этой же зоне, по нашему мнению, следует относить Свидовец- 
кий, Говерлянский и Скуповский покровы. В Свидовецком покрове верх
няя часть разреза также сложена породами нижнего олигоцена, в Ску- 
повском и Говерлянском олигоценовые отложения отсутствуют. Эти no-
г.о



кровы занимают наиболее восточное, пограничное положение, простран
ственно и генетически связаны с зоной Аудия Румынских Карпат, где 
поднятие началось несколько раньше, в связи с чем наиболее молодые 
отложения датируются кондом позднего эоцена [25].

К зоне, испытавшей поднятие на рубеже палеогена — неогена, отно
сятся Дуклянский, Силезский и Скибовый покровы, характеризующиеся 
полным разрезом олигоценовых отложений. К зоне среднемиоценовых 
движений относятся Кросненская внутренняя и Бориславско-Покутская

Рис. 1. Схема тектонического районирования Украинских 
Карпат

1 — юго-западная окраина Восточно-Европейской плат
формы; 2—3 — Предкарпатский прогиб; 2 — Внешняя 
зона, 3 — Внутренняя зона; 4—9 — Складчатые Карпа
ты: 4 — зоны среднемиоценовых движений (а — Бори
славско-Покутская, б — Кросненская), 5 — зона посто- 
лигоценовых движений, 6 — зона раннеолигоценовых 
движений, 7 — зона позднемеловых движений, 8—Мар- 
марошская зона, 9 — Пенинская (утесовая) зона; 10—

Закарпатский прогиб

окраинная депрессии, верхняя часть разреза которых представлена фли- 
шоидными и молассовыми образованиями нижнего миоцена. Естествен
но, что относительно более молодые движения отражались и в областях, 
испытавших поднятие на ранних этапах.

Выделяемые в пределах флишевых Карпат покровы отличаются 
внутренней структурой и амплитудой перемещения. Как уже указыва
лось, Скибовый покров резко отличается от Таркэу. В свою очередь внут
ренние покровы по своему строению отличаются от двух предыдущих. 
В центральном пересечении Украинских Карпат амплитуда покровов 
уменьшается с северо-востока на юго-запад, где по данным картирова
ния не превышает 10 км, а в Западных Карпатах Магурский покров — 
наиболее внутренний — имеет амплитуду как минимум 40 км. Такое 
явление невозможно объяснить результатом действия единого внешнего 
фактора, причины его внутренние, локальные и искать их следует в пер
вую очередь в особенностях строения дофлишевого основания и истории 
развития каждой зоны.

В системе Карпатской дуги Украинские Карпаты по отношению к со
предельным территориям представляют депрессию — составную часть 
Паннонско-Волынского поперечного прогиба [5]. Прогиб ограничен зо
нами нарушений — на северо-западе Балатонско-Горнадско-Волынской,, 
а на юго-востоке — Шопуркинско-Надворнянско-Монастыриской. Фунда
мент в Украинских Карпатах резко погружается на юго-восток от ли



нии Кошице — Перемышль. Максимума погружение достигает на мери
диане р. Латорицы, а затем начинается постепенный подъем [21].

Важным структурным элементом Карпат является Северо-Буковин- 
ское поперечное поднятие 112], повлиявшее на развитие флишевого бас
сейна и особенности формирования структуры. В пределах этого подня
тия выклинивается большинство тектонических единиц, прослеживаю
щихся как со стороны Украинских, так и Румынских Карпат. Подобная 
картина наблюдается и на границе с Западными Карпатами. Таким об
разом, Украинские Карпаты необходимо рассматривать как обособлен
ный сектор Карпатской дуги, характеризующийся спецификой развития 
и структуры. В связи со сказанным, а также учитывая кулисообразное 
расположение тектонических элементов, представляется несостоятель
ной попытка протягивать покровы чуть ли не вдоль всех Карпат, не 
говоря уже о том, что идеи цилиндризма были давно развенчаны в Аль
пах [14].

Поперечная зональность Карпат дает основание пересмотреть струк
турное положение Бориславско-Покутской депрессии, относимой на всех 
схемах районирования к внутренней части Предкарпатского передового 
прогиба. Депрессия сложена мел-палеогеновым флишем и перекрываю
щей его нижнемиоценовой молассой мощностью более 3000 м. Наибо
лее характерной чертой структуры депрессии является группировка в 
ярусы развитых в ее пределах складок. Такие черты строения сохраня
ются от границы с Польшей на северо-западе, где депрессия выклинива
ется, до Покутских складок на юго-востоке, где структура и разрез су
щественно меняются. Миоценовая моласса здесь практически отсутству
ет, флишевые отложения выходят на поверхность, и сложенные ими 
складки представляют серию чередующихся синклиналей и антиклина
лей с горизонтальным зеркалом складчатости. В юго-восточном направ
лении, на территории Румынии аналоги Покутских складок наблюдают
ся в тектонических полуокнах покрова Таркэу. Румынские геологи вы
деляют их в зону Вранча и включают не в состав прогиба, а в состав 
складчатой области. Таким образом, Бориславско-Покутскую депрес
сию следует рассматривать как специфическую тектоническую единицу, 
присущую только Украинским Карпатам, что явилось следствием разви
тия в их пределах поперечного прогибу. Депрессия не находит структур
ных аналогов на смежных территориях и в строгом смысле не является 
элементом передового прогиба, на что давно указывал К. Толвинский. 
Она представляет собой частный прогиб на краю складчатой области, по 
своей природе, как отмечалось выше, аналогичный остаточным миоцено
вым депрессиям в центральной части геосинклинали.

Собственно к передовому прогибу относится Самборский покров, 
представляющий его внутреннюю часть, и автохтонная внешняя часть — 
Бильче-Волицкая зона. Такое деление прогиба позволяет проводить тек
тоническую корреляцию составляющих его элементов не только в пре
делах Карпат, но и Альп.

В* завершение необходимо отметить, что в Украинских Карпатах пот 
мимо указанных, собственно флишевых зон, в тыльной части установле
ны Мармарошская и Ленинская зоны, характеризующиеся, как извест
но, спецификой тектонического развития, что обосновывает правомоч
ность их выделения, в связи с чем эти зоны не были предметом специаль
ного рассмотрения.

Покровное строение флишевых Карпат в настоящее время практиче
ски ни у кого не вызывает возражений. На повестку дня поставлена дру
гая, не менее важная задача — объяснение механизма формирования 
покровной структуры.

Этому вопросу как в отечественной, так и в зарубежной литературе до 
начала 70-х годов уделялось крайне мало внимания. Следует указать на 
работу В. Г. Корнеевой, посвященной геологическому строению Пред- 
карпатья и прилегающей части горного сооружения [8]. По мнению ав
тора, надвиги являются конечным выражением процесса преобразова
ния возникших над разломами флексур в изоклинальные складки, а за



тем и покровы. Движущей силой является гравитация, проявившаяся в 
условиях вертикальных движений. Эти представления полностью разде
ляются Д. П. Резвым [13J, который считает карпатские покровы произ
водными гравитационного тектогенеза, поскольку, по его мнению, ни
каким общим боковым сжатием нельзя воздействовать на такую пластич
ную массу, какой является флиш Карпат.

В. В. Глушко [5], рассматривая выводы В. Г. Корнеевой, приходит 
к заключению, что гравитационный тектогенез не имел решающего зна
чения в формировании покровной структуры, а лишь усложнял общую 
картину. К такому выводу В. В. Глушко приходит, усматривая противо
речие в зависимости амплитуды надвига Карпат от мощности неогена. 
По его мнению, при максимальном погружении фундамента в пределах 
Предкарпатского прогиба, что отражается в мощности молассы, должны 
бы проявляться процессы гравитационного оползания. В действительно
сти это не наблюдается. В юго-восточной части Карпат, в районе их из
гиба установлены наибольшие мощности неогена и наименьшие ампли
туды надвига. Здесь необходимо сделать следующее замечание. Если в 
условиях орогена амплитуды надвигов покровов прямо зависят от поло
жения фундамента, то в прогибе эта зависимость может и не проявиться, 
поскольку интенсивность прогибания и, следовательно, погружения фун
дамента не находит своего выражения в гипсометрии поверхности в слу
чае компенсированного и особенно перекомпенсированного осадконакоп- 
ления. Если при этом прилегающие части орогена в геоморфологиче
ском плане представлены низкой сушей, то силы гравитации лишены 
своей базы, и минимальные амплитуды надвигов становятся вполне за
кономерными. Для проявления сил гравитации более важно положение 
фундамента в пределах орогена, а не прогиба.

Выражая свое отношение к представлениям о гравитационном проис
хождении покровов Карпат, в принципе солидаризируясь с данной кон
цепцией, о чем будет подробно сказано далее, укажем, тем не менее, на 
основной недостаток построений их сторонников. При разработке моде
ли формирования современной структуры Карпат совершенно не учиты
вается необходимость частичного сокращения бассейна седиментации и 
в связи с этим «уплотнения», сокращения дофлишевого основания. Эта 
необходимость как неоспоримый факт вытекает из палинспастических 
реконструкций, хотя и в этом вопросе в отличие от существующих, уже 
ставших догматическими представлениями, есть, на наш взгляд, свои 
особенности, требующие принципиальных корректив палеогеографиче
ских построений.

В отличие от последователей концепции гравитационного тектогенеза 
другая группа исследователей по-иному пытается объяснить формирова
ние покровной структуры, считая, что в его основе лежит сокращение 
дофлишевого основания. Сокращение происходит за счет «всасывания» 
внутритроговых Кордильер 17, 10]. Эти представления следует, по-види
мому, связывать с известной гипотезой О. Ампферера и Э. Крауса, на
шедшей поддержку у отечественных исследователей в лице Г. Д. Ажги- 
рея Ц ],— гипотезой засасывания осадочного выполнения осевых частей 
геосинклиналей за счет подкоровых течений. Представляется, что дан
ная концепция в том виде, в котором она применена для Карпат (не оце
нивая ее состоятельность в принципе), не может считаться удовлетво
рительной, так как не объясняет многих явлений и находится в противо
речии с очевидными фактами. Прежде всего сторонниками гипотезы 
«всасывания» Кордильер модель процесса значительно усложнена, так 
как ему была подвержена не осевая часть геосинклинали, а целая систе
ма Кордильер, якобы расчленявших флишевый трог на отдельные узкие 
зоны, предопределившие в областях их ограничения разломами начало 
формирования покровов. Палеогеографические реконструкции с несом
ненностью доказывают, что количество Кордильер и их роль в жизни 
флишевого бассейна Карпат явно преувеличены. Так, например, во 
внешней части бассейна, представленного в современной структуре Ски- 
бовым покровом, занимающим практически весь северный склон Укра



инских Карпат, Кордильер вообще не было, о чем свидетельствует зако
номерная последовательность в смене типов литофаций и их простран
ственная ориентировка [ 16]. Это не значит, что внутритроговые поднятия 
во флишевом бассейне полностью отсутствовали, однако их число было, 
по-видимому, ограничено двумя-тремя цепочками островов, располо
женных кулисообразно по отношению друг к другу. Такая обстановка 
сохранялась в меловое и палеоцен-эоценовое время. В олигоцене Кор
дильер, исключая Преддуклянскую, в бассейне не было. В этих услови
ях трудно представить себе складчатость и надвигание в результате 
«всасывания» отдельных разрозненных Кордильер. По Г. Д. Ажгирею, 
поверхности всасывания образуют структуры «перевернутой крыши» — 
явление, при котором в условиях симметричности не может быть одно
направленной северо-восточной вергенции. И наконец, авторами рассма
триваемой концепции не объясняется компенсация «сокращающегося» 
фундамента.

С начала 70-х годов, правда, с некоторым опозданием, Карпаты ста
ли объектом приложения идей новой глобальной тектоники. В многочис
ленных статьях предлагаются различные варианты перемещения лито
сферных плит и отсюда различные модели формирования карпатской 
структуры, обоснованность которых вызывает сомнения уже хотя бы из- 
за коренных противоречий. Критическому разбору существующих по
строений в свете новых идей посвящены работы А. В. Чекунова [22] и 
В. Г. Свириденко [15], где весьма убедительно показано, что основные 
положения тектоники литосферных плит в предлагаемом виде неприем
лемы для Карпат. Полностью разделяя аргументацию указанных авто
ров, со своей стороны укажем на дополнительные факты. В истории раз
вития флишевого бассейна большую роль играла Лежайско-Добруджии- 
ская гряда, которая поставляла экзотический материал в трог и, следо
вательно, находилась в непосредственной близости к нему. Таким обра
зом, установлена тесная палеогеографическая связь между грядой и 
бассейном седиментации. Такое пограничное положение по отношению к 
краю флишевой формации гряда занимает и в настоящее время [3]. Ра
зумеется, что речь не идет о покровах, частично перекрывших гряду. Та
ким образом, нет оснований утверждать, что сотни километров юго-за
падной части платформы в процессе складчатости и шарьирования были 
поглощены вследствие поддвига под Карпаты.

Серьезное возражение сторонникам указанных новых идей возника
ет также при рассмотрении истории тектонического развития флишевых 
Карпат. Как уже говорилось выше, здесь выделяются зоны, испытавшие 
поднятие и складчатость в разное время, что позволяет считать карпат
скую структуру продуктом не одноактного процесса, а результатом слож
ных тектонических преобразований, дифференцированных как во вре
мени, так и в пространстве. Особенно ярко это положение демонстриру
ется историей развития структуры всех Карпат, включая Внутренние. 
Д. Н. Андрусов, рассматривая данную проблему, приходит к выводу, 
что Карпаты представляют собой систему, в которой складчатость в ее 
разных частях проявлялась в разное время и в разной степени [23]. 
В этих условиях в соответствии с концепцией тектоники плит необходи
мо выделять ряд микроплит и перемещать их в разное время, что очень 
усложняет картину и позволяет усомниться в ее достоверности.

Из всего сказанного напрашивается вывод о том, что предлагаемые 
модели формирования карпатской структуры недостаточно обоснованы 
конкретным фактическим материалом, не исходят из подробного анализа 
тектонической эволюции данного региона, а являются продуктом прило
жения готовых схем, разработанных на других геологических объектах. 
Все данные свидетельствуют о том, что причины, обусловившие покров
ную структуру Карпат, следует искать в особенностях развития самой 
геосинклинали и связывать прежде всего с процессами, происходившими 
в ее пределах.

Не претендуя на окончательное решение столь сложной задачи, как 
объяснение природы карпатских надвигов, выскажем, однако, соображе-



ция по этому поводу, приведя предварительно те геолого-геофизические 
материалы, которые позволяют это сделать и которые, по нашему мне
нию, указывают то направление, в котором следует разрабатывать дач
ную проблему. Противники гравитационного тектогенеза в своих по
строениях указывают на его проявления в роли второстепенного, побоч
ного процесса, не приводя, как правило, конкретных примеров. Вместе с 
тем имеются убедительные факты, демонстрирующие возможности гра
витационных сил и, следовательно, заставляющие по-иному взглянуть на 
их роль в формировании покровной структуры.

В районе г. Перемышля скважинами Яксманица 10 и 25 в Самбор- 
ском покрове прогиба в толще среднемиоценовой молассы соответствен
но на глубинах 888 и 1535 м были вскрыты отложения флиша верхнего 
эоцена и олигоцена мощностью более 500 м, которые представляют оли- 
столит, переместившийся в миоценовый бассейн как минимум на 25 км 
от береговой линии.

В Бориславско-Покутской зоне в районе с. Битков чешуи-складкч 
Старой Копальни, Дил и Газовая, сложенные отложениями олигоцена 
и отчасти верхнего эоцена, представляют собой древние оползни в мас
су соленосной нижней молассы. Не исключено, что складки Слободы 
Рунгурской также представляют собой огромный оползень. Борислав- 
ско-Покутская зона — наиболее внешняя часть развития флиша — харак
теризуется каскадной складчатостью и наличием лежачих складок, что 
следует также связывать с проявлением сил гравитации. Наблюдаемые 
процессы в краевой части орогена должны были в равной мере проявить
ся и во внутренних покровах — областях наиболее ранних поднятий. 
В этом плане показательна структура Магурского покрова, представ
ляющего наиболее внутреннюю часть Западных Карпат и занимающего 
более двух третей их территории. Покров сложен преимущественно по
родами палеогенового флиша. Отложения верхнего мела имеют ограни
ченное развитие. Более древние отложения пока не установлны, хотя 
бесспорно их наличие во внутренней части основания покрова. Мощ
ность сводного разреза верхнего мела и палеогена достигает 2800 м. 
.Лобовая часть покрова и слагающих его чешуй представлена в основном 
породами эоцена. В пределах покрова были установлены тектонические 
окна, что говорит о его незначительной толщине. Это обстоятельство осо
бенно наглядно демонстрируется результатами глубокого бурения, про
веденного на территории Польши вкрест флишевых Карпат на меридиа
не Краков — Новый Тарг. Скважина «Обидова», пробуренная в 30 км от 
фронта покрова, прошла его на глубине 2666 м, а параавтохтонный по
кров— Грибовскую единицу — на глубине 3250 м. При забое 4750 м 
скважина не вышла из флиша. Скважина «Токарня» расположена в 
10 км от края Магурского покрова, который она прошла при глубине 
2044 м. Затем скважина прошла отложения Силезского покрова, тол
щина которого 490 м. При забое 3294 м вскрыты породы тортона Внеш
ней зоны прогиба.

В основании Магурского покрова лежат не только верхнемеловые, но 
и эоценовые отложения, что наблюдается в северо-восточном борту Па- 
пинского тектонического окна на территории Словакии (рис. 2).

Перечисленные факты свидетельствуют о том, что Магурский покров 
сформировался за счет растекания флишевых масс и, следовательно, 
является продуктом гравитационного тектогенеза. Магурский покров 
на территории Украинских Карпат выклинивается в районе г. Свалява, 
и наиболее внутреннее положение здесь уже занимает Дусинский по
кров со значительно меньшей амплитудой перемещения. При сопостави
мых мощностях это явление может быть объяснено только гипсометрией 
фундамента, который, как уже отмечалось, по простиранию резко погру
жен в пределах Украинских Карпат.

В юго-восточной части Украинских Карпат, к северу от Мармарош- 
•ского массива находится Раховский покров, выделяемый на территории 
Румынии как покров Чахлэу. Раховский покров сложен породами рахов- 
ской свиты, по возрасту охватывающей валанжин — готерив. Более



внешнее положение по отношению к Раховскому покрову занимает Су- 
ховский (Поркулецкий) покров, нижняя часть разреза которого пред
ставлена отложениями белотисенской свиты и датируется барремом — 
альбом. Такое стратиграфическое «наращивание» при переходе от одно
го покрова к другому, по-видимому, следует связывать с гравитацион
ным соскальзыванием отложений более высоких частей разреза.

На территории Румынских Карпат внутренние покровы также пред
ставляют собой тонкие пластины. По устному сообщению М. Попэску, 
пробуренная в долине р. Быстрицы скважина глубиной 4000 м прошла 
покров Теляжен, затем Аудия и частично вскрыла отложения покрова

Рис. 2. Геологический разрез Магур- 
ской зоны в районе Папинского тек
тонического окна (геологическая кар
та ЧССР, М-б 1:200 000, 1964 [24])

Таркэу. В то же время в Украинских Карпатах скважина «Черноголо
ва», пробуренная в долине р. Люта в 13 км к северо-востоку от Ленин
ской зоны, при глубине 4040 м не вышла из отложений верхнего мела 
одного покрова (Дусинского или Поркулецкого). Скважина подтверди
ла чешуйчатую структуру данного района и отсутствие пологих утонен
ных покровов.

В связи со сказанным возникает наиболее принципиальный вопрос 
палеогеографических и палеотектонических построений в Карпатах, в 
основе которого лежат палинспастические реконструкции, от результата 
которых во многом зависят взгляды на формирование карпатской струк
туры.

При восстановлении ширины флишевого бассейна называются рав
ные цифры — от 180 до 500 км и более. Все без исключения исследовате
ли сходятся на мнении, что бассейн был значительно шире современно
го горного сооружения [17]. Такие представления базируются на не вы
зывающей ни у кого сомнений необходимости «растягивания» Карпат с 
учетом складчатости флишевых толщ и амплитуд надвигов. Авторы не
которых реконструкций добавляют к этому ширину внутритроговой су
ши — Кордильеры, сопоставляя ее с. шириной седиментационной зоны и 
в результате получают фантастические цифры. О роли Кордильер в мел- 
эоценовом бассейне и их отсутствии в олигоценовом говорилось выше, 
в связи с чем предлагаемые построения представляются несостоятель
ными. Нами также производилась реконструкция ширины бассейн.:. 
В качестве полигона были избраны два резко отличных района Борн- 
славско-Покутской зоны: Битковский — с ярусным строением и Покут- 
ский — с горизонтальным зеркалом складчатости. Усредненные величи
ны, перенесенные затем на все Карпаты, привели к выводу о том, что ши
рина бассейна была в 2,5 раза больше современных Карпат. В настоя
щее время ошибочность такого подхода к решению проблемы очевидна, 
поскольку при реконструкции нельзя ставить в равное положение все 
покровы — необходим дифференцированный подход. Те покровы, где 
нет повторения разреза по вертикали, где толщина покрова значительно 
меньше мощности стратиграфического разреза, где в основании и фрон
тальных частях лежат отложения верхней части разреза (такие покровы 
сформировались за счет растекания флишевых масс), необходимо че 
растягивать, а сжимать — как это ни покажется парадоксальным на пер
вый взгляд. В таких случаях амплитуда надвигания не должна учиты
ваться при реконструкции ширины бассейна. К числу таких покровов 
относятся уже упоминавшиеся Магурский и Раховский покровы. Что ка



сается остальных, особенно находящихся в пределах высоко поднятого 
фундамента, то их бассейны при реконструкции также необходимо су
жать. Это разумеется, не касается тех покровов, которые характеризу
ются громадной толщиной за счет повторения в разрезе одних и тех же 
литостратиграфических комплексов — такие покровы несомненно требу
ют «растягивания» при палеогеографических реконструкциях.

Ярким примером тому служит структура Бориславско-Покутской 
зоны в районах Биткова и Борислава.

Из сказанного очевидно одно, что при существующих построениях 
ширина бассейна явно преувеличивается. В настоящее время нет данных 
для оценки ширины флишевого бассейна с точностью, выраженной в ки
лометрах. В каждом конкретном пересечении ширина бассейна будет 
иной. Представляется, тем не менее, что в пределах Украинских Карпат 
она соизмерима с шириной горного сооружения. Складчатость и ампли
туды надвигов компенсируются способностью пород к растяжению, кото
рая, если допустить аналогию с породами Альп, может достигать отно
шения 5: 1. [19]. Что касается Западных и Восточных Румынских Кар
пат, то ширина их бассейна по сравнению с Украинскими Карпатам" 
была и того меньше, о чем говорит сравнение масс флиша, накопивше
гося в одинаковых фациальных условиях. Это же подчеркивается и по
ложением границы форланда, которая в Западных Карпатах значитель
но ближе к тыльной части, чем в Украинских.

Разница между шириной горного сооружения, которая, как указыва
лось, сопоставима с шириной бассейна, и современной шириной Прикар
патского фундамента, как будет показано ниже, составляет в Украин
ских Карпатах не более 20—25 км. Этому явлению необходимо дать объ
яснение— в этом заключается решение задачи. В формировании покров
ной структуры основную роль играл фундамент — его мобильность, бло
ковая структура, сложная гипсометрия. В процессе развития бассейна 
блоки испытывали разнонаправленные вертикальные движения, что 
нашло свое выражение в типах литофаций, их распределении и мощно
сти. Особенно ярким примером тому служит разрез Андрыховских уте
сов — остатков внутритрогового поднятия. В интервале времени от позд
ней юры до конца среднего эоцена здесь четко фиксируются два пере
рыва в осадконакоплении, явившихся следствием подвижек отдельных 
блоков дофлишевого основания. Эти движения следует рассматривать 
как предвестники последующего, уже необратимого процесса поднятия, 
который в конечном результате привел к формированию современной 
структуры флишевых Карпат. Для понимания процесса покровообразо- 
вания важные данные получены в результате ГСЗ и глубокого бурения в 
Карпатах и прилегающей части платформы. Окраина платформы по си
стеме сбросов ступенчато погружается под Карпаты, образуя структуру 
растяжения (рис. 3). На профилях ГСЗ погружение фундамента просле
живается примерно до середины северного склона горного сооружения 
Украинских Карпат, где происходит его резкий подъем (рис. 4). Учиты
вая данное обстоятельство, компенсация растяжения края платформы 
происходит в области резкого поднятия фундамента, представляющего, 
следовательно, структуру сжатия, которая выражается системой взбро* 
сов. Таким образом, под Карпатами находятся два типа фундамента: 
внутренний, собственно карпатский, сжатый, сокращенный и внешний, 
платформенный — растянутый.

Суммируя все сказанное, образование карпатских покровов пред
ставляется в следующем виде. Формирование покровов произошло не в 
какой-то определенный момент, а явилось результатом длительного про
цесса, начало которого в украинском секторе Карпат связано с движе
ниями конца раннего олигоцена, а завершение — с поздним сарматом. 
Поступательность развития покровов убедительно продемонстрирована 
на примере Самборского покрова [11]. Поднятие внутренних зон сопро
вождалось интенсивным прогибанием более внешних частей бассейна, 
что привело к накоплению километровых толщ кросненского флиша, 
Интересно отметить, что тектонические процессы во флишевом троге со-



проьождались отступлением моря с прилегающей части древней плат
формы. Последующие тектонические движения на границе олигоцена и 
миоцена привели к поднятию всей территории Карпат, за исключением 
ранее заложившейся внутренней Кросненской депрессии и окраинной — 
Бориславско-Покутской. Миграция процесса поднятия в направлении 
внешней стороны фиксируется смещением оси бассейна седиментации. 
К началу среднего миоцена вся территория Карпат превратилась в су
шу. Последовательное поднятие блоков фундамента привело к их слож
ным структурным взаимоотношениям, где по системе густой сети взбро
сов произошло частичное и, возможно, полное перекрытие одних блоков

Рис. 3. Схема структурного соотношения Карпат с передовым прогибом

Рис. 4. Сейсмогеологический разрез земной коры Восточных Карпат вдоль III Меж
дународного профиля ГСЗ [22J.

1 — складчатое основание Большой Венгерской впадины и Закарпатского прогиба;
2 — складчатые флишевые толщи Карпат; 3 — поверхность фундамента («гранитного 
слоя); 4 — раздел Конрада; 5 — раздел Мохо; 6 — преломляющие горизонты с указа -̂ 
нием значений граничной скорости (км/с); 7 — отражающие площадки;. 8 — осадочный 
слой; 9 — «гранитный» слой; 10 — «базальтовый» слой; 11 — глубинные и другие круп

ные разломы; 12 — предполагаемый конвекционный поток в верхней мантии

другими. В результате произошло сокращение ширины дофлишевого ос
нования, образование избыточных масс флиша, которые вслед за осно
ванием, в условиях поднятия и складчатости, также сокращались в своей 
ширине. Этот процесс длился до момента нарушения связей между пла
стичными флишевыми толщами и жестким основанием. Произошел срыв 
и началось растекание флишевых масс, которое протекало тем более 
интенсивно, чем больше поднимались блоки фундамента. Компенсация 
сжатия происходила перед фронтом поднятия сначала в пределах собст
венно карпатского фундамента (Кросненская депрессия), а затем и при
легающей части платформы.

На первом этапе формирования орогена в результате поднятия внут
ренних блоков фундамента и образования системы взбросов структура 
флишевых толщ в свою очередь осложняется сетью разрывных наруше
ний. Образуется ряд отдельных самостоятельных блоков, которые, по



следовательно смещаясь к внешней стороне, образуют чешуйчато-по
кровную структуру. Наиболее внутренний блок (или блоки) флиша в 
процессе растекания занимает место сместившихся блоков, компенси
руя, таким образом, освободившееся пространство. Отсюда становится 
понятным отсутствие «оголенных» мест, откуда сползают флишевые мас
сы,— явление, на которое указывают противники гравитации.

Необходимо отметить, что срыв толщ флиша происходит не обяза
тельно по его основанию, т. е. на уровне отложений титона — неокома. 
Все зависит от физико-механических свойств пород. Как уже говорилось, 
наиболее древние отложения Магурского покрова представлены верх
ним мелом, при этом их сеноманская часть, что весьма показательно, 
сложена пестрыми глинами. По-видимому, более жесткие породы ниж
него мела слагают корни покрова и неотделимы от блоков фундамента.

Представляемый процесс был характерен, по-видимому, для Запад
ных и Восточных Румынских Карпат, где фундамент относительно высо
ко приподнят и где, следовательно, особенно ярко выражена покровная 
структура. Покровы при этом, исключая тыльные части наиболее внут
ренних, полностью сорваны со своего основания. В Украинских Карпа
тах бескорневыми являются, видимо, только наиболее внешняя часть 
Скибового и Бориславско-Покутский покровы, а более внутренние — 
Дуклянский и Дусинский — представляют систему крутых чешуй, непо
средственно связанных со своим основанием.
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РАННЕ-СРЕДНЕПАЛЕОЗОИСКИЙ ВУЛКАНИЗМ ПЕРЕДОВОГО 
ХРЕБТА И ПАЛЕОТЕКТОНИЧЕСКАЯ ЗОНАЛЬНОСТЬ 

БОЛЬШОГО КАВКАЗА

В Передовом хребте представлены вулканические толщи двух палео
зон: океанической (ранний палеозой) и островодужной (девон). Послед
няя возникла, вероятно, на океаническом основании. Вулканическая обста
новка в девонское время менялась как во времени, так и по латерали. Уста
навливается два этапа вулканизма. Во «время второго этапа существовали 
две вулканические гряды, между которыми находилась область аккумуля
ции вулканогенных пород. Поперечное сокращение девонской вулканической 
островной системы до современной ширины зоны Передового хребта в ре
зультате шарьяжеобразования устанавливается в 3—4 раза.

Условия проявления вулканизма прежних геологических эпох, позна
ющиеся на основе метода актуализма, играют важную роль для восста
новления истории тектонического развития и палеогеографии той или 
иной области. Для Большого Кавказа все это имеет актуальное значение 
в связи с продолжающейся дискуссией о палеотектонических обстанов
ках формирования ранне-среднепалеозойских вулканогенных толщ тек
тонической зоны Передового хребта.

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ ЗОНЫ ПЕРЕДОВОГО ХРЕБТА 
В СТРУКТУРЕ БОЛЬШОГО КАВКАЗА;

ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ ЕЕ СТРОЕНИЯ

Доверхнепалеозойские вулканогенные образования Северного Кавка
за сконцентрированы преимущественно в зоне Передового хребта, до 
недавнего времени считавшейся структурно обособленной трогообразной 
частью среднепалеозойской эвгеосинклинальной области, в рамках кото
рой вулканиты вместе с сопутствующими им субвулканическими и ги
пабиссальными породами считались залегающими на месте своего обра
зования. Установление покровного строения доверхнепалеозойского 
структурного этажа привело к изменению существующих схем страти
графии, магматизма и тектоники. Было доказано, что все древние струк
турно-вещественные комплексы первоначально располагались латераль- 
но один относительно другого и часто вдали от их современного положе
ния. В настоящее время они участвуют в единой сложнодислоцирован- 
ной покровной структуре.

По данным геофизических работ и прямых полевых наблюдений 
(в бассейне рек Большая и Малая Лаба), основанием пакета покровов 
является сиалический (сиало-фемический) комплекс, вероятно, докемб- 
рийского возраста; перекрываются о^и резко несогласно неоавтохтонны- 
ми верхнепалеозойскими молассами и морскими терригенными породами 
лейаса.

Таким образом, само понятие «зона Передового хребта» приобретает 
смысл, отличный от того, который вкладывался в него недавно — из 
структурно-формационной она становится тектонической, в которой ока
зываются совмещенными (в допоздневизейское время) образования не
скольких разнофациальных структурно-формационных палеозон, ранее 
принимавшихся за подзоны Передового хребта.

Обособление тектонической зоны Передового хребта произошло после 
покровообразования и явилось следствием крупноамплитудных переме
щений по разломам Пшекиш-Тырныаузской системы, Северному и дру-



гим в позднепалеозойское время. В результате за преобладавшей да 
этого вертикальной неоднородностью в строении Большого Кавказа на 
первый план выступила латеральная: на юге выделилась зона Главнога 
хребта (граниты и кристаллические сланцы), к северу — Бечасынская 
зона (преимущественно кристаллические сланцы, в меньшей степени 
граниты, гипербазйты).

В современной зоне Передового хребта выделяются следующие струк
турно-вещественные комплексы (снизу вверх) *:

1. Параавтохтонный докембрийский кристаллический комплекс (крае
вая часть Восточно-Европейской плиты?).

2. Терригенный комплекс Тоханской палеозоны континентального 
склона и подножия (нижний силур — нижний карбон, Тоханский по
кров).

3. Вулканогенно-осадочный комплекс островодужной палеозоны 
Большого Кавказа (нижний девон — нижний карбон, Зараусская и Карт- 
джюртская пластины Кизилкольского покрова).

4. Офиолитовый комплекс и сопутствующие ему образования океани
ческой (Марухской) палеозоны (протерозой? — нижний — средний па
леозой, Марухский покров).

5. Докембрийский (?) кристаллический (апотерригенный) комплекс 
в аллохтонном залегании (Ацгаринский и Кыртыкский покровы). Палео- 
тектоническая обстановка образования этого комплекса неизвестна.

Границами между комплексами служат в большинстве случаев четко 
выраженные надвиги, часто полностью срезающие некоторые из комп
лексов и приводящие в соприкосновение породы разных из них (рис. 1)_

Рис. 1. Тектоническая схема Передового хребта (неоавтохтонные образования сняты)
1 — параавтохтонный докембрийский комплекс зоны Передового хребта, кристалличе
ские породы Главного хребта и Бечасынской зоны; 2 — терригенный комплекс Тохан
ской палеозоны; 3 — вулканогенно-осадочный комплекс островодужной палеозоны 
Большого Кавказа (Кизилкольский покров): а—породы Картджюртской и Кенделляр- 
ской подзоны (Картджюртская пластина), б — породы Лабино-Зараусской подзоны. 
(Зараусская пластина); 4 — офиолитовый комплекс океанической палеозоны; 5 — до
кембрийский кристаллический комплекс в аллохтонном залегании (Ацгаринский пок
ров); 6 — границы шарьяжей; 7 — крутопадающие разломы, в том числе: I — Север

ный, II — Пшекиш-Тырныаузский

Подробная характеристика состава 3-го и 4-го комплексов будет при
ведена ниже. Не останавливаясь на деталях строения 1, 2 и 5-го комп
лексов, отметим следующее. В основании разреза первого из них извест
на толща аповулканогенных амфиболитов1 2 (мощностью более 2000 м)у 
перекрытых кристаллическими сланцами и плагиогнейсами, прорванны
ми среднепалеозойскими гранитоидами (аляскиты, тоналиты и т. д.).

В терригенных образованиях второго комплекса (алевролиты, филли
ты, песчаники, фтаниты, олистостромовые толщи суммарной мощностью 
более 1000 м) залегают редкие потоки андезитовых плагиоклазовых пор-

1 По Г. И. Баранову и И. И. Грекову [4, 5] с изменениями.
2 Не исключено, что часть их является метаморфизованными габброидами.



фиритов (мощностью в первые метры;, отдельные горизонты (до 20— 
30 м) туфов различного состава, а также крупные (десятки метров) со
гласные тела риолитов эффузивного облика.

Породы пятого комплекса (суммарная мощность более 1 км) пред
ставлены в основном микрогнейсами, слюдяными, гранат-слюдяными 
сланцами, содержащими маломощные прослои аповулканогенных амфи
болитов. В основании его располагается тектоническая пластина, сло
женная вулканогенно-осадочными породами, измененными в зелено
сланцевой фации [8].

Как видно, вулканогенные образования свойственны всем перечис
ленным комплексам, что говорит о широком возрастном диапазоне и зна
чительном площадном развитии вулканизма в описываемом районе. Од
нако выделенные нами океаническая и островодужная палеозоны были 
главной ареной вулканических событий в допоздневизейское время. 
В первой вулканизм проявился предположительно в ордовике-—раннем 
силуре (возможно, вплоть до девона), во второй — в раннем—среднем 
девоне3.

ВУЛКАНИЗМ ОКЕАНИЧЕСКОЙ ПАЛЕОЗОНЫ

Вулканические породы описываемой палеозоны развиты на обширной 
территории Передового хребта в междуречье Теберда — Уруп (около 
1000 км2). Они входят в состав офиолитовой ассоциации Марухскоготек
тонического покрова. По набору продуктов вулканизма образованный 
ими комплекс может быть отождествлен со слабодифференцированной 
базальтоидной формацией, ранее именовавшейся спилит-диабазовой, а 
сейчас — формацией натриевых базальтов [7].

Слагающие его породы сконцентрированы в двух тектонических пла
стинах, которые, по-видимому, являются фрагментами первоначально 
единого поля вулканитов. Верхняя пластина характеризуется значитель
ной мощностью вулканитов, объединенных в карабекскую свиту (до 
1000 м). Преобладающими породами здесь являются спилиты, базальты, 
диабазы. В меньшей степени характерны андезитобазальты, плагиокла- 
зовые базальтовые порфириты, вариолиты и ассоциирующие с ними 
гиалокластиты. В нижней пластине (касаевская толща) кроме базальтов 
заметную роль играют андезитобазальты и андезиты.

Как в карабекской свите, так и в касаевской толще изредка встреча
ются согласные тела субвулканических натриевых риолито-дацитов 
(кварцевых альбитофиров) мощностью 0,2—2 м с характерным «острым» 
выклиниванием (слагают менее 1% объема толщ). С излившимися по
родами иногда ассоциируют тела субвулканических диабазов, содержа
ние которых в отдельных местах может достигать 30%, габбро-диабазов, 
субсогласные маломощные (первые десятки метров) интрузии габброи- 
дов.

Вулканиты карабекской свиты перекрываются существенно габброид- 
ным слоем, с которым они имеют переходную зону, где базальты прони
зываются множеством ветвящихся жилочек метасоматических (плагио- 
клаз-амфиболовых) пород, близких по составу к габброидам.

В наименее измененном виде (метаморфизм фации зеленых сланцев) 
спилиты характеризуются четко выраженной подушечной макротексту
рой, благодаря которой устанавливается опрокинутое положение офио
литовой пластины [6]. Со спилитами обычно ассоциируют базальты и 
андезито-базальты с различимыми поверхностями раздела потоков. Как 
показывает микроскопическое изучение, наименее измененные из них 
(бассейн р. Маруха) разнятся между собой по степени раскристаллиза- 
ции. Обычно они имеют порфировую структуру; вкрапленники представ
лены плагиоклазом (альбит-олигоклаз) и пироксеном (диопсид), струк
тура основной массы может быть микроофитовой, апоинтерсертальной, 
спилитовой, апогиалопилитовой. Вторичные процессы здесь приводят к 
хлоритизации, актинолитизации, эпидотизации; они наиболее интенсив-

3 С учетом радиометрических данных Г. Д. Афанасьева, возможно, и в силуре.



но проявились в нижней (гипсометрически) части карабекской свиты. 
В верхней части породы довольно «свежие»; так, в гиалокластитах хо
рошо сохраняются обломочки стекла, раскристаллизованного в микро- 
фельзитовый агрегат, содержащий лишь небольшую примесь землисто
го эпидота. Кроме того, здесь содержатся фрагменты раскристаллизо- 
ванных вулканитов и их порфировых вкрапленников (плагиоклаз и пи
роксен).

Натриевые риолито-дациты имеют порфировую структуру — немного
численные вкрапленники альбита и кварца погружены в фельзитовую 
или микролитовую массу.

В западном направлении метаморфизм вулканитов карабекской сви
ты увеличивается (до высокотемпературных субфаций фации зеленых 
сланцев и даже выше). Весьма интересным моментом является упомяну
тый выше характер зеленокаменного преобразования низов карабекской 
свиты (в ее современном положении) в бассейне рек Маруха — Зелен
чук. Здесь от 30 до 50% разреза представлено интенсивно переработан
ными (актинолитизация, хлоритизация, эпидотизация) основными вул
канитами. Граница между ними и слабо измененными базитами сравни
тельно четкая. Она обычно отмечена телами пиритизированных метасо- 
матитов и сопутствующих их вторичных кварцитов. Изучение этих изме
нений показало, что они взаимно связаны и образуют хорошо выражен
ную колонку метасоматической зональности: от интенсивно зеленока- 
меннопереработанных пород внизу до пиритизированных метасомати- 
тов — вверху. Однако такое положение их на' первый взгляд не увязы
вается с опрокинутым залеганием карабекской свиты. Объяснение может 
быть только одним: изменение пород прошло либо в период покровооб- 
разования, либо после него. Региональный и довольно однородный ха
рактер проявления процесса склоняет нас к первому варианту. Извест
но также, что движение покровов не только мощный динамический фак
тор, но, кроме того, оно может вызвать подъем геоизотерм. В результате 
должна произойти филлитизация глинистых осадков из подстилающих 
толщ и движение вверх освободившейся при этом воды. Это и привело 
к изменениям вулканитов, мобилизации рудных компонентов и их пере- 
отложению.

Излившиеся породы карабекской свиты первоначально перекрыва
лись (а сейчас в перевернутом залегании подстилаются) мощной вулка
ногенно-осадочной тебердинской свитой, состоящей из переслаивающих
ся основных туфов, редких покровов базальтов, алевролитов. По данным 
Л. Д. Чегодаева, в этих отложениях были найдены органические остатки 
■нижнего силура. Не исключено, что верхи свиты формировались позже 
(вплоть до девона).

ВУЛКАНИЗМ ОСТРОВОДУЖНОЙ ПАЛЕОЗОНЫ

По последним данным, полученным Л. Д. Чегодаевым, достоверно 
известный интервал времени проявления вулканизма в этой палеозоне — 
ранний — средний девон. В зоне Передового хребта его продукты рас
пространены на площади около 2700 км2 (с учетом участков, где они 
перекрыты более молодыми породами). В последние годы было установ
лено, что их разрез тектонически сдвоен. В связи с этим нами предлага
ется нижнюю тектоническую пластину именовать Картджюртской, а 
верхнюю — Зараусской, объединяя их в Кизилкольский покров (рис. 1 
и 2). Учитывая то, что это сдваивание имеет место во всей зоне Передо
вого хребта, величину указанной выше площади можно по меньшей мере 
удвоить.

Главной характерной особенностью разреза девонских вулканоген
ных образований является его двучленность: нижняя половина представ
лена излившимися породами (нижний девон), верхняя — вулканогенно
осадочными (средний девон). Датировка дается на основании имеющих
ся находок фауны среди вулканогенно-осадочных толщ, а также слоев, 
граничащих с излившимися породами. Вулканогенно-осадочные породы



перекрываются терригенными и известково-терригенными отложениями 
франского, фаменского и турнейского возраста. На них залегают поро
ды Марухского тектонического покрова.

Схематизируя реальную ситуацию, можно выделить три типа разре
зов пород (рис. 3), соответствующих трем подзонам: Картджюртской 
(Северной), Кенделлярской (Центральной) и Лабино-Зараусской (Юж
ной) 4 5. Достоверно установлено, что два первых типа сопряжены лате- 
рально и относятся к двум линейно-вытянутым вулканическим зонам, 
продукты которых в граничной полосе дают переходный тип разреза.

Рис. 2. Геологический разрез через зону Передового хребта северо-западнее
горы Эльбрус

1 — параавтохтонный докембрийский комплекс зоны Передового хребта, 
кристаллические породы Главного хребта и Бечасынской зоны; 2 — поро
ды Тоханской палеозоны; 3—9 — породы островодужной палеозоны: 3— 
базальты, 4 — риолиты, 5 — дациты, 6 — спилиты, 7 — андезито-базальто
вые плагиоклазовые порфириты, 8 — кремнистые сланцы, яшмы, 9 — ту- 
фопесчаникй с прослоями алевролитов; 10—позднепалеозойские гранитои- 
ды; 11 — породы неоавтохтона; 12 — поверхности шарьяжей; 13 — круто
падающие разломы, в том числе: I — Северный, II — Пшекиш-Тырныауз- 
ский, ГХ — зона Главного хребта, Б — Бечасынская зона, Кн, Кр — Кен- 
делярская и Картджюртская подзоны (Картджюртская пластина), ЛЗ — 

Лабино-Зараусская подзона (Зараусская пластина)

Породы Лабино-Зараусской подзоны, согласно последним данным фор
мирующие отдельную тектоническую пластину, ранее располагались 
южнее. Химические составы пород островодужной палеозоны сравнитель
но с океанической даны в табл. 1 и 2.

Картджюртская и Кенделлярская подзоны. Выделение подзон осно
вано на резких различиях в составе излившихся пород нижнего девона 
(кизилкольская свита), перекрывающие их вулканогенно-осадочные тол
щи среднего девона (эльмезтюбинская свита) идентичны по составу и 
строению.

В Картджюртской подзоне лавовый комплекс, мощность которого пре
вышает 2000 м, представлен довольно пестрым набором вулканитов от 
базальтов, спилитов (и вариолитов) до риодацитов и риолитов (кварце
вых альбитофиров), с подчиненным количеством промежуточных по со
ставу разностей (андезито-базальтов, андезитов, с одной стороны, и ан- 
дезито-дацитов — с другой).

На всех уровнях разреза встречаются многочисленные тела красных 
,и пестрых яшм, прослои агломератовых туфов кислого состава. В райо
не рек Кизилкол—Малка имеется несколько крупных прослоев конгло- 
мерато-брекчий, с преобладанием обломков кислых лав, что говорит о 
размыве вулканических построек, возникших до начала формирования

4 Последняя именовалась еще Урупской (Л. Д. Чегодаев, В. Л. Омельченко [9J), 
однако мы от этого названия отказались, так как И. И. Греков использовал его ранее 
в ином объеме и смысле.
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Рис. 3. Сопоставление колонки доверхнепалеозойских образований зоны Передового
хребта

Колонки: I — океанической палеозоны, Марухский покров; II — островодужной па
леозоны: а — Лабино-Зараусской подзоны, Зараусская пластина, Кизилкольский покров, 
б — Кенделлярской, в — Картджюртской подзон, Картджюртская пластина Кизилколь-

ского покрова
1 — базальты, 2 — спилиты (в нормальном залегании), 3 — спилиты (в опрокинутом 
залегании), 4 — габбро, 5 — ультрабазиты, 6 — аповулканогенные хлоритовые слан
цы, 7 — риолиты, 8 — субщелочные базальты, 9 — туфы различного состава, 10 
туфы кислого состава, игнимбриты, 11 — туфоконгломераты, 12 — базальтовые пла- 
гиоклазовые порфириты, 13 — андезито-базальтовые плагиоклазовые порфириты, 14 — 
«смешанные» лавы, 15 — дациты, 16 — перлиты, 17 — андезиты, 18 — лапиллиевые и 
бомбовые туфы, 19 — кремнистые сланцы и яшмы, 20 — туфопесчаники, 21 — конгло
мераты, 22 — известняки, 23 — филлитизированные аргиллиты и алевролиты, 24 — 
песчаники, 25 — терригенный флиш, 26 — кристаллические сланцы, 27 — границы тек

тонических покровов

пород Картджюртской подзоны и, по-видимому, располагавшихся еще 
севернее. На правобережье р. Чемарткол откартирована мощная толща 
перлитов дацитового состава. Весь этот комплекс отождествляется нами 
с базальт-андезит-риолитовым формационным типом [7].

В Кенделлярской подзоне развита контрастная по составу серия по
род, которая выделена нами как формация натриевых базальтов-риоли
тов («спилит-кератофировая» в традиционном определении). Ее строе
ние характеризуется относительной простотой — нижняя часть слагается 
более чем 700-метровой существенно базальтовой толщей (с отдельными 
участками «подушечных» спилитов), в которой залегают многочислен-



Химический состав вулканитов океанической палеозоны

Порода
Коли-
чество
анали

зов

Содержание окислов, %

SiOa AIsO ТЮ Fe20 ;, FeO Р20 . МпО СаО м е о К,О NasO П лл . 2

Базальты 9 50,29 16,29 1,10 2,90 7,00 0,15 0,15 6,51 7,31 0,39 3,65 4,18 99,92
Спилиты и вари 3 51,8 16,00 1,37 2,27 7,53 0,16 0,17 6,58 6,29 0,95 4,20 4,30 101,62

олиты
Плагиоклазовые 2 47,15 15,8 2,14 3,82 7,99 0,3 0,19 9,73 4,83 0,62 4,34 3,15 100,06

базальтовы е
порфириты

Андезито-базаль- 4 54,97 16,06 1,09 3,83 6,16 0,15 0,2 4,97 5,86 0,17 3,99 3,29 100,74
ты

Андезиты 2 59,23 15,42 0,91 5,29 3,77 0,14 0,12 5,44 3,33 0,42 3,33 2,99 100,39
Риодациты су б  4 71,0 13,18 0,52 0,94 2,90 0,15 0,07 1,66 1,33 0,26 6,06 2,75 100,92

вулканические

Табл ица 2
Химический состав вулканитов островодужной палеозоны

Порода
Коли
чество

ана SiO, А1,Оа ТЮ2 Fe,0> FeO Р.о, МпО СаО MgO к2о N a ,0 П.пл. 2
лизов

Картджюртская подзона

Спилиты и варио 14 52,23 14,08 0,46 6,19 4,88 0,03 0,22 5,36 7,08 0,67 3,76 4,67 99,63
литы

Базальты 16 49,96 16,1 0,63 5,90 4,57 0,15 0,19 6,29 5,81 0,67 4.12 5,18 99.57
Андезито-базальто 34 57,71 14,43 0,52 4,55 3,82 _ 0,15 4,91 5,58 0,62 3,97 3,58 99,84

вые, плагиоклазо
вые порфириты

Дациты 26 67,49 13,28 0,42 2,43 3,09 0,11 0,14 2,04 1.74 0,80 4,49 3,23 99,26
Риолиты и риода

циты
34 73,94 11,86 0.29 2.11 2,03 0,08 0,10 1,56 1,07 0,26 4,25 1,87 99,42

Кенделлярская подзона

Базальты 7 52,19 15,79 0,60 4,85 6,29 0,01 0,17 4,21 5,64 0,23 4.27 5,15
Дациты (кварцевые 

альбитофиры)
4 66,58 12,15 0,41 3,15 3,01 0,06 0,15 3,95 2,09 1,10 4,03 3.6

Риолиты (кварцевые 
альбитофиры)

16 74,87 10,95 0,19 2,09 1,60 0,01 0,05 1,36 1,37 1.42 3,40 1,81

Лабино-Зара усекая подзона

Базальты 8 51,57 14,56 0,91 4,69 7,12 0,11 0,21 5,9 7,26 0,13 2,96 3,37 99,09
Спилиты 16 53,61 15,36 0,55 7,33 3,96 0,10 0,15 5,99 3,79 0,59 4,22 4,23 99,88
«Смешанные» лавы
а) базальты 8 51,38 16,30 1,02 4,06 8,51 0,08 0,21 3,0 6,54 0,41 3,84 4,09 99,59
в) андезито-базаль-

ТЫ 5 55,33 16,79 0.8 5,21 6,33 0,08 0,17 4,78 4,43 0,24 3,79 2,79 100,74

с) андезиты 7 60,6 14,88 0,81 4,15 4,90 0,11 0,13 2,25 3,31 0,55 4,86 2,92 100,0
d) андезито-дациты 3 64,92 13,47 0,6 4,96 3,78 0,07 0,11 1,29 2,56 0,26 6,05 1,65 99,82
е) дациты и риода 4 69,44 12,43 0,66 5,01 2,16 0,11 0,08 1,03 1,11 0,42 5,75 1,64 99,97

циты
Игнимбриты и туфы 6 72,77 12,95 0,25 1,66 1,85 0,09 0,07 2,01 1,68 2,16 2,63 1,83 99,95

кислого состава
С убвулканические 

риолиты (кварце
8 74,48 12,12 0,21 0,83 1,69 0,07 0,06 1,15 0,95 0,96 4,50 1,41 98,62

вые альбитофиры)
Субщелочные ба

зальты
6 48,73 16,70 0,95 5,11 6,21 0,39 0,20 8.15 5,64 2,76 2,57 2,78 100,30

ные согласные и субсогласные тела субвулканических риолитовых пор- 
фиров ( 5— 25% объема). Вторая половина представлена излившимися 
риолитовыми порфирами, часто гематитизированными; в своей верхней 
части они в некоторых местах перекрываются агломератовыми туфами 
кислого состава, игнимбритами с прослоями красных яшм. Мощность 
пород достигает 500 м.



Вулканиты обеих подзон затронуты не очень сильным зеленокамен
ным изменением: характерными вторичными минералами являются аль
бит, хлорит, эпидот, пренит, пумпеллиит. Спилиты имеют в большинстве 
своем подушечную макротекстуру. Микроструктура их, как и базальтов 
(которые также являются спилитами в широком понимании этого тер
мина), апоинтерсертальная, спилитовая, вариолитовая. В их составе пре
обладают плагиоклаз, клинопироксен, вторичные минералы. Андезиты и 
андезито-базальты образуют немногочисленную группу, примыкающую 
к базальтоидам Картджюртской подзоны.

Риолиты, риодациты и дациты связаны взаимными переходами; по
роды имеют порфировую структуру, иногда миндалекаменную текстуру 
(чаще всего у дацитов). Структура основной массы — от фельзитовой у 
риолитов до микропойкилитовой — у дацитов.

Вулканогенно-осадочные породы, перекрывающие лавовый комплекс 
(эльмезтюбинская свита, вулканогенно-терригенная формация), ложат
ся на него с локальным размывом (линзы конгломератов с галькой мест
ных эффузивных риолитов) и представлены в основании горизонтом 
кремнистых сланцев и яшм (мощность от нескольких десятков до 150 м), 
а выше — переслаиванием туфопесчаников, алевролитов, песчаников, с 
редкими маломощными потоками андезитовых плагиоклаз-пироксеновых 
порфиритов.

Лабино-Зараусская подзона. Разрез вулканитов здесь достаточно
сложен и по простиранию ее характеризуется значительными вариация
ми. Нижняя лавовая его часть на всей территории Передового хребта 
представлена, так же как и в Кенделлярской подзоне, базальтами с те
лами риолитов (даутская свита), на западе Передового хребта разрез 
более пестр: здесь появляются спилиты, вариолиты, прослои так назы
ваемых смешанных лав, представляющих собой очень тонкое (1—5 см!) 
чередование полосок, сложенных базальтовым, андезито-базальтовым, 
андезитовым или даже андезито-дацитовым и дацитовым материалом. 
Кислые вулканиты верхней части в Малка-Зеленчукском междуречье 
представлены преимущественно излившимися породами (риолитовыми 
порфирами), а западнее они почти полностью вытесняются их туфами и 
игнимбритами.

Средний девон Лабико-Зараусской подзоны на востоке (до р. Боль
шой Зеленчук) представлен в основном туфоконгломератами (с галькой 
риолитов и плагиогранитов), в Лабинском междуречье — псаммитовыми 
и агломератовыми туфами (семиродниковская свита), которые лишь в 
самом верху сменяются конгломератами, сходными с вышеупомяну
тыми 5.

Вулканизм в этой подзоне заканчивается резко: последняя его вспыш
ка представлена незначительным по мощности горизонтом субщелочных 
базальтоидов с сопутствующими им туфами. Это порфировые породы с 
сильно измененными вкрапленниками пироксена (замещен амфиболом 
и хлоритом) и плагиоклаза (серицитизирован). Основная масса сильно 
изменена—хлоритизирована и актинолитизирована. По мнению 
Г. Д. Афанасьева и Н. П. Лупановой [3], эта формация является пере
ходной к ассоциациям стабильных областей.

Метаморфизм пород Лабино-Зараусской подзоны обычно более вы
сокий. Большая часть пород испытала интенсивное рассланцевание и

5 Значительные латеральные изменения фациальных условий и литологического 
состава пород в пределах Лабино-Зараусской подзоны позволяют И. И. Грекову на
метить внутри нее три самостоятельные подзоны: а) Урупскую — с контрастным ти
пом вулканитов и сокращенной мощностью разреза, б) Болынелабинскую — с присутст
вием последовательно дифференцированных вулканитов при максимальной мощности 
разреза всех изверженных пород и в) Блыбскую — с контрастным или слабодифферен
цированным типом вулканитов и минимальной мощностью лав и туфов. Сопоставление 
этих трех подзон с Картджюртской и Кенделлярской, как вытекает из наших представ
лений о покровном строении среднепалеозойских толщ, возможно только после выпол
нения палинспастических преобразований.



метаморфизм актинолит-эпидотовой ступени фации зеленых сланцев, что, 
возможно, связано с особым тектоническим положением этих образова
ний. В зоне контакта с подстилающими породами докембрийского пара
автохтона на минеральные ассоциации зеленосланцевой фации наклады
ваются более высокотемпературные; появляются четко картируемые 
зоны амфиболизации (с сине-зеленой роговой обманкой), окварцевания, 
эпидотизации и даже гранатизации и турмалинизации (эпидот-амфибо- 
литовая фация).

ОБСТАНОВКА ПРОЯВЛЕНИЯ ДЕВОНСКОГО 
ОСТРОВОДУЖНОГО ВУЛКАНИЗМА

Имеющийся в нашем распоряжении фактический материал позволя
ет произвести в общих чертах реконструкцию палеовулканической и па- 
леоструктурной обстановки девонского времени (рис. 4). На первом эта
пе к северу (северо-востоку?) от Картджюртской подзоны, по-видимому, 
сформировалась подводная вулканическая гряда, цоколь которой сла
гался основными вулканитами (спилиты левобережья р. Малки). Вслед 
за этим произошли мощные излияния кислых лав и эта гряда стала ост
ровной. Продукты извержения ее вулканических аппаратов (чередова
ние кислых и основных вулканитов), а также разрушения их надводных 
частей (конгломерато-брекчии) и составляют значительную часть разре
за нижнего — среднего девона Картджюртской подзоны. На территории 
последней (в доступной для изучения части) вулканоструктуры, по-види
мому, отсутствуют6. Неизвестны они также на площади Кенделлярской 
и Лабино-Зараусской подзон7, где в течение первого этапа происходит 
накопление мощных толщ недифференцированных низкокалиевых ба
зальтов с очень малым коэффициентом эксплозивности при полном от
сутствии терригенных образований. В Кенделлярской подзоне эти ба
зальты и составляют практически весь разрез пород первого этапа, в 
Лабино-Зараусской в конце его формируется толща разнообразных по 
составу вулканитов, состоящая из «смешанных» лав, порфировых ба- 
зальтоидов и других пород, по-видимому, поставлявшихся цепью вулка
нов, возникших в это время несколько южнее Лабино-Зараусской подзо
ны. Коэффициент эксплозивности в этой части разреза резко повы
шается.

Второй этап на территории всех трех подзон представлен кислыми 
вулканитами (излившимися и вулканокластическими). В Картджюрт
ской подзоне они представлены маломощным, выклинивающимся к севе
ру потоком, сопоставляющимся, по данным палеомагнитных измерений, 
с кварцевыми альбитофирами и их туфами двух смежных подзон. В двух 
северных подзонах и на значительной части Лабино-Зараусской эти вул

каниты перекрываются толщей кремнистых сланцев, фиксирующих пред- 
среднедевонскую поверхность выравнивания, что исключает возможность 
присутствия здесь вулканоструктур. Они, очевидно, были южнее, что 
подтверждается развитием грубообломочных вулканокластов в Лабино- 
Зараусской подзоне, а также литологией толщ следующего этапа.

Третий этап характеризуется затуханием вулканической деятельно
сти. В двух северных подзонах вулканогенный материал представлен 
единичными потоками лав среднего состава, продуктами их разрушения, 
а также примесью резургентной (?) телепирокластики (принесенной ско
рее всего с юга) в осадочных и вулканомиктово-осадочных толщах. В за
падной части Лабино-Зараусской подзоны преобладают ювенильные 
псаммитовые и грубообломочные туфы различного состава, часто с круп
ными фрагментами кислых лав, нередко — с прослоями игнимбритов;

6 За исключением упомянутого района правобережья р. Чемарткол, где возможно 
присутствие перлитового купола.

7 Возможно, Пцицерское палеоподнятие относится к числу вулканических построек.
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штабы выбраны произвольно; за поверхность выравнивания взята толща кремнистых сланцев! — граница нижнего и среднего
девона)

Направление движения: 1 — лавового материала; 2 — эксплозивно-обломочного; 3 — терригенного материала. ПХ — 
современная ширина зоны Передового хребта. ЛЗ, Кн, Кр — Лабино-Зараусская, Кенделлярская и Картджюртская подзоны.

Остальные знаки см. на рис. 3



в восточной части туфогенный материал смешивается с терригенным, по
ступающим с размывающегося на юге вулкано-тектонического (?) соору
жения. В составе гальки присутствуют не только кварцевые альбитофи- 
ры, но и комагматичные им плагиограниты. Последние в мелких облом
ках появляются в Картджюртской подзоне только в раннефаменское 
время.

ВЫВОДЫ

Таким образом, на территории палеозоны островной дуги вулканиче
ская обстановка в девонское время менялась как во, времени, так и по 
латерали. На первом этапе развития вулканизма в южной части палео
зоны господствовали подводные трещинные излияния однородных ба
зальтов, занимавших значительные пространства; из всех базитов они 
являются наиболее близкими основным породам океанической палеозо
ны, располагавшейся еще южнее (юго-восточнее?). Возможно, что в их 
основании за пределами рассматриваемого района располагаются бази- 
ты офиолитового комплекса. Севернее, ближе к платформе (Картджюрт- 
ская подзона) вулканизм характеризуется значительным разнообразием 
его продуктов (в том числе и явно палингенного происхождения). Сход
ная вулканическая обстановка на юге проявляется позже, где к началу 
второго этапа возникает вторая вулканическая гряда (Лабино-Зараус- 
ская подзона). Пространство между нею и ранее описанной островной 
вулканической цепью представляет собой область аккумуляции вулкано
генных пород.

Учитывая, что каждая из этих активных вулканических островных 
цепей должна была характеризоваться определенной симметрией в рас
пределении продуктов извержения по отношению к вулканоструктурам, 
можно предполагать, что как к северу, так и к югу существовали обшир
ные поля развития вулканитов девона, в последнем случае — далеко 
южнее современного положения зоны Главного хребта. Поперечное со
кращение вулканической островной системы (см. рис. 4) до современной 
ширины зоны Передового хребта в результате шарьяжеобразования по 
нашей реконструкции получается в 3—4 раза.

Покровное строение зоны Передового хребта исключает трактовку 
этой структуры для среднего палеозоя как грабен-синклинория и не по
зволяет ее рассматривать в качестве интрадугового рифта [1, 2]. Даже 
не разбирая петрохимических доказательств, только из геологических 
данных ясно следует, что все, что имеется в Передовом хребте, т. е. все 
комплексы вулканических допозднепалеозойских пород во всех покров
ных единицах, хорошо укладывается в две ассоциации: океаническую и 
островодужную. Если последнюю объявить принадлежащей к интраду- 
говому рифту, то собственно островную вулканическую дугу создавать 
будет не из чего. Вместе с тем проблема палинспастических реконструк
ций области Большого Кавказа для палеозоя остается пока далеко не 
полностью решенной. Доказательств того или иного латерального рас
положения формационных комплексов разных покровных единиц недо
статочно. Неизвестны по существу зоны, в которых находятся подводя
щие каналы остповодужного вулканизма, остатки вулканоструктур и т. д. 
Нам пришлось расположить их (см. рис. 4) за пределами непосредствен
но изученных вулканических подзон. Зона современного Главного хреб
та, по всей вероятности, не подходит на роль южной части палеоостров- 
ной вулканической дуги и должна быть при реконструкции отодвинута 
еще южнее. Тем более она не может рассматриваться наряду с Бечасын- 
ской зоной в качестве ограничений интрадугового рифта, так как обе 
они, состоя из нескольких покровных единиц, содержат иные элементы, 
скорее всего смежные с вулканической дугой или Тоханской палеозоной. 
Имеются в виду разрезы Уллу-Лахрана, океанической палеозоны и не
которые другие.
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ОСОБЕННОСТИ РАЗЛОМНОИ ТЕКТОНИКИ 
ИНДОКИТАЙСКОГО РЕГИОНА

В строении основных структурных элементов Индокитайского региона, 
включающих стабильные блоки докембрийской континентальной коры, раз
деляющие их фанерозойские подвижные пояса, мезозойские и кайнозойские 
наложенные впадины и современные шельфы, важную роль играют разло
мы, сгруппированные в четыре системы. Приведены данные по морфоки
нематической характеристике разломов; выделены мантийно-корковые 
(.транслитосферные и литосферные) и коровые (фундамента и чехла) раз
рывные нарушения и главнейшие эпохи разломообразования. Отмечена 
связь полезных ископаемых с разломами различного типа.

Полуостров Индокитай вместе с прилегающими шельфами окраин
ных морей входит в состав юго-восточной части азиатского континента, 
расположенной на пересечении складчатых систем и разломов двух 
главных направлений: северо-восточного (катазиатского) и северо-за
падного (тетисного). На юго-западе и востоке Индокитайский регион 
граничит с переходной зоной от континента к океану, включающей ост
ровные дуги и окраинные моря Индонезии и Филиппин. Сведения о 
дизъюнктивных нарушениях этой части Азии сосредоточены главным об
разом в работах, появившихся в печати в последние 5—10 лет [1, 2, 5, 
7—9, 12, 14—19, 22—24, 26, 27].

Жесткий каркас рассматриваемого региона образуют блоки конти
нентальной коры докембрийской стабилизации (рисунок): Шанский на 
северо-западе, Индосинийский в центре и Северо-Вьетнамский (Вьетбак- 
ский) на северо-востоке. Последний блок представляет собой южное 
окончание более обширного массива докембрийской коры, составляюще
го фундамент Южно-Китайской платформы. Наиболее древние метамор
фические комплексы, подвергшиеся складчатости и гранитизации около 
2 млрд, лет назад (карельская эпоха тектогенеза) и 1—0,8 млрд, лет 
(гренвиллская эпоха), выходят в районе Могок на севере Бирмы, в Кон- 
тумском выступе в центре СРВ и в хр. Фансипан на севере СРВ [10].

На обширных участках древний фундамент перекрыт складчатыми 
осадочными комплексами с преобладанием карбонатно-терригенных 
формаций платформенного и миогеосинклинального типов, накопивших
ся преимущественно в морской внутриконтинентальной или шельфовой 
обстановках. Они были дислоцированы с образованием укороченных 
линейных и германотипных складок в середине кембрия в байкальскую 
эпоху, в конце раннего — начале среднего палеозоя в каледонскую эпо
ху, в конце среднего — середине позднего палеозоя в герцинскую эпоху, 
в раннем мезозое в индосинийскую эпоху. Незатронутый или слабо охва
ченный последующими дислокациями эпикаледонский платформенный 
чехол сохранился только на северо-востоке региона в Катазии.

Отмеченные блоки докембрийской континентальной коры и их про
должения, погруженные под палеозойские и мезозойские шельфовые 
(миогеосинклинальные) комплексы, разделены подвижными поясами, в 
которых возраст коры является более молодым: среднепалеозойским, 
позднепалеозойским — раннемезозойским, позднемезозойским и ранне
кайнозойским. Эти пояса отвечают вулканическим островным дугам и 
бассейнам с корой промежуточного и океанического типа, разделявшим 
древние континентальные массивы в палеозое (Центрально-Таиланд
ская — Восточно-Малаккская и Лаосско-Вьетнамская зоны) или обрам
лявшим их со стороны Палеотихого океана и Тетиса (Катазиатская, Во-



сточно-Бирманская и Западно-Бирманская зоны). Некоторые подвижные 
зоны возникли за счет вторичных расколов древних массивов в конце 
палеозоя — начале мезозоя при процессах рифтогенеза и новообразова
ния коры промежуточного типа (зона р. Черной на севере СРВ, зона 
Семангол на п-ове Малакка). В результате последующей складчатости 
и гранитизации в них,сформировалась мезозойская континентальная 
кора.

Для подвижных поясов характерно развитие флишевых, аспидных и 
вулканогенно-кремнистых формаций эвгеосинклинального ряда, часто 
присутствуют породы офиолитовой ассоциации, включая альпинотипные 
ультрабазиты, находящиеся в аллохтонном залегании или входящие в 
состав тектонического меланжа. Зоны подверглись интенсивной линей
ной складчатости с образованием надвигов и шарьяжей во время пере
численных выше эпох тектогенеза, а также в середине — конце мезозоя 
в киммерийскую эпоху и в начале — середине кайнозоя в раннеальпий
скую эпоху.

Для рассматриваемого региона характерно широкое распространение 
орогенных комплексов только начиная с позднего триаса — ранней юры,



что связывается с интенсивно проявленной фазой столкновения и скучи- 
вания разъединенных до того блоков континентальной земной коры (ин- 
досинийский орогенез). На северо-западе региона (Западная Бирма) 
подобные процессы имели место позже: в середине — конце мела и в 
конце палеогена — начале неогена [2, 17]. Мезозойские и кайнозойские 
орогенные комплексы сложены преимущественно наземными красно
цветными или сероцветными молассами, часто угленосными, приурочен
ными к локальным наложенным впадинам. Для этих отложений обычны 
пологие дислокации, реже германотипные складки, осложненные разло
мами. В позднем кайнозое образовались покровы щелочных и субщелоч
ных базальтов, излияния которых были, по-видимому, связаны с фазой 
неотектонического сводового поднятия и раскалывания территории [3].

С востока, юга и запада к п-ову Индокитай прилегают шельфовые 
области. Шельф Южно-Китайского моря протягивается в субмеридио
нальном направлении вдоль побережья Вьетнама на расстояние свыше 
2000 км и по своим структурно-геоморфологическим характеристикам 
отчетливо разделяется на три части: северную, центральную и южную. 
Северная часть шириной более 250 км целиком расположена в пределах 
залива Бакбо, где преобладают глубины от 50 до 80 м. Нарастание 
глубин с 20—40 м до 100—120 м происходит крайне постепенно в на
правлении с северо-запада на юго-восток. Уступ северного шельфа Вьет
нама выражен весьма четко. Его высота колеблется от 100—150 м южнее 
16° северной широты до 600-—800 м в районе 18-й параллели, где ориен
тировка уступа меняется с меридиональной на северо-восточную при 
приближении к о. Хайнань. В крайней северо-восточной части уступ 
шельфа становится значительно положе, и увеличение глубин от бровки 
шельфа (150—200 м) до основания уступа (800—1000 м) происходит 
уже на расстоянии около 15—20 км, а не 2—5 км, как в районе 17-й па
раллели.

Центральная часть Вьетнамского шельфа протягивается от о. Ре до 
11° с. ш. на расстояние около 500 км прк ширине лишь 30—60 км. Здесь 
выделяется только одна зона субмеридионально ориентированных но
вейших поднятий. -Бровка шельфа проходит примерно по изобате 200 м. 
На севере центральной части уступ шельфа пологий, и его высота не

Схема разломной тектоники Индокитайского региона 
1—5 — основные структурные элементы: 1 — блоки докембрийской континентальной 
коры (древние платформы и срединные массивы вместе с палеозойскими и мезозойски
ми миогеосинклинальными зонами), 2 — фанерозойские подвижные пояса (эв- и мёзо- 
геосинклинальные зоны), 3 — крупные позднекайнозойские наложенные впадины на 
континенте, 4 — современные шельфы, 5 — глубоководные котловины и их склоны; 
6—9 — разломы, установленные и предполагаемые (а — коровые, б — мантийно-ко
ровые): 6 — по геолого-геофизическим данным, 7 — по геоморфологическим данным, 
8 — по космогеологическим данным, 9 — по комплексу данных; 10—13 — кинематиче
ские типы разломов: 10 — сдвиги, 11 — трансформные разломы, 12 — надвиги, 13 — 
сбросы; 14, 15 — прочие обозначения: 14 — локальные новейшие структуры, выражен
ные в рельефе морского дна (а — положительные, б — отрицательные), 15 — главней
шие разломы Индокитайского региона (1—90-го градуса, 2 — Аракан-Иома *, 3 — Пегу- 
Иома *, 4 — Сагаинг *, 5 — Панлаунг *, 6 — Северо-Шанский, 7 — Бирмано-Лаосская 
зона разломов *, 8 — Лайтяу-Пхетчабун *, 9 — Верхняя Янцзы-Айлаошань *, 10 —
Тханьхоа *, 11 — Шонгда (р. Черной), 12 — Шонгхонг (р. Красной) *, 13 — Каобанг, 
14 — зона разломов Куангнинь *, 15 — Вангвиенг, 16 — Сиангкхуанг-Меконг, 17 —
Осевой Чыонгшонский, 18 — зона разломов Шонгка, 19 — зона разломов Трех пагод, 
20 — Трансиндокитайский *,21 — Дангрек *, 22 — Пхупхан-Ванфонг *, 23 — зона раз
ломов Кхеммарат-Дананг *, 24 - -  зона разломов Ранонг *, 25 — Бокбак, 26 — зона раз
ломов дельты Меконга *, 27 — Кампот — Катау, 28 — зона разломов Куала-Лумпур, 
29 — Лебир, 30 — Восточно Малайский, 31 — лайнань-Натуна *, 32 — Зондско-Ассам- 
•ский, 33 — Семанко*). Цифрами на схеме обозначены: I—III ,— блоки докембрийской 
коры (I — Шанский, II — Индосинийский, III — Северо-Вьетнамский); IV—IX — фа
нерозойские подвижные пояса (IV — Западно-Бирманский, V — Восточно-Бирманский, 
VI — Центрально-Таиландский — Восточно-Малаккский, VII — Лаосско-Вьетнамский, 

VIII — Катазиатский, IX — Зондский)

* Краткие сведения о разломе приведены в таблице.



превышает 50—70 м, а на юге к краю шельфа подходит крупный новей
ший разлом, выраженный в рельефе дна уступом до 1000 м.

В южной части шельф Вьетнама снова резко расширяется до 200— 
400 км. Он хорошо подразделяется на два района: дельты р. Меконг и 
Сиамского залива. Южный шельф Вьетнама заметно выровнен за счет 
большого поступления речных наносов, и нарастание глубин происходит 
крайне постепенно (20 м на 100 км). Отличительной чертой подводного 
рельефа Меконгского района южного шельфа является сложная система 
затопленных проток дельты р. Меконг, приуроченных к регрессивным 
фазам стояния уровня моря на отметках 20 и 30 м.

Северная часть Андаманского моря, так называемый Мартабанский 
шельф, занята обширной авандельтой р. Иравади, аккумулятивная по
верхность которой весьма полого погружается к югу. Подводный край 
дельты маркируется четким свалом глубин на отметках 40—50 м. На 
поверхности авандельты прослеживаются довольно многочисленные до
линообразные понижения затопленных дельтовых проток, «устья» кото
рых приурочены к подводным береговым линиям, достаточно отчетливо 
выделяющимся на абсолютных отметках: 10—11, 20—22 и 25—50 м. На 
глубинах порядка 100—120 м, уже за пределами авандельты, эти прото
ки «сливаются» друг с другом, образуя крупную долину, которая в пре
делах континентального склона переходит в подводный каньон Марта
бан тектонического происхождения. Он имеет V-образную форму и отно
сительную глубину «вреза» до 800 м. Мартабанский шельф к юго-восто
ку, значительно расширяясь, переходит в обширный шельф Мергуи, про
тягивающийся вплоть до Малаккского пролива. Шельф Мергуи в отли
чие от Мартабанского отчетливо подразделяется на внутренний, с глу
бинами до 100 м, и внешний, с глубинами от 200 до 50Q м. Они отделя
ются друг от друга крутым уступом высотой около 100 м, протягиваю
щимся в меридиональном направлении на расстояние свыше 800 км. 
Уступ этот, по всей вероятности, имеет тектоническое происхождение.

Многочисленны разрывные нарушения Индокитайского региона. 
Основные характеристики главнейших разломов приведены в таблице и 
могут быть сгруппированы в четыре системы. Наиболее четко выраже
на система разломов северо-западного простирания, изменяющегося на 
севере и западе региона на северо—северо-западное. Часть из них имеет 
древнее (протерозойское) заложение, например разломы Северного и 
Центрального Вьетнама, ограничивающие блоки древней континенталь
ной коры. Движения по ним неоднократно возобновлялись на протяже
нии геологической истории, а по некоторым (разломы Шонгхонг, Транс
индокитайский— 12, 20 на рисунке) продолжаются на неотектоническом 
этапе, что подтверждается распределением эпицентров землетрясений к 
другими геолого-геофизическими данными [9, 11,21].

В морфокинематическом отношении среди разрывных нарушений этой 
системы преобладают крупные сбросы и сдвиги. На шельфе Сиамского 
залива разломы северо-западного простирания ограничивают компенси
рованные прогибы с мощностью кайнозойских отложений до 9 км. В цен
тральных частях прогибов отмечены повышенные значения теплового 
потока [16], а на бортах — проявления щелочно-базальтового вулканиз
ма, что позволяет предполагать их рифтогенную природу [3]. Наиболее 
крупный из разломов, установленных геофизическими методами (маг
нитометрия и сейсмометрия) в пределах Сиамского залива, протягивает
ся от широты г. Котабару (Малайзия) на северо — северо-запад до ост
ровов Кох Крем, являясь восточной границей упомянутых кайнозойских 
осадочных бассейнов [13].

Система разрывных нарушений северо-восточного простирания наи
более отчетливо выделяется в Катазии и на юге Вьетнама. Это обычно 
менее протяженные по сравнению с предыдущими разломы часто палео
зойского заложения, преимущественно сбросы, возобновлявшие свою 
активность в мезозое. На неотектоническом этапе большинство из них 
неактивно или слабо активно (некоторые поперечные разломы Ханой
ской и Меконгской наложенных впадин, по которым происходит ступен-
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1100 <10 Коровый (по Система крутых сбро — 10-15
<3) гребенный сов со ступенчатым 1

фундамента) погружением к запа
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Название 
разлома (в 
скобках — длина. ширина.

глубина про
никновения и ведущий морфокинематиче

амплитуда перемеще
ния, км

Время за
ложения; 
главные 

этапыномер на 
схеме)

км км тип разлома по 
положению в 

литосфере
ский тип разлома на по
следнем этапе активности горизонталь

ного
верти
каль
ного

движе
ния

Система разломов субмеридионального простирания
Лайтяу — 
Пхетча- 
бун (8)

800 < 1 0 Коровый 
(фундамента 
и чехла)

Система правых сдви
гов

<60 Т3; т 8>
J

Зона раз
ломов Ра- 
нонг (24)

850 40-80 Мантийно-ко
ровый (лито
сферный)

То же 200—250 К2; Р. 
N

Хайнань— 
Натуна 
(31)

3000 <40 Мантийно-ко
ровый (транс- 
литэсферный)

Система полусдвигсв 
(трансформных раз
ломов) со смещением 
к северу их восточ
ных крыльев

> 1 0 0 0
(ло
каль
но)

К; К2,
Р, N

Система разломов субширотного простирания
Дангрек
(21)

300 1 -1 ,5 Коровый
(чехла)

Сброс и неотектониче- 
ский уступ с погру
жением южного 
крыла

° 
о 

~СЛ
1 Q

Зона раз
ломов 
Кхемма- 
рат — Да
нанг (23)

400 30 Коровый 
(фундамента 
и чехла)

Система сбросов, огра
ничивающих круп
ный мезозойский 
грабен

2 ,5 -
3,0

Т; Т3, 
J, К, 

KZ

чатое погружение блоков фундамента). На севере СРВ большая актив
ность северо-западных разломов по отношению к северо-восточным вы
ражена в современных геофизических полях [5].

На северном шельфе Вьетнама по геоморфологическим данным вы
деляется три разлома северо-восточного простирания, расположенных 
севернее и южнее о. Хайнань. Наиболее четкое отражение в рельефе дна 
имеет самый южный разлом, совпадающий с шельфовым уступом высо
той до 600 м. Два небольших разлома того же направления можно на
метить в районе Парасельских островов и южнее, уже за пределами 
шельфа. По геофизическим данным, северо-восточные разломы отмеча
ются в районе дельты р. Меконг и в южной части Сиамского залива, 
однако в рельефе дна они практически не выражены. В Андаманском 
море по различным данным выделяется несколько крупных разломов 
северо—северо-восточного простирания.

Достаточно четко в регионе устанавливается также система субмери
диональных разломов, иногда отклоняющихся к северу — северо-востоку 
или северу—северо-западу. В морфокинематическом отношении это пре  ̂
имущественно крупные сдвиги и трансформные разломы, реже надвиги. 
Рассматриваемая система моложе двух предыдущих. Большинство суб
меридиональных нарушений заложилось в мезозое или раннем кайнозое 
и отчетливо смещает более древние разломы (см. рисунок). На шельфе 
залива Бакбо на основании анализа батиметрических данных выделяет
ся один крупный субмеридиокальный разлом, в северной части совпада
ющий с четко выраженным долинообразным понижением, раскрываю
щимся к югу. В центральной части Вьетнамского шельфа по геоморфо
логическим особенностям дна намечен крупный меридиональный разлом. 
На севере он совпадает с бровкой шельфа, а далее к югу постепенно 
отходит на глубины 500—800 м, где выражен резким уступом в рельефе 
дна высотой до 400—500 м. Субмеридиональные рдзломы выделяются и 
в Андаманском море, где с ними связана система рифтов, параллельная



простиранию Андаманских и Никобарских островов [25]. В пределах 
Сиамского залива разломы субмеридионального простирания образуют 
ряд горстов, грабенов и полуграбенов, контролировавших осадконакоп- 
ление в кайнозойских прогибах.

Наименее распространенной и, по-видимому, самой молодой являет
ся система субширотных разрывных нарушений, представленная неотек- 
тоническими уступами, реже сдвигами на континенте и на шельфе. При
мером может служить уступ Дангрек, ограничивающий с юга плато Ко- 
рат (21 на рисунке).

По глубине проникновения и положению в литосфере разломы регио
на разделены на мантийно-коровые и коровые (рисунок). Среди первых 
в свою очередь выделяются транслитосферные, являющиеся отражением 
крупнейших неоднородностей в строении верхних оболочек нашей пла
неты (таблица). Под транслитосферными разломами понимаются раз
рывные нарушения, пересекающие всю реологически однородную верх
нюю оболочку Земли и уходящие корнями в слой пониженной вязко
сти— астеносферу. Примерами транслитосферных разломов являются 
современные зоны Вадати—Заварицкого—Беньофа, устанавливаемые по 
развитию глубокофокусных землетрясений (Зондско-Ассамская — 32 на 
рисунке), их ископаемые аналоги с развитием офиолитовых поясов и зон 
меланжа (например, разломы Аракан-Иома, Верхняя Янцзы — Айлао- 
шань — 2,9 на рисунке) и крупные трансформные разломы типа разлома 
Девяностого градуса (1 на рисунке). Все они являются структурами 
I порядка протяженностью более 1000 км, четко фиксируются в геофизи
ческих полях, ч^сто контролируют развитие различных магматических 
образований и оказывают решающее влияние на характер осадконакоп- 
ления и взаимоотношение блоков континентальной и океанической коры.

Далее среди мантийно-коровых выделяются литосферные разломы, 
к которым относятся дизъюнктивные нарушения, пересекающие всю зем
ную кору и уходящие корнями ниже раздела Мохо, т. е. в верхнюю ман
тию, но не выходящие за пределы реологически однородного слоя (ли
тосферы). Литосферные разломы устанавливаются в первую очередь по 
развитию продуктов глубинного магматизма основного и ультраосновно
го состава. Примерами могут служить разлом Сагаинг в Бирме (4 на ри
сунке), зоны разломов Шонгхонг и Шонгда во Вьетнаме (11, 12 — на 
рисунке) и ряд других. На связь этих разломов со значительными глу
бинами указывает приуроченность к ним мантийного щелочно-базальто
вого вулканизма. Они возникли при крупных расколах континентальных 
блоков и формировании рифтовых систем и континентальных окраин. 
Возможно, к этой же группе относятся наиболее крупные внутриконти- 
нентальные сдвиги типа Трансиндокитайского или сдвиговой зоны Ра- 
нонг на п-ове Малакка (20,24 на рисунке), по которым перемещались 
относительно друг друга отдельные части более обширных литосферных 
плит. Литосферные разломы также являются структурами I, реже II по
рядка.

Разломы коровые могут быть разделены на дизъюнктивные структу
ры фундамента и чехла (или только фундамента), пересекающие боль
шую часть земной коры (сдвиги Лайтяу-Пхетчабун, Бокбак, разлом 
Осевой Чыонгшонский — 8, 25, 17 на рисунке и др.), и чехла, нарушаю
щие только осадочную оболочку. Те и другие отражают неоднородности 
в строении коры, причем первые из них (кроме сдвигов) контролируют 
большинство проявлений существенно корового известково-щелочного 
магматизма. Для коровых разломов характерны более скромные разме
ры, длина их обычно не превышает несколько сот километров. Это раз
ломы II и чаще более мелких порядков. К тем же порядкам относятся 
и геологические структуры, которые они осложняют: антиклинории, син- 
клинории, массивы, впадины. К разломам чехла, по-видимому, принад
лежит большая часть разрывных нарушений, выявленных на шельфе.

На основании данных о возрасте разрывных нарушений, приведенных 
в таблице, а также ряда работ, затрагивающих вопросы тектонической 
эволюции Юго-Восточной Азии [4, 8, 10, 12, 19, 20, 23], на рассматривае

те



мой территории могут быть установлены основные эпохи разломообра- 
зования и одновременного формирования других геологических струк
тур, перечисленные ниже. Объем статьи, к сожалению, не позволяет дать 
развернутое обоснование их выделения, и читатели, интересующиеся 
таким обоснованием, а также более полным изложением сведений и со
временных представлений о тектоническом развитии Индокитайского 
региона, могут обратиться к упомянутым работам.

1. Ранний протерозой — становление древних континентальных ядер 
[10], сопровождавшееся заложением ограничивающих их крупных раз

ломов, как правило длительно развивавшихся на протяжении всей осталь
ной геологической истории.

2. Поздний протерозой — возникновение подвижных поясов неогея, 
связанное с взаимодействием между крупными блоками океанической и 
континентальной коры (литосферными плитами) и заложением первых 
зон Вадати—Заварицкого—Беньофа.

3. Ранний палеозой — дальнейшее усложнение и дифференциация по
движных поясов, заложение разломов, ограничивающих частные геосин- 
клинальные и геоантиклинальные структуры (в первую очередь на се
веро-востоке региона в области катазиатских каледонид и окраины Юж
но-Китайской платформы).

4. Средний палеозой — столкновение континентальных блоков Ката- 
зии и Индосинии на востоке региона в пределах Лаосско-Вьетнамского 
подвижного пояса с формированием* серии надвигов северо-западного 
простирания и образованием единого Восточно-Азиатского континента.

5. Поздний палеозой — дробление окраин блоков докембрийскойкон- 
тинентальной коры, заложение новых разломов, связанных с процессами 
рифтогенеза. Местами эти процессы начались еще в среднем палеозое 
(плато Шан в Восточной Бирме), но особенно активно происходили в 
середине перми, сопровождаясь формированием специфических щелочно
базальтовых и континентальных толеитовых магматических серий [6].

6. Поздний триас — возникновение единого континентального масси
ва Юго-Восточной Азии в результате столкновения древних блоков Си- 
нобирмании и Восточно-Азиатского и скучивания континентальной коры 
на окраине Евразии [4]. Эти процессы сопровождались формированием 
мезозойских складчатых поясов, надвигов и протяженных сдвигов во 
внутренних частях региона, а также возобновлением активности ранее 
заложенных разломов.

7. Мел — дробление окраин континентального массива Юго-Восточ
ной Азии и заложение современных окраинных морей, сопровождавшееся 
образованием сбросов, раздвйгов, рифтовых систем. Одновременно или 
несколько раньше (со второй половины юры) происходили крупные ла
теральные перераспределения масс океанической и континентальной 
коры в масштабах всего востока Евразии, выразившиеся в формирова
нии новых крупных сдвигов и трансформных разломов [20, 23].

8. Палеоген, особенно рубеж эоцена и олигоцена — начало столкно
вения Индийского субконтинента с Евразией, приведшего к возникнове
нию кайнозойских складчатых поясов, крупных сдвигов и надвигов на 
юге и западе региона.

9. Неоген—дифференциация кайнозойских складчатых поясов и об
разование наложенных неотектонических впадин и рифтогенных проги
бов на шельфе, сопровождавшееся заложением сбросов в их бортах.

10. Четвертичный период — формирование современного рельефа и 
заложение неотектонических уступов на континенте и шельфе.

Обращаясь к связи главнейших разломов Индокитайского региона с 
минерагенезом и формированием залежей углеводородов, можно в об
щем виде отметить, что для большинства мантийно-коровых разломов 
характерны проявления оруденения, приуроченного к ультраосновным и 
основным магматическим породам (хромиты, никелевые, железные, мед
но-колчеданные руды). Главнейшие коровые разломы контролируют рас
пределение оловянного, вольфрамового, полиметаллического, медно-пор
фирового и другого оруденения, связанного с известково-щелочным маг-
яо



матизмом. Наложенные впадины на континенте и прогибы на шельфе, 
выполненные мощными комплексами существенно терригенных осадков 
и ограниченные системами сбросов, являются в Юго-Восточной Азии 
основными участками скопления углеводородов. В пределах шельфа в 
структурных ловушках (пологих антиклинальных складках различного 
простирания, часто нарушенных разломами) выявлены скопления нефти 
и газа в бассейнах: Сиамском, Суматринском, продолжающемся в Ан
даманское море, Меконгском. Залежи пластовые сводовые, иногда тек
тонически или стратиграфически экранированные (региональное миоцен- 
плиоценовое несогласие). Промышленно нефтегазоносны породы палео- 
ген-неогенового возраста.

Проведенный анализ разломной тектоники п-ова Индокитай и при
легающих территорий представляет собой первую попытку обобщить 
имеющиеся данные по этому вопросу, классифицировать главнейшие 
дизъюнктивные нарушения и связать их заложение и развитие с геоло
гической эволюцией региона в докембрии и фанерозое. У авторов не 
существует сомнений в том, что эта попытка далека от совершенства и 
обладает многими недостатками и пробелами. Объективная причина 
возможных недочетов заключается в неполноте данных, которыми они 
располагали, и в недостаточной еще геологической изученности рассмат
риваемого региона. Однако несмотря на недостатки, сделанный выше 
анализ является, по-видимому, полезным и может послужить основой 
для дальнейшего более углубленного исследования.

Из числа нерешенных или частично нерешенных вопросов и путей их 
возможного решения важнейшими можно считать следующие.

1. Создание более полной тектонической основы по принципу воз
раста формирования континентальной коры и выделения естественных 
структурно-формационных комплексов — путем проведения актуалисти- 
ческого латерального анализа осадочных и магматических формаций по 
конкретным временным срезам.

2. Уточнение геофизической характеристики разломов, в первую оче
редь сейсмотектонической — путем суммирования данных по землетря
сениям и решениям фокальных механизмов в эпицентрах.

3. Контроль имеющихся и выявление новых нарушений — путем про
ведения полевых исследований й анализа космоснимков на рассматри
ваемую территорию.

4. Уточнение возраста заложения разломов— путем изучения взаи
моотношений дислоцированных толщ и построения моделей тектониче
ской эволюции региона по конкретным временным срезам.
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Г Р Е Ч У X И Н В. В., Л И Ш И Н В. П„ В О Е В О Д А  Б. И.

ФИЗИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА ИСКОПАЕМЫХ УГЛЕЙ 
И ВМЕЩАЮЩИХ ПОРОД КАК ПОКАЗАТЕЛИ 

ТЕКТОНИЧЕСКОЙ ИСТОРИИ

Рассматриваются два типа тектонических структур: постинверсион
ные и доинверсионные, их петрофизические характеристики на примере 
Павлоградско-Петропавловского района Донбасса.

По данным геофизических исследований угольных скважин строятся 
региональные карты изменения физических свойств аргиллитов, алевроли
тов и песчаников по отдельным стратиграфическим горизонтам, на которых 
однозначно разграничиваются два указанных типа тектонических структур 
на основе различия их петрофизических характеристик.

Разграничение угленосных тектонических структур на доинверсион
ные и постинверсионные структуры имеет большое научное и практиче
ское значение. Например, указанные два типа структур имеют различное 
значение для прогнозирования преобразования углей. Известно, что в 
доинверсионных структурах наблюдается увеличение степени метамор
физма угольного пласта с увеличением современной глубины его зале
гания, так как эта глубина отражает соответствующее изменение макси
мальной палеоглубины, на которой завершалась углефикация данного

fnxHbHoro пласта, что не наблюдается в постинверсионных структурах 
3, 4]. Следовательно, наличие доинверсионных структур служит допол- 4 

нительным резервом для поисков углей дефицитных марок.
Рассмотрим такое разграничение структур на примере Павлоградско- 

Петропавловского района Донбасса.
Павлоградско-Петропавловский район расположен в юго-западной 

части Донецкого бассейна и занимает площадь 1425 км2 (95x15 км). 
На востоке он граничит с Красноармейским районом, на западе — с Но
вомосковским (рис. 1). Угленосные отложения представлены породами 
нижнего карбона (Самарская свита С43). В северном направлении ниж
некарбоновая толща погружается и перекрывается мощной толщей от
ложений среднего карбона [1]. Самарская свита разделяется на верх
нюю и нижнюю подсвиты. Нижняя подсвита (продуктивная) содержит 
до 32 угольных пластов и прослоев от 0,1 до 1,5 м, из которых 23 пласта 
имеют промышленное значение. По степени метаморфизма угли относят 
к V—VII (Дь Д2, Г) стадиям (по Гречухину В. В.) [4, 5]. Мощность 
терригенной толщи увеличивается на север и северо-восток района.

Углевмещающие породы представлены аргиллитами, алевролитами, 
песчаниками и их разновидностями.

Комплекс осадочных пород характеризуется моноклинальным зале
ганием с углами падения 2—5° на северо-восток в направлении к оси 
Днепровско-Донецкой впадины.

В тектоническом отношении район представляет южное крыло запад
ной части Донбасской геосинклинали. Основными нарушениями являют
ся сбросы, направленные с юго-востока на северо-запад под различными 
углами к простиранию пород.

Необходимо рассматривать отдельно влияние на физические свойст
ва пород: а) постинверсионных тектонических нарушений, б) доинверси
онных тектонических нарушений.



Рис. 1. Схематическая карта изменений пористости аргиллитов и тектонических наруше
ний Павлоградско-Петропавловского района Донбасса 

1 — граница района; 2 — изолинии пористости (в %); 3 — тектонические нарушения с 
данными амплитуды и направления падения; 4 — профили наблюдений; 5 — Павлоград- 
ский грабен; 6 — Богдановский грабен; 7 — Петропавловская структура; 8 — породы 

докембрия; 9 — карбонатные породы; 10 — граница грабенов; 11 — ось аномалии

ПОСТИНВЕРСИОННЫЕ ТЕКТОНИЧЕСКИЕ НАРУШЕНИЯ

Наиболее распространенным видом постинверсионных тектонических 
нарушений являются сбросы. На геологической карте Павлоградско-Пет
ропавловского района показано 43 сброса различных амплитуд в преде
лах от 5 до 375 м (см. рис. 1 и рис. 2). Большинство угольных пластов 
вместе с вмещающими их породами можно рассматривать как опорные 
стратиграфические горизонты, распространенные по площади района. 
В качестве таких горизонтов примем четыре опорных стратиграфических 
горизонта мощностью по 40 м каждый. Реперами этих горизонтов при
мем угольные пласты Си С5, С10 и известняка Д ь каждый из которых 
расположен в середине соответствующего горизонта (рис. 3). Эти гори
зонты будем именовать для краткости теми же индексами, что и пласты 
углей и известняка, входящие в их состав. Рассматриваемые стратигра- 
фйческие горизонты на площади района разорваны на отдельные блоки, 
смещенные друг относительно друга на различные глубины, которые за
фиксированы в процессе разведочных буровых работ на территории рай
она (см. рис. 1, 2).

По этим горизонтам проведены геофизические исследования в сква
жинах и выполнены лабораторные измерения физических свойств пород 
на свежих образцах керна. Геофизические исследования выполнены в 
250 скважинах. Лабораторные определения физических свойств произ
ведены на 5200 пробах и соответственно геофизические определения этих 
свойств выполнены на тех же пластах в разрезах скважин, из которых 
отобраны пробы. На основании геофизических данных определены удель
ное электрическое сопротивление пластов (рп), плотность насыщенных 
водой пород (6Н), скорость распространения упругих продольных волн 
(цр), интенсивность естественного гамма-излучения (/т). По лаборатор
ным измерениям на образцах керна определены скорость распростране
ния упругих продольных волн (ур), минералогическая плотность пород 
(6М), объемная плотность абсолютно сухих пород (6С). На основании
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Рис. 2. Расположение тектонических нарушений по профилям I—Г, II—II', III—ЦГ в 
Павлоградско-Петропавловском районе Донбасса (местонахождение профилей см. на

рис. 4)
1 — посткарбонатные отложения; 2 — визейский ярус нижнего карбона; 3 — уголь
ные пласты; 4 — известняки; 5 — разведочные скважины; 6 — глубина забоя скважи

ны (в м); 7 — амплитуда сброса

данных трех плотностей (бм, бн, бс) произведены определения расчетным 
путем пористости по известным формулам [4].

Исследованные скважины равномерно расположены по площади рай
она. При этом отдельные скважины оказываются вблизи нарушений, а 
другие между ними.

Указанные физические свойства изучались на трех основных литоло
гических типах (литотипах) пород: аргиллитах, алевролитах и мелко
зернистых олигомиктовых песчаниках на глинистом цементе. При этом 
литотипы, содержащие в заметном количестве карбонатный цемент и 
органические примеси, из рассмотрения исключались. Выбранные лито-
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Рис. 3. Геологические разрезы скважин по профилям I—Г, 
II—II', III—III' Павлоградско-Петропавловского района Дон

басса (положение профилей см. на. рис. 4)
1 — известняк; 2 — песчаник; 3 — алевролит; 4 — аргиллит; 
5 — угольный пласт рабочей мощности; 6 — угольный пласт 

нерабочей мощности

типы являются наиболее чувствительными индикаторами процессов эпи
генеза и они составляют по общей мощности около 85% всего угленос
ного разреза района.

Для каждого из названных стратиграфических горизонтов построены 
схематические карты пористости, плотности, скорости распространения 
упругих продольных волн и удельного электрического сопротивления ар
гиллитов, алевролитов и песчаников. Для каждого стратиграфического 
горизонта построено 12 карт. Из них приводятся по горизонту Ct две 
карты: пористости и плотности аргиллитов (см. рис. 1 и рис. 4).

На указанных картах изолинии пористости и плотности от профиля 
II—1Г и до юго-восточной границы района идут плавно, без разрывов. 
От юго-восточной до северо-восточной границы района наблюдается так
же плавное уменьшение пористости и увеличение плотности, что свиде
тельствует об увеличении палеоглубины погружения пород в этом на
правлении. Современная глубина залегания горизонта также увеличи
вается в этом направлении.

Изменение современной глубины данного опорного горизонта в от
дельных блоках, приподнятых или опущенных вследствие тектонических 
нарушений, не вызывает разрыва изолиний или их резкого изменения 
направления, т. е. совсем не отражается на поведении изолиний на при
веденных картах двух физических параметров (/Сп, бн) в указанной ча
сти района. Аналогичная картина в поведении изолиний представлена 
и на картах скорости распространения упругих волн (vp) и удельного



Рис. 4. Схематическая карта изменения объемной плотности насыщенных водой аргил
литов по опорному горизонту угольного пласта Q Павлоградско-Петропавловского

района Донбасса
1 — граница района; 2 — изолинии плотности (в г/см3); 3 — профили наблюдений; 
4 — разрывные нарушения; 5 — Павлоградский грабен; 6 — Богдановский грабен; 7 — 
Петропавловская структура; 8 — породы докембрия; 9 — карбонатные породы; 10 — 

граница грабенов; 11 — ось аномалии

электрического сопротивления (рп) аргиллитов, алевролитов и песчани
ков в той же части района. .

По другим опорным горизонтам (С5, С10, ДО получены аналогичные 
результаты по всем указанным параметрам (/Си, бн, ^р, р п )  и по всем 
литотипам (аргиллитам, алевролитам и песчаникам). Это означает, что 
многочисленные тектонические нарушения не повлияли на изменение 
физических свойств пород. Это служит доказательством того, что все эти 
нарушения возникли в постинверсионный регрессивный период развития 
бассейна, т. е. они совершались при меньших термобарических напря
жениях по сравнению с тем, которые были при максимальной глубине 
погружения пород в период прогрессивного эпигенеза, когда заверши
лось формирование физических свойств пород и углей.

Различные изолинии на карте одного физического параметра и одно
го литологического типа пород характеризуют различную максималь
ную палеоглубину этих пород. Следовательно, подобные региональные 
петрофизические карты характеризуют палеорельеф по данному страти
графическому горизонту изучаемого района. На представленных петро
физических картах в указанной части района (от профиля II до восточ
ной его границы) отображается постепенное нарастание палеоглубины 
погружения пород от южной к северной его границе в направлении с 
юго-запада на северо-восток, что образует юго-западное крыло Донецко- 
Днепровской впадины.

Следует отметить, что трещины тектонических разломов обычно ха
рактеризуются значительным дроблением пород, что приводит к резкому 
разуплотнению их, повышению пористости, уменьшению плотности, ско
рости распространения упругих волн и удельного электрического сопро
тивления [6]. Около трещин смещения в породах низкой степени эпиге
неза может возникать неширокая зона пониженной устойчивости пород, 
которая характеризуется незначительно повышенной пористостью и по



ниженными плотностью, скоростью и сопротивлением. Но вследствие 
узколокализованной ширины трещины разлома и неширокой около нее 
зоны пониженной устойчивости пород практически они не отображают
ся на региональных картах изменения физических свойств пород. Буро
вые скважины обычно в этих зонах не располагаются.

Таким образом, постинверсионные тектонические структуры на регио
нальных петрофизических картах не отмечаются.

ДОИНВЕРСИОННЫЕ ТЕКТОНИЧЕСКИЕ НАРУШЕНИЯ

На схематических картах изменения пористости и объемной плотно
сти аргиллитов опорного стратиграфического горизонта С4 изолинии их 
параметров между профилями I—Г и II—1Г претерпевают изменение 
своего направления, а именно в северной половине этой части района 
они резко поворачивают на северо-запад, а в южной половине — плавно 
поворачивают на юго-запад (см. рис. 1,4). Изолинии пористости и плот
ности уходят за пределы изучаемого района. Из их поведения видно, что 
они огибают площадь с пониженным аномальным значением пористости 
и повышенной плотности аргиллитов. Та же самая картина наблюдается 
и на схематических картах пористости и плотности алевролитов и песча
ников. Аналогично поведение изолиний скорости распространения упру
гих волн и удельного электрического сопротивления аргиллитов, алевро
литов и песчаников, где эти изолинии огибают ту же площадь указанной 
аномальной зоны. ;

На петрофизических картах по трем другим стратиграфическим гори
зонтам С5, С10 и Д 4 также отмечается аналогичная локальная аномалия 
в поведении изолиний указанных физических параметров. Однако ампли
туда аномалии постепенно уменьшается и минимальное ее значение на
блюдается по горизонту Д 4.

Рассмотрим изменение физических свойств пород первого стратигра
фического горизонта С4 вдоль профиля I—Г, пересекающего указанную 
локальную петрофизическую аномалию (рис. 5). В середине этого про
филя зафиксирован интервал протяженностью с юга на север 10 км (от 5 
до 15 км), в котором отмечается резкое понижение пористости и повыше
ние объемной плотности, скорости распространения упругих продольных 
волн и удельного электрического сопротивления аргиллитов, алевроли
тов и песчаников.

На основании кривых изменения физических свойств пород вдоль 
профиля I—Г и сводного петрофизического разреза Донецкого бассейна 
определим стадии преобразования пород, максимальные палеоглубины 
погружения пород в период прогрессивного эпигенеза и сопоставим их с 
современными глубинами этого горизонта, определенными по данным 
геофизических исследований скважин [4, 5]. Из этих кривых видно, что 
максимальное палеопогружение в аномальной зоне достигло 3200 м, т. е. 
превышало по глубине нормальный фон на 700 м (см. рис. 5, пунктир
ная кривая а).  В этом же интервале имеет место аномальное увеличение, 
современной глубины залегания пластов с амплитудой 300 м (см. рис. 5, 
сплошная кривая а).

Определение современной глубины залегания пород в разрезах сква
жин производится по сумме мощностей отложений, покрывающих дан
ный изучаемый пласт породы. Палеоглубину залегания пород таким пу
тем определить невозможно, так как неизвестна Мощность эрозионного 
среза пород. Ее следует определять по типовому петрофизическому раз
резу бассейной геосинклинальной группы или по сводным петрофизиче
ским разрезам отдельных угольных бассейнов, что изложено в наших 
работах [2,.3—5]. Здесь же в порядке справки сделаем краткое пояс
нение.

Изменение физических свойств углей и вмещающих пород происхо
дит под влиянием следующих одних и тех же основных геологических 
факторов: давления, создаваемого толщей покрывающих пород, темпе
ратуры, обусловленной геотермическим градиентом земли и глубиной



кп,%
20-
12-
4-J

Рис. 5. Изменение физических свойств пород по опорному го
ризонту Ci (профиль I—I') Павлоградско-Петропавловского 

района Донбасса
а — палеоглубина (Яп), современная глубина (Яс) залега
ния горизонта; б — пористость (Кп); в — плотность насыщен
ных водой пород (бн) ; г — скорость распространения продоль
ных волн (vP)\ д — удельное электрическое сопротивление

(Рп) •
1 — песчаник; 2 — алевролит; 3 — аргиллит; 4 — современ

ная глубина; 5 — палеоглубина

погружения пород, составом поровых растворов, связанным с составом 
подземных вод и минеральными компонентами осадочных пород.

Степень изменения физических свойств пород, происходящего при их 
погружении, зависит от максимальной глубины погружения в период, 
прогрессивного эпигенеза. При последующих поднятиях пород в период 
регрессивного эпигенеза их первоначальные физические свойства не вос
станавливаются, т. е. изменения необратимы. Следовательно, физические 
свойства угленосных пород отражают те термодинамические условия,, 
которые существовали на максимальной глубине их погружения в период 
прогрессивного эпигенеза (в данной статье не рассматривается зона вы
ветривания, в которой происходят глубокие и быстрые изменения по- 
род).

Воздействие на угли и вмещающие их породы одинаковых геологиче
ских факторов обусловливает тесные корреляционные связи между ка



чественными показателями углей и физическими свойствами пород. По
этому для более глубокого изучения регионального метаморфизма углей 
необходимо изучать их в комплексе с вмещающими породами.

Важнейшими факторами, под влиянием которых происходят измене
ния углей и вмещающих пород, являются температура и давление, зави
сящие от глубины погружения или мощности покрывающих угли отло
жений.

Наиболее полно изучались физические свойства угленосных пород 
Печорского, Донецкого, Кузнецкого, Подмосковного и некоторых других 
угольных бассейнов, такие, как пористость общая (/Сп), плотность абсо
лютно сухих (6С) и насыщенных водой (6Н) пород, минералогическая 
плотность ( 6 м ) ,  скорость распространения упругих колебаний (t;p), 
удельное электрическое сопротивление (рп), интенсивность естественного 
гамма-излучения (/т).

По физическим свойствам угленосные породы крайне неоднородны. 
В качестве типичных пород были приняты аргиллиты без примеси орга
нических веществ, алевролиты и мелкозернистые песчаники на глинистом 
цементе. Карбонатные песчаники из рассмотрения исключались.

Физические свойства названных пород были изучены по разрезам 
месторождений и по площади бассейнов. Удельные сопротивления пород 
определялись непосредственно в скважинах методами каротажа, а дру
гие свойства также методами каротажа и, кроме этого, лабораторным 
путем по образцам, отобранным из тех же скважин.

Под давлением покрывающих пород происходит уплотнение осадков 
и уменьшение их пористости. При этом минералогическая плотность ти
пичных аргиллитов, алевролитов и песчаников почти не изменяется на 
всех стадиях их диагенеза и большинстве стадий эпигенеза (т. е. на ста
диях бурых и каменных углей), и лишь на стадиях антрацитов отмеча
ется увеличение минералогической плотности пород. Также не изменя
ется интенсивность естественного гамма-излучения.

Уменьшение пористости пород вызывает увеличение их объемной 
плотности (сухих и насыщенных водой пород), скорости распространения 
упругих колебаний и удельного электрического сопротивления. Следо
вательно, пористость является основным показателем плотностных, упру
гих, электрических и других свойств пород. Количественное выражение 
этих связей установлено, что позволяет по величине одного из физиче
ских параметров пород найти значения их параметров.

Определения физических свойств угленосных пород производились 
во многих бассейнах. Несмотря на то что угольные бассейны и место
рождения расположены на расстояниях многих тысяч километров друг 
от друга и относятся к разному геологическому возрасту, значения фи
зических параметров пород в зависимости от степени их эпигенеза и 
метаморфизма углей оказались на одних кривых. Это свидетельствует, 
о том, что пористость, плотность (сухих и насыщенных водой пород), 
скорость распространения упругих колебаний и удельное электрическое 
сопротивление тесно связаны друг с другом и являются универсальными 
параметрами, пригодными для характеристики угленосных пород раз
личных бассейнов и месторождений.

Этот вывод подтверждается и анализом геофизических (каротаж
ных) данных, зарегистрированных по разрезам буровых скважин в раз
ных угольных бассейнах. В результате исследований был установлен 
принцип (правило) универсальности угленосных отложений: при одина
ковых степенях регионального метаморфизма углей и эпигенеза пород 
наблюдаются одинаковые изменения физических свойств (пористости, 
плотности, скорости распространения упругих колебаний, удельного элек
трического сопротивления) углей и вмещающих пород (аргиллитов, 
алевролитов, песчаников) различных угольных месторождений незави
симо от их геологического возраста. При этом следует сопоставить угли 
определенного петрографического состава и с одинаковыми минераль
ными примесями; удельные электрические сопротивления пород измеря
ются при одинаковой минерализации насыщающих их вод.



Исходя из этого правила, можно увязывать петрофизические разре
зы отдельных скважин, месторождений и бассейнов и наращивать их с 
целью получения типового петрофизического разреза отложений уголь
ных бассейнов геосинклинального типа.

Данные о соотношении мощностей пород Печорского, Донецкого, 
Кузнецкого и ряда других бассейнов показывают, что мощности угле
носных отложений бассейнов, содержащих угли одинаковых стадий ме
таморфизма, в основном совпадают.

Следовательно, используя петрофизические материалы по всем этим 
бассейнам, можно составить типовой петрофизический разрез угленос
ных толщ указанных бассейнов, содержащих угольные пласты во всем 
диапазоне стадий их метаморфизма [2]. Такой разрез представлен на 
рис. 1, а. В нем выделены последовательные стадии преобразования 
углей и вмещающих пород на основании данных о метаморфизме углей 
и характере петрофизических кривых, выражающих зависимость физи
ческих параметров пород от максимальной глубины их погружения в 
период прогрессивного эпигенеза. В этом разрезе выделено 20 стадий 
метаморфизма углей и эпигенеза (включая диагенез и начальный мета
морфизм) вмещающих пород. Начальные стадии относятся к буроуголь
ным месторождениям, а конечные — к антрацитам. Наименование стадий 
в нем дается двойное: по степени метаморфизма углей и по степени диа
генеза и эпигенеза вмещающих пород. В разрезе кроме физических па
раметров приводятся по нижней границе угленосных отложений соответ
ствующей стадии данные о максимальной глубине погружения осадков, 
их мощности, давлении и температуре, а также усредненные данные 
(кривые) по выходу летучих веществ из углей (vT) и отражательной спо
собности витринита (/?а) [1,2].

Величина статического давления пород вычислена по их плотности 
и глубине погружения. Значения температуры для определенных глубин 
вычислены по величине геотермического градиента. Средние величины 
современных геотермических градиентов угленосных отложений Печор
ского, Кузнецкого и Донецкого бассейнов близки и равны Г100 = 2,5°С. 
Вероятно, геотермический градиент в период формирования этих бассей
нов (палеотемпература) не превышал современного, так как области про
гибов обычно характеризуются более низким градиентом по сравнению 
с областями поднятий.

Глубины погружения пород получены путем наращивания разреза 
исходя из петрофизических показателей. За начало отсчета палеоглуби
ны (нулевую глубину) приняты свежие глинистые осадки в водоемах, 
обладающие пористостью 60—70%, и свежеотложенные рыхлые отсор
тированные пески, имеющие пористость 50%. Алевриты занимают про
межуточное положение. Вследствие более быстрого уплотнения порис
тость глин в процессе литогенеза быстро снижается и на глубине 25 м 
достигает значений пористости алевритов, а затем снижается до значе
ний пористости песков на глубине 50 м и ниже. Пористость алевритов 
снижается до значений пористости песков на глубине 75 м, а затем и 
ниже.

Таким образом, наблюдается область инверсии (25—75 м) по пока
зателю пористости песков, алевритов и глин, ниже которой наибольшей 
пористостью характеризуются пески, а наименьшей — глины. Аналогич
но изменяется плотность сухих и насыщенных водой пород и скорость 
распространения упругих колебаний. Инверсии по показателю удельного 
сопротивления пород не отмечается, так как сопротивление пород опре
деляется не только пористостью, но и крупностью их зерен.

На палеоглубине 250 м отмечается нижняя граница стадий I зем
листых бурых углей (Bt) или стадии начального диагенеза осадка, ха
рактеризующейся свободным его уплотнением. Примером их являются 
угли Днепровского бассейна.

Следующий разрез мощностью более 500 м в верхней своей части 
перекрывается по значению пористости и других физических свойств с 
нижней частью разреза В4 и стыкуется на палеоглубине 250 м по оди



наковым значениям физических параметров обоих разрезов. От этой 
границы наращивается разрез мощностью 500 м, достигая палеоглубины 
750 м, что соответствует нижней границе стадии II плотных матовых бу
рых углей (Б2), и л и  стадии раннего диагенеза осадка, характеризующе
гося затрудненным его уплотнением. Примером бурых углей II стадии 
являются угли Подмосковного бассейна.

Следующий разрез мощностью более 1250 м в верхней своей части 
перекрывается по значению пористости и других физических параметров 
с нижней частью разреза Б2 и стыкуется на палеоглубине 750 м по оди
наковым значениям пористости и других физических параметров обоих 
разрезов. От этой границы наращивается разрез мощностью 1250 м, до
стигая палеоглубины 2000 м. Это соответствует нижней границе ста
дии III — блестящих бурых углей (Б3) или стадии среднего диагенеза 
осадка. Она характеризуется дальнейшим более интенсивным уплотне
нием песков по сравнению с уплотнением глин. Примером таких углей 
могут служить бурые угли Б3 Челябинского угольного бассейна.

Таким путем продолжается наращивание разреза до XX стадии вклю
чительно на палеоглубине 12 000 м. Для этого выбирались наиболее глу
бокие скважины с наименьшими углами падения пластов на разных ста
диях метаморфизма углей. Мощности пластов по скважинам приводи
лись к нормальным мощностям. Так был построен типовой петрофизиче
ский разрез отложений угольных бассейнов рассматриваемой группы 
[2, 4].

Вследствие различной скорости уплотнения при погружении глин 
(аргиллитов), алевритов (алевролитов), песков (песчаников) в типовом 
петрофизическом разрезе возникают три области инверсии этих пород 
по показателям пористости, объемной плотности и скорости распростра
нения упругих волн. Эти области инверсии (начало их ) фиксируют эта
пы преобразования углей, а именно I область — граница^ торфа и бурых 
углей на палеоглубине 25 м, II — граница бурых и каменных углей на 
палеоглубине 2250 м, III — граница каменных углей и полуантрацитов 
на палеоглубине 5800 м.

Точность определения физических свойств пород составляла: порис
тости Кп—1%, плотности (6м, 6с, 6н)—0,02 г/см3, скорости распростране
ния упругих волн (ур), удельного электрического сопротивления (рп) и 
интенсивности естественного гамма-излучения (/т) — 5%. При данных 
точностях определения физических свойств пород по их значениям па
леоглубины определяются с точностью 50—100 м.

На низких стадиях метаморфизма углей наиболее чувствительными 
параметрами для определения палеоглубин являются пористость и плот
ность ( К п ,  8 н ) ,  а на высоких — удельное электрическое сопротивление и 
скорость распространения упругих волн (рп, vp)„

Определение палеоглубин угленосных отложений с помощью петро
физического разреза не вызывает затруднений. По геофизическим заме
рам на любой глубине в буровой скважине определяются истинные зна
чения физических параметров по специальным палеткам. Затем полу
ченные значения физических параметров отмечаются на соответствую
щих кривых типового петрофизического разреза с учетом их масштабов. 
Отмеченные точки на кривых указанного разреза проектируются на шка
лу палеоглубин, с которой и снимается ее искомое значение. Для повы
шения точности определений палеоглубин целесообразно пользоваться 
петрофизическим разрезом, построенным в более крупном масштабе, или 
еще лучше таблицами, по которым построен этот разрез. Из петрофи
зических кривых, изображенных на разрезе, необходимо пользоваться 
теми, на которые нанесены наиболее чувствительные (более дифферен
цированные) параметры для исследуемого интервала петрофизического- 
разреза, и принимать из данных среднее значение палеоглубины.

С помощью типового петрофизического разреза бассейнов этой груп
пы или сводного петрофизического разреза Донецкого бассейна [2, 4, 5] 
определяются палеоглубины по значениям физических свойств пород 
(аргиллитов, алевролитов и песчаников) (см. рис. 5).



Таким путем определена палеоглубина максимального погружения в 
аномальной зоне и определена амплитуда палеонарушения. Оконтурить 
эту зону по площади удается только частично в пределах разведываемо
го района, так как она продолжается на северо-запад за его пределы, где 
разведочное бурение пока не проводится (см. рис. 1, 4). В пределах изу
чаемого района оконтуренная зона в период своего развития первона
чально представлялась в виде впадины, а затем грабена.

Образование аномальной зоны связано с ее более быстрым по срав
нению с окружающими участками погружением в период прогрессивного 
эпигенеза. Это явление могло быть обусловлено, с одной стороны, на
коплением в данном участке осадочного материала, принесенного из об
ласти сноса, и с другой — наличием локального участка с пониженными 
гравитационным и термодинамическим напряжениями в глубине земной 
коры и мантии, так как только при этих условиях могло происходить ло
кальное погружение пород. Первоначальная скорость погружения при 
накоплении осадков должна быть наибольшей и соответственно выра
жаться наибольшей амплитудой аномалии. Но бесконечно погружение 
не может происходить, так как этому препятствует возрастающее про
тиводействие со стороны среды (в глубине земной коры и мантии), в 
которую идет погружение пород. Вследствие этого противодействия по
гружение будет постепенно замедляться, пока не достигнет стабилиза
ции, а затем смены знака движения, при котором происходит инверсион
ный подъем пород снизу и эрозионный их срез сверху. В результате этих 
движений пород угольные пласты и в том числе антрациты, достигшие 
высоких степеней метаморфизма, а вмещающие породы — высоких сте
пеней эпигенеза (катагенеза) на весьма больших (до 12 км) глубинах 
погружения, оказываются на поверхности земли или вблизи нее. Инвер
сионное движение земной коры происходит в виде отдельных крупных 
блоков, возникающих при тектонических разрывах земной коры [3]. 
Последующее движение отдельного блока вверх и его дробление с об
разованием многочисленных сбросов различной амплитуды не оказыва
ет влияния на изменение физических свойств пород при постинверсион
ных тектонических движениях. Приобретенные на максимальной глуби
не погружения физические свойства пород и углей остаются необрати
мыми при всех последующих преобразованиях в период регрессивного 
эпигенеза до начала выветривания, что и позволило составить сводные 
петрофизические разрезы.

Указанное доинверсионное тектоническое нарушение типа грабена 
оказало глубокое влияние на изменение физических свойств пород в этой 
части изучаемого района. Эти изменения выражаются в резком умень
шении пористости и увеличении объемной плотности, скорости распро
странения упругих волн ц удельного электрического сопротивления ар
гиллитов, алевролитов и песчаников первого опорного стратиграфическо
го горизонта Ci (см. рис. 5 б—д). Эти изменения! физических свойств по
род объясняются возросшей максимальной глубиной погружения пород 
в период прогрессивного эпигенеза [2, 4].

Изменение физических свойств пород в условиях доинверсионных 
тектонических нарушений пород является общей закономерностью. Эти 
изменения могут быть обоих знаков, связанных как с увеличением, так 
и уменьшением палеоглубины зоны, захваченной тектоническим нару
шением, и соответственно с увеличением или уменьшением значений фи
зических параметров пород.

Доинверсионные структуры могут быть однозначно выявлены и окон
турены по региональным петрофизическим картам, составленным по дан
ным геофизических исследований скважин, пересекших определенные 
стратиграфические горизонты изучаемого района бассейна или отдель
ного месторождения. При этом по петрофизическим разрезам могут быть 
определены максимальные палеоглубины погружения пород аномаль
ной зоны, эрозионный срез, тип и амплитуда нарушения, а также про
слежена эволюция его дальнейшего развития в период прогрессивного 
эпигенеза. С помощью полевых геофизических методов (сейсмо-грави



электроразведки) могут быть выявлены и оконтурены аномальные об
ласти изменения физических свойств пород, связанные с доинверсион- 
ными структурами.

На основании изложенных данных может быть предложен критерий 
петрофизического разграничения структур на доинверсионные и постин
версионные: 1) структуры, которые сопровождаются аномальным изме
нением физических свойств пород в пределах определенных стратигра
фических горизонтов, являются доинверсионными, 2) структуры, кото
рые не вызывают подобных изменений этих свойств пород, следует от
носить к постинверсионным. Этот же критерий соответственно применим 
и при разграничении различных тектонических нарушений (сбросов, на
двигов, грабенов, горстов), связанных с указанными структурами. Этим 
петрофизическим критерием следует руководствоваться на практике при 
проведении геофизических исследований.
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СВЯЗЬ ПРОЯВЛЕНИЙ СОВРЕМЕННОЙ ГЕОТЕКТОНИЧЕСКОЙ 
АКТИВНОСТИ С ФОРМОЙ ПОВЕРХНОСТИ ГЕОИДА

Наблюдается соответствие между расположением проявлений совре
менной геотектонической активности и формой геоида. С увеличением его 
высоты отмечается возрастание плотности эпицентров сильных землетрясе
ний, магматических вулканов, грязевых вулканов, выходов глубинных тер
мальных вод. Практически все островные дуги и активные континенталь
ные окраины находятся в пределах выпуклостей глобального геоида. Для 
последних характерны более низкие скорости распространения упругих 
волн в мантии. Приведенные данные позволяют высказать предположение, 
что положительные аномалии гравитационного поля Земли соответствуют 
областям, где современная геотектоническая активность более значительна.

Геоид — эквипотенциальная поверхность поля силы тяжести, совпа
дающая с невозмущенным уровнем воды в Мировом океане. Благодаря 
разнообразию применяемых для изучения формы этой поверхности ме
тодов (гравиметрических, астрогеодезических, альтиметрических) она в 
настоящее время исследована с большой степенью детальности и являет
ся наиболее достоверным и объективным показателем строения аномаль
ного гравитационного поля Земли. На рис. 1 приведена карта геоида 
GEM-10В, построенная в Годдардовском центре США преимущественно 
по спутниковым данным и имеющая точность ±0,94 м [11].

На картах рельефа геоида отчетливо проявляются ондуляции (вы
пуклости и вогнутости), большая часть которых имеет в плане удлинен
ную форму и ориентирована субмеридионально или на северо-запад — 
юго-восток. Форма геоида определяется сложным сочетанием влияний 
местных и дальних масс, как глубинных, так и обусловленных рельефом 
земной поверхности. При этом важную роль играет глубинная неодно
родность земной коры и мантии, в связи с чем наблюдается интерес к 
вопросу о природе ондуляций геоида со стороны тектонистов [1, 2, 4, 8]. 
Как известно, выявлена тенденция к обратной связи между ондуляциями 
геоида и рельефом земной поверхности: для океанов более характерны 
повышения поверхности геоида, большинство континентов характеризу
ется понижениями геоида. Как показано в [4], эта тенденция более от
четлива, если пользоваться данными о поверхности геоида, из которой 
исключено гравитационное влияние рельефа и изостатической зоны. Од
нако связи ондуляций геоида с возрастом складчатости и другими осо
бенностями тектонических структур не установлены [4, 8].

Выполненный нами анализ расположения проявлений современной 
геотектонической активности свидетельствует об увеличении их концен
трации в пределах выпуклостей поверхности геоида [9].

Эта закономерность отчетливо проявляется, например, в простран
ственном распределении глобальной сейсмичности. Как известно, суще
ствующая сеть сейсмических станций позволяет в настоящее время фик
сировать все землетрясения мира с М ^ б . Анализ расположения их эпи
центров относительно формы геоида показывает, что 82,2% их за период 
1963—1978 гг. приурочено к выпуклостям этой поверхности (рис. 1 и 2). 
Связь сейсмичности с глобальным гравитационным полем Земли прояв
ляется особенно выразительно при сравнении плотности (количества на 
единицу площади) эпицентров землетрясений в различных интервалах 
высот геоида (см. рис. 2, Б) .  Увеличение плотности эпицентров по мере 
возрастания высот геоида носит экспоненциальный характер. Коэффи
циент корреляции между высотой геоида носит экспоненциальный ха-



Связь средних отклонений (от среднемирового годографа) времени пробега Р-волн 
землетрясений, по [7], и высоты геоида

Paf.oH д/, с 1, М

Верхняя мантия
Европа —0,45 +35
Север Азии —0,40 —20
Юг Азии —0,45 - 4 0
Африка + 0 ,60 +10
Аляска + 0 ,80 +10
Север Северной Америки (кроме Аляски) + 0 ,25 —25
Юг Северной Америки —1,10 —25
Центральная Америка и северо-запад Атлантического океана —0,60 —20
Север Южной Америки —1,40 —20
Юг Южной Америки + 0 ,80 +20
Западная Австралия —0,20 0
Восточная Австралия и юго-запад Тихого океана +1,10 +30
Центр Тихого океана +1,20 + 2
Северо-запад Тихого океана +1,65 +35

Нижняя мантия ,
Тихий океан +1 ,08 +22
Северный Ледовитый океан +0,55 +15
Северная Америка —0,44 —20
Северная Евразия —1,39 —10

рактер. Коэффициент корреляции между высотой геоида и количеством 
эпицентров землетрясений с М ^ б  за 1963—1978 гг. составляет +0,77; 
между высотой геоида и логарифмом плотности эпицентров еще выше: 
+  0,86.

Сходные закономерности обнаруживаются при анализе расположе
ния активных вулканов мира. 79,3% их общего количества находится в 
области выпуклостей глобального геоида (рис. 3). Коэффициент корре
ляции между высотой геоида и количеством активных вулканов (по 10- 
метровым интервалам высот геоида) составляет +0,75; между высотой 
геоида и логарифмом плотности вулканов (их количества на 1 млн. км2) 
составляет +0,86.

В пределах выпуклостей геоида находятся практически все (кроме 
Карибских) островные дуги и все активные континентальные окраины 
[9]. Показательно, что ориентировка большинства островных дуг и ак
тивных континентальных окраин близка к характерной для данного рай
она ориентировке изолиний высот геоида.

Определенная связь с формой геоидальной поверхности наблюдается 
также в расположении грязевых вулканов. Все основные районы грязе
вого вулканизма (Закавказье, Тамань, Керченский полуостров, Иран, 
Сахалин, Океания, запад Южной Америки) находятся в областях выпук
лостей геоида.

Такая же закономерность выявляется и при анализе расположения 
естественных выходов на земную поверхность термальных глубинных 
вод.

К сожалению, в настоящее время еще невозможно сопоставление пла
новых вариаций интенсивности теплового потока , и формы геоида. Это 
обусловлено неполнотой данных о пространственной изменчивости теп
лового потока (в частности, их почти полным отсутствием по ложу Ми
рового океана). * 1

Рис. 1. Положение эпицентров сильнейших землетрясений мира относительно поверх
ности глобального геоида

1 — изолинии отклонения поверхности геоида от поверхности эллипсоида вращения с 
полярным сжатием 1 : 298,257 м, по [11]; 2 — вогнутости поверхности геоида; 3 — эпи

центры землетрясений мира с М >7 за 1963—1978 гг. по [5]
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Рис. 2. Распределение по интервалам высот глобального геоида 
эпицентров сильных землетрясений мира 

А — гистограмма распределения по интервалам высот поверх
ности геоида эпицентров землетрясений мира с М >6 за 
1963—1978 гг., по [5]; Б — то же для плотности эпицентров 

землетрясений (их количества на 1 млн км2)

В наоюящее время наблюдается повышенный интерес тектонистов к  
пространственной изменчивости физических свойств мантии. С целью 
сопоставления плановых вариаций свойств мантии с формой геоида нами 
были использованы данные об отклонениях (от среднемирового годогра
фа) скоростей распространения через верхнюю и нижнюю мантию Р-волн 
землетрясений [7]. Было выполнено обобщение значений: приведенных 
в табличной и графической формах в данной работе, по отдельным кон
тинентам и океанам или их частям (таблица). Сравнение полученных 
величин со средними значениями высоты геоида в рассматриваемом 
районе (рис. 4) свидетельствует о наличии определенной отрицательной 
связи между ними (г= —0,68): при увеличении высоты геоида скорость 
распространения сейсмических волн уменьшается (время пробега уве
личивается).

Отмечаются определенные признаки связи между формой геоида и 
современными вертикальными движениями земной коры. В [9] проана
лизировано соотношение формы геоида и длин морских берегов, испы
тывающих в XX в., согласно [6], направленное поднятие или опускание 
относительно среднего уровня Мирового океана. Как выяснилось, для 
выпуклостей геоида характерно преобладание поднимающихся берегов, 
для депрессий — опускающихся. Этот факт может быть интерпретирован 
двояко: 1) как признак преобладания в пределах выпуклостей геоида 
современных положительных движений земной поверхности, а в его де
прессиях— отрицательных; 2) как свидетельство дифференцированных 
изменений уровня океана, обусловленных деформацией эквипотенциаль-



Рис. 3. Распределение по интервалам высот глобального геои
да активных вулканов мира

А — гистограмма распределения по интервалам высот гло
бального геоида активных вулканов мира, по [3]; Б — то же 
для плотности активных вулканов (их количества на 1 млн км2)
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Рис. 4. Соотношение скоростей распространения упругих ко
лебаний в мантии с высотой поверхности глобального геоида 
1 — значения отклонений (относительно среднемирового годо
графа) времен пробега P -волн землетрясений в верхней ман

тии, по [7]; 2 — то же в нижней мантии

ных поверхностей поля силы тяжести, в частности геоида. Как известно, 
установленные во многих районах мира современные разнонаправлен
ные вариации силы тяжести свидетельствуют о динамичности форм геои
да. В настоящее время рядом исследователей предпринимаются попытки 
изучения изменений формы геоида на протяжении геологической исто
рии [12].

Переходя к обсуждению рассмотренных фактов, следует прежде всего 
остановиться на вопросе о природе неправильности формы геоида.

Исходя из известного принципа интерпретации аномальных геофизи
ческих полей о соизмеримости линейных размеров аномалий на земной



поверхности и глубин залегания их источников можно утверждать, что 
ондуляции поверхности глобального геоида связаны с плотностными не
однородностями на глубинах порядка сотен и первых тысяч километров, 
т. е. в нижней мантии и, возможно, ядре.

Предположение о том, что причиной ондуляций геоида являются не
ровности границы ядро—мантия, впервые было высказано в 1963 г. 
А. Куком [10]. Им предполагается, что на этой границе, где происходит 
истинный фазовый переход и наблюдается скачкообразное увеличение 
плотности на 0,35 г/см3, возможны флуктуации высотой до 35—40 км, 
которые вполне могут быть источником гравитационных аномалий, пред
ставленных гармониками с л=10 (с длиной волны до 4000 км и более). 
Это предположение поддерживается в [4, 8] и других работах. С точки 
зрения этих представлений толщина мантии в пределах выпуклостей 
геоида меньше, чем в пределах его вогнутостей.

Приведенные выше данные свидетельствуют об увеличении тектони
ческой активности земной коры и мантии при возрастании высоты геои
да. В областях его выпуклостей литосфера более динамична, в ней более 
интенсивно проявляются тектонические напряжения.
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НОВЫЕ ДАННЫЕ О СТРОЕНИИ КУРИНСКОЙ ВПАДИНЫ 
И ЮГО-ВОСТОЧНОГО ПОГРУЖЕНИЯ БОЛЬШОГО КАВКАЗА

Рассматриваемая территория охватывает межгорную зону Азербайджана и ха
рактеризуется крайне сложным строением: нередко многоэтажной тектоникой, широ
ким развитием разрывов, покровами, магматизмом и пр. На современном этапе ее 
изучения большую актуальность приобрели вопросы, связанные со структурным рас
членением осадочного чехла, который делится на два основных подкомплекса, соответ
ствующих геосинклинальному и орогенному этапам развития Большого it Малого Кав
каза. В работах [2, 3, 6] наглядно показана перестройка структурных планов плиоцен- 
антропогеновых отложений по отношению к мезозойским образованиям Апшеронской 
области и прилегающих к ней районов, произведен анализ строения Среднекуринской 
впадины, основанный на принципах раздельного описания структуры основных текто
нических подразделений осадочного чехла. В разрезе земной коры рассматриваемой 
зоны и смежных поднятиях Большого и Малого Кавказа выделяются два основных 

• комплекса образования: байкальский и альпийский. В составе альпийского осадочного 
чехла (верхнего структурного комплекса) выделяются два подкомплекса: мезозойско- 
эоценовый и олигоценово-четвертичный. Нижняя и средняя юра — нижний структурный 
этаж мезозойско-эоценового подкомплекса и верхняя юра — эоцен (его верхний струк
турный этаж) отвечают собственно ранней и поздней стадиям геосинклинального раз
вития зоны. В составе орогенного верхнего (олигоценово-четвертичного) подкомплек
са выделяются два структурных этажа: нижний олигоцен-среднеплиоценовый и верх
ний верхнеплиоиен-четвертичный. Олигоцен-среднеплиоценовый структурный этаж де
лится на три подэтажа: олигоцен-нижнемиоценовый, чокрак-сарматский и меотис-сред- 
неплиоценовый. Верхний этаж делится на отложения верхнего плиоцена и четвертич
ного периода. Следуя подобным взглядам [3, 6], наше описание коснется в основном 
двух наиболее характерно выраженных подкомплексов осадочного чехла: мезозойско- 
эоценового и олигоценово-четвертичного. Основные элементы тектоники этих образова
ний описаны в работах [2—8] и наглядно отображены на представленных рисунках.

По структуре поверхности консолидированной коры и мезозойско-эоценовому под
комплексу образований во внутренней депрессионной зоне Азербайджана по данным 
геофизики (сейсморазведки ГСЗ — КМПВ, гравиразведки, электроразведки) и геоло
гии выделяются две основные зоны прогибания: северная Иори-Аджиноурская и юж
ная Евлах-Агджабединская. В разрезе Малого Кавказа и Талыша по отношению 
к Большому Кавказу магматизм получил несравненно большее развитие. Подобное же 
явление прослеживается и в разделяющем их Куринском межгорном прогибе, в юж
ной части которого, по данным бурения и геофизики, также выделяется зона развития 
мезозойского магматизма (рис. 1). Далее на север, в северной полосе Куринской впа
дины и юго-восточного погружения Большого Кавказа,, эта зона, видимо, испытывает 
резкое погружение в пределах Иори-Аджиноурского прогиба и затем, воздымаясь, бо
лее четко проявляется в пределах северного борта Куринской впадины в Алазано-Агри- 
чайской зоне, что подтверждено бурением структурно-поисковой скважины № 12 к югу 
от г. Шеки.

Интенсивный мезозойский магматизм в южной зоне впадины способствовал пре
вращению ее в относительно более жесткий блок, в пределах которого, в основном, 
наблюдаются прямые соотношения структурных планов мезозоя — эоцена и перекры
вающего его комплекса образований, что четко подтверждено бурением. Северная 
зона Иори-Аджиноурского прогиба, который далее на юго-восток прослеживается 
в Шемахино-Гобустанской области и, раскрываясь, уходит в пределы Каспийского 
моря, является более пластичной зоной, в пределах которой почти повсеместно отме
чается дисгармония в тектонике. Большое значение имеет возникновение структурных 
несоответствий в случае, когда молодая, кавказского простирания складчатость нало
жена на древние (домезозойские и мезозой-эоценовые) поперечные антикавказские дис
локации. Это наблюдается в северо-западной части Куринской впадины в полосе, при
легающей к северо-восточному склону Малого Кавказа (см. рис. 1), где кавказского 
простирания миоплиоценовая складчатость явно наложена на древние поперечные вы
ступы. Максимальное развитие эта древняя складчатость получила в районах, более 
приближенных к Малому Кавказу, и, таким образом, она является непосредственным 
продолжением складчатости Малого Кавказа в Куринской впадине.

Последние исследования в Куринской впадине подтвердили высказанную ранее 
Н. Б. Вассоевичем точку зрения о наличии здесь покровных явлений. Результаты глу-



Рис. 1. Схема по мезозойскому комплексу образований (с участием покрывающих его 
пород нижнего кайнозоя) Куринской впадины и юго-восточного погружения Большого

Кавказа
1 — границы горных сооружений (Б. К., М. К., Т.— Большой Кавказ, Малый Кавказ, 
Талыш соответственно), 2 — участки относительно неглубокого залегания магматиче
ских образований мезозоя по геолого-геофизическим данным, 3 — установленные и пред
полагаемые антиклинальные поднятия и гемиантиклинали, 4 — условные границы зон 
(а — поднятий, б — прогибов), 5 — участки поднятий, выявленных электроразведкой, 

Шх. а.— Шамхорский антиклинорий Малого Кавказа.
Установленные н предполагаемые зоны поднятий и прогибов: I — Северо-Предболыпе- 
кавказская зона поднятий, II — Северо-Апшеронский прогиб (Каспийское море), III— 
Алазано-Агричайская зона локальных поднятий и прогибов, IV — Южно-Предбольше- 
кавказская зона поднятий (IVa — Мараза-Кюрдаханинский участок поднятий, 1V6 — 
Южно-Апшеронский (Бакинский) прогиб, IVe — Келаны-Сангачальский участок подня
тий), V — Мирзаано-Пирсагатский прогиб, VI — Рустави-Навагинская зона поднятий, 
VII — Нефтечалинский прогиб, VIII — Центральная зона поднятий (Villa — Прима- 
локавказский, VIII6 — Талыш-Вандамский (Агдаш-Пушкинский) участки), IX — Евлах-

Агджабединский прогиб

бокого бурения в северо-западной части Азербайджана в области междуречья Куры 
и Иори показали покровный характер складок миоцен-антропогенового комплекса 
отложений (рис. 2, разрез А). Подобные же явления, но в более ограниченном виде, 
можно ожидать в относительно менее изученной Аджиноурской области (рис. 2, раз
рез Б). Далее к юго-востоку покровы известны также в западной части Шемахинской 
зоны. Они установлены бурением и в других районах Шемахино-Гобустанской области 
И предполагаются нами на Апшеронском полуострове. Примерная граница, фронт раз
вития зоны покровов и структурных несоответствий в пределах внутренней депрессион- 
ной зоны Азербайджана намечается с северо-запада на юго-восток по р. Куре для 
области междуречья Куры и Иори, южной части Аджиноурской области и далее на 
юго-восток до Каспийского моря по зоне Ленгебиз-Алятского антиклинория, которая 
является установленной границей Баскальского тектонического покрова в западной 
части Шемахино-Гобустанской области. Выделенная область развития покровов четко 
прослеживается также в пределах морской части впадины Южного Каспия и в За
падно-Туркменской впадине в пределах Апшероно-Прибалханского мезозойского 
прогиба.



Рис. 2. Разрезы Куринской впадины
1 — зоны разрывов по геолого-геофизическим данным, 2—сейсмические площадки и горизонты (упрощено), 3 — участки относительно неглу

бокого залегания магматических образований мезозоя по геолого-геофизическим данным, 4 — зоны надвигания пластичных серий. 
Алачикская; разрез Б : 1 — Юхары-Агджаязинская, 2 — Салаванская, 3 — Беюк-Пиралинская. На разрезах надписаны антиклинальные

складки по мезозойско-нижнекайнозойскому подкомплексу образований



Подавляющее большинство миоплиоценовых антиклинальных складок рассматри
ваемой территории в пределах зоны развития покровов в мезозойско-кайнозойском 
разрезе по существующим классификациям складок отвечает складкам нагнетания 
[и ,  покровным складкам чехла [9]. Поднятия южной зоны Куринской впадины сле
дует в основном отнести к категории глыбовых [1], унаследованных, отраженных под
нятий [9]. Складки нагнетания в северной части Куринской впадины и юго-восточного 
погружения Большого Кавказа были сформированы под воздействием гравитационных 
сил на позднеорогенной стадии развития Большого Кавказа. Предпосылкой к образо
ванию складчатости нагнетания при воздымании Большого Кавказа явилось развитие 
в геологическом разрезе области трех комплексов пород разных реологических свойств: 
нижнего, подстилающего пластичную серию, среднего — высокопластичного и верхнего; 
покрывающего пластичную серию. Нижний комплекс являлся лишь основанием, фунда
ментом для складок нагнетания, средний же комплекс, т. е. пластичная серия пород, 
являлся активным, мобильным в процессе образования складчатости нагнетания (см. 
рис. 2). В максимальном выражении, нагнетание глинистой массы приводит к пассив
ной деформации верхнего комплекса пород миоцен-антропогена, образованию эмбрио- 
диапиров и диапиров в зонах, наиболее ослабленных деятельностью разрывов, и сры
ву верхней части осадочного чехла северной и центральной части рассматриваемой тер
ритории и ее перемещению к югу по подошве майкопской серии. Уплотнение осадков, 
на наш взгляд, в основном способствовало сглаживанию первичных амплитуд по раз
рывам в толще пород мезозоя — кайнозоя, особенно в мезозой-эоценовом подкомплексе 
пород. Здесь амплитуды смещений по разрывам обычно имеют намного меньшие вели
чины по отношению к подобным участкам сочленений отдельных тектонических блоков 
между собой по миоцен-антропогеновому комплексу отложений.

Литература

1. Белоусов В. В. Геотектоника. М.: Изд-во МГУ, 1976. 122 с.
2. Григорьянц В. В. Тектонические соотношения складчатых зон Большого Кавказа и 

Апшеронской области. Баку: Изд-во АН АзССР, 1962. 112 с.
3. Мамедов А. В. Геологическое строение Среднекуринской впадины. Баку: Элм, 1973. 

184 с.
4. Раджабов М. М. Сейсмические модели земной коры Азербайджана: Автореф. дис. 

на соискание уч. ст. д-ра физ.-мат.' наук. М.: ИФЗ АН СССР, 1974. 46 с.
5. Тагиев Э. А., Тагиев Р. Э. Тектоника и перспективы нефтегазоносности южной борто

вой зоны Приталышья по новым данным (Юго-Восточный Азербайджан) — Азерб. 
нефт. хоз-во, 1980, № 2, с. 9—15.

6. Тагиев Р. Э. Геологическое строение и перспективы нефтегазоносности палеогеновых 
и меловых отложений сев'ерной прибортовой зоны Среднекуринской впадины (в пре
делах Азербайджана): Автореф. дис. на соискание уч. ст. канд. геол.-минер. наук. 
Баку: АзНИПИнефть, 1974. 20 с.

7. Тагиев Р. Э. Основные черты тектоники мел-эоценового комплекса образований де- 
прессионной зоны Северо-Западного Азербайджана в связи с перспективами нефте
газоносности.— Азерб. нефт. хоз-во, 1961, № 3, с. 17—21.

8. Хайн В. Е. Общая геотектоника. М.: Недра, 1973, с. 341.
9. Шихалибейли Э. Ш., Гасанов А. Г Т а г и е в  Р. Э., Метакса X. П. Тектоника Курин- 

ского межгорного прогиба.— В кн.: Материалы совещания международной програм
мы по проекту Глобальная корреляция эпох тектогенеза (проект № 107 Геологиче
ской корреляции) (Докл. азерб. геологов). Баку: Изд-во АН АзССР, 1979, с. 46—54.

ЮжВНИИгеофизика Поступила в редакцию
НПО «Нефтегеофизика» 29.1 V. 1982

I



№ 5

Г Е О Т Е К  Т О Н И К А
Сентябрь — Октябрь 1984

К Р И Т И К А  И ДИСКУССИИ
УДК 551.24.01

Р Е З А Н О В  И. А.

К ДИСКУССИИ ОБ УСЛОВИЯХ ПРЕОБРАЗОВАНИЯ 
КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ В ОКЕАНИЧЕСКУЮ

Новая книга В. В. Белоусова [1] посвящена актуальной проблеме — происхожде
нию океанов. В отличие от широко распространенных сейчас взглядов мобилистов, 
связывающих образование океанических впадин с гигантскими горизонтальными пере
мещениями литосферных плит, В. В. Белоусов стоит на позициях океанизации коры. 
Рассматривая пограничные зоны между континентами и океанами, В. В. Белоусов при
водит значительное число, на наш взгляд, достаточно убедительных данных, свиде
тельствующих о том, что в недавнее геологическое время на месте океанических прос
транств была суша, откуда поступал на современный континент обломочный материал,, 
в том числе и гранитогнейсы. Эти факты, полученные в результате палеогеографиче
ских построений, драгирования дна океанов и глубоководного бурения, свидетельству
ют о том, что ранее на месте океанов существовали континенты. Следовательно, там,, 
где сейчас сейсмическое зондирование показывает тонкую океаническую кору, ранее 
существовала мощная кора того типа и вещественного состава, какая сейчас свой
ственна материкам. Автор этих строк полностью согласен с В. В. Белоусовым, когда 
он пишет, что «существуют вполне убедительные данные, свидетельствующие в пользу 
наличия в природе процесса преобразования континентальной коры в океаническую» 
(с. 80). Наше расхождение с В. В. Белоусовым заключается, однако, в том, каким 
путем происходило такое преобразование. В разные годы В. В. Белоусов выдвинул 
несколько механизмов океанизации. От некоторых он сейчас отказывается. Так, на 
наш взгляд, совершенно справедливо, В. В. Белоусов критикует предложенный им ра
нее механизм океанизации в результате преобразования «базальтового» слоя конти
нентальной коры в эклогиты. Механизм эклогитизации «не проходит» по той причине, 
что переход габбро в эклогит «требует определенного сочетания температуры и давле
ния и от этого сочетания зависит скорость, с которой эта реакция происходит... Было 
установлено, что при тех температурах в нижних слоях коры, которые характерны для 
условий платформ (400—500° С), скорость этой реакции ничтожно мала» [1, с. 86, 87J. 
При увеличении температуры эклогитизация требует давлений, какие в коре мало 
вероятны.

В. В. Белоусов [1] видит океанизацию континентальной коры в следующем: 
«...при условии особенно сильного термического возбуждения верхней мантии, когда 
выплавление базальта достигает возможного максимума (20%) и также некоторый 
объем ультраосновного материала подвергается полному расплавлению, вполне вероятно 
возникновение инверсии плотностей между корой и мантией. В этой обстановке проис
ходит поглощение коры верхней частью аномальной мантии. Глыбы коры, подобно 
глыбам субстрата, откалываясь одна за другой, погружаются в разогретую мантию, 
а их место занимают основные магматические породы — интрузивные внизу и эффу
зивные вверху. Среди интрузивных некоторое место занимают и ультраосновные по
роды. Таким образом, на месте континентальной коры постепенно формируется кора 
океаническая» [1, с. 94]. Такие представления впервые были высказаны в 1945 г. X. Рам- 
бергом [17], который предположил, что опускание ложа океанов и геосинклиналей 
связано с экструзией огромных количеств основной лавы и внедрением базальтовых 
силлов в кору. Если расплавленная лава, считал X. Рамберг, окажется легче, чем 
кристаллические породы коры, то последняя будет в ней тонуть. Близкие соображения 
были высказаны в 1954 г. Р. В. Боммеленом [12]. Один из предложенных им меха
низмов океанизации заключался в крупных интрузиях и экструзиях базальтовой магмы, 
повышающей плотность коры и вызывающей ее погружение.

Рассмотренные выше взгляды В. В. Белоусова на океанизацию, излагавшиеся им 
и раньше, подверглись критике со стороны П. Н. Кропоткина [4], В. Якоби [5] и др. 
главным образом по той причине, что они противоречат принципу изостазии — легкий 
материал коры не может погрузиться в более плотную и тяжелую мантию. Зная это 
слабое место в своей концепции, В. В. Белоусов [1] пытается подобрать такие значе
ния плотности, чтобы кора оказалась тяжелее мантии. Для этого он безосновательно 
снижает плотность мантии в зонах океанизации до 3,05 г/см3 и столь же необоснован
но увеличивает плотность коры до 3,1 г/см3.

В 1945 и даже в 1954 гг., когда X. Рамберг, а затем Р. Беммелен предложили ме
ханизм погружения в мантию, утяжеленной континентальной коры, наши знания 
о распределении плотностей в коре и мантии были еще фрагментарными. В те годы та
кая концепция могла еще иметь право на существование. Сейчас, 30 лет спустя, рас
пределение скоростей в коре и верхах мантии как под океанами, так и под континен



тами, изучено достаточно полно, чтобы уверенно оценивать по ним характер изменения 
плотности с глубиной.

Средняя плотность континентальной коры по совокупности всех данных принима
ется сейчас, например при вычислении аномалии в редукции Буге, в 2,67 г/см3, а Да, 
т. е. разница с плотностью мантии, оценивается в 0,6 г/см3. При этом плотность ман
тии равна 3,26 г/см3 [10]. Кора сможет погружаться в мантию в том случае, если ее 
плотность по отношению к мантии увеличится на величину, большую 0,6 г/см3.

В. В. Белоусов считает, что при океанизации плотность мантии резко снижается, 
а плотность коры еще более резко возрастает. Доказательство снижения плотности 
мантии он видит в том, что в одной из работ [13] приведена предполагаемая плот
ность мантии в 3,05 г/см3 под срединно-океаническим хребтом на глубине 20 км. Но 
если учесть, что под Исландией, находящейся на продолжении срединно-океанического 
хребта, мощность коры равна 40 км [2], то указанная плотность, даже если она соот
ветствует действительности, относится скорее к коре, чем к мантии. Никто из грави
метристов никогда не принимал для мантии плотность менее 3,25 г/см3, обычно же она 
оценивается в 3,3—3,5 г/см3. Даже для низкоскоростной мантии Байкальского рифта, 
которую В. В. Белоусов приводит в качестве образца, иллюстрирующего свойства ман
тии при океанизации, Ю. А. Зорин [3] брал цифру 3,29—3,30 г/см3.

Еще менее обоснованна попытка В. В. Белоусова значительно (до 3,1 г/см3) уве
личить плотность коры перед ее погружением в мантию. Как уже отмечалось, средняя 
для Земли плотность континентальной коры, принимаемая при вычислении аномалий 
в редукции Буге, 2,67 г/см3. Погрузить такую кору в мантию возможно лишь в том 
случае, если ее плотность увеличится на 0,6—0,7 г/см3.

В. В. Белоусов видит две причины резкого повышения плотности океанизирующей- 
ся коры: 1) мощные излияния базальтовых лав на ее поверхность; 2) внедрение 
в кору ультраосновных мантийных пород. Легко показать, что ни та, ни другая при
чины не приведут к сколько-нибудь значительному увеличению средней плотности кон
тинентальной коры. Плотность базальтовых покровов как на континентах (траппы), 
так и на океаническом дне из-за их порисггости и перемежаемости с осадками состав
ляет в среднем 2,4—2,6 г/см3, т. е. оказывается ниже средней плотности континенталь
ной коры [10]. Но даже если мы примем для базальтов плотность 2,9, что характерно 
для малопористых образцов (долеритов), то и в этом случае сколько бы мощными ни 
были излияния базальтов, средняя плотность коры останется ниже 2,9 г/см3.

Рассмотрим, возможно ли увеличение плотности континентальной коры, толщина 
которой 40 км, в результате внедрения ультраосновной магмы. Примем максимальную 
из известных плотность ультраосновных пород 3,3 г/см3. Легко подсчитать, что для 
того, чтобы средняя плотность коры с 2,67 г/см3 возросла до 3,1 г/см3, необходимо, что
бы слой внедрившихся гипербазитов превысил 70 км, а суммарная мощность коры 
перед погружением достигла 110 км. Цифры эти не реальные, тем более что в областях 
современной океанизации мы наблюдаем не увеличение мощности коры, а, наоборот, 
ее утонение. При этом следует помнить, что под такой огромной по мощности корой 
(т. е. на глубине 100 км), согласно предположениям В. В. Белоусова, должна сохра
ниться плотность мантии всего 3,05 г/с.м3.

Итак, попытка В. В. Белоусова показать, что кора может стать тяжелее мантии, 
явно несостоятельна. Но это не единственное возражение против защищаемого им ме
ханизма океанизации. Допустим, что континентальная кора оказалась чуть тяжелее 
мантии и начала в нее погружаться, раскалываясь на глыбы. Произойдет ли тогда 
растворение коры в мантии? Конечно же, нет. В. В. Белоусов исходит из того, что ман

тия, в которую погружается утяжеленная континентальная кора, находится в сильно 
разогретом, частично расплавленном состоянии. Но разве характерные для континен
тальной коры кварц-полевошпатовые породы погрузятся в такую горячую мантию, 
даже если на них сверху будет «давить» утяжеленная кора? Эти породы расплавятся 
еще до погружения в ультрабазитовый расплав и в виде магмы мигрируют вверх, что 
с ними всегда происходит при нагревании. Ни кремнезем, ни щелочи в мантию обратно 
«затащить» уже невозможно. Если при океанизации существовала обстановка таких 
высоких температур, какую рисует В. В. Белоусов, то еще до погружения сиалической 
коры в ультраосновную мантию она расплавится и создадутся условия, напоминающие 
ликвацию, когда вверху расположен кислый расплав, а ниже — ультраосновной. Оче
видно, что легкая сиалическая магма не погрузится в ультраосновную.

В. В. Белоусов [1] пишет, что процесс океанизации совершается в каких-то совер
шенно экстремальных температурных условиях «при полном расплавлении части уль
траосновного материала мантии» (с. 94). Но давайте обратимся к реальной геологи
ческой обстановке океанизации. Глубоководным бурением доказано, что обширные про
странства восточной части Индийского океана и запад Тихого океана начали погру
жаться в миоцене и продолжают погружаться. Океанизация продолжается в совре
менную нам эпоху, однако мы не регистрируем в океанизирующихся сейчас районах 
каких-либо экстремальных температурных условий. Если взять в качестве примера по
гружающееся в плиоцене и четвертичном периоде Охотское море, то там тепловой по
ток действительно увеличен, но он всего лишь в 2 раза превышает норму. Таким обра
зом, мы должны сделать вывод, что, хотя океанизация и сопровождается повышением 
температуры, расплавления коры и тем более ультраосновной мантии не происходит.

Наконец последнее, пожалуй, самое существенное возражение. По В. В. Белоусову, 
как и по гипотезе разрастания океанического дна, предполагается, что при образо
вании океана имело место новообразование коры за счет базальтовых лав и подсти
лающих их габброидов и гипербазитов, а старая кора полностью разрушена. Между 
тем данные океанского бурения свидетельствуют об обратном. Установлены крупные



{до 5—6 км) опускания дна во всех океанах. Не вызывает сомнений, что такие опус
кания сопровождались утонением коры. Однако это утонение, имевшее место где-то 
на глубине, не нарушило верхней части океанизирующейся коры. Мелководные осадки, 
образовавшиеся до погружения, и перекрывающие их глубоководные, возникшие по
сле океанизации, лежат друг на друге согласно и горизонтально. Это свидетельствует, 
что верхняя часть континентальной коры, бывшей до океанизации на месте океана, 
стала впоследствии верхней частью океанической коры. Следовательно, при океаниза
ции не происходит полной переработки всей континентальной коры. Последняя лишь 
утоняется снизу. А такой процесс утонения коры снизу ни в коей мере не соответствует 
той позиции, которую защищает В. В. Белоусов.

Механизм океанизации, защищаемый В. В. Белоусовым, не приемлем по следую
щим причинам.

1. Противоречит принципу изостазии. Плотность верхней мадтии, даже в условиях 
ее частичного плавления, значительно выше плотности коры, и последняя не может 
в нее погрузиться.

2. Противоречит механизму ликвации — магма с большим содержанием кремния 
и щелочей не может мигрировать вниз в более тяжелую ультраосновную магму.

3. Расходится с данными температур в коре и мантии тех районов, где в плиоцене 
и в настоящее время шел и идет процесс океанизации.

4. Противоречит результатам драгировок дна и глубоководного океанического бу
рения, свидетельствующим о том, что верхняя часть континентальной коры стала по
сле океанизации верхней частью океанической коры. Таким образом, при океанизации 
не происходит уничтожения всей континентальной коры, как считает В. В. Белоусов, 
а лишь ее утонение снизу.

Наше основное противоречие со взглядами В. В. Белоусова заключается в том, 
что он пытается «запрятать» «лишние» элементы из сиалической континентальной коры 
вниз, в мантию Земли. Автор же этих строк убежден, что эти элементы могли мигри
ровать из низов коры только вверх — в верхнюю часть коры или за ее пределы 
(в воду, в атмосферу). »

Каким же путем возможно преобразование континентальной коры в океаническую? 
Сейсмические исследования на акваториях морей и океанов показали, что механизм 
океанизации проявляется, главным образом, в смещении границы Мохоровичича вверх. 
Д. Гилули первым обратил на это внимание 30 лет назад. Он объяснял подъем грани
цы М вверх «подкорковой эрозией», в результате которой нижние горизонты коры 
размываются подкорковыми течениями и поглощаются мантией [14]. Мысль Д. Гилули 
о  том, что океанизации связана с процессами на границе Мохоровичича, чрезвычайно 
плодотворна, но его подкоровую эрозию мы не можем принять, так как физически нель
зя сиалический материал «загнать» в мантию Земли. Океанизация континентальной 
коры возможна лишь путем выноса вверх тех элементов, за счет которых «плаваю
щая» на мантии кора приобрела меньшую мощность.

Таких механизмов можно назвать несколько. Наиболее простым является меха
низм вывода вверх из коры воды, содержащейся в нижней и средней ее частях. Автор 
этих строк предложил геологическую модель земной коры древней платформы, две 
трети которой состоят из серпентинизированных гипербазитов [7]. Десерпентинизация 
такой коры, вызванная незначительным увеличением температуры, приводит к тому, 
что большая часть коры по сейсмическим свойствам присоединяется к мантии, граница 
М резко поднимается вверх, толщина континентальной коры уменьшится, что приведет 
к ее опусканию. В. В. Белоусов [1], признавая, что «процессы серпентинизации и де- 
серпентинизации могут играть существенную роль в жизни континентальной коры» 
(с. 84), возражает против такого механизма, поскольку «исходная позиция, состоящая 
в предположении о больших объемах серпентинитов в нижних слоях континентальной 
коры, не имеет за собой фактических данных» (с. 85).

Между тем, фактические данные в пользу серпентинитовой природы нижней 
и средней коры существуют, и число их с годами растет. 3. А. Крутиховская [5] оце
нивает среднюю намагниченность нижней и средней части коры щитов в 2—4*10_3СГС, 
в то время как для верхних 10—15 км намагниченность составляет 0,1—0,6-10-3 СГС. 
Таким образом, нижняя и средняя кора намагничены в 5—10 раз сильнее, чем мета
морфические породы, слагающие верхнюю часть коры щитов. Столь высокая намагни
ченность нижней и средней коры платформ свидетельствует о высокой концентрации 
в ней магнитных минералов, из которых главным является магнетит. Серпентинизация 

гипербазитов — это наиболее вероятный путь накопления в коре магнетита.
Вторым фактом в пользу серпентинитовой природы нижней и средней коры плат

форм является ее высокая электрическая проводимость, достигающая 5000 См, что 
обнаружено в пределах Сибирской, Северо-Американской и Африканской платформ 
[16]. Если исходить из представлений о гранулитовом составе низов коры платформы, 
то такая их электропроводимость необъяснима. В случае серпентинитовой модели про
водимость объясняется за счет того же магнетита.

Сформулированная Н. И. Павленковой [9] новая сейсмическая модель коры плат
форм предполагает существование в средней части коры слоя с пониженными скоро
стями. Более высокая серпентинизация пород этого слоя логичнее всего объясняет 
снижение в нем скорости.

На серпентинитовую природу низов коры указывают и историко-геологические 
данные, свидетельствующие о значительном подъеме платформ после их образования 
и одновременной эрозии части метаморфического фундамента. В условиях изостазии 
такой подъем должен сопровождаться опусканием границы Мохоровичича в результа

те разуплотнения мантийных гипербазитов, а наиболее вероятный процесс их разуплот



нения — это серпентинизадия. О существовании серпентинитов в низах коры свидетель
ствуют крупные отторженцы этих пород, выведенные на дневную поверхность. При
мерами могут служить ультраосновные массы Карка и др. на Урале. Слагающие их 
дуниты и гарцбургиты подвержены слабой (лизардитовой) серпентинизации, которая, 
по С. В. Москалевой [6], произошла еще до вывода этих пород на земную поверхность. 
Она пришла к выводу о широком распространении разуплотненных серпентинизирован- 
ных гипербазитов в нижних горизонтах коры.

Другим возможным механизмом океанизации континентальной земной коры явля
ется процесс выноса вверх гранитизирующих элементов. За счет этого происходит 
базификация низов коры и смещение границы М вверх. Такой механизм впервые пред
ложил В. Е. Хайн [11]. Он полагал, что под влиянием высоких тепловых потоков  ̂
«может происходить метаморфическая дифференциация крупного масштаба, выража
ющаяся в подъеме кремнезема и щелочей в более высокие горизонты коры и в соот
ветственном обеднении этими компонентами и, стало быть, базификации более низких 
горизонтов» (с. 306).

Подчеркнем, что наиболее распространенным типом метаморфических образований,
! слагающих обнажающуюся и вскрытую скважинами часть кристаллической земной- 
/ коры, являются мигматиты. Они состоят из тонкого чередования светлых и темных 
' полос. Светлые сложены, преимущественно, кварцем и отчасти полевыми шпатами; 

а темные — роговой обманкой, пироксенами и биотитом. Выплавление вследствие 
подъема температуры и возгон вверх лейкократовой части мигматита приводят к тому, 
что остаток (рестит) по химическому составу и физическим свойствам мало чем будет 
отличаться от пород земной мантии. Граница Мохоровичича* будет фиксироваться 
выше зоны реститов.

В. В. Белоусов не смог высказать возражений против существа этого процесса, 
так как проявления его геолог наблюдает повсеместно, например, отложение жильного 
кварца даже в областях базальтового магматизма. В. В. Белоусов критикует этот ме
ханизм с другой стороны: он отмечает, что в случае океанизации континентальной 
коры по такому механизму кремнезем должен выделиться в таком количестве, что со
ставит слой толщиной в 5 км, чего нигде мы не наблюдаем. Но и И. А. Резанов [7], 
поддержавший этот механизм, отмечал то же самое: «Если предполагать, что вся кон
тинентальная кора сложена высокометаморфизированными породами, то при полной 
дегранитизации нижней ее части мы не получим типичную океаническую кору, ибо 
гранитизирующих элементов окажется слишком много» (с. 181). В книге [7] речь шла 
о том, что этот механизм океанизации способен лишь незначительно сократить снизу 
толщину океанизирующейся коры. В качестве примеров частичной океанизации назы
вались впадины Охотского и Японского морей. Частичная океанизация—явление, широ
ко распространенное на планете (Северная Атлантика, Ледовитый океан, Средиземное 
и другие моря и т. д.). Эти обширные области имеют кору, промежуточную между 
континентальной и океанической, или, как показал сейсмический профиль Исландия — 
Шетландские острова [2], кора даже ближе к континентальной, но она несколько уто
нена и потому погружена под уровень океана. Такое утонение коры на несколько кило
метров могло произойти в результате миграции кремнезема и щелочей из низов коры 
в более высокие ее горизонты.

Наконец, возможен еще третий механизм океанизации — магматическое замещение 
пород коры поступающим из мантии основным и ультраосновным материалом. На та
кой процесс впервые указал В. Беммелен. Затем его идеи были развиты В. В. Тихоми
ровым. Этот механизм рассмотрен на новом материале И. А. Зотовым и автором этих 
строк [8], и здесь мы на нем не останавливаемся.

Изложенное выше приводит к следующим выводам.
1. Океанизация континентальной коры проявляется в ее утонении, происходящем 

вследствие смещения границы Мохоровичича вверх по разрезу литосферы.
2. Океанизация осуществляется, главным образом, в результате выноса вверх воды, 

кремнезема, щелочей и сопутствующих им элементов и соединений.
3. Океанизация возможна и за счет привноса в кору сидерофильных элементов 

и замещения ими пород земной коры.
4. Вероятно, существуют несколько различных механизмов океанизации, что опре

деляется, прежде всего, составом континентальной коры. Некоторые из возможных 
механизмов океанизации приводят к незначительному утонению коры.

5. Наиболее слабой стороной в проблеме преобразования толстой континентальной 
коры в тонкую океаническую является то, что мы еще не знаем достоверно веществен
ного состава нижних двух третей коры материков. Распространенное представление 
о том, что средний химический состав континентальной коры близок диориту, всего 
лишь предположение, не подкрепленное надежными аргументами.
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НОВЫЙ ВАРИАНТ КАРТЫ НОВЕЙШЕЙ ТЕКТОНИКИ 
ЮЖНОЙ ЧАСТИ ВОСТОЧНОЙ СИБИРИ

Среди изданных в последние годы картографических материалов по геологической 
тематике обращает на себя внимание карта новейшей тектоники юга Восточной Сиби
ри масштаба 1 : 1 500 000, составленная по новой методике, предложенной А. Г. Золо
таревым 1. Территория, охваченная картой, включает в себя южную часть Сибирской 
платформы и ее горно-складчатое обрамление: Енисейский кряж, Восточный Саян, 
Байкальское и Байкало-Патомское нагорья, Забайкалье, которые уже не раз изобра-^ 
жались на неотектонических картах обзорных масштабов.

На рассматриваемой карте показаны отдельные .структурные элементы литосферы, 
отличающиеся темпом и типом новейших движений, и сделана первая попытка карто
графического изображения взаимосвязей между этими элементами, а в конечном ито
ге— попытка представить суммарный эффект неотектонических процессов в пределах 
всей территории. Новым является включение в число главных объектов изображения 
помимо традиционных степеней активизации зон рифтогенных процессов, выделяемых 
по принципу их интенсивности и направленности. Центральное место занимает Бай
кальская рифтовая зона с присущим ей растяжением, раздвигом и образованием со
ответствующих впадин. По обе стороны от нее симметрично расположены две пред- 
рифтовые переходные зоны, для которых характерны диаметрально противоположные 
явления: компенсационное сжатие и формирование структур линейного коробления 
большой протяженности, соизмеримой с рифтовой зоной в целом. Они повторяют 
в плане все основные изгибы ее границ, располагаются часто несогласно по отноше
нию к районам различной новейшей активизации и поэтому во многих местах кажутся 
как бы наложенными на них. Двенадцать шкал суммарных амплитуд новейших верти
кальных движений, составляющих основу легенды, сгруппированы в ней по принципу 
решетки, в вертикальных графах которой показана степень новейшей активизации, а в 
горизонтальных — направленность движений.

Идея о предрифтовых переходных зонах, разрабатываемая А. Г. Золотаревым [2, 
4—6] и отраженная картой, оригинальна, не лишена логики и фактического обоснова
ния, но дискуссионна. Главный аргумент в ее пользу — предрифтовые2 структуры ли
нейного коробления обладают специфической современной морфологией, им свойствен
ны несколько отличные геофизические поля и разрывные нарушения (надвиги, взбро
сы), свидетельствующие в пользу компенсационного сжатия.

На карте получили отражение и некоторые другие оригинальные представления 
о новейшей тектонике юга Восточной Сибири. Наибольший интерес вызывают, однако, 
не они, а новые приемы неотектонического картографирования, примененные авторами 
и давшие весьма интересные результаты. Предложенные А. Г. Золотаревым [3, 4, 7], 
эти приемы направлены на повышение точности расчетов суммарных амплитуд новей
ших вертикальных движений. Первый из них сводится к введению поправки за изме
нение в течение неотектонического этапа уровня Мирового океана, являющегося репе
ром для расчетов. Как известно, эти вычисления производятся обычно от современного 
уровня моря; на условность такого «исходного нуля» расчетов обращали внимание 
в свое время Н. И. Николаев [11], О. К. Леонтьев [10], А. П. Дедков [1] и др. Авто
рами карты сделана первая попытка устранить эту условность путем привлечения дан
ных о кайнозойской эвстазии, согласно которым уровень Мирового океана в течение 
последней эры понижался. Гляциозвстатические колебания квартера осложняли, но не 
нарушали в целом строгой направленности этого процесса.

В качестве исходных данных для расчетов поправки использована интегральная 
кривая процесса понижения уровня Мирового океана за последние 100 млн. лет, полу
ченная В. А. Шлейниковым [12] на основании статистического анализа морфометриче
ских рядов абсолютных высот внутриконтинентальных денудационных поверхностей, 
древних морских равнин и террас. Многократные расчеты поправки, произведенные 
для различных районов, привели к важному выводу о том, что при любой нижней 
границе новейшего этапа ее значения исчисляются первыми сотнями метров.

1 Карта новейшей тектоники юга Восточной Сибири масштаба 1 : 1 500 000 (редак
торы А. Г. Золотарев, П. М. Хренов). Л.: Картфабрика НПО «Аэрогеология», 1981. 
4 листа. Объяснительная записка. Иркутск, отпечатано на ротапринте Ленинградской 
картографической фабрики ВСЕГЕИ, 1981. 114 стр.

2 Пожалуй, было бы лучше и точнее называть их околорифтовыми.



Оценивая рассматриваемый методический подход, нельзя не видеть в нем первую- 
попытку найти способ вычисления так называемого исходного нуля для расчетов сум
марных амплитуд новейших вертикальных движений с учетом изменений уровня Ми
рового океана и последующим введением соответствующей поправки. Однако, достовер
ность исходных данных, лежащих в основе расчетов в виде интегральной кривой 
В. А. Шлейникова, может оспариваться, так как в них имеются некоторые допуще
ния. Это ставит, в свою очередь, под сомнение результаты расчетов поправки, но в ка
кой степени? Можно, пожалуй, согласиться с тем, что при всех возможных ошибках 
в исходных данных бесспорным остается одно: постоянство порядка числовых значе
ний поправки — первые сотни метров. Если обратиться к другим работам, посвящен
ным изменениям уровня Мирового океана в кайнозое [9, 10], в которых авторы ста
вят ту же задачу, что и В. А. Шлейников, но идут к ее решению иными путями, и по
ложить их в основу расчетов, то порядки всех получаемых значений поправки будут 
близкими как друг к другу, так и к порядку значений, вытекающих из интегральной 
кривой.

Поправка за изменение уровня Мирового океана — эта та погрешность, которая 
постоянно допускается на картах новейшей тектоники при существующей методике 
расчетов суммарных амплитуд вертикальных движений. Если признать достоверным 
только один порядок числовых значений этой поправки — первые сотни метров, то рас
сматриваемый методический прием приобретает несомненную ценность. При неотекто- 
ническом картографировании равнинно-платформенных областей введение новой по
правки за изменение уровня Мирового океана, суммируемой с традиционной поправкой 
за первоначальное превышение исходной поверхности выравнивания над уровнем моря, 
приводит к массовому изменению знака вертикальных новейших движений с положи
тельного на отрицательный. Это очень хорошо иллюстрируется рецензируемой картой, 
на которой около 40% территории внутреннего поля Иркутского амфитеатра оказалось 
опускающейся, а не поднимающейся, как это принято считать, что, кстати сказать, 
имеет немаловажное прикладное значение в связи с изучением неотектонических усло
вий сохранения залежей нефти и газа и что уже принято во внимание при поисковом 
планировании. Еще более впечатляющие результаты, вытекающие из смены знаков вер
тикальных движений, были получены при составлении картосхем для ряда равнин раз
личных континентов [8], свидетельствуя о том, что около половины площади их тер
риторий испытывало в новейшее время не поднятие, а опускание. Эти результаты мо
гут рассматриваться как дополнительные аргументы в пользу пульсационной гипотезы 
развития Земли.

Второй новый методический прием повышения точности расчетов суммарных ам
плитуд новейших вертикальных движений — учет искажающего влияния литоморфного 
фактора, т. е. различной устойчивости горных пород против экзогенного разрушения. 
Его применение особенно важно в тех широко распространенных случаях, когда при 
составлении неотектонических карт, отражающих суммарный эффект новейших движе
ний, используются схемы деформаций исходной поверхности выравнивания. Автором 
данного методического приема [3] уже давно было доказано, что если на денудацион
ных поверхностях выравнивания имеют место обширные выходы пород различной 
устойчивости, то эти поверхности не могут быть при неотектоническом картографиро
вании идеальными имитаторами кровли или подошвы геологического пласта. В этих 
случаях они всегда ступенчаты: число ступеней соответствует количеству различных 
комплексов пород, а высотные интервалы между ними, .исчисляемые чаще всего первы
ми десятками метров, будут тем больше, чем выше контрасты в устойчивости. Сущ
ность рассматриваемого методического приема, в конечном счете, сводится к вычисле
нию и последовательному введению в расчеты суммарных амплитуд новейших верти
кальных движений поправки за литоморфный фактор. Благодаря введению этой по
правки, на рецензируемой карте претерпели существенные изменения прежние изоли
нии суммарных движений — их плановое положение, конфигурация и числовые значе
ния. В свою очередь это привело к изменению границ, морфологии ряда ранее из
вестных структур и выявлению новых, а в отдельных случаях, напротив, к исчезнове
нию некоторых ранее изображавшихся на этой территории структурных форм.

Здесь были кратко рассмотрены только методические новшества, принятые при 
составлении рецензируемой карты и разъясненные в объяснительной записке к ней. Но 
в этих новшествах, несомненно, и есть самое главное. Все сказанное выше, позволяет 
приветствовать издание нового варианта карты новейшей тектоники южной части Вос
точной Сибири, составлением которого на всех этапах руководил А. Г. Золотарев. 
Средоточие внимания авторов на вертикальных, а не на иных новейших движениях 
не следует рассматривать только как дань традиции или даже как известный консер
ватизм. Для выявления и картографирования новейших горизонтальных движений 
большого масштаба, даже если они имели место в недавнем геологическом прошлом 
в рассматриваемой внутриконтинентальной области, объективных данных пока не име
ется. Учитывая это замечание, нужно признать, что издание рецензируемых материалов 
по новейшей тектонике Восточной Сибири — это большой и, я бы сказал, смелый шаг 
на пути учения о неотектонических структурах суши, а также поисков новых принци
пов и средств их картографирования.
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Цена 1 р. 40 к. 
Индекс 70228

ЫАКАРЫЧЕВУ й о
V 0 2 2 8

В М А Г А З И Н А Х  « А К А Д Е М К Н И Г А »  

имею тся в п р одаж е:

Л е б е д е в  Л. И. СТРОЕНИЕ И НЕФТЕГАЗОНОСНОСТЬ СОВРЕМЕННЫХ ГЕТЕ-
РОГЕННЫХ ДЕПРЕССИЙ. 1978. I l l  с. 1 р. 30 к.
Работа посвящена геологическому строению и нефтегазоносности особого класса 

©садочных депрессий, которые характерны для современных внутренних и окраинных 
морей. В качестве гектонотипа этих структур рассмотрено Каспийское море. Для срав
нительного анализа привлечены также данные по другим морским бассейнам и, в част
ности, Северному морю и Персидскому заливу. Выявлены черты сходства и различия 
упомянутых депрессий, обосновано отнесение их к одной категории депрессионных 
структур.

Книга рассчитана на геологов-нефтяников и тектонистов.

ПРОБЛЕМЫ МАГМАТИЧЕСКИХ ФОРМАЦИЙ. 1974. 202 с. 1 р. 04 к.
В сборнике рассмотрены общие аспекты геологии и состава магматических ассо
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