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СРАВНИТЕЛЬНАЯ ТЕКТОНИКА АТЛАНТИЧЕСКОГО 
И ИНДИЙСКОГО ОКЕАНОВ

©  1996 г. Ю. М. Пущаровский
Геологический институт РАН, Москва 

Поступила в редакцию 11.03.96 г.

Атлантический и Индийский мегаокеаны характеризуются крайне различным тектоническим стро
ением. Генеральный структурный план южной и центральной областей Атлантики определяется 
продольным Срединно-Атлантическим хребтом, приуроченным к средней части океана. В Индий
ском океане тектонической упорядоченности нет, для него характерна структурная рассогласован
ность. Общей чертой обоих мегаокеанов является нелинейный ход процесса океанообразования, 
отражающий сложное распределение и перераспределение в глубинных геосферах геодинамичес- 
ких полей. Большую информацию о нелинейных эффектах в океанском структурообразовании за
ключает разломная тектоника (ортогональные и косоориентированные разломы).

Структурными разграничениями океанов, наряду с островными дугами, являются демаркацион
ные разломные зоны (Австрало-Антарктическая, Принс Эдвард и Шпицбергенская).

"Цикл Вилсона” как логическое линейное построение не приложим к сложно образованному 
Индийскому океану, если рассматривать его в целом. В принципе он может реализоваться лишь в 
океанах атлантического типа, но при условии отсутствия в ходе их* геологического развития пере
стройки моноспрединговой системы.

В одной из предыдущих публикаций автором 
был выполнен сравнительно-тектонический ана
лиз Атлантического и Тихого океанов [11]. Не 
менее интересно и важно сравнение Атлантики с 
Индийским океаном. До сих пор тема эта специ
ально не рассматривалась. При этом замечу, что 
сделать такую работу нелегко, так как тектони
ческие и историко-геологические черты Индий
ского океана выяснены существенно хуже, чем 
Атлантического. Основным подспорьем будут 
служить выполненные ранее собственные разра
ботки автора по каждому из океанов [13,14], в ко
торых рассматриваются многие как тектоничес
кие, так и геодинамические вопросы. Особеннос
тью этих публикаций является включение в 
анализ нелинейной геодинамики.

ГЛАВНЫЕ МОРФОСТРУКТУРНЫЕ ЧЕРТЫ
Атлантический и Индийский океаны класси

фицируются как мегаокеаны [10]. Данные об их 
размерах и глубинах приводятся в таблице.

Как следует из таблицы, площадь Индийского 
океана составляет 83.1% площади Атлантики. 
Некоторые другие существенные параметры еще 
более близки. Но контуры их совершенно раз
ные. Атлантический океан в плане вытянут в суб
меридиональном направлении, где отношение 
длины и ширины может превышать 3: 1.  Контур 
Индийского океана неправильный, при этом рас
стояние от Индии до Антарктиды лишь немного 
превышает расстояние между Африкой и Авст

ралией. Поскольку очертания континентов также 
абсолютно несхожие, представляется, что все эти 
“неправильности” отражают прихотливый харак
тер формирования структуры земного лика, не 
подчиненного единой линейной закономерности.

Сопоставим данные об особенностях распро
странения подводных гор в обоих океанах.

В Атлантическом океане гор высотой 1 км и 
более насчитывается 1250 [7]. Однако это отно
сится не ко всему океану, а лишь к пространству,

Таблица 1. Сопоставление некоторых параметров 
океанов по [1]

Параметры Океаны

Ат
ла

нт
и

че
ск

ий

И
нд

ий


ск
ий

М
ир

ов
ой

Площадь, млн. км2 91.66 76.17 361.26

Процент от площади 
Мирового океана

25.4 21.1 100

Средняя глубина, м* 3900 3967 4112

Глубина >4 км, млн. км2 45.4 39.5 192.2

Процент от площади океана 49.6 51.9 53.2

* Не включая морей, заливов, проливов.
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Рис. 1. Модель строения земной коры поднятия Агульяс, основанная на гравиметрических и сейсмических (прелом
ленные волны) данных [17]
Заштрихован предположительно “гранитный” слой. Цифры -  сейсмические скорости в км/с.

лежащему между Исландией и районом о-ва 
Буве. Из карты, приведенной в цитированной ра
боте, видно хаотическое расположение гор, что и 
отмечается автором. Местами горы образуют 
скопления, распространение которых по площа
ди неравномерно.

В Индийском океане [2] установлено 745 под
водных гор. Однако минимальный предел их высо
ты, принятый при отборе, составляет 500 м. Таким 
образом, подводных гор в Индийском океане на
много меньше, чем в Атлантическом. Почти по
ловина всех гор связана с Аравийско-Индийским 
и Западно-Индийским спрединговыми хребтами. 
Ареалами распространения их скоплений являют
ся также Мадагаскарский, Мальдивский и Восточ
но-Индийский (южная половина) хребты. В неко
торых местах цепочки гор связаны с разломами. 
В целом распространение подводных гор в Ин
дийском океане, как и в Атлантике, крайне не
равномерное. Огромные площади в нем почти 
или совсем лишены гор. Особенно это относится 
к южной половине океана. Сконцентрированы 
скопления гор в наибольшей степени в крайней 
западной части океана, площадь которой сравни
тельно с общей площадью океана невелика.

Как в Атлантике, так и в Индийском океане по
давляющая масса гор принадлежит типам вулкани
ческих или тектоно-вулканических. Соответствен
но распространение гор отражает изменчивость 
геодинамических режимов в океанской мантии, 
степень которой крайне различна. Все это, на 
мой взгляд, отражает не только сложность, но и 
нелинейность глубинных геодинамических про
цессов.

В то же время отдельные скопления гор ука
зывают на локальную самоорганизацию океан

ского горообразования. В большей мере это ха
рактерно для Индийского океана.

Обратимся далее к основным чертам тектони
ческого плана океанов.

В обоих океанах по их периферии распростра
нены фрагменты континентальных структур, во 
многих случаях превратившиеся в микроконти
ненты. Эта общая черта отличает их от Тихого 
океана. Микроконтиненты в основном тяготеют 
к окраинам материков, но в Северной Атлантике, 
где океаногенез находится на относительно ран
ней стадии, они встречаются на всей площади 
океана. В Индийском океане наиболее удаленные 
блоки (Сейшельский, Сайя-де-Малья) находятся 
на расстоянии 1600-2000 км от Африки, причем 
местами они сравнительно близко подходят к 
спрединговому хребту. Осколки континенталь
ных структур -  характерная особенность мегао
кеанов, иллюстрирующая процесс тектоничес
кой деструкции материков в ходе океаногенеза и 
автономное перемещение их фрагментов иногда 
на большие расстояния. Существуют три разные 
группы таких фрагментов. Во-первых, это погру
женные в океан континентальные блоки, кото
рые сохранили непосредственную связь с матери
ком. Таковы блоки Эксмут, Цейлонский, вероятно, 
Лаккадивский в Индийском океане и Фолкленд
ский, Сан-Паулу (Сантос), Блейк, Воринг в Ат
лантике. Во-вторых, континентальные блоки, от
деленные от материков полоской утоненной кон
тинентальной либо уже субокеанической коры. 
Примеры в Индийском океане -  остров Мадагас
кар, блоки Мозамбикский, Кювье (Валлаби), 
Натуралистов и ряд других. В Атлантическом оке
ане -  блоки Галисийский, Орфен, Роколл. Нако
нец, в-третьих, это осколки материков, находящие
ся далеко от берегов океанов, такие, как блоки



Сейшельский, Сайя-де-Малья в Индийском океане, 
а в Атлантике -  Агульяс (рис. 1), Флемиш, Сеара, 
Риу-Гранди. Все они отделены от материков значи
тельными пространствами океанической коры.

Данные о мощности коры в континентальных 
фрагментах не свидетельствуют об ее зависимос
ти от расстояния перемещения блоков. Если не 
считать Цейлонского блока, где мощность коры, 
как принимается во многих публикациях, такая 
же, что и в пределах Индостана, и составляет 
40 км, то наибольшая ее толщина отмечается в 
Сейшельском блоке, как раз наиболее удаленном 
от материкового массива.

Приведенные цифры более или менее сопос
тавимы. Однако разница существует, и она свиде
тельствует о разной степени преобразования ко
ры, а иногда, вероятно, и о разных поверхностях 
срыва.

Тектонический план океанов разительно от
личается. В отношении Атлантического океана 
для его центральной и южной областей, занимаю
щих главное пространство акватории, благодаря 
осевому положению Срединно-Атлантического 
хребта просматриваются черты некоторой струк
турной симметрии. Этому способствует и геологи
ческое подобие континентальных окраин.

Характернейшую черту тектонического плана 
Индийского океана, наоборот, составляет его 
структурная рассогласованность. Она выражает
ся в особенностях строения как спрединговой си
стемы, так и разделяемых хребтами талассоге- 
нов. Крупнейшую роль в этом играет Западно- 
Индийский хребет, врезающийся в Главный хре
бет, который простирается от Аденского залива 
до Австрало-Антарктического межокеанского 
тектонического раздела. Западно-Индийский 
хребет создал неповторимое сочетание спредин- 
говых хребтов, сходящихся во внутренней облас
ти океана, образуя “точку” тройного сочленения. 
Элемент асимметрии состоит и в структурном 
различии самого Главного хребта, юго-восточная 
часть которого (Австрало-Антарктическая) по 
морфологическим и геодинамическим признакам 
совершенно непохожа на северную. В последней 
ранее автор находил сходство со Срединно-Ат
лантическим хребтом. Но фактически аналогии 
здесь нет. Это следует из сравнения тектоничес
ких планов хребтов, разницы в морфометрии, 
специфике рельефа, характера разломной текто
ники и т.д. Сопоставление строения хребтов в пре
делах Анголо-Бразильского и Маскаренско-Авст
ралийского геотраверзов [5] показало, что “несмо
тря на близкие средние значения скоростей 
спрединга (2.2 и 1.8 см/год соответственно -  Ю.П.) 
морфоструктура дна гребней и флангов Средин
но-Атлантического и Аравийско-Индийского 
хребтов в пределах геотраверзов существенно

Таблица 2. Мощность коры в блоках

Океаны

Индийский Атлантический

блок мощ блок мощ
ность, км ность, км

Эксмут Агульяс 25
(западная часть) 23.5 Фолклендский 15
Мозамбикский Блейк:
(срединная
часть)

25 на севере 30

Мадагаскар на юге 20

(восточная
окраина)

25-27 Воринг 25

Сейшельский 33 Орфен 22

Роколл 25
Риу-Гранди 20-25

различается. Эти различия проявляются в глуби
не и ширине рифтовой долины, гипсометричес
ком уровне флангов, расчлененности блоково
грядового рельефа, густоте трансформных раз
ломов и параметрах сегментации...” [5, с. 2]. Тем 
более нет ни структурного, ни геодинамического 
сходства между Западно-Индийским хребтом и 
Срединно-Атлантическим.

Структурная рассогласованность дна Индий
ского океана подчеркивается целым рядом дру
гих моментов. Один из них -  совершенно не похо
жий ни структурно, ни геодинамически на спредин- 
говые хребты западной половины океана 
Австрало-Антарктический хребет, который скорее 
можно сопоставить с Южно-Тихоокеанским подня
тием. Но и тут полной аналогии нет. В частности, 
скорость спрединга в нем 3-3.7 см/год, тоща как в 
Южно-Тихоокеанском поднятии она в 2-3 раза 
больше.

Крупные структуры океанского ложа контро
лируются глубинными процессами, и, соответст
венно, разнообразие таких структур отражает не
однородность глубинных геодинамических обста
новок, в формировании которых большая роль 
принадлежит нелинейным факторам.

По простиранию Срединно-Атлантического 
хребта также обособляются глубинные неоднород
ности, однако при этом сохраняется его тектониче
ское единство. Самоорганизация мантийных про
цессов в данном случае продвинулась значитель
но дальше.



Не менее контрастно тектоническое различие 
океанов проступает в структуре талассогенов. 
В Атлантическом океане она довольно простая. 
Главную ее черту составляют крупные абиссаль
ные впадины, расположенные по обе стороны 
срединного хребта. В Индийском океане впадины 
комбинируются с разнообразными по типу пози
тивными формами. В нем выделяется не два, как 
в Атлантике, а три талассогена: Западный, Севе
ро-Восточный и Южный. Все они обладают слож
ной рассогласованной структурой. Особенно выра
зителен в этом смысле Северо-Восточный талассо- 
ген. Разделяющий его на две тектонические 
области прямолинейный и узкий Восточно-Индий
ский хребет (хребет 90°), длина которого свыше 
5000 км, -  совершенно уникальный тектоничес
кий элемент, не имеющий аналогов ни в Индий
ском, ни в других океанах. О его происхождении 
высказываются самые различные точки зрения 
(приуроченность к трансформному разлому, след 
движения плиты над горячей точкой, горст в оке
анической литосфере и др.), но ни одна из них по
ка не дает удовлетворительного решения пробле
мы его генезиса. Этот структурный элемент на
ряду с простирающимися западнее в том же 
меридиональном направлении Мальдивско-Лак- 
кадивским хребтом (3000 км) и находящимся 
между ними глубоко погруженным хребтом 79° 
вносит в структуру океанского дна значительный 
элемент дисгармонии.

Западная часть Индийского океана отличает
ся от восточной особенной концентрацией фраг
ментов континентальных структур.

Для южного талассогена характерной чертой 
является распространение крупных вулкано-тек
тонических поднятий, таких, как Кергелен, Дель- 
кано, Конрада.

Из всего сказанного с очевидностью следует, 
что история структурного развития Индийского 
океана намного сложнее, чем Атлантического. 
Ниже мы к этому вопросу вернемся.

РАЗЛОМНАЯ ТЕКТОНИКА
Сравнительное рассмотрение разломных струк

тур обоих океанов имеет тот смысл, что оно также 
позволяет судить о сходстве и различии в них тек
тонических и геодинамических обстановок. Сопос
тавление будет проведено в отношении трех кате
горий разломов: а) демаркационных, б) типичных, 
ортогональных по отношению к простиранию 
спрединговых хребтов, и в) разрывов, ориентиро
ванных по отношению к последним косо.

Присутствие демаркационных разломов, т.е. та
ких, которые являются разграничителями на оке
анском ложе крупных разнородных морфосгрук- 
турных, геодинамических, магматических и исто

рико-геологических областей, характерно для всех 
трех главных океанов Земли [12]. В Индийском 
океане (рис. 2 ) этой категории принадлежит раз
лом Амстердам, отсекающий морфоструктурно 
особую юго-восточную часть Главного спредин- 
гового хребта. Очень вероятно, что параллель
ный и близко от него расположенный разлом 
Сен-Поль входит в единую с ним систему. В пуб
ликации [4] было показано, что западной и юго- 
йосточной областям Индийского океана отвеча
ют особые магматические (базальтовые) супер
провинции, становление которых восходит к 
раннемеловой эпохе. Разделом этих провинций, 
вероятнее всего, служит именно разломная зона 
Амстердам, с которой, кстати, связаны современ
ные вулканические центры.

Индийский океан от Тихого отделяется Авст
рало-Антарктической демаркационной разлом- 
ной зоной. Она контролирует разный состав ман
тии под океанами [19]. Категории демаркацион
ных принадлежит также разломная зона Оуэн. 
Она простирается в Аравийском заливе и отделяет 
океанический блок коры от континентального, в 
пределах которого лишь в миоцене начал прояв
ляться океаногенез (Аденский залив, Красное мо
ре). Чрезвычайно существенно для тектоничес
ких реконструкций, что северо-восточное окон
чание разломной зоны Оуэн лежит в пределах 
континента (район Сулеймановых гор), где суще
ствует тектонический шов, разделяющий геоло
гически разнородные регионы.

Тектоническим разграничением Индийского 
и Атлантического океанов является разлом 
Принс Эдвард. Он служит структурным разде
лом Западно-Индийского и Африкано-Антарк
тического хребтов. Это очень крупный длитель
но развивавшийся разлом [20]. На поверхности 
дна разлом выражен глубоким желобом (6000 м). 
Он также может быть отнесен к категории де
маркационных разломных структур.

В Атлантическом океане обособляется три де
маркационные разломные зоны: Романш, Чарли 
Гиббс и Шпицбергенская. Романш среди них -  на
иболее изученный разлом. Данные спутниковой 
гравиметрии показывают, что, отходя от Южной 
Америки, разлом простирается в пределы Гви
нейского залива. Это крупный длительно разви
вающийся тектонический раздел, разграничива
ющий разные по геологической истории Южную 
и Центральную Атлантику. Поскольку о строе
нии разломной зоны приходилось уже неодно
кратно писать [16 и др.], здесь подчеркнем лишь 
два обстоятельства. Во-первых, как установил
Э. Бонатти, магматиты в зоне Романш соответст
вуют низкой степени плавления верхней мантии, 
т.е. она здесь находится в относительно холодном 
состоянии, что подчеркивает ее специфику [18].
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Рис. 2. Системы разломов в Индийском океане
1 -  демаркационные разломные зоны; 2-5 -  разломные системы: 2 -  связанные с современными спрединговыми хреб
тами, 3 -  позднемелового-раннеэоценового времени, 4 -  раннекайнозойские, 5 -  позднеюрско-раннемелового време
ни; 6 -  разломы по батиметрическим и геологическим данным; 7 -  Яванский глубоководный желоб; 8 -  плато Керге
лен. Буквы -  разломные зоны: АЛ  -  Австрало-Антарктическая, А -  Амстердамская, ПЭ -  Принс Эдвард, О -  Оуэн.

Во-вторых, судя по распределению мантийных не
однородностей [24], глубина проникновения де
маркационной зоны составляет не менее 100 км.

Но еще более глубоко проникающей зоной по 
тем же данным является разлом Чарли Гиббс, раз
граничивающий Центральную и Северную Атлан
тику, который прослеживается на глубину порядка 
230 км. Его структурное значение очевидно: раз
лом разделяет очень разные по строению, време
ни образования, геодинамическим особенностям 
океанские области. Он, как и Романш, полностью 
пересекает океан.

Последний из демаркационных разломов, Шпиц
бергенский, также имеет важнейшее историко

геологическое значение. Это тектонический раз
дел между Атлантическим и Северным Ледови
тым океанами. Он простирается от Скандинавии 
до севера Гренландии. Если между ним и зоной 
Чарли Гиббс, т.е. в пределах Северной Атлантики, 
лежит тектонически весьма гетерогенная область 
с неупорядоченным расположением морфострук- 
тур как континентальной, так и океанической при
роды, то за ней, в Северном Ледовитом океане, 
простирается относительно симметрично постро
енная мезоокеаническая система: спрединговый 
хребет Гаккеля, сопровождающийся с обеих сто
рон глубоководными впадинами -  Нансена и 
Амундсена.



Суммируя приведенные данные, можно кон
статировать, что демаркационные разломы в 
обоих океанах выступают в двух видах: либо в ка
честве важнейших внутренних тектонических раз
делов, либо в виде межокеанских разграничитель
ных зон. Внутренних разделов выделено четыре: 
Амстердам и Оуэн в Индийском океане, Романш и 
Чарли Гиббс в Атлантическом. Это крупнейшие и 
глубочайшие разломные зоны, простирающиеся 
на тысячи километров и очень активные на нео- 
тектоническом и современном этапах развития 
Земли! Они отражают генеральную тектоно-гео- 
динамическую делимость океанов.

Демаркационные разломные зоны как текто
нические разграничители океанов выделяются 
впервые. К таковым принадлежат Австрало-Ан
тарктическая и Шпицбергенская зоны. С боль
шой долей уверенности к этой группе следует 
отнести и зону Принс Эдвард. Об Австрало-Ан
тарктической зоне дополнительно к тому, что 
уже сказано, важно добавить, что она разграни
чивает Тихоокеанский и Индо-Атлантический 
тектонические сегменты Земли. Главные при
знаки межокеанских разломных зон аналогичны 
подчеркнутым для внутриокеанских. Более пол
ное значение межокеанских разломов будет рас
крываться по мере прогресса историко-геологи
ческих знаний о них.

Перейдем далее к главной массе разломных 
океанских структур, ортогональных по отноше
нию к простиранию спрединговых хребтов.

Распространение их в океанах неодинаково. 
В Атлантическом океане их более или менее пра
вильные системы существуют в Центральной и 
Южной областях: В Северной Атлантике таких 
систем нет. В Индийском океане они хорошо вы
ражены в Центрально-Индийском хребте и в пре
делах Австрало-Антарктического поднятия. 
Кроме них, такие разломы существуют в север
ной части Аравийско-Индийского хребта. Юж
ная часть последнего, как и весь огромный Запад
но-Индийский хребет, лишены ортогональных 
разломов, будучи рассечены косо ориентирован
ными нарушениями (см. ниже). Легко видеть, что 
относительно правильные соотношения просле
живаются в обширных областях океанов, разде
ляющих некогда целостные материковые массы: 
Северную Америку и Африку, Африку и Южную 
Америку, Австралию и Антарктиду. В этих облас
тях спрединг развивался свободно и в целом в усло
виях относительно устойчивых геодинамических 
полей. Но ни того, ни другого нельзя сказать в от
ношении Северной Атлантики и запада Индий
ского океана, где в сложных взаимоотношениях 
перемежаются континентальные (фрагменты) и 
океанические структуры.

Строение таких разломов лучше изучено в Ат
лантическом океане. Среди них, наряду с простой 
структурой, выделяются сложные по внутреннему 
строению (разломы Зеленого Мыса, Долдрамс, 
Хейса и др.). Специально выполненный анализ 
строения и развития разломов Экваториальной 
Атлантики [16] позволил сделать вывод, что при 
общей прямолинейности разломных структур в 
их строении отражается “хаотическая геодинами
ка” и что их образование и развитие связано со 
сложным взаимодействием многих факторов, та
ких, как поперечные стрессы, создаваемые спре- 
дингом; продольные стрессы, связанные с риф- 
тингом; космические силы, воздействующие на 
планету; наконец, с таким фактором, как состав и 
физическое состояние глубинного материала. 
Эта многофакторность в условиях открытых гео- 
сферных систем имеет следствием существенное 
проявление в разломообразовании нелинейных 
эффектов. Иллюстрацией являются незаконо
мерно меняющиеся расстояния между разлома
ми, хаотичность в протяженности их “активных” 
частей, неодинаковость их распространения как 
по разные стороны спрединговых хребтов, так и 
в пределах одной стороны, наличие только одно
сторонних разломов, сложная ветвистость внут
ренней структуры в некоторых из них, изменчи
вость строения по простиранию и т.д.

Ортогональные разломные системы Атланти
ки и Индийского океана резко различны по ори
ентировке. В первом случае они субширотные, 
во втором -  северо-восточные, вплоть до мери
диональных. Субширотные системы, коррели- 
рующиеся с тихоокеанскими, вероятнее всего, 
связаны с решающим воздействием вращения 
Земли. Субмеридиональные системы не могут 
быть связаны с этим фактором. Здесь, как мож
но думать, доминантой является спрединговый 
процесс, в том или ином масштабе локализован
ный в разных сегментах Главного Индоокеан
ского спредингового хребта. Разная ориентиров
ка разломных систем вполне коррелируется с 
представлением о глобальных геодинамических 
неоднородностях. Отсюда и нелинейная геоди
намика, которая позволяет не фетишизировать 
детерминистский подход, не стремиться к чрез
мерной унификации механизмов, отыскивая 
единые причины там, где их нет.

С этой точки зрения важно коснуться разло
мов, косо ориентированных по отношению к про
стиранию спрединговых хребтов.

Такое явление выражено в обоих океанах. В Ин
дийском океане имеются два важнейших ареала 
их распространения: южная половина Аравий
ско-Индийского хребта и Западно-Индийский 
хребет. В первом случае соответствующий отре
зок хребта имеет длину -2 0 0 0  км; он заключен
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между крупными Маскаренским и Мальдивско- 
Лаккадивским поднятиями. Те разломы (Витязь, 
Вима, Арго, Мария Целесга и др.), которые всеми 
авторами рассматриваются в качестве транс
формных, ориентированы здесь по отношению к 
меридиональному простиранию хребта под углом 
40°—45° и направлены с юго-запада на северо-вос
ток (рис. 3). Это крупные разломные структуры, 
длина которых часто превышает 1000 км [3, 6 ]. 
Смещение сегментов хребта по ним варьирует в 
пределах 80-180 км. Все разломы выражены глу
бокими ущельями, глубина которых может до
стигать 6  км, и обрамлены с обеих сторон высо
кими хребтами. Им свойственны тектонизиро- 
ванные породы, и местами проявлен молодой 
вулканизм. Осадки в них распространены нерав
номерно, и мощность их обычно невелика [8]. Вре
мя образования этой системы разломов оценивает
ся концом среднего миоцена. Но они тектонически 
активны и в настоящее время. Ключевым момен
том в генезисе системы является нелинейный ге- 
одинамический эффект, вызванный сжатием 
структуры вследствие сопротивления спрединго- 
вым силам боковых Маскаренского и Мальдив
ского поднятий.

Что касается Западно-Индийского хребта, то в 
нем косоориентированные поперечные разломы 
прослеживаются по всему его протяжению. Ори
ентировка хребта северо-восточная, а простира
ние разломов субмеридиональное. Угол, как и в 
предыдущем случае, значительный -  35°-40°. Дли
на разломов изменчивая, но не менее, а иногда и 
более значительная, чем в Аравийско-Индий
ском хребте. В данном случае в пределах перифе
рии хребта нет боковых “ограничителей”, пре
пятствующих спрединговому движению. Породы 
в пределах хребта тектонизированы. Отмечается 
его большая тектоническая расчлененность, 
включающая элементы раздвиговых деформа
ций. Совокупность морфоструктурных особенно
стей позволяет полагать, что хребет подвержен 
общему растяжению. Это особенно ясно видно 
на его. северо-восточном окончании, где хребет 
внедряется в Главный ствол Индоокеанской 
рифтовой системы, образуя здесь тройное со
членение Родригес. Линейные магнитные ано
малии выявляют молодость современной струк
туры хребта, которая, однако, согласно данным 
спутниковой гравиметрии, во многом наследует 
геодинамику позднего мела-кайнозоя. Продоль
ное растяжение, внося столь значительное от
клонение в структурный процесс, отражает вме
шательство в структурообразование фактора 
нелинейной геодинамики.

Такое заключение подкрепляется структурным 
анализом Африкано-Антарктического хребта, яв
ляющегося геодинамической связкой Атлантичес
кой и Индоокеанской рифтинговых систем. Здесь
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Рис. 3. Косоориентированные разломы в южной час
ти Аравийско-Индийского хребта [6 ] (упрощено)
1 -  поднятия рамы; 2 -  сводовая часть хребта; 3 -  риф- 

х товые зоны; 4 -  разломы: 4 -  пересекающие хребет, 
5 -  разделяющие северный и южный сегменты, 6 -  
фланговые односторонние; 7 -  вулканы. Цифры в 
кружках -  разломы: 1 -  Витязь, 2 -  Вима, 3 -  Арго, 
4 -  Мария Целеста.

существует особенно большая тектоническая 
расчлененность, с деформациями, включающими 
продольные сдвиги (рис. 4). Рифтовая зона на от
дельных участках не выражена. Некоторые ко
сые разломы имеют с простиранием хребта очень 
небольшой угол. Здесь совмещаются признаки 
спредингового процесса и продольных сдвиговых 
деформаций. Хребет Шписс проградирует в севе
ро-западном направлении, в район о-ва Буве, где 
и включается в структуру тройного сочленения 
того же названия. Общее продольное растяжение 
Африкано-Антарктического хребта по всем 
структурным и геодинамическим признакам про
является вполне отчетливо.

В данном случае речь шла уже об Атлантиче
ском океане. Другой пример косо ориентирован
ных разломных структур в Атлантике относится 
к сегменту срединного хребта, лежащему между 
крупными ортогональными разломами Сьерра- 
Леоне и Зеленого Мыса. Соответствующий сег
мент простирается в северо-западном направлении, 
тогда как поперечные разломы ориентированы



Рис. 4. Разломные структуры Африкано-Антарктичес
кого хребта по данным спутниковой гравиметрии [20] 
Черные линии -  разломы. Точками оконтурены хреб
ты. Двойные линии -  отрезки рифтовых зон. Хоро
шо видно сдвиговое смещение хребтов вдоль демар
кационной разломной зоны Принс Эдвард. Разломы 
косо пересекают хребты. Буквенные обозначения: 
А А Х  -  Африкано-Антарктический хребет, ЗИ Х  -  
Западно-Индийский хребет.

субширотно (рис. 5). Угол составляет 25°-35°. 
К числу таких разломов принадлежат разломы 
Долдрамс, Архангельского, Вима, Меркурий, 
Марафон и ряд других, менее значительных. Все 
они естественно вписываются в общую систему 
разломов Центральной Атлантики и соответст
венно имеют единую с ними природу. Но в то же 
время сегмент лежит з пределах зоны разграни
чения центральной и южной областей Атлантичес
кого океана, их геодинамического раздела. Именно 
по ней происходит главная поперечная трансфор
мация движений в огромной сигмоиде Срединно- 
Атлантического хребта. С.Г. Сколотнев, специаль
но изучавший возможные причины отклонения 
хребта (устное сообщение), связывает это откло
нение с влиянием глубинного Африканского су- 
перплюма, который обладает тенденцией смеще
ния в западном направлении, выявляемого сейс
мической томографией.

Приведенные данные о косо ориетированных 
разломах свидетельствуют о разнообразии и поли- 
генности в океанах геодинамических обстановок. 
Каждая из них отражает специфические геодина- 
мические поля в глубинных геосферах.

ТРОЙНЫЕ СОЧЛЕНЕНИЯ
Тройные сочленения спрединговых хребтов 

представляют существенный интерес как с текто
нической, так и с геодинамической точки зрения. 
Это узлы схождения разных геодинамических си
стем, где в конечном счете, в зависимости от до
минанты какой-либо из них (либо их пар), может 
происходить кардинальная перестройка струк
турного плана обширных областей Земли.

Проведем сравнение тройных сочленений Ро
дригес (Индийский океан) и Буве (Южная Ат
лантика). Это будет сделано вкратце, так как не
давно опубликована специальная работа на эту 
тему [15].

Тройное сочленение Родригес находится в за
падном секторе Индийского океана, в 900 км юж
нее о-ва Родригес. Здесь сочленяются Аравий
ско-Индийский, Центрально-Индийский1 и За
падно-Индийский спрединговые хребты. Каждый 
из них специфичен по своему строению. Но поми
мо морфоструктурного облика, они отличаются 
также особенностями магматизма и глубинного 
строения. В публикации [21] предполагается раз
личие в термальном состоянии их мантии. Наибо
лее контрастными особенностями отличается За
падно-Индийский хребет.

Рисовка сочленения Родригес в плане выгля
дит в виде внедряющегося острым углом Запад
но-Индийского хребта в главный ствол Индооке
анской рифтовой системы (рис. 6 ) [22]. Хребет 
уже наполовину рассекает эту систему, вызвав 
отворот к востоку ее северного сегмента с соот
ветствующим изменением простирания структур 
в его пределах. Магнитные аномалии свидетель
ствуют об очень молодом тектогенезе в данном 
регионе, притом, по имеющимся данным, текто
ническая активность продолжается и в настоящее 
время.

В тройном сочленении Буве сходятся Средин
но-Атлантический, Африкано-Антарктический 
и Амерйкано-Антарктический хребты. Первый 
из них можно определить как стержневой; он хоро
шо развит и имеет длительную геологическую ис
торию. Южнее тройного сочленения хребет не 
протягивается. С востока в этот район подходит 
Африкано-Антарктический хребет, структуры 
которого, как уже отмечалось, проградируют в 
северо-западном направлении. Крайняя из них -  
молодой хребет Шписс, фиксирующий предпо
ложительно начальную фазу формирования но
вого рифта [9]. Он уже очень близко подошел к 
осевому рифту Атлантического хребта; их раз
деляет расстояние не более 10-15 км. Америка
но-Антарктический хребет внедряется с запада.

1 В зарубежной литературе обозначается как юго-восточ
ный Индоокеанский хребет.
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Рис. 5. Соотношение простираний разломных структур и срединного хребта (САХ) в приэкваториальной зоне Атлан
тики
] -  контуры САХ, близкие к изобате 4000 м; 2 -  разломы; 3 -  изобаты, м; 4 —рифтовая зона. Цифры на рисунке: Н П  -  под
нятия: I -  о-вов Зеленого Мыса, II -  Сьерра-Леоне, III -  Сеара; 1-9 -  главные разломы: 1 -  Зеленого Мыса, 2 -  Мара
фон, 3 -  Меркурий, 4 -  Вима, 5 -  Архангельского, 6  -  Долдрамс, 7 -  Вернадского, 8 -  Сьерра-Леоне, 9 -  Страхова.

По тектоническим и геодинамическим особен
ностям он весьма похож на Африкано-Антарк
тический, и на него вполне можно распростра
нить представление о том, что это зона слож
ных трансформных деформаций. Крайней 
северо-восточной структурой зоны является 
Граничный прогиб, который, как и хребет 
Шписс, лишь немногих километров не достигает 
Атлантического осевого рифта. Судя по осо
бенностям магнитных аномалий, прогиб нахо
дится внутри зоны переработки атлантических 
морфоструктур и разрушения магнитного поля 
срединного хребта.

Таким образом, южный сегмент Срединно- 
Атлантического хребта в районе 55° ю.ш. погло
щается двумя другими встречно развивающимися 
элементами сочленения Буве (рис. 7). Современ
ная структура сочленения очень молодая, начало 
ее формирования датируется 1 .6- 2.0 млн. лет на
зад. Дальнейшее структурообразование в направ
лении редуцирования структур Срединно-Атлан
тического хребта может привести к становлению 
новой мощной рифтовой системы субширотного 
простирания, объединяющей Американо-Антарк
тический и Африкано- Антарктический хребты, а 
следовательно, и к кардинальной перестройке 
тектонический плана обширной области земной 
поверхности. Принципиально сходное явление 
может иметь место и в Индийском океане в слу
чае дальнейшего продвижения на северо-восток 
Западно-Индийского хребта.

Можно видеть, что тройные сочленения Род
ригес и Буве -  тектонически разные образования.

Их общей чертой является то, что современная 
структура в обоих случаях начала формироваться 
очень недавно, в плиоцене. Ведущим фактором 
при этом является агрессивное продвижение од
ной (Родригес) или сразу двух (Буве) составляю
щих трехлучевого узла, именуемого тройным со
членением.
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Рис. 6. Тройное сочленение Родригес [6 ]
1 -  осевые рифты южной части Аравийско-Индий
ского и Центрально-Индийского спрединговых хреб
тов; 2 -  контуры проградирующего Западно-Индий
ского хребта; 3 -  рифтовые долины в нем; 4 -  внутрен
ние гребневидные поднятия; 5 -  разломы; 6 - линейные 
магнитные аномалии и их номера; 7 -  станции 25-го 
рейса НИС Дмитрий Менделеев.



Рис. 7. Соотношения структур в районе тройного со
членения Буве [15]
Темной широкой полосой показана возможная гео
метрия структур ранее 1.6 млн. лет. Черные линии -  
структуры, активные в настоящее время. САХ -  Сре
динно-Атлантический хребет.

ОСОБЕННОСТИ СТРУКТУРНОГО 
РАЗВИТИЯ

Структурное развитие обоих океанов много
этапно и неравномерно.

Атлантический океан начал образовываться в 
результате раскола Северной Америки и Африки 
170 млн. лет назад. Рифтинг, продвигаясь с юга на 
север в течение 90 млн. лет, к концу мелового 
времени (кампан) достиг широт Средней Европы, 
образовав Центральную Атлантику. Южная Ат
лантика, образовавшаяся вследствие раскола Юж
ной Америки и Африки, начала раскрываться не
сколько позже -  150 млн. лет назад и развивалась 
также в направлении с юга на север. Ее автономное 
существование продолжалось на протяжении 
50 млн. лет. Соединение Южной и Центральной 
Атлантики относится лишь к альбскому времени 
(100 млн. лет).

Северную Атлантику окенаогенез охватил 
65 млн. лет назад. Если между тектоническими 
особенностями Южной и Центральной Атланти
ки можно усмотреть некоторое сходство, то стро
ение Северной Атлантики, отличающейся боль
шой пестротой и неупорядоченностью в распро
странении континентального, океанического и 
промежуточного типов земной коры, совершен
но специфично. Эта область отделяет линейную 
спрединговую систему Северного Ледовитого океа
на, синхронную ей, от Атлантического океана как 
такового. Подробнее структурное развитие Ат
лантики автором рассмотрено в публикации [13]. 
В ней выявлен в значительной степени нелиней
ный характер развития Атлантики вообще и от
дельных морфоструктур в частности. Это заклю
чение очень важно для анализа тектонического и 
геодинамического развития Индийского океана, 
структурный план которого, как было показано, 
чрезвычайно прихотлив, настолько, что вполне 
правомерно говорить об общей структурной рас
согласованности акватории.

Карты линейных магнитных аномалий пока
зывают, что наиболее древние из них фиксиру
ются на африканской, австралийской и индостан- 
ской перифериях океана. Интервал их значений 
М25-М5 отмечается в Северо-Австралийской 
впадине; в котловинах Гаскойн и Западно-Авст
ралийской -  интервал М10-М0; в Бенгальском 
заливе -  М11-М0; в Сомалийской котловине -  
М25-М10; в Мозамбикской -  М22-М0; между 
Африкой и Мозамбикским хребтом -  М10-М0. 
Аномалия М10 идентифицируется в Центральной 
котловине, к югу от Индостана. Таким образом, 
все аномалии укладываются в отрезок времени, 
равный 30 млн. лет, разделяющий позднюю юру 
(155 млн. лет) и апт (~ 125 млн. лет). Все это -  ре
ликты неизвестных океанских структур, сущест
вовавших на месте Индийского океана в поздне- 
юрское-раннемеловое время.

В остальных районах Индийского океана иден
тифицируются аномалии, начиная от нулевой и 
кончая номером 34. Выделяются несколько их си
стем, имеющих разный возрастной интервал и 
по-разному ориентированных, образующих в со
вокупности сложную мозаику. Проведенные па- 
леотектонические реконструкции (см. [14]) поз
воляют отметить, что до позднего мела между 
Евразией и Гондваной существовал обширный 
клин древней Пацифики, вершина которого дохо
дила до современного Восточного Средиземно
морья. Праиндийский океан начал образовывать
ся после разъединения гондванских континен
тальных масс Австралии и Индии. В позднем 
Маастрихте тихоокеанский клин уже отсутствует. 
В эоцене, когда Индия присоединилась к Азиат
скому блоку, Индийский океан разросся, но чер
ты, близкие современным, он приобрел лишь в на- 
чале-сереДине миоцена. Соотношения систем маг
нитных аномалий показывают, что процесс 
самоорганизации океана протекал неравномерно, 
противоречиво и нелинейно.

Такой путь развития очень далек от “цикла Вил
сона”. Работа Дж.Т. Вилсона [23], опубликованная 
свыше 30 лет назад, основывалась на материалах 
по Праатлантике и северной части Атлантическо
го океана. Она постулирует непрерывную связь 
процессов континентального рифтинга, раздвига 
блоков, образования океана, схождения блоков, 
новообразования континентальной массы и т.д. 
Но в природе дело обстоит гораздо сложнее. Тихий 
океан, в силу его исключительной древности и 
тектонической специфики, из рассмотрения под 
таким углом зрения должен быть вообще исклю
чен. Об Атлантическом океане говорить можно. 
К Индийскому океану, с его мозаичной гетеро
генной структурой, многоспрединговой в про
шлом, прикладывать доктрину Вилсона смысла 
не имеет. Все это следует учитывать при ретро
спективных тектонических и геодинамических



построениях, при которых в основу кладется ли
нейная геодинамическая концепция Дж.Т. Вилсо- 
на В связи с нелинейностью структурообразова- 
ния в океанах, как и формирования их самих, а 
также процессов закрытия океанов, в образовав
шихся при этом покровно-складчатых сооруже
ниях могут и должны иметь место незакономер
ные сочетания разнородных тектонических, фа
циальных и формационных комплексов.

ОБЩИЕ ВЫВОДЫ
1. Тектоническое развитие Атлантического и 

Индийского мегаокеанов совершенно различно. 
Это выражается, в первую очередь, в характере 
развития спрединговых систем. В Атлантичес
ком океане (Центральная и Южная Атлантика) 
происходило формирование спрединговой моноси
стемы. В Индийском океане положение спрединго
вых систем в ходе времени менялось. В этом смыс
ле имеется некоторое сходство между Индийским 
океаном и Северной Атлантикой.

2. Различие в путях структурного развития 
явилось причиной разнотипного строения обоих 
мегаокеанов. Тектонический план Центральной и 
Южной Атлантики определяется простирающимся 
в его центральной части Срединно-Атлантическим 
хребтом, по обе стороны которого в талассогенах и 
приконтинентальных зонах распространены более 
или менее сходные морфоструктуры. Тектоничес
кий план Индийского океана рассогласован. 
Структура его талассогенов, а их в данном случае 
благодаря дополнительному Западно-Индийско
му хребту существует три, не имеет одна с другой 
ничего общего. Внутреннее строение самих та
лассогенов также крайне разнородно и включает 
местами экзотические тектонические элементы 
(Восточно-Индийское поднятие, область дефор
маций в Центральной и Кокосовой впадинах и др.). 
То же относится и к периферическим областям 
(шельф, континентальный склон на африканской 
окраине и Яванский глубоководный желоб -  на 
индонезийской).

3. Общая черта обоих мегаокеанов -  нелиней
ный ход океаногенеза, явившийся следствием 
прихотливого распределения и изменчивости гео- 
динамических полей в глубинных геосферах.

4. Океаны разграничены между собой либо ан
самблями островных дуг: Карибским, Скотия, 
Индонезийским, либо крупнейшими разломными 
системами, каковыми являются Австралийско- 
Антарктическая система, Шпицбергенский раз
лом и разломная зона Принс Эдвард.

5. “Цикл Вилсона” как линейное, логически 
последовательное построение не приложим к 
сложно образованному Индийскому океану, если 
рассматривать его в целом. Что касается океанов

атлантического типа, то в принципе он может ре
ализоваться при условии отсутствия в ходе геоло
гической истории перестройки их спрединговой 
системы. На неотектоническом этапе развития 
Земли схождения раздвинутых ранее материков 
не наблюдается.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (грант 95-05-14070).
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Tectonic Features of the Atlantic and Indian Oceans: A Comparative Study
Yu. M. Pushcharovsky

Institute of Geology, Russian Academy of Sciences, Moscow

The geology of the Atlantic and Indian oceans is entirely dissimilar. The general structural style of the southern 
and central Atlantic Ocean is dominated by the north-south-trending Mid-Atlantic Ridge confined to the mid
dle of the ocean. The Indian Ocean features tectonic irregularities and structural inconsistencies. Formation of 
oceanic crust within both the megaoceans is a nonlinear process reflecting complex distribution and redistribu
tion of geodynamic fields within deep-seated geospheres. Much of the data on nonlinear effects in the oceanic 
structural formation can be obtained from the study of fault tectonics (orthogonal and oblique faults). Together 
with island arcs, demarcation fracture zones (Australian-Antarctic, Prince Edward, and Spitsbergen) represent 
the structural boundaries of the oceans. As a logic pattern, the Wilson cycle may not be applied to the structur
ally complex Indian Ocean as a whole. Conceptually, it may be realized only in Atlantic-type oceans, provided 
that no reorganization of a single spreading center takes place in their geologic history.
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Н а основании изучения внутреннего строения зон глубинных разломов на Кокчетавской глы бе и в 
П рибайкалье установлено, что в зонах глубинных разломов под действием глубинных флю идов ши
роко проявляются процессы формирования синтектонических метасоматитов, имеющих облик ти
пичных метаморфических пород. Для интракратонных зон глубинных разломов, рассекающ их зре
лую докембрийскую литосферу, характерно проявление калий-кремниевого метасоматоза, а для 
межблоковых -  явления базификации и привнос значительных количеств мантийного углерода. 
Судя по изотопным датировкам, зоны глубинных разломов являются долгоживущими -  от 100 до 
150 млн. лет -  линейными тепловыми и динамическими аномалиями периодического действия, ког
да наиболее интенсивные процессы метаморфизма и метасоматоза проявлялись в сравнительно ко
роткие промежутки времени (не более 10-15 млн. лет).

В последние годы благодаря детальным ра
ботам по изучению процессов преобразования 
горных пород в зонах глубинных разломов сфор
мировалось принципиально новое представле
ние о специфичности этих структур и выяви
лись главные генетические особенности их про
явления на различных Р-Т уровнях литосферы 
[7, 10, 13, 14].

Под глубинными разломами нами понимаются 
диссипативные деструктивные линейные зоны 
глубокого заложения, проникающие в верхнюю 
мантию и характеризующиеся широким развити
ем явлений флюидного тепло- и массопереноса из 
нижних горизонтов литосферы по всему объему 
разлома. Иными словами, “тело” разлома дли
тельное время является активным флюидопро- 
водником, когда в толще пород возникает и функ
ционирует эффективная система массопереноса. 
С позиций синергетики сам разлом является от
крытой динамической неравновесной самоорга
низующейся системой, когда режим развития его 
и длительность функционирования определяются 
набором управляющих параметров. Возникнове
ние разломов, режим их функционирования, весь 
комплекс эндогенных процессов в них и в прираз
ломном пространстве обусловливается степенью 
зрелости литосферы, в которой они закладыва
ются [9,12, 14].

Отличительной особенностью зон глубинных 
разломов является исключительно широкое прояв
ление процессов синтектонического метасоматоза, 
когда рассланцованные породы тектонических зон

являются синтектоническими метасоматитами, от
личающимися по механизму формирования от ти
пичных метаморфических пород.

Если в коровых разломах процесс образова
ния милонитов и иных тектонитов протекает в 
изохимических (вернее, квазиизохимических) 
условиях, то в зонах глубинных разломов это 
преимущественно неизохимические процессы 
метасоматического преобразования пород, со
провождающиеся громадным по масштабам 
массопереносом петрогенных, флюидных и руд
ных компонентов [14]. Ибо даже в зонах меж
формационных разломов, характеризующихся 
значительной мощностью и протяженностью, 
которые обычно гаснут в коре, доминирующим 
является процесс изохимической перекристал
лизации пород без значительного по масштабам 
массопереноса по вертикали. Так, в Куманских 
Малых Гималаях описана зона милонитов шири
ной 6-8 км, в которой не фиксируются процессы 
значительного привноси вещества и для всех 
11 петрографических разновидностей милонитов 
устанавливается квазиизохимический характер 
процесса, когда по сравнению с исходными по
родами в милонитах незначительно возрастает 
количество Н20  и С 02 и перекристаллизация по
роды сопровождается перераспределением ком
понентов между минералами [25].

Подобные примеры можно продолжить, но во 
всех типичных случаях в структурах такого рода 
образовались тектониты изохимического типа 
при незначительном привносе и выносе вещества



из деформируемых пород. В горных породах, 
подвергшихся процессу изохимической деформа
ции, очень редко фазовый состав породы остает
ся без изменений. В любом случае пластические 
деформации, сопровождаемые частичным рас
творением и переотложением минералов in situ, 
приводят к образованию текстуры с четкой ориен
тацией зерен. В этом и заключается сходство меха
низмов формирования изохимических тектонитов 
и синтектонических неизохимических метасома
титов, поскольку в том и другом случае процесс 
образования новых фаз протекает при длитель
ном сохранении стресса, который и выступает 
в роли главного фактора, приводящего к форми
рованию тектонитов с четкой ориентировкой по
родообразующих минералов.

В силу этого обстоятельства до сих пор нет чет
кого разделения собственно метаморфических 
пород и синтектонических метасоматитов, име
ющих одинаковую текстуру и структуру, что в 
итоге приводит к неверным геологическим вы
водам. Иногда синтектонические метасоматиты 
выделяются в качестве стратиграфических еди
ниц геологического разреза -  свит или серий. 
Поэтому выделение фаций синтектонических 
метасоматитов в полях метаморфических пород 
приобретает важнейшее значение для правиль
ных геологических реконструкций. В еще боль
шей мере это справедливо для ситуаций, когда 
метаморфические толщи с заключенными в них 
зонами синтектонических метасоматитов вовле
каются в процессы складкообразования и уже 
вместе образуют единые складчатые формы. 
В подобных случаях синтектонические метасома
титы во вторичном залегании практически не рас
познаются и выступают как составные элементы 
складчатых образований, когда им приписывается 
статус стратиграфической единицы разреза. Изу
чение внутреннего строения зон глубинных раз
ломов и сопряженных с ними метаморфических 
пород, проведенное нами на Кокчетавской глыбе 
(Северный Казахстан) [6, 7, 11] и в Прибайкалье 
[2, 10, 14], позволяют сделать ряд выводов обоб
щающего характера. Следует подчеркнуть, что 
разделение на собственно метаморфические по
роды и синтектонические метасоматиты воз
можно лишь после детальных геологических, 
петрологических и геохимических исследова
ний, что и будет проиллюстрировано на кон
кретных примерах.

ЗОНЫ ГЛУБИННЫХ РАЗЛОМОВ 
КОКЧЕТАВСКОЙ ГЛЫБЫ

Кокчетавская глыба была выделена Е.В. Шлы- 
гиным [24] и является докембрийским срединным 
массивом в окружении завершенных и незавер
шенных каледонид. Докембрийский цоколь глы

бы сложен протерозойскими метаморфическими 
породами зерендинской серии, в которых изотоп
ные датировки уран-свинцовым изохронным ме
тодом по цирконам не превышают возрастных 
рубежей 1.9-2.1 млрд, лет [15, 23]. Породы зе
рендинской серии метаморфизованы в Р-Т усло
виях амфиболитовой фации, подверглись рег
рессивному метаморфизму и гранитизации в бо
лее поздние геологические эпохи и перекрыты с 
угловым несогласием субплатформенныма ри- 
фейскими терригенными толщами шарыкской 
серии, регионально метаморфизованными в Р-Г 
условиях зеленосланцевой фации. В условиях 
эпирифейского субплатформенного режима на 
глыбе весьма активно проявилась эндогенная 
активизация, выразившаяся в привносе из ман
тии в земную кору по зонам активизации гро
мадных масс гранитизирующих компонентов, 
что привело к широкому площадному росту гра
нито-гнейсовых куполов, на базе которых в па
леозойское время (ордовик-девон) сформирова
лись значительные по размерам массивы грани- 
тоидов, достигающие в поперечнике нескольких 
десятков километров [6].

Судя по уран-свинцовым датировкам по отдель
ным зернам цирконов из плагиогнейсов и плагио- 
гранитов, на глыбе в интервале 1.3—1.7 млрд, лет 
проявилась более ранняя гранитизация, но грани
то-гнейсовые купола этого этапа не сохранились 
и их составные фрагменты фиксируются среди 
пород зерендинской серии в межкупольных зонах 
или в удалении от гранитных массивов, где они не 
подверглись более поздней палеозойской сущест
венно калиевой гранитизации^

Для Кокчетавской глыбы были выделены два 
главных типа зон глубинных разломов [6, 12]. 
Одни из них фиксируются лишь по данным гео
физических исследований и выделены О.Д. Ива
новым [3] как протяженные линейные зоны гра
витационных минимумов шириной до несколь
ких километров, интерпретируемые в качестве 
линейных зон полихронной гранитизации в основа
нии кристаллического цоколя глыбы. К этим зо
нам приурочены гранито-гнейсовые купола, и 
они рассматривались нами как дренирующие 
мантию структуры, по которым осуществлялся 
флюидный перенос гранитизирующих компо
нентов. На дневной поверхности эти зоны не об
нажаются и выделены только на основании гео
физических данных.

Собственно зоны глубинных разломов: Сре
динная, Чаглинская, Восточная и Южная -  доста
точно хорошо распознаются на основании сово
купности геологических данных и лишь фрагмен
тарно фиксируются геофизическими методами в 
тех случаях, когда вмещают значительные по 
размерам тела мантийных пород или густо насы-



Рис. 1. Схема геологического строения центральной части Кокчетавской глыбы
1 -  докембрийские метаморфические породы (зерендинская серия); 2 -  гранитоиды палеозойского возраста; 3 -  ли
нейные зоны гранитизации; 4 -  зоны глубинных разломов. На врезке показано положение рисунка.

щены дайками основного состава (рис. 1). Выде
ленные нами зоны глубинных разломов, интерпре
тируемые первоначально как зоны палеозойской 
активизации докембрийского основания [6, 11], 
при более детальных исследованиях оказались в 
отдельных фрагментах структурами более древ
него возраста. Ширина зон глубинных разломов 
колеблется от 5 до 25 км, по простиранию неко
торые из них прослежены на 150-200 км [6, 11]. 
В пределах этих зон наиболее интенсивному из
менению подверглись породы зерендинской се
рии, в перекрывающих ее породах шарыкской се
рии метасоматические и метаморфические про
цессы проявились не столь интенсивно и не 
всегда распознаются достаточно однозначно. 
В ходе многолетних исследований было установ
лено, что внутреннее строение зон глубинных 
разломов характеризуется определенным набо
ром пород, в преобладающей массе являющихся 
высокотемпературными синтектоническими ме- 
тасоматитами с реликтами более ранних мета
морфических и магматических пород, отражаю
щих ранние стадии формирования таких зон. От
личительной чертой внутреннего строения зон 
глубинных разломов является преобладание не- 
изохимических синтектонических метасомати- 
тов над изохимическими собственно метамор
фическими породами. Установление этого фак
та позволило вычленить из зерендинской серии 
так называемую жолдыбайскую свиту -  ан
самбль внутриразломных синтектонических ме- 
тасоматитов, представленных мусковитовыми, 
мусковит-биотитовыми и биотит-амфиболовы- 
ми сланцами с реликтами эклогитов, амфиболи
тов и гнейсов.

Там, где процессы калиевого метасоматоза 
проявились наиболее интенсивно, например на 
участке Кулет, мощность мусковитовых сланцев 
(более 90% мусковита) достигает в некоторых 
случаях более 1 км. Таким образом, в зерендин
ской серии выделяются три группы метаморфи
ческих и метаморфо-метасоматических пород:

1. Наиболее ранние преимущественно протеро
зойские породы зерендинской серии: гнейсы, ам
фиболиты, карбонатные породы -  мраморы и до
ломиты, кварц-карбонатные сланцы и плагиослан- 
цы переменного состава.

2. Комплекс пород зон глубинных разломов, 
развивающихся по породам зерендинской серии. 
Это синтектонические метасоматиты калиевой 
линии, представленные мусковитовыми или мус
ковит-биотитовыми сланцами с гранатом и дисте- 
ном с реликтами тел гнейсов, эклогитов и грана
товых амфиболитов, отражающих более ранние 
этапы существования зон глубинных разломов.

3. Комплекс пород, возникших в результате на
ложения на породы двух перечисленных выше ти
пов процессов гранитизации, кислотного и щелоч
ного метасоматоза в ореолах растущих палеозой
ских куполов, по сути дела, завершившего процесс 
преобразования кристаллического цоколя докем
брия Кокчетавской глыбы. Аномальный рост ку
полов привел к уничтожению значительной час
ти метаморфического протерозойского субстра
та и комплекса пород, сформировавшегося в 
зонах глубинных разломов, и замещению его гра
нитами, гранито-гнейсами и гнейсо-гранитами. 
В ореоле гранитизации карбонатные породы ме
таморфического разреза во многих случаях скар-



нированы с наложением более низкотемператур
ных процессов Ca-Mg-Fe метасоматоза.

Таким образом, задача распознавания ком
плекса пород, приуроченных к зонам глубинных 
разломов, сводилась к детальному картированию 
отдельных участков таких зон, с выделением гра
ниц самой зоны -  с преимущественным развити
ем синтектонических метасоматитов, околораз- 
ломного пространства, где роль метасоматоза убы
вает, и зоны преимущественно кондуктивного 
теплопереноса, представленной изохимическими 
метаморфическими породами различного состава. 
Если тепловой фронт от зоны глубинного разлома 
распространяется по породам высоких ступеней 
метаморфизма, то в этом случае приразломная ме
таморфическая зональность распознается с боль
шим трудом или может в новых минеральных пара
генезисах вообще не проявиться.

Как нами было показано ранее [6, 11], глу
бинные разломы Кокчетавской глыбы являют
ся долгоживущими интракратонными мобиль
ными зонами, проявление эндогенных процес
сов в которых имеет дискретный характер. Для 
некоторых из них характерны и новейшие нео- 
тектонические движения, благодаря чему ино
гда на десятки километров они наследуются 
речной сетью и хорошо прослеживаются в со
временном рельефе. Некоторые зоны одно
значно фиксируются линейным расположением 
гелиевых аномалий.

Изотопное датирование метаморфических по
род в изученных зонах весьма проблематично, 
ибо в настоящее время наиболее древние породы 
существенно преобразованы и установить их при
роду практически невозможно. Неоднократное 
воздействие высоких температур и давлений при
вело к нарушению изотопных систем в породах, 
что обусловило неинформативность изотопного 
датирования. Судя по последним данным
В.С. Шацкого и Н.В. Соболева [23, 26], возраст 
эклогитов, определенный Sm-Nd изохронным 
методом, составляет 756 ± 168 млн. лет, разброс 
в ±168 млн. лет вызывает сомнение в достовер
ности полученных возрастов. Вместе с тем, эти 
же исследователи по отдельным участкам и телам 
эклогитов дают статистически значимый набор 
цифр в очень узком интервале значений, опреде
ленный тем же Nd-Sm методом: линейная изохрона 
эклогитов участка Кумды-Куль 528 ± 7 млн. лет, 
внутренняя изохрона для амфибол-гранат-цои- 
зитовой породы с участка Кулет 522 ± 5 млн. лет 
[23, 26]. По сути дела, все изученные В.С. Шац
ким и Н.В. Соболевым эклогиты размещаются в 
пределах выделенных нами зон глубинных раз
ломов и за их пределами не встречаются. Это об
стоятельство предопределило большой разброс 
значений на изохронной диаграмме и значитель

ные колебания * не говоря уже о том, что мо̂  
дельный возраст эклогитов варьирует в широ
ких пределах -  О Л -2.1 млрд, лет и не имеет ника  ̂
кого генетического смысла, на что указывают я| 
сами авторы [23]. |

В данном случае нарушения Sm-Nd системы в| 
эклогитах происходили неоднократно в соответ-1 
ствии с этапностью проявления в зонах разло-! 
мов процессов эндогенной активности, сопро-] 
вождаемой изменением Р ,Т  и флюидного режи
ма. Именно это обстоятельство и обусловило в 
некоторых случаях несоответствие изотопных 
датировок возраста пород и их взаимоотноше
ний. Так, гранат-мусковитовые сланцы, являю
щиеся синтектоническими метасоматитами, по
всеместно замещают эклогиты [10], но, по дан
ным Sm-Nd метода (по породе), сланцы имеют 
возраст 549 ± 22 млн. лет, а эклогиты -  в интер
вале 522-528 ± 7 млн. лет [23, 26].

Если учесть возраст метаморфических пород зе- 
рендинской серии из различных частей Кокчетав
ской глыбы, который по разным изохронам варьи
рует в пределах 1.6-2.1 [15] и 2.19-2.65 млрд, лет 
[23, 26], то, судя по изохронным U-Pb датировкам 
цирконов пород зерендинской серии, главным об
разом гнейсов, отобранных в зонах разломов или 
околоразломном пространстве, во всех случаях 
отмечается более молодой возраст метаморфи
ческих пород. Из сопоставления изотопных дати
ровок Sm-Nd методом [23,26] и U-Pb по цирконам 
[15] очевидно, что:

1) гнейсы зерендинской серии имеют значи
тельно более древний возраст, чем эклогиты и 
алмазоносные бластомилониты по гнейсам Кум- 
ды-Куля;

2) максимальные давления в зонах глубинных 
разломов, сопровождавшиеся образованием эк
логитов, судя по приведенным выше изотопным 
данным, вероятнее всего, проявились в интервале 
522-530 млн. лет. После этого тектонического цик
ла в очень узком временном интервале (несколько 
миллионов лет) произошло формирование алмазо
носных бластомилонитов по гнейсам и сопряжен
ным с ними тектонитам иного состава;

3) тектонические преобразования пород и об
разование эклогитов в зонах глубинных разло
мов завершились мощным K-Si метасоматозом, 
проявившимся в формировании мусковитовых 
сланцев по всем ранее образовавшимся силикат
ным породам в интервале 420-440 млн. лет [15]. 
По данным U-Pb изохронного метода по цирко
нам, наложение процессов мусковитизациии на 
гнейсы приводит к омоложению возраста этих 
пород [15].

В пределах зон глубинных разломов неодно
кратно отмечаются серии даек диабазовых пор-



фиритов, секущих мусковитовые сланцы. Судя по 
тому, чт° они же секут грейзеновые тела, приуро
ченные к позднедевонским гранитам, возраст их 
последевонский или, в крайнем случае, позднеде
вонский. Таким образом, функционирование зон 
глубинных разломов в интервале времени от об
разования в них эклогитов и до мусковитовых 
сланцев укладывается в промежуток времени 
100-110 млн. лет, когда наиболее интенсивные 
процессы метаморфизма и метасоматоза прояви
лись в сравнительно короткие временные интер
валы, составляющие не более 10-20 млн. лет. 
Исходя из этого, очевидно, что зоны глубинных 
разломов на Кокчетавской глыбе являются долго
живущими линейными тепловыми и динамически
ми аномалиями периодического действия.

ЗОНЫ ГЛУБИННЫХ РАЗЛОМОВ 
ПРИБАЙКАЛЬЯ

Пограничное положение Западного Прибай
калья между Сибирской платформой и ее складча
тым обрамлением предопределяет разнообразие 
геологических обстановок, в которых проявляют
ся зоны глубинных разломов. Для данного региона 
ранее нами была установлена тесная связь эндоген
ных процессов в зонах глубинных разломов со сте
пенью зрелости литосферы, в которой данный 
разлом заложился [12]. В силу проявления этой 
закономерности возникают ситуации, когда в 
приграничных зонах двух отличных по степени 
зрелости литосферных блоков в непосредствен
ной близости одна от другой (иногда это расстоя
ние составляет 1-2 км) фиксируются зоны глу
бинных разломов близкого возраста, но с резко 
различным стилем всех эндогенных процессов, 
проявленных в этих зонах.

Наиболее типичными антиподами в этом пла
не являются зоны Приморского и Чернорудско- 
Баракчинского разломов.

Приморский глубинный разлом относится к раз
ряду краевых тектонических структур Сибирской 
платформы, являясь частью ее краевого шва 
(рис. 2). Он представляет собой протяженную слож
но построенную зону шириной от 2 до 5 км, состо
ящую из тектонитов различной степени зрелости, 
облекающих более крупные блоки менее изме
ненных пород. Разлом заложился в породах про
терозойского возраста, преимущественно грани
тах приморского комплекса и метаморфических 
породах ольхонской и сарминской серий, четко 
выделяется на космоснимках и хорошо трассиру
ется на местности. Нами изучалась зона разлома 
на протяжении более чем 150 км от устья р. Бу- 
гульдейки до мыса Калтыгей. Субстратом, по ко
торому развиваются тектониты, являются, глав
ным образом, гранитоиды приморского комплек-

Рнс. 2. Схема геологического строения Приольхонья 
1 , 2 -  серии: 1 -  ольхонская и ангинская, 2 -  сармин- 
ская; 3 -  габбро; 4 — граниты; 5 -  дислокации зоны 
Приморского разлома; 6 -  Чернорудско-Баракчин- 
ская тектоническая зона.

са; дайки диабазов, секущие граниты, гнейсы и 
сланцы сарминской серии; и, в меньшей степени, 
мраморы, гнейсы и амфиболиты ольхонской се
рии. Исходные породы подразделяются на два пре
обладающих петрохимических типа: меланокра- 
товый -  амфиболиты, амфибол-плагиоклазовые 
сланцы и лейкократовый -  гранитоиды, пегматои- 
ды и кварциты. Тектониты по этим породам могут 
быть по степени структурно-вещественных изме
нений отнесены к двум типам: квазиизохимичес- 
кому, наиболее характерному для лейкократовых 
протолитов, и неизохимическому -  продукту K-Si 
метасоматоза.

Наиболее контрастные изменения претерпе
вают меланократовые породы. Определяющим 
метасоматическим процессом в них является био- 
титизация. Зрелые синтектонические метасома- 
титы по меланократовым породам имеют кварц- 
альбит-эпидот-биотитовый и кварц-альбит-поле- 
вошпат-мусковит-хлоритовый состав и бласто- 
милонитовую структуру. Рассланцевание и мило- 
нитизация сопровождаются привносом калия и 
кремнезема (при этом содержание натрия может



оставаться на прежнем уровне или уменьшаться), 
с чем связана массовая биотитизация амфиболов. 
Для хлорит-мусковитовых сланцев присущи мак
симальные содержания К и Mg.

В случае пересечения разломом гранитов 
приморского комплекса можно проследить все 
многообразие переходов протолит-катаклазит- 
изохимический милонит-синтектонический ме- 
тасоматит. Изохимическая милонитизация гра
нитов обычно сопровождается перекристаллиза
цией и образованием кварц-полевошпат-биотит- 
мусковитовых милонитов. Наиболее зрелыми 
синтектоническими метасоматитами по обоим 
типам пород являются сланцы кварц-полевош- 
пат-слюдистого состава, крайние члены метасо— 
матического процесса, не зависящие от исходно
го состава породы. Процесс преобразования по
род может завершиться на любой из стадий, что 
подтверждается чередованием в разрезе в непо
средственной близости один от другого слоев 
изохимических и неизохимических тектонитов 
различной степени зрелости. Формирование тек
тонитов завершается слабым проявлением кар
бонатных прожилков, которые развиваются по 
сланцеватости или секут ее.

Наиболее древним достоверно установленным 
субстратом, по которому формируются тектони- 
ты зоны Приморского разлома, являются грани- 
тоиды приморского комплекса, имеющие возраст 
1870-1930 млн. лет [1]. На основании U-Pb, Sm-Nd и 
К-Аг определений абсолютного возраста мета
морфических пород Приольхонья [1] породы оль- 
хонской серии относятся к палеозою, так как весь 
спектр определений абсолютного возраста их 
различными методами укладывается в рамки 
410-490 млн. лет. Породы сарминской серии име
ют более сложную историю. Изотопными метода
ми для них получен раннепротерозойский возраст 
субстрата, который был интенсивно переработан в 
палеозое. Возраст субстрата пород сарминской се
рии, определенный в 1890 ± 25 млн. лет, хорошо со
гласуется с возрастом внедрения синметаморфиче- 
ских гранитов приморского комплекса. Время па
леозойской переработки пород сарминской и 
ольхонской серий определено изохронным U-Pb 
методом по цирконам в 465 ± 70 млн. лет и совпа
дает с временем каледонского метаморфизма 
(490 ± 10 млн. лет) [1]. По этим же данным в поро
дах ольхонской серии устанавливаются блоки ме
таморфических пород с протерозойскими дати
ровками их возраста [1].

В.А. Халиловым U-Pb методом по цирконам 
из тектонитов зоны Приморского разлома и вме
щающих их пород были проведены определения 
абсолютного возраста этих пород. Все эти опре
деления хорошо согласуются с ранее полученны
ми данными по абсолютным возрастам метамор

фического комплекса Приольхонья и гранитов 
дов приморского комплекса [1]. По этим пробам 
цирконов из кварц-мусковитовых и кварц-полева 
шпатовых бластомилонитов из зоны Приморскогс 
разлома цифры абсолютных возрастов укладыва
ются в узкий интервал от 488 до 570 млн. лет. Эти 
последние данные хорошо согласуются с полу-1 
ченными ранее [1, 17, 18, 21] и позволяют более! 
полно представить геологическую историю При-! 
ольхонья.

Геохимическая характеристика пород зоны 
Приморского разлома дана на основании изуче
ния распределения 14 элементов (К, Na, Li, Rb, Sn, 
U, ТЪ, Ni, Со, Сг, V, Pb, Zn, Be) и результатов флю
идного анализа (С02, СН4, СО, Н2, Н20). Геохими
ческие профили имеют сложную форму, которая 
определяется, с одной стороны, составом исход
ных пород и преобладающим типом и интенсив
ностью метасоматоза, с другой. Характерна об
ратная корреляция Na и К, Rb и Sr. В синтектони- 
ческих метасоматитах по гранитам происходит 
рост содержания К и снижение Na, Li и Rb, 
которые четко отбивают наиболее зрелые син- 
тектонические метасоматиты; максимальная их 
концентрация приурочена к мусковитовым и по
левошпатовым разностям. По мере удаления от 
осевой части разлома отмечено постепенное 
снижение содержаний этих элементов. При на
растании процессов метасоматоза устанавлива
ется тенденция к выносу из зоны разлома Со и 
привносу РЬ и Sn. Максимальные количества РЬ 
фиксируются на уровне полевошпатового мета
соматоза. В мусковитовых разностях тектони
тов привнос свинца значительно меньше, чем в 
полевошпатовых. Никель, скандий, хром и вана
дий выносятся из тектонитов по лейкократовым 
породам, отлагаясь в комплементарных гранат- 
эпидот-амфиболовых и биотит-амфиболовых 
разностях синтектонических метасоматитов. 
Достаточно высокая корреляция наблюдается 
между ураном и торием. Абсолютные содержа
ния тория на порядок выше, чем урана. Макси
мальные содержания этих элементов приуроче
ны к полевошпатовым разностям тектонитов. 
Имеется общая тенденция к обогащению зоны 
разлома этими элементами.

Зона разлома четко отбивается от вмещаю
щих пород по количественному содержанию и ка
чественному составу флюидов. К таковым отно
сятся: снижение содержания Н2, повышение доли 
Н20 , значительное увеличение суммы флюидных 
компонентов, снижение коэффициента воссганов- 
ленности флюида = (Н2 + СО)/(С02 + Н20). 
Наблюдается прямая зависимость между интенсив
ностью проявления метасоматических процессов и 
степенью окисленносги флюида. Формирование 
тектонитов на всем протяжении зоны Приморско
го разлома происходило в обстановке воздействия



окисленного кремний-щелочного флюида. В наи
более проницаемых зонах метасоматоз обусловил 
образование зрелых тектонитов кварц-полевош- 
пат-слюдисгого состава, характеризующихся наи
более окисленным типом флюидов.

Для зоны Приморского разлома характерна 
завершенность эндогенных процессов на стадии 
формирования зрелых синтектонических метасо
матитов. Даек или штоков магматических пород, 
секущих тектониты, в разломе на протяжении 
170 км встречено не было.

Чернорудско-Баракчинская зона. Зона сочле
нения фундамента Сибирской платформы и 
складчатого обрамления трассируется Черноруд- 
ско-Баракчинской зоной глубинного разлома, ко
торая протягивается в Приольхонье от долины 
р. Анги до п-ова Хадарта на 50 км при ширине от 
1 до 5 км. Затем она меняет простирание на вос- 
ток-северо-восгочное и, расширяясь, прослежи
вается на о-вах в Малом море и северной части о- 
ва Ольхон. Со стороны платформы зона развива
ется по метаморфическим и магматическим по
родам докембрия и представлена системой зон 
тектонитов разной степени зрелости. Со стороны 
складчатого обрамления зона выражена наибо
лее четко при высокой степени дислоцированно- 
сти и преобразования пород ольхонской серии 
(см. рис. 2).

Всеми геологами отмечается своеобразный на
бор пород, слагающих эту зону [19]. В отличие от 
остальной территории Приольхонья, где преобла
дают биотитовые (±гранат) гнейсы и мигматиты, 
здесь распространены метаморфизованные в усло
виях гранулитовой фации кристаллосланцы основ
ного состава, пироксеновые плагиогнейсы, каль- 
цитовые и доломитовые мраморы, кварциты, не- 

• большие тела метабазитов и метаультрабазитов. 
Все эти породы содержат графит. Широко пред
ставлены разнообразные апокарбонатные и апос- 
ланцевые метасоматиты. В то же время гранитои- 
ды распространены незначительно и представлены 
небольшими жилами и штоками. На основе изуче
ния взаимоотношений между различными порода
ми выявляется следующая последовательность 
проявления эндогенных процессов в Черноруд- 
ско-Баракчинской зоне: метаморфизм в условиях 
гранулитовой фации; высокотемпературный ме
тасоматоз преимущественно базификатной на
правленности; внедрение сиенитов и гранитов, 
образование пегматитов.

Породы наиболее ранней генетической группы 
включают диопсид- и двупироксен-плагиоклазо- 
вые (±гранат), роговообманково-диопсидовые 
(±гранат) плагиосланцы (Ан47_57), гиперсгеновые и 
диопсидовые плагиогнейсы, биотитовые (±гранат) 
гнейсы, мраморы и кварциты. Р-Т условия мета
морфизма, оцененные по разным вариантам двупи-

роксеновых, гранат-ортопироксеновых и гранат- 
клинопироксеновых термометров и барометров, 
укладываются в основном в интервал 700-850°С и 
8-9 кбар. Крисгаллосланцы и плагиогнейсы ха
рактеризуются высокой степенью разгнейсован- 
носги (тонкополосчатая текстура) и нередко ка- 
такл астическими и милонитовыми структурами 
при сохранении парагенезисов гранулитовой фа
ции. В мраморах обычны текстуры пластическо
го течения и разновеликие будины плагиосланцев 
и апосланцевых метасоматитов.

Противоположность интенсивно дислоцирован
ным продуктам гранулитового метаморфизма 
представляют массивные нередко крупно- и гиган
тозернистые апосланцевые метасоматиты, широ
ко распространенные по всей Чернорудско-Барак- 
чинской зоне: клинопироксен-плагиоклазовые, 
клинопироксеновые, амфибсшовые, скаполитовые 
и гранатовые. Судя по текстурам, образование их 
происходило в спокойной тектонической обстанов
ке, а по наличию реликтов плагиосланцев среди 
них -  после гранулитового метаморфизма. Мета
соматиты слагают “пятна” среди плагиосланцев, 
площадь которых достигает десятых долей квад
ратного километра.

К наиболее ранним метасоматитам относятся 
клинопироксен-плагиоклазовые и клинопироксе
новые, имеющие постепенные переходы между 
собой и с диопсидовыми плагиосланцами. Пер
вые сложены основным плагиоклазом ( A h j ^ ^ )  и  

салитом (f=  30-37%) и представляют собой лей- 
ко- и мезократовые неотчетливо полосчатые, ре
же массивные породы, часто со шлировидными 
обособлениями пироксена. Образование клино- 
пироксен-плагиоклазовых метасоматитов проис
ходит в результате привноса в плагиосланцы 
кальция и алюминия и представляет собой, по су
ти дела, процесс анортитизации плагиосланцев, 
когда основной плагиоклаз, разрастаясь, оттесня
ет клинопироксен и меланократовые полосы и 
шлировые обособления. Такого рода метасома
титы слагают участки среди плагиосланцев и пи- 
роксеновых апосланцевых метасоматитов.

В пироксеновых метасоматитах, напротив, 
происходит замещение плагиоклаза клинопирок- 
сеном; пироксены ситовидные, с многочисленны
ми включениями плагиоклаза. Это меланократо
вые породы, от мелко- до гигантозернистых (раз
мер минералов 10-15 см), сложенные фассаитом 
и салитом (/■ = 21-32%) и реликтами основного 
плагиоклаза (AHs4_g0). Образование клинопирок- 
сеновых метасоматитов обусловлено привносом 
в плагиосланцы, наряду с кальцием, также магния 
и выносом алюминия и щелочей. Пироксеновые 
метасоматиты слагают участки среди пироксен- 
плагиоклазовых пород и плагиосланцев.



Амфиболовые и амфибол-плагиоклазовые 
крупно- и гигантозернистые метасоматиты встре
чаются в виде “пятен” площадью до десятков квад
ратных метров среди плагиосланцев, пироксен- 
плагиоклазовых и пироксеновых апосланцевых 
метасоматитов; нередко слагают ядра изокли
нальных складок и окружают жилы гранитоидов 
или находятся в переслаивании с гранатовыми 
плагиомигматитами. Текстура массивная, реже 
директивная. При сопоставлении химических 
анализов исходных пород и метасоматитов из 
конкретных обнажений в одних случаях устанав
ливается повышенное содержание в метасомати- 
тах А1, в других -  Mg, Fe, Са, иногда Na и К, то есть 
в целом процесс образования амфиболовых мета
соматитов также имеет базификатную тенден
цию, хотя происходит при более высоком парци
альном давлении воды и с участием щелочей. 
Породообразующий амфибол близок по составу 
к паргаситу.

Весьма распространенным процессом в Чер- 
норудско-Баракчинской зоне является скаполити- 
зация, которая проявлена в самых разнообразных 
породах: продуктах регионального метаморфизма, 
ранних апосланцевых метасоматитах и гранитои- 
дах на контакте с кальцитовыми мраморами. Од
нозначно установлено, что скаполитизация про
исходит после образования пироксен-плагиокла- 
зовых и пироксеновых метасоматитов, поскольку 
наблюдается замещение плагиоклаза карбонат- 
скаполитом Ме78_86. Характерной особенностью 
скаполитов из разных участков Чернорудско-Ба
ракчинской зоны является преобладание в составе 
дополнительной анионной группы С 02 при крайне 
низких содержаниях S 0 3 и С1 [20].

Гранатовые метасоматиты -  более поздние 
образования, чем амфиболовые и скаполито
вые, поскольку гранат часто встречается в виде 
каемок вокруг амфибола и развивается по ска
политу (в гранатовых скарнах гранат равнове
сен со скаполитом). Образование апосланцевых 
метасоматитов начинается с роста ситовидных и 
амебовидных порфиробластов граната, дости
гающих в диаметре нескольких сантиметров; по 
мере увеличения содержания граната порода 
превращается в гранатит с реликтами плагиок
лаза, клинопироксена и амфибола. Прогресси
рующее замещение плагиосланцев и ранних 
апосланцевых метасоматитов гранатом обус
ловлено привносом в породы значительных ко
личеств Fe, в некоторых случаях также Са и А1 
и выносом Si, в большом количестве Mg, Na и К. 
Клинопироксены апосланцевых метасоматитов 
характеризуются повышенными по сравнению с 
пироксенами метаморфических пород содержани
ями титана (соответственно 0-0.2 и 0.4—1.2 мае. % 
ТЮ2) и A1IV, что свидетельствует о кристаллиза
ции в условиях повышенных температур и пони

женных давлений [5, 22]. Амфиболы гиганто
зернистых метасоматитов по содержанию A1IV 
также превосходят роговые обманки из плаги
осланцев гранулитовой фации ольхонской се
рии. Давление, судя по величине A1IV, также оста
валось высоким. Составы гранатов на диагности
ческой диаграмме ложатся в поле гранулитовой 
фации. Таким образом, формирование метасома
титов, судя по их текстурам, происходило в спо
койной тектонической обстановке, но при сохра
нении Чернорудско-Баракчинской зоне высокого 
теплового потока и повышенных давлений. Тем
пература образования гранатовых метасоматитов 
составляла 650-800°С, Р -  7-8 кбар (оценки по 
клинопироксен-гранат-плагиоклазовым термо
метрам и барометрам).

Спокойная тектоническая обстановка, в ко
торой происходило метасоматическое преобра
зование ольхонской серии, прерывалось по
движками по локальным тектоническим зонам. 
Такие зоны рассланцевания, сложенные мелко
среднезернистыми плагиоклаз (Ан35-45)-амфибо- 
ловыми (±клинопироксен ферросалит или геден- 
бергит,/= 48-95%) сланцами, хорошо выделяются 
на фоне массивных пироксен-плагиоклазовых и 
пироксеновых метасоматитов. Амфиболы сланцев 
по составу близки к амфиболам гигантозернис
тых метасоматитов, но содержат меньше A1IV и 
больше К, соответственно, в среднем, 1.5 и
2.5 мае. %. Р-Т условия этого процесса оценива
ются значениями 700-800°С и 6-7 кбар. Амфибо- 
лизация в таких зонах сопровождалась привносом 
щелочей и Fe и выносом Mg.

Гранитизация в Чернорудско-Баракчинской 
зоне проявлена слабо и только вдоль отдельных зон 
мощностью в первые метры, где в плагиосланцах 
появляются кислый плагиоклаз (А н ^ б  до Ан^^), 
мелкие зерна кварца и микроклина. Постепенно по
рода осветляется и приближается по составу к суб
щелочному диориту. Диопсид и гиперстен в одних 
случаях сохраняются, в других диопсид замещается 
агрегатом кварца и амфибола, или же пироксен ис
чезает, а появляются ситовидные порфиробласты 
андрадит (13-15)-гроссуляр (24—29)-альмандино- 
вого (41-55 мол. %) граната. К продуктам грани
тизации относятся также аподоломитовые скар
ны, мощность которых, однако, не превышает 
2-3 м [19].

Магматические образования в Чернорудско- 
Баракчинской зоне представлены мелкими тела
ми ранних метаультрабазитов, участвующих в 
складчатости, небольшими телами амфиболизи- 
рованных габброидов и дайками (первые метры) 
и штоками (первые десятки метров) гранитоидов. 
Среди гранитоидов выделяются диориты, сиениты, 
гранодиориты, платно- и лейкограниты, пегмати
ты. Дайки секут апосланцевые метасоматиты, по-



глепние на контакте с жилами испытывают пере- 
кписталлизацию, в дайках отсутствуют закалоч
ные фации. В северо-восточной части о-ва 
Ольхон встречаются мусковитовые граниты. Ди
ориты (плагиоклазиты) и сиениты (микроклини- 
ты) представляют собой крайние члены одного 
ряда, с широким спектром промежуточных раз
ностей, причем количественно абсолютно пре
обладают сиениты и монцониты. Это высокос
тронциевые и высокобариевые породы, харак
терным акцессорным минералом которых 
является графит с 6,3С = -(5.8-9.3)%. Спектр рас
пределения РЗЭ для пород диорит-сиенитового 
ряда резко отличается от такового для плагиог- 
ранита и мусковитовых гранитов и обнаружива
ет резко выраженную положительную европие- 
вую аномалию при весьма низком суммарном со
держании лантаноидов.

Как уже отмечалось, характерной чертой Чер- 
норудско-Баракчинской зоны является широкое 
проявление графитовой минерализации в мета
морфических породах, габброидах, пироксеновых 
апосланцевых метасоматитах и сиенитах в виде че
шуек, розеток, радиально-лучистых скоплений и 
желваков. Изотопный анализ углерода графитов 
разных генетических групп показал обогащен- 
ность, углерода тяжелым изотопом: 613С в графи
тах мраморов -(1.3-3.1), кальцифира -7.4, квар
цитов —(14—18.2), плагиосланцев -(7.2-11.7), пи- 
роксен-плагиклазовых метасоматитов -(8-8.2), а 
плагиоклазитов и сиенитов -(5.8-9.3)%, то есть 
имеется явное сходство с углеродом мантийных 
образований.

Анализ флюидной составляющей плагиос
ланцев, пироксен-плагиоклазовых, пироксено
вых и гранатовых апосланцевых метасоматитов 
и гранатовых плагиомигматитов указывает на 
постепенное увеличение доли воды и уменьше
ние доли С 02 во флюиде от ранних метасомати- 
ческих процессов к поздним. Отношение Н2/Н2О 
в пироксен-плагиоклазовых и пироксеновых ба- 
зификатах сохраняется, в среднем, на уровне, 
близком к плагиосланцам, соответственно в ме
тасоматитах устойчивы пироксен и графит. 
Образования гранатовых метасоматитов и гра
натовых плагиомигматитов происходит в более 
окислительной обстановке, при этом смена 
флюидного режима с относительно восстанови
тельного (устойчив графит) на окислительный 
фиксируется широким проявлением наложен
ной на метаморфические породы и апосланце- 
вые метасоматиты карбонат-скаполитизации. 
Иными словами, протекание метасоматических 
процессов в Чернорудско-Баракчинской зоне 
сопровождалось увеличением окисленности 
флюида (ростом РНго) и возрастанием отноше
ния Н/С.

В принципиально иной обстановке, в зонах ин
тенсивной водородной проработки, происходило 
формирование амфиболовых сланцев-диафтори- 
тов. Близкие к ним по минеральному составу ги
гантозернистые амфиболовые метасоматиты об
разуются на участках локального повышения 
парциального давления водорода, но сохраняют 
отношения Н/С во флюидной фазе, аналогичные 
таковым в пироксеновых метасоматитах. То есть 
если в зонах рассланцевания происходит глубокая 
проработка пород водородом и вынос соединений 
углерода (нигде в зонах рассланцевания не встре
чается графит), то при образовании амфиболо
вых метасоматитов С 02 сохраняется во включе
ниях и отмечается графит.

Датирование U-Pb методом по цирконам двупи- 
роксеновых плагиогнейсов, выполненное В. А. Ха
лиловым, показало, что гранулитовый метамор
физм в Чернорудско-Баракчинской зоне имел 
место 499 ± 1 8  млн. лет назад, в то время как 
гранулиты гиперстен-гранат-биотит-кордиери- 
тового и биотит-гранат-силлиманитового соста
вов мыса Калтыгей в Западном Прибайкалье, 
пространственно разобщенные с гранулитами 
Чернорудско-Баракчинской зоны, имеют, по дан
ным В.А. Халилова, возраст 1878 ± 1 1  млн. лет. 
Для мелкозернистых калиевых сиенитов о-ва 
Баракчин U-Pb методом определен возраст 
411-416 млн. лет, а для крупнозернистых и 
пегматоидных сиенитов ур. Улан-Харгана -  
382-399 млн. лет. Выплавление пегматитов, за
вершающих цикл эндогенных процессов, проис
ходило 376-378 млн. лет назад [16].

В заключение еще раз кратко охарактеризуем 
основные черты Чернорудско-Баракчинской зоны:

1. Цикл эндогенных процессов в этой зоне ук
ладывается в интервал около 120 млн. лет и 
включает метаморфизм в условиях гранулитовой 
фации умеренных давлений, высокотемператур
ный метасоматоз (преимущественно базификат- 
ной направленности), внедрение сиенитов и вы
плавление гранитов и пегматитов.

2. Изотопный состав углерода графита мета
морфических пород и апосланцевых метасомати
тов свидетельствует об участии в процессах мета
морфизма и метасоматоза мантийного флюида.

3. Судя по особенностям составов породообра
зующих темноцветных минералов метасомати
тов, метасоматическое преобразование ольхон- 
ской серии в Чернорудско-Баракчинской зоне 
происходило в условиях высокого теплового по
тока и повышенных давлений, хотя и более низ
ких, чем при метаморфизме гранулитовой фации. 
В то же время массивные гигантозернистые тек
стуры метасоматитов указывают на спокойную 
тектоническую обстановку.



4. По времени метасоматоз кальциевого и магне
зиально-кальциевого профиля (пироксен-плагиок- 
лазовые и пироксеновые метасоматиты) сменяется 
железистым (гранатовые метасоматиты).

5. Противоположность метасоматитам-базифи- 
катам, формирующимся в спокойной тектоничес
кой обстановке, представляют амфиболовые 
сланцы, формирующиеся в зонах рассланцевания 
и интенсивной водородной проработки, сопро
вождающейся привносом щелочей и железа.

6. Вероятно, в интервале 416-382 млн. лет про
изошла активизация Чернорудско-Баракчинской 
зоны, с которой связано внедрение высокострон
циевых и высокобариевых калиево-натриевых и 
калиевых сиенитов, характеризующихся необыч
ным спектром распределения РЗЭ и содержащих 
графит с мантийными соотношениями изотопов 
углерода.

7. Цикл эндогенных процессов в Чернорудско- 
Баракчинской зоне завершился формированием 
в спокойной тектонической обстановке крупно
блоковых пегматитов (376-378 млн. лет назад).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

На основании изучения совокупностей пород, 
слагающих тела глубинных разломов на Кокче- 
тавской глыбе и в Прибайкалье, появляется воз
можность выявить очередность проявления в них 
эндогенных процессов и оценить их длительность, 
что в итоге позволяет определить время активной 
эндогенной жизни того или иного разлома и прове
сти типизацию структур подобного ряда.

Из приведенных данных очевидно, что для ин- 
тракратонных глубинных разломов, рассекающих 
зрелую докембрийскую литосферу, характерны 
многие черты сходства, выражающиеся, главным 
образом, в широком проявлении K-Si метасомато
за и развитии кварц-полевошпат-слюдистых или 
слюдистых синтектонических метасоматитов, 
имеющих облик бластомилонитов или сланцев. 
При детальных исследованиях их метасоматичес- 
кая природа устанавливается однозначно. Мас
штабы метасоматоза таковы, что внутри разлом- 
ного пространства формируются толщи пород, 
относимые при геологическом картировании к 
разряду свит или серий, что в итоге приводит к не
верным геологическим выводам, когда комплек
су пород, сложенному синтектоническими мета- 
соматитами, придается статус стратиграфичес
кой единицы разреза.

На примере Чернорудско-Баракчинской зоны 
видно, что для межблоковых зон глубинных раз
ломов, дренирующих глубокие уровни мантии, 
характерен совсем иной стиль процессов, с широ
ким развитием явлений базификации и привно

сом восстановленными флюидами значительных 
количеств мантийного углерода, что проявляется 
в графитизации всех без исключения пород в та
ких зонах, включая и магматические. Глубинные 
разломы такого типа развиваются по периферии 
жестких докембрийских кратонов и срединных 
массивов.

Из сопоставления интракратонных и меж
блочных зон глубинных разломов очевидно опре
деляющая роль степени зрелости конкретного 
литосферного блока, в котором закладывается 
данный разлом, на характер и степень проявле
ния в них эндогенных процессов. Более высоким 
энергетическим потенциалом и масштабами 
флюидного массопереноса обладают межблоч
ные зоны глубинных разломов палеозойского 
возраста. Это, по всей вероятности, объясняется 
высоким энергетическим потенциалом неисто
щенной астеносферы, которую дренируют эти 
разломы, закладывающиеся на молодой конти
нентальной коре [7].

В жизни каждого глубинного разлома отмеча
ются три основные стадии развития:

1. Этап роста Р и Т с формированием типич
ных динамометаморфических пород, изохимич- 
ных по отношению к исходному субстрату. 
На этой стадии массоперенос флюидных компо
нентов из глубинного источника выражен неот
четливо, а для петрогенных и рудных компонен
тов не проявляется вообще. Это очень важный 
этап в жизни глубинного разлома, ибо на этой 
стадии разлом формируется как геологическое 
тело и, самое главное, в нем начинает формиро
ваться единая гиперсистема флюидного массо
переноса из глубин литосферы по сланцеватос
ти тектонитов. Именно единая система согласно 
рассланцованных пород, уходящих в литосферу, 
является тем универсальным флюидопроводни- 
ком, по которому начинается массоперенос 
флюидных, петрогенных и рудных компонентов 
по вертикали. Таким образом, стадия изохими- 
ческих тектонитов, формирующих единую ме
гаструктуру массопереноса, подготавливает 
всю систему к проявлению в ней неизохимичес- 
ких тектонитов [8].

2. Синтектонические неизохимические мета
соматиты могут унаследовать созданную ранее 
сланцеватую текстуру пород или же в случае из
менения плана деформации формировать свои 
рассланцованные серии пород, секущие ранее 
сформированные изохимические тектониты [7]. 
По классификации Д.С. Коржинского [4], это 
типичные инфильтрационные метасоматиты с 
вертикальной метасоматической зональностью. 
После снятия ориентированных тектонических 
напряжений происходит перекристаллизация 
этих метасоматитов, или формирование новых



некристаллических разностей, в которых 
синтектонические метасоматиты отмечаются в 
виде реликтов.

3 Полный цикл развития зоны глубинного 
оазлома завершается снятием стрессовых напря
жений, что благоприятствует развитию объем
ных метасоматитов и формированию на их осно
ве локальных магматических камер. Судя по изо
топным датировкам, в Чернорудско-Баракчинской 
зоне этот процесс занял около 20 млн. лет (от 430 
до 410 млн. лет), после чего в зоне проявились 
секущие тела магматических пород мантийной и 
коровой природы.

Каждая зона глубинного разлома является са
моорганизующейся геологической системой пе
риодического действия, когда каждый предше
ствующий этап подготавливает проявление по
следующего. Так, процессы рассланцевания 
создают единую флюидопроводящую систему, 
что обусловливает широкое развитие метасома- 
тических процессов. В свою очередь, метасома- 
тические процессы выравнивают составы пород 
и подготавливают их для зарождения в них маг
матических очагов. В зависимости от сочетания 
различных факторов все три стадии развития 
глубинного разлома могут проявиться в разной 
степени, а третья стадия может и не проявиться 
вообще.

Если учесть, что с зонами глубинных разломов 
зачастую связаны зональные метаморфические 
комплексы, то проблема сопряженного изучения 
эндогенных процессов непосредственно в теле 
разлома и в околоразломном пространстве еще 
требует своего решения и в этом направлении 
следует ожидать принципиально новых научных 
достижений.

Авторы благодарны С.П. Кориковскому за кон
структивные критические замечания, что, несо
мненно, повысило научный паритет данной статьи.
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Metamorphism and Metasomatism in Deep-seated Faults 
of the Continental Crust
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The internal structure of deep-seated faults in the Kokchetav block and Baikal region was studied. Deep-seated 
fluids are responsible for the widespread development of syntectonic metasomatites, which have the appear
ance of typical metamorphic rocks. The intracratonic deep-seated faults cutting mature Precambrian lithosphere 
are characterized by К-Si metasomatism, whereas the interblock deep-seated faults are characterized by bas- 
ification and the addition of significant quantities of mande carbon. Isotopic evidence indicates that the deep- 
seated faults are long-lived (100 to 150 m.y.) linear thermal and dynamic anomalies of a periodic nature and 
that the most intense metamorphism and metasomatism occurred within relatively short periods (no longer than 
10-15 m.y.).
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Прослеживаются связи термодинамических режимов метаморфизма и их эволюция в важнейших 
структурах раннедокембрийской литосферы. Устанавливается, что в архее последовательное раз
витие зеленокаменных и парагнейсовых поясов, которы е в геодинамическом отношении напомина
ют пары островная дуга-задуговой бассейн, приводит к наращиванию новой континентальной ко
ры. В последних, в отличие от первых, возникают интенсивные положительные термические ано
малии, следствием которых бы ло возникновение гранулитовых поясов и ареалов, где метаморфизм 
проявлялся в относительно высокоградиентных режимах и эволюционировал в процессе компрес
сионного нагревания и позже -  изобарического и декомпрессионного охлаждения (по часовой 
стрелке). Н аиболее древние зеленокаменные пояса развивались подобно крупным внутриконтинен- 
тальным риф там  в высокоградиентных условиях. Лишь иногда при возникновении покровно-надви- 
говых структур происходил переход к умеренноградиентным режимам. В конце архея формирова
лись первые крупные зоны коллизии типа континент-континент, где устойчиво проявлялись про
цессы метаморфизма в относительно низкоградиентном режиме. Эволюционировал он по пути 
компрессионного или изобарического охлаждения (против часовой стрелки). Х арактерно возник
новение инвертированной зональности.

В раннем протерозое закономерности проявления регионального метаморфизма прослежены 
на активных континентальных окраинах, в зонах внутриконтинентального рифтогенеза и в зонах 
коллизии типа континент-континент. Принципиально закономерности не отличаются от позднеар
хейских, но перечисленные эф ф екты  проявлены более контрастно. Особенно четко выступают раз
личия Р -Т  траекторий в структурах с разными геодинамическими обстановками, формирование ин
вертированной метаморфической зональности в зонах коллизии. Четко выявляется происхождение 
гранулитовых поясов, которы е возникают либо в зонах коллизии (высокобарический тип), либо в 
тыльных частях островных дуг (низкобарический тип).

ВВЕДЕНИЕ
Геологические и физико-химические связи ме

таморфизма с тектоникой проявлены закономер
но в различных структурах литосферы и хорошо 
прослежены для сравнительно молодых, фанеро- 
зойских периодов эволюции земной коры. Особен
но показательными являются активные окраины 
континентов, что было открыто еще А. Миясиро и 
нашло отражение в его концепции сдвоенных ме
таморфических поясов [42]. Не анализируя здесь 
ее достоинства и недостатки, отметим, что она 
подкреплена большим количеством наблюдений, 
сравнительно хорошо согласуется с основными 
положениями тектоники литосферных плит [43] 
и имеет поэтому фундаментальное значение для 
решения проблем, обозначенных в заголовке на
стоящей статьи. Появление высокобарических эк- 
логит-глаукофансланцевых поясов является не
сомненным следствием развития отрицательных 
термических аномалий в зонах субдукции океани
ческой плиты под континентальную. С другой 
стороны, следствием субдукции является разви
тие сначала юных (или примитивных), а затем

зрелых островных дуг, а также формирование в 
тыльных их частях положительных термических 
аномалий, отражением которых считаются низ
кобарические и высокоградиентные метаморфи
ческие пояса, парные по отношению к эклогит- 
глаукофансланцевым.

Термодинамический тип метаморфизма в верх
них частях литосферы активных континентальных 
окраин, появление андалузит-силлиманитовой (вы
сокоградиентной) или кианит-силлиманитовой 
(умеренноградиентной) серий А. Миясиро зависит 
от характера тектоники. В частности, при возник
новении покровно-надвиговой структуры прак
тически всегда проявляется умеренноградиент
ный метаморфизм [6], который особенно харак
терен для зон коллизии островной дуги или 
микроконтинента с континентальной окраиной, 
что особенно ярко проявлено, например, на всем 
протяжении Альпийско-Гималайского и Аппалач
ско-Скандинавского поясов и других подобных 
структур. Одним из характерных признаков мета
морфических поясов подобного рода является



появление так называемой инвертированной (или 
обращенной) зональности гималайского типа [48].

Приведенные примеры показывают, что раз
нообразие физико-химических условий проявле
ния метаморфизма значительно уступает разнооб
разию тектонических обстановок его проявления. 
Поэтому термодинамические параметры и их про
странственное распределение (зональность) сами 
по себе являются плохими индикаторами геодина- 
мического режима развития литосферных струк
тур, так как однозначно не интерпретируются. 
Из этого следует, во-первых, что для более опреде
ленного решения проблем геодинамики необхо
димо использование дополнительных критериев, 
а во-вторых, что при переносе обсуждаемых 
здесь подходов с молодых и поэтому более ясных 
объектов на более древние, менее понятные, не
обходимо иметь в виду эту неоднозначность.

Из дополнительных структурно-петрологиче
ских критериев наиболее важными являются Р—Т 
траектории эволюции метаморфических ком
плексов. Действительно, в породах, вовлекаемых 
в быстрое погружение при субдукции, должны вы
являться значительные компрессионные эффекты 
(рост давления), которые могут наблюдаться как 
на фоне понижающейся температуры (Р—Т тренд 
направлен против часовой стрелки), так и при ее 
росте (Р-Т  тренд направлен по часовой стрелке).

Рифты, имеющие в своем основании мощный 
источник тепла (мантийный или коровый диапир, 
простые магматические тела и т.д.), в случае, ес
ли он не перемещается по вертикали, должны ис
пытывать изобарическое нагревание, и тогда в 
средней части коры возникает простая метамор
фическая зональность. Ее петрогенетический тип 
(образование андалузит-силлиманитовой или киа- 
нит-силлиманитовой фациальных серий) зависит 
от плотности теплового потока от источника. 
Отмирание последнего в связи с кристаллизацией 
магматического тела должно сопровождаться изо
барическим охлаждением, явлением, довольно ти
пичным для многих глубинных метаморфических 
комплексов. В поднимающемся же диапире 
должна проявляться сильная декомпрессия, близ
кая к изотермической, как следствие развития 
магматического очага в адиабатическом режиме.

Ниже будут рассмотрены некоторые законо
мерные связи Р-Т  параметров и их эволюции с ре
жимами тектонических движений при формирова
нии архейских и раннепротерозойских структур, 
которые в дальнейшем могут быть использованы 
для анализа геодинамики литосферы в эти геоло
гические эпохи.

АРХЕЙ
По различным оценкам, обобщенным в фун

даментальной монографии Б. Уиндли [49], в тече
ние архея сформировалось от 30 до 40% объема

современной континентальной коры, более или 
менее значительные фрагменты которой в виде 
так называемых архейских кратонов выделены 
на всех континентах с высокой достоверностью.

Закономерности распределения минеральных 
фаций метаморфических пород в гранит-зелено- 
каменных областях хорошо исследованы и за
ключаются прежде всего в том, что осевые зоны 
вулканических (зеленокаменных) поясов обычно 
изменены в условиях зеленосланцевой или даже 
пумпеллиит-пренитовой фации. В то же время на 
флангах этих структур степень метаморфизма по
вышается до средних и высоких ступеней амфибо
литовой фации, а в супракрустальных породах 
появляются мигматиты. Давление во всех зонах 
редко превышает 4 кбар (андалузит-силлимани- 
товая фациальная серия), а зональность близка 
к изобарической [5]. Устанавливается приуро
ченность высокотемпературных зон к перифери
ческим частям тоналито- и гранито-гнейсовых 
куполов, которые вместе с зеленокаменными по
ясами входят в единый структурный парагенезис.

Канадский щит. Но есть и более общие зако
номерности формирования архейских метамор
фических поясов, для обоснования которых обра
тимся к обобщению К. Карда [36] по тектонике 
провинции (кратона) С ь ю п и р и о р ,  которая мо
жет быть подразделена на (1) вулкано-плутони
ческие, гранит-зеленокаменные, (2) метаседи- 
ментогенные, парагнейсовые, и (3) плутонические 
субпровинции (пояса), отличающиеся одна от дру
гой по литологии, структурам, метаморфизму, ге
офизическим и металлогеническим характерис
тикам (рис. 1). В южной части провинции в доли
не реки Миннесоты выделяется специфический 
блок древнейших пород, протолит и высокоград- 
ный метаморфизм (гранулитовая фация) кото
рых имеют возраст, превышающий 3.5 млрд. лет. 
Изотопное датирование в остальной части про
винции показало, что она развивалась в интерва
ле времени 3.1-2.6 млрд, лет, на протяжении ко
торого имели место два главных магматических 
события, приведших к формированию значитель
ных масс вулканитов (коматиитовая, толеитовая 
и известково-щелочная серии) и плутонических 
пород (главным образом тоналит-трондьемито- 
вой и монцодиорит-гранодиоритовой серий).

Ранние вулканические серии охватывают ин
тервал времени 3-2.85 млрд, лет, поздние -  
2.77-2.7 млрд. лет. Важно подчеркнуть, что нача
ло развития зеленокаменных поясов датируется 
2.96-3 млрд. лет. В субпровинции Вабигун наиболее 
древняя вулканогенно-осадочная толща, по-види- 
мому, ложится на тоналито-гнейсовый фундамент 
с возрастом 3.04 млрд, лет, который представляет 
фрагмент наиболее древней сиалической коры. 
В то же время основная масса плутонитов сформи
ровалась позже, примерно одновременно с вулка-
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Рис. 1. Схематизированная геологическая карта провинции Сьюпириор, по [36], с упрощениями
1 , 2 -  границы: 1 -  раннего протерозоя, 2 -  Гренвиллской провинции; 3 -  протерозойские комплексы пород; 4-6 -  
архейские субпровинции: 4 -  плутонические, 5 -  гранит-зеленокаменные и 6 -  парагнейсовые (пояса); 7 -  гранулитовые 
пояса и ареалы.

ногенными толщами. Предполагается, что син
хронно с внедрением плутонитов первого магмати
ческого цикла или вследствие него происходил 
метаморфизм зеленокаменных поясов, так как 
зоны максимального его проявления приурочива
ются обычно к периферическим частям трогов.

Зеленокаменные пояса Вава и Абитиби вмес
те с разделяющей их зоной Капускесинг пред
ставляют собой исключение в том смысле, что в 
их пределах ранние магматические процессы не 
проявлены, а их эволюция начинается примерно 
2.75 млрд, лет назад и имеет общую продолжи
тельность не более 100 млн. лет, в течение кото
рых сформировались не только все разнообраз
ные серии вулканитов, но и кислые плутониты, 
составляющие основной объем континентальной 
земной коры этих субпровинций.

Г л авные эпизоды регионального метаморфизма 
как в зеленокаменных поясах этого времени, так и 
в связанных с ними парагнейсовых поясах прихо
дятся на интервал времени 2.72-2.62 млрд, лет, при- 
чем наиболее высокоградный метаморфизм, до

стигавший гранулитовой фации, проявился после 
2.68 млрд, лет [36].

Интересны закономерности латерального рас
пределения минеральных фаций метаморфичес
ких пород (рис. 2). Если зоны зеленосланцевой 
и более низкотемпературных фаций располага
ются в пределах зеленокаменных поясов, то ам
фиболитовая и гранулитовая фации приурочены 
к парагнейсовым поясам. В подавляющем боль
шинстве случаев это низкобарический метамор
физм, и его проявление отражает возникновение 
в коре сильных положительных термических 
аномалий. Особое место занимают гранулиты по
ясов Капускесинг и Пиквитоний, занимающих 
секущее положение по отношению к структуре 
зеленокаменных поясов. Они появляются в основа
нии тектонических покровов, надвинутых в юго- 
западном направлении на относительно слабо 
метаморфизованные супракрустальные и плу
тонические породы. В первом они петрологиче
ски изучены [44] и для них получены давления 
до 9-10 кбар, что свидетельствует об их глубин
ном происхождении.
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Рис. 2. Карта минеральных фаций метаморфических пород провинции Сьюпириор, по [36], с упрощениями 
1 -  границы протерозоя; 2 -  гранитоидные батолиты; 3 -  пумпеллиит-пренитовая фация; 4-7 -  фации: 4 -  зеленых 
сланцев и низкотемпературная амфиболитовая в краевых частях зеленокаменных трогов, 5 -  высокотемпературная 
амфиболитовая, 6 -  гранулитовая, 7 -  гранулитовая, интенсивно ретроградно измененная в условиях амфиболитовой 
фации повышенных давлений.

Пространство между поясами занято плутони- 
ческими породами, главным образом, тоналит- 
трондьемитовой и гранодиорит-гранитной серий, 
которые объединяются по крайней мере в две > 
группы, одна из которых имеет возраст становле
ния 3.0 млрд, лет, другая -  2.75 млрд. лет. Сущест
вующие данные по модельному Sm-Nd возрасту 
показывают, что возраст источника не превыша
ет 3.1 млрд, лет [27]. При этом возраст вулканитов 
Олондинского пояса составляет 2.96 млрд, лет [2]. 
Более древние породы, как вулканиты коматии- 
товой и толеитовой серий, так и плутонические ] 
образования тоналит-трондьемитовой ассоциа
ции, найдены на правобережье Олекмы в районе 
устья Хани (южная часть Тунгурчинского пояса). 
Те и другие имеют возраст становления около 3.3 
млрд, лет [22, 23], который близок к возрасту 
протолита и гранулитового метаморфизма ку- 
рультинского комплекса, распространенного еще 
южнее [37].

В отмеченных только что поясах степень мета
морфизма меняется мало и сохраняется в целом на 
уровне среднетемпературных субфации амфибо
литовой фации низких давлений (андалузит-силли- 
манитовая фациальная серия). В краевых частях 
трогов появляются признаки мигматизации супра-

Алданский щит. Западная часть Алданского 
щита представляет собой один из хорошо иссле
дованных фрагментов архейской континенталь
ной коры. Здесь выделяются две существенно 
различающиеся провинции: О л е к м и н с к а я  
г р а н и т - з е л е н о к а м е н н а я  о б л а с т ь  и 
Ц е н т р а л ь н о - А л д а н с к и й  г р а н у л и т о -  
г н е й с о в ы й  а р е а л .  Первая из них уступает 
по территории провинции Сьюпириор, но все же 
во многом сходна с нею (рис. 3). Верхнеархейские 
супракрустальные образования слагают множе
ство троговых структур, группирующихся в три 
пояса (с запад на восток): Олондинский, Тунгур- 
чинский и Барсалинский. Первый из них -  суще
ственно вулканогенный, сложенный породами 
коматиитовой, толеитовой и известково-щелоч
ной серий. Метаосадочные образования не пре
вышают 10% общего объема. В значительном 
количестве присутствуют гипербазиты, близкие 
к дунит-гарцбургитовой ассоциации, и тела габбро- 
норитов. Тунгурчинский и Барсалинский пояса в 
значительной мере сложены метаосадочными об
разованиями, среди которых помимо метаграувакк 
присутствуют метапелиты, карбонатные породы и 
железистые кварциты.
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Рис. 3. Схематическая геологическая карта Олекминской провинции, по [25], с упрощениями автора согласно [27]
1 -  гранулито-гнейсовые. ареалы; 2 -  аллохтонные чарнокиты; 3 -  габброиды и анортозиты Канарского массива;
4 -  тоналит-трондьемитовые и гранодиорит-гранитные ассоциации олекминского инфракрустального комплекса;
5 -  генетически разнообразные и полигенные гранитоидные ассоциации зон, пограничных с гранулито-гнейсовыми 
ареалами; 6 -  наиболее крупные зеленокаменные пояса (цифры в кружках на карте: 1 -  Олондинский, 2 -  Тунгурчин- 
ский, 3 -  Борсалинский); 7 -  геохимически и геохронологически исследованные массивы архейских {около 3 млрд, лет) 
плутонитов диорит-тоналитовой и монцодиорит-гранодиоритовой серий; 8 -  натрово-калиевые гранитоиды периода 
кратонизации провинции (конец архея?); 9 -  базит-гипербазитовые ассоциации интрузивных пород зеленокаменных 
поясов; 10 -  протерозойские граниты нормальной и повышенной щелочности; 11 -  архейско-нижнепротерозойские 
супракрустальные породы, нерасчлененные; 12 -  раннепротерозойские осадочные прогибы; 13 -  верхнедокембрий- 
ские и фанерозойские осадочные породы; 14, 15 -  надвиги: 14 -  пологие, 15 -  крутые (взбросы).

П П П у IY У \ 2 | АлАл | 3 Е Ц 4 | Ж | 5 

I У х 1 7 i + + l a i *  %i 9 Е В о Щ / у

\ C D \ l3  14------ -

крусгальных пород, что свидетельствует о некото
ром повышении температуры. Изредка в сущест
венно осадочных трогах обнаруживаются ассоциа
ции гранулитовой фации. Значительные выходы 
пород гранулитовой фации имеются в двух мес
тах. На юге, как уже отмечалось, широко распро
странены гнейсы, кристаллические сланцы и 
плутониты эндербит-чарнокитовой серии куруль- 
тинского комплекса. Для них характерны умерен
нобарические условия образования -  около 7 кбар 
при температуре 800°С [37]. В центральной части 
провинции подобные гранулиты слагают Оломо- 
китский блок, надвинутый на породы олекминско
го инфракрустального комплекса.

В Тунгурчинском поясе описаны [28] проявле
ния метаморфизма кианит-силлиманитового типа, 
накладывающегося на андалузит-силлиманитовый

(компрессионный тренд эволюции “против часо
вой стрелки”), который может быть связан с фор
мированием покровно-надвиговой структуры.

Граница между Централ ьно-Алданской и Олек
минской провинциями представляет собой широ
кую тектоническую зону, насыщенную разновоз
растными интрузивными породами и состоящую 
из серии разрывных нарушений, среди которых 
существенная роль принадлежит надвигам и 
взбросам. Они были датированы в северной части 
зоны [15]. Удалось определить возраст гранитов, 
одни из которых пересекаются поверхностями 
сместителей, а другие прорывают их. Благодаря 
этому время проявления покровно-надвиговой 
тектоники оценивается в 2.6-2.5 млрд. лет. Тем 
самым определен и верхний возрастной предел 
гранулитового метаморфизма в западной части 
Центрально-Алданского ареала, так как высоко-



температурные породы слагают нижние части 
тектонических покровов, а, значит, уже в архее 
не только сформировались, но и были выведены 
на уровень современного эрозионного среза.

Ц е н т р а л ь н о - А л д а н с к и й  а р е а л  сло
жен в значительной части инфракрустальным 
(плутоническим) комплексом тоналит-трондьеми- 
тового и гранодиорит-гранитного состава (эндер- 
бит-чарнокитовая ассоциация) и в меньшей мере су- 
пракрустальными образованиями верхнеалданской 
(глиноземистые гнейсы и кварциты) серии и чугин- 
ской толщи (метаграувакки, метапелиты, карбо
натные породы, железистые кварциты). Послед
няя является вероятным возрастным аналогом су- 
пракрустальных толщ Барсалинского пояса [32].

В пределах Центрально-Алданского ареала 
идентифицируются два главных метаморфических 
события [45], первое из которых, скорее всего, 
имеет позднеархейский, второе -  раннепротеро
зойский (около 2.0 млрд, лет) возраст. Ранний мета
морфизм неоднороден. Наблюдается переход от 
амфиболитовой фации (Т = 690°С, Р = 4.8 кбар) до 
гранулитовой (Т = 800°С, Р = 6.1 кбар). Сопостав
ление данных по твердофазной термометрии и 
исследований флюидных включений дало воз
можность вывести Р-Т  тренд эволюции, направ
ленный по часовой стрелке и включающий изо
термическую декомпрессию на 3 кбар после пика 
метаморфизма [38], что коррелируется с адиабати
ческим подъемом и формированием чарнокито- 
вых магматических очагов. Гранулитовая фация 
Центрально-Алданского ареала относится к фаци
ям необычно низких давлений, что было доказано 
ранее В.И. Кицулом [13,25]. Иными словами, в рас
сматриваемой провинции, где представлен сущест
венно метаосадочный супракрустальный ком
плекс, еще в архее создавалась интенсивная поло
жительная термическая аномалия.

Балтийский щит. В восточной части Балтий
ского щита выделяются два крупных блока ар
хейской континентальной земной коры [12]: 
К о л ь с к и й  и К а р е л ь с к и й ,  которые сочле
няются по Б е л о м о р с к о - Л а п л а н д с к о м у  
п о я с у ,  являющемуся одной из важнейших ран
непротерозойских сутур Лавренсии.

К о л ь с к и й  фрагмент архейского кратона от
личается довольно широким распространением по
род гранулитовой фации. Архейские супракрус- 
тальные толщи слагают множество мелких трогов, 
объединяемых в два протяженных зеленокамен
ных пояса: Колмозеро-Воронъя на севере и Тер- 
ско-Алларененский на юге [4]. При все разнооб
разии пород в каждом из них выделяется устойчи
вая последовательность, включающая: в низах 
разреза раннюю осадочную толщу (главным обра
зом граувакки из кислых источников), сменяющу
юся существенно вулканогенной базит-гипербази- 
товой ассоциацией (коматиитовая и толеитовая се

рии); в средних частях -  андезито-дацитовую 
известково-щелочную серию, а в верхах разреза -  
толщи граувакковых турбидитов с заметной при
месью метапелитов и грубообломочных пород.

Между названными зеленокаменными пояса
ми распространены высокометаморфизованные 
образования (до гранулитовой фации). Серди них, 
помимо основных и средних по составу интрузив
ных пород, выделены две главные ассоциации: не- 
стратифицированные тоналитовые (эндербито- 
вые) гнейсы, чарнокито-гнейсы, ассоциирующиеся 
с основными кристаллическими сланцами толеито- 
вого состава и неясного генезиса, и супракрус- 
тальные образования Кольской серии, среди ко
торых преобладают биотит-гранатовые, гранат- 
силлиманитовые и гранат-кордиеритовые гней
сы, в низах разреза переслаивающиеся с метавул
канитами основного и среднего состава и желези
стыми кварцитами.

Вулканиты зеленокаменных поясов, несомнен
но, относятся к архею, так как для них давно уже 
установлено верхнее возрастное ограничение 
2.75 млрд, лет, определенное по верхнему пересе
чению конкордии [24]. Позже были получены 
возраст тоналитов 2890 ± 40 млн. лет, более позд
них трондьемитов — 2813 ±13  млн. лет, которые 
синхронны с метаморфизмом (возраст мигмати
тов оценивается в 2.8 млрд, лет), а, кроме того, да
тировки для микроклиновых гранитов 2680 ± 76 и 
2632 ±12 млн. лет. При этом наиболее вероятным 
возрастом вулканитов зеленокаменных поясов 
считается 2.9 млрд, лет [17, 34].

Комплекс высокометаморфизованных пород 
центральной части провинции имеет достаточно 
четкие временные ограничения. Возраст округлен
ного реликтового циркона из эндербитовых гней
сов 3029 ± 9 млн. лет [33]. В этой связи интересны 
данные о модельном Sm-Nd возрасте T(DM) рассло
енных габбро-норитовых интрузий Карикявр, го
ры Генеральской, Федоровских-Панских тундр, 
Мончегорска (3060, 2990, 3040 и 3050 млн. лет), 
хорошо согласующиеся с данными о возрастах 
протолита и источника, которые близки к 
3.0 млрд, лет и соответствуют нижнему возраст
ному ограничению гранулито-гнейсового ком
плекса. Возраст гнейсов Хомпен в Северной 
Норвегии, метаморфизованных в гранулитовой 
фации, оказался равным 2903 ± 9 млн. лет, что 
отвечает раннему эпизоду высокотемпературно
го метаморфизма [41]. Есть данные, что условия 
высокотемпературного метаморфизма сохраня
лись и 2813 ± 6 млн. лет назад. Вместе с тем оче
видно, что этот эпизод не был последним, так 
как заметно более молодые гранитоиды масси
ва Комиват, становление которого произошло 
2762 ± 28 млн. лет назад, испытывали гранули- 
товый метаморфизм. Верхним возрастным ограни
чением является внедрение интрузивных чарноки-



тов в интервале времени 2.62-2.65 млрд, лет [33]. 
Таким образом, комплекс высокометаморфизо- 
ванных пород Центральной части провинции нахо
дился на глубоком уровне в течение длительного 
времени (более 300 млн. лет), в течение которого 
он, по-видимому, не подвергался существенной 
эрозии.

Минеральные фации метаморфических пород 
распределены в Кольском фрагменте архейского 
кратона вполне закономерно. Зеленокаменные 
пояса метаморфизованы в условиях низко- и сред
нетемпературных субфаций амфиболитовой фа
ции андалузит-силлиманитовой фациальной серии 
(при давлении не более 4 кбар), что связано с вы
соким геотермическим градиентом на всей тер
ритории. В Колмозерско-Вороньетундровском 
зеленокаменном поясе наблюдается наложение 
умереннобарического метаморфизма кианит-сил- 
лиманитового типа, который становится домини
рующим на востоке, в Кейвской субпровинции. 
Возраст этого метаморфизма проблематичен. Как 
предполагается в [4], он позднеархейский. Однако 
данные по югу Кейвской субпровинции, а также по 
всему Терско-Аллареченскому поясу [29, 30] сви
детельствуют о том, что появление кианитсодер- 
ж;ащих парагенезисов повышенных давлений свя
зано с развитием надвигов на контакте архея с 
раннепротерозойскими Печенгской и Имандра- 
Варзугской структурами.

Степень архейского метаморфизма возраста
ет к центральной части провинции до гранулито- 
вой фации, которая накладывается на существен
но седиментогенные толщи Кольской серии и 
древнейшие плутониты региона. Этот переход 
впервые был описан Л.П. Бондаренко и В.Б. Да- 
гелайским [3], а позже этот вывод был подтверж
ден в [19]. Вместе с тем были получены новые пе
трологические данные, которые позволили оце
нить условия в пике метаморфизма: Т = 800°С, 
Р = 6-7 кбар [29]. Дальнейшая эволюция этих по
род в разных участках разная. В одних местах она 
заключается в изотермической декомпрессии на 
фоне образования чарнокит-мигматитов и подъе
ма массивов параавтохтонных чарнокитов, что 
нашло отражение в замещении гранат-силлима- 
нитовых парагенезисов кордиеритовыми, и в 
дальнейшем охлаждении. В других местах, в част
ности, в центральной части зоны гранулитовой фа
ции, в зонах рассланцевания появляются высокоба
рические парагенезисы с участием гиперсгена, 
силлиманита и сапфирина [1]. На все эти породы 
накладывается метаморфизм средних ступеней 
амфиболитовой фации кианит-силлиманитовой 
фациальной серии [9,10], который относится уже 
к раннепротерозойскому циклу эволюции [29]. 
Таким образом, для архея зеленокаменных по
ясов и гранулито-гнейсового ареала устанавлива
ется два типа Р-Т  трендов, направленных по часо

вой и против часовой стрелки, что отражает раз
личные режимы тектонических движений.

К а р е л ь с к и й  фрагмент архейской коры на 
нашей территории соприкасается на юго-западе с 
раннепротерозойским Свекофеннским поясом, ко
торый представляет собой естественное ограниче
ние Северо-Атлантического кратона, являясь его 
активной окраиной, а на северо-востоке -  Бело
морско-Лапландским поясом, в существенной сво
ей части сложенным теми же породами, перерабо
танными в позднем архее и раннем протерозое.

Многочисленные троги супракрустальных по
род объединены в несколько зеленокаменных по
ясов [26], пространство между которыми занято 
разнообразными плутоническими образования
ми (рис. 4). Среди них выделяются раннеархей
ские тоналито-гнейсовые ассоциации, древней
шие из которых слагают Водлозерский блок на 
юго-востоке провинции, и позднеархейские ком
плексы магматических пород, развивающиеся 
совместно с зеленокаменными поясами и пред
ставляющие вещество коры, генерированной в 
позднем архее, подобно тому, как это наблюдает
ся в провинции Сьюпириор.

Зеленокаменные пояса меняются как по соста
ву слагающих их супракрустальных образований, 
так и по их возрасту. Наиболее древние из них вы
деляются в Юго-Восточной и Центральной Каре
лии. Возраст инициальных вулканитов в них до
стигает 2.96 млрд, лет [8,18]. В то же время самая 
древняя датировка для вулканитов Гимольско- 
Косгомукшского пояса -  2.85 млрд, лет, что и поз
волило высказать предположение о латеральной 
миграции вулканических дуг на запад и разраста
нии архейского континента в этом направлении.

Степень метаморфизма в зеленокаменных по
ясах меняется от зеленосланцевой фации в сред
них их частях до высокотемпературных субфации 
амфиболитовой фации на периферии. Обычно 
это малоглубинный метаморфизм, соответству
ющий андалузит-силлиманитовой фациальной 
серии. Местами на небольших участках устанав
ливаются переходы к гранулитовой фации. Если 
главный зональный метаморфизм зеленокамен
ных поясов имеет в Центральной Карелии воз
раст 2.85 млрд, лет [8], то гранулиты появляются 
значительно позднее -  2.65 млрд, лет назад [31]. 
В отдельных зонах наложенных деформаций ус
танавливаются умереннобарические минераль
ные ассоциации [29], но они связываются с пери
одом раннепротерозойской активизации.

Б е л о м о р с к о - Л а п л а н д с к и й  п о я с  яв
ляется зоной позднеархейской и раннепротеро
зойской тектоно-термальной переработки архей
ского кратона. Как показано Ю.В. Миллером и 
Р.И. Милькевич [20], основной особенностью 
тектоники этого пояса является присутствие двух 
разновозрастных систем тектонических покро-



Рис. 4. Схема размещения зеленокаменных поясов в Карельской провинции, по [26]
1 -  границы зеленокаменных поясов; 2 -  тоналит-трондьемитовые и гранодиорит-гранитные ассоциации инфракрус- 
тального комплекса; 3 -  супракрустальные позднеархейские троги; 4 -  ранний протерозой и 5 -  его границы; 6 -  глав
ные зеленокаменные пояса (цифры в кружках): 1 -  Парандовско-Тикшозерский, 2 -  Кенозерский, 3 -  Шилосский, 4 -  
Хаутаварско-Койкарский, 5 -  Гимольско-Костомукшский, 6 -  Иломантси, 7 -  Кухмо-Суоменсалми.

вов: архейской, Беломорской, и раннепротеро
зойской, Лапландской (рис. 5). Беломорская сис
тема локализована в Западном Беломорье, где 
она детально закартирована. При этом удалось 
показать, что супракрустальные образования Па- 
рандовско-Тикшозерского пояса прослеживаются 
внутрь Беломорско-Лапландского пояса, где они 
вместе с нестратифицированным ортогнейсовым 
комплексом слагают единую покровно-надвиго- 
вую структуру. В Северной Карелии, на восточном 
берегу Ковдозера, удалось ее датировать [16]. 
Здесь установлен небольшой участок проявления 
гранулитовой фации, которая накладывается на 
гнейсы и кристаллические сланцы так называе
мого беломорского мегакомплекса и прорываю
щие их габброиды. Все эти породы вовлекаются 
в наложенные деформации вблизи надвигов и вы

сокобарический метаморфизм сначала гранули
товой, а затем амфиболитовой фации.

Возраст габброидов -  2.69 млрд, лет, тонали- 
тов и трондьемитов периода метаморфизма, со
пряженных с амфиболитовой фацией, около 2.64, 
поздних мигматитов 2.58 млрд, лет, а посткинема
тических гранитных даек 2.45 млрд. лет. Если 
первоначально, во время пика гранулитового ме
таморфизма, давление не превышало 7 кбар, то в 
процессе охлаждения в интервале температуры 
от 800 до 700°С оно достигало 11-12 кбар, после че
го происходила резкая декомпрессия на фоне про
должающегося охлаждения. Метаморфизм повы
шенных давлений амфиболитовой фации типичен 
для беломорских гнейсов. Таким образом, устанав
ливается обычный тренд “против часовой сгрел-



ки”, который в данном случае, несомненно, свя
зывается с формированием крупных покровно- 
надвиговых структур, отражающих процесс кол
лизии.

РАННИЙ ПРОТЕРОЗОЙ
Раннепротерозойский период геологического 

развития ознаменовался возникновением круп
ных структур литосферы, обладающих несомнен
ным сходством с фанерозойскими и легко интер
претирующихся с позиций тектоники плит. Они 
цементируют фрагменты архейских кратонов, и 
завершением их эволюции было формирование 
гигантских суперконтинентов или континента 
(древнейшей Пангеи).

Канадский щит. Рассмотренный выше к р а -  
т о н  С ь ю п и р и о р  в своем окружении имеет 
практически все главные типы протерозойских 
структур. На северо-западе и севере это провин
ция Черчилл, содержащая пояс Томпсона, кото
рый развивается непосредственно на границе с 
кратоном, включает базит-гипербазитовую ассо
циацию изверженных пород, близкую к офиоли- 
товой, и является типичной зоной коллизии окра
ины континента и островной дуги. В качестве по
следней выступает пояс Флин-Флон, к которому 
примыкает осадочный бассейн, заполненный, 
главным образом, граувакковыми толщами тур- 
бидитов.

В пределах островной дуги степень метамор
физма невелика и редко превышает фацию зеле
ных сланцев. В то же время осадочные толщи 
подвергаются глубокому метаморфизму (вплоть 
до гранулитовой фации). Эта совокупность мета
морфических пород составляет андалузит-силли- 
манитовую фациальную серию, свидетельствую
щую о высоком геотермическом градиенте и 
о появлении вблизи островной дуги положитель
ной термической аномалии. В то же время в зоне 
коллизии (пояс Томпсона) обнаруживаются при
знаки умеренноградиентного метаморфизма.

В северном обрамлении кратона Сьюпириор 
на границе с протерозоидами провинции Черчилл 
выделяется пояс Кэмп Смит, отличающийся по- 
кровно-надвиговой структурой и проявлением 
умеренно- и высокобарического метаморфизма, 
достигающего по температуре условий гранули
товой фации [39].

На востоке кратон Сьюпириор ограничен Ла
брадорским трогом , который, начав развитие 
как раннепротерозойский рифт, позже был во
влечен в сильную переработку в связи с коллизи
ей кратона Сьюпириор и Северо-Атлантическо
го кратона. Ниже мы рассмотрим этот тип струк
тур на примере Балтийского щита.

Южнее кратона Сьюпириор выделяется Юж
ная провинция, где доминирующими являются су-
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Рис. 5. Схематическая карта тектонических покровов 
Беломорско-Лапландского пояса, по [20]
1 -  Карельская гранит-зеленокаменная область; 2-7 -  
Беломорская система покровов: 2 -  Ковдозерский, 
3 -  Ориярвинский, 4 -  Майозерский, 5 -  Чупинский, 
6 -  Хетоламбинский, 7 -  Керетский; 8-11 -  Лапланд
ская система покровов: 8 -  Риколатвинский, 9 -  Ла
пландский, 10 -  Корватундровский, 1 1 -  Мончетундров- 
ский; 12 -  надвиги; 13 -  прочие разломы; 14 -  граница 
распространения покровно-надвиговых структур.

пракрустальные толщи гуронской супергруппы. 
Это типичные образования пассивных континен
тальных окраин. Их развитие начинается с распада 
архейского континента и появления системы внут- 
риконтинентальных рифтов, на базе которых и 
происходило формирование упомянутых бассей
нов седиментации. Более подробно они изучены 
на Балтийском щите. Здесь следует лишь подчерк
нуть, что толщи гуронской супергруппы подверга
ются неоднородному (зональному) метаморфизму 
андалузит-силлиманитового типа.

Алданский щит. Рассмотренная выше запад
ная часть Алданского щита представляет собой 
фрагмент архейского кратона, на котором в ран
нем протерозое возникают внутриплитные про
гибы. Одним из самых известных является Удо- 
канский. Осадконакопление в нем не датировано 
точно, но известно, что наполняющие его терри-
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Рис. 6. Схема распределения минеральных фаций метаморфических пород Алданского щита. Составлена автором на 
основании данных [25] и [32]
1 -3  -  границы: 1 -  зеленосланцевой и амфиболитовой фаций, 2 -  зоны ультраметаморфизма, 3  -  гранулитовой фации; 
4  -  надвиги; 5 -  прочие разломы; 6  -  граница кора-мантия на разрезе; 7-9 -  гранулитовая фация: 7 -  пониженных, 
8  -  умеренных и 9 -  повышенных давлений; 10 -  неметаморфизованные породы раннепротероойских прогибов; 
1 1 ,1 2  —  амфиболитовая фация: 11  -  низких давлений в зеленокаменных поясах, 12  -  метаморфизма пород инфракру- 
стального комплекса; 13  -  раннепротерозойские граниты; 14 -  раннепротерозойские(?) габброиды и анортозиты Ка- 
ларского массива; 1 5 ,1 6  -  возраст: 15  -  протолита, 16  -  метаморфизма.

генные толщи древнее 2.0 млрд. лет. Метамор
физм, особенно сильно проявленный в краевых 
частях структуры, малоглубинный, андалузит- 
силлиманитового типа. Такие же режимы мета
морфизма прослеживаются вдоль всего южного 
края щита и Западно-Алданской провинции, где 
он достигает условий гранулитовой фации. Его 
возраст оценивается в 1.9 млрд, лет [37].

В о с т о ч н о - А л д а н с к а я  п р о в и н ц и я  
принципиально отличается от З а п а д н о - А л 
д а н с к о й  как составом и возрастом супракрус- 
тальных толщ, так и условиями метаморфизма [25]. 
Традиционно здесь выделяются толщи тимптон- 
ской (чарнокитовой) и джелтулинской серий, ко
торые всегда относились к верхам разреза, и ни

какие новые результаты детальных исследова
ний не смогли принципиально повлиять на этот 
фундаментальный вывод по геологии региона. 
Джелтулинская серия представляет собой сущест
венно метаосадочную толщу глиноземистых гней
сов (метапелитов), ассоциирующихся с подчинен
ным количеством метаграувакк и карбонатных по
род, и может рассматриваться как образования 
окраинно-континентальных бассейнов. Тимптон- 
ская серия генетически более гетерогенна и вклю
чает в себя как метаосадочные ассоциации глав
ным образом грауваккового состава, так и мета
вулканиты основного, среднего (они преобладают) 
и кислого состава, отвечающие осгроводужной из
вестково-щелочной серии, на основании изучения



которых выделяются по крайней мере две острово- 
дужные системы, прослеживающиеся на юг в 
Джугджуро-Становую складчатую систему [47].

На границе Восточно-Алданской и Западно- 
Алданской провинций развита серия разрывных 
нарушений, среди которых особого внимания за
служивает Тимптонский надвиг. Вдоль него, по 
данным В.Л. Дука [25], формировались зоны рас- 
сланцевания и метаморфизма гранулитовой фа
ции. Мы провели специальное изотопно-геохро
нологическое и геохимическое изучение пород в 
зоне этого надвига и сделали два заключения: что 
его возраст 1.95 млрд, лет и что в строении по- 
кровно-надвиговой структуры участвуют как 
архейские, так и протерозойские породы (име
ется в виду возраст их становления и источника). 
Иными словами, есть основание полагать, что 
Восточно-Алданская провинция является обла
стью генерации раннепротерозойской коры 
(около 2.3-2.4 млрд. лет). Одновременно с пере
мещением тектонических покровов с востока на 
запад происходила существенная тектоно-тер- 
мальная переработка архейской коры Западно- 
Алданской провинции, в зоне амфиболитовой 
фации формировались интрузии габбро-плагиог- 
ранитной серии, а гранулитовой фации -  авто
хтонные и параавтохтонные тела эндербит-чар- 
нокитового состава [45]. Еще раз подчеркнем, 
что метаморфизм проявлялся в малоглубинных 
условиях, а значит, при высоких геотермических 
градиентах.

Рассмотрим общие закономерности распреде
ления минеральных фаций метаморфических по
род, воспользовавшись схемой, составленной на ос
новании всей совокупности существующих данных 
(рис. 6). Как отмечалось ранее, реликты древней
шей, раннеархейской (более 3.5 млрд, лет), коры 
сохранились в пределах Западно-Алданской и юж
ной части Олекминской провинций. В остальных 
же частях последней кратогенные процессы проте
кали в интервале времени 3.0-2.75 млрд, лет и 
сопровождались малоглубинным (высокогради
ентным) метаморфизмом, который со временем 
сменялся более высокобарическим (низкогради
ентным). Завершился этот период коллизией За
падно-Алданской и Олекминской провинций, ког
да происходило надвигание глубинных пород гра
нулитовой фации на менее глубинные. Следующий 
существенный период эволюции (около 2.0 млрд, 
лет назад) ознаменовался коллизией островодуж- 
ных систем Восточно-Алданской провинции, где 
в протерозое к тому времени сформировалась но
вая сиалическая кора и оформились окраины ар
хейского континента. В этой связи происходил 
вывод умеренноглубинных гранулитов на уро
вень современного эрозионного среза. Этот меха
низм подъема и надвигания глубинных образова
ний на юге Алданского щита пригоден для объяс
нения структуры Зверевско-Сутамского пояса.

Балтийский щит. Восточная часть Балтийского 
щита представляет собой регион, где раннепроте
розойские структуры весьма разнообразны и хоро
шо исследованы. Из всего этого разнообразия для 
подтверждения основных положений этой работы 
обратим внимание н а р и ф т о в у ю  с и с т е м у  и 
возникшие после ее заложения в н у т р и п л и т -  
н ы е  п р о г и б ы ,  на С в е к о ф е н н с к и й  п о - 
я с, развивавшийся на окраине Северо-Атланти
ческого кратона, частью которого является 
Карельская провинция, и на Б е л о м о р с к о -  
Л а п л а н д с к у ю  к о л л и з и о н н у ю  з о н у  [4].

Распад архейского континента выразился в 
формировании р и ф т о в о й  с и с т е м ы ,  нача
лом которого была мощная вспышка основного и 
ультраосновного магматизма и внедрение много
численных расслоенных перидотит-габбро-нори- 
товых, габбро-диорит-гранитных и габбро-анор- 
тозитовых интрузий, которые оказались почти 
синхронными на огромном пространстве Коль
ского полуострова, Центральной и Северной Ка
релии (2.5-2.45 млрд, лет [4, 35]). Обнаруживают
ся некоторые закономерности латерального рас
пределения этих пород, главная из которых 
заключается в том, что перидотит-габбро-но- 
ритовые и габбро-гранитные ассоциации рассе
яны на территориях плит, сочленяющихся по 
Беломорско-Лапландской зоне, а все габбро-анор- 
тозитовые плутоны сосредоточены в Лапландско- 
Колвицком поясе гранулитов повышенных давле
ний. Можно утверждать, что в этой закономерно
сти находит отражение и некоторая вертикальная 
зональность, что можно показать, обратив вни
мание на процессы метаморфизма, сопровожда
ющие интрузии. Если первые сопряжены лишь со 
слабыми, малоглубинными преобразованиями 
как вмещающих пород, так и самих плутонитов, 
то вторые сопровождаются формированием по
лого залегающих зон рассланцевания и глубинно
го (до 8-10 кбар) и высокотемпературного мета
морфизма, по возрасту близких к самим интрузи
ям. Иначе говоря, изучение этой ассоциации 
плутонитов дает нам информацию об условиях в 
нижней коре на начальных стадиях рифтогенеза.

Можно предполагать, что вулканогенные се
рии сумия в Северной Карелии и Лапландии более 
древние, чем в зоне Печенга-Имандра-Варзуга на 
Кольском полуострове, так как их возраст в осно
вании разреза лишь немного отличается от возрас
та упомянутых выше интрузивных пород (более 
2.4 млрд, лет [46]), тогда как самые древние вулка
ниты Печенги имеют возраст 2.33 млрд, лет [35]. 
Отличаются они и по составу, так как сумий содер
жит в себе “осгроводужное” сочетание толеитовых 
и известково-щелочных серий, тогда как в Печенге 
устанавливается “рифтовая” антидромная последо
вательность андезитов, толеитовых базальтов и 
пикритов [11]. Последнее обстоятельство побу
дило М.В. Минца [21] считать, что развитие Пе-
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Рис. 7. Разрез через Лапландско-Колвицкий гранулитовый пояс: Л -  геологический, Б -  метаморфический. Составлен 
автором на основании данных [20, 21]
На А: 1 -  вулканогенно-осадочные образования печенгской серии; 2 -  тектоническая смесь архейских и протерозой
ских пород; 3 -  метаосадочные толщи раннего протерозоя; 4 -  расслоенные интрузии габбро-анортозитов; 5 -  гипер- 
базиты дунит-гарцбургитовой ассоциации; 6 -  гранитоиды купольных структур; 7 -  остатки супракрустальных пород 
зеленокаменных поясов; 8 -  гранитоидное основание Печенгской структуры; 9 -  гипотетический “базальтовый” слой; 
10 -  надвиги и зоны рассланцевания; 11 -  трансгрессивное налегание; 72 ,13 -  границы: 12 -  Конрада, 13 -  Мохо; 
14 -  возраст пород; 15 -  Кольская сверхглубокая скважина. На Б: 1-4 -  фации: 1 -  пумпеллиит-пренитовая, 2 -  зеле
ных сланцев, 3 -  амфиболитовая, 4 -  гранулитовая; 5-7 -  изограды: 5 -  биотита, 6 -  граната, силлиманита и кордиери- 
та, 7 -  гиперстена; 8 -  разломы.

ченгского рифта привело к формированию до
вольно значительного участка океанической ко
ры (микроокеана).

На базе рифтовой системы в пределах Карель
ской провинции формировались внутриплатные 
прогибы , выполненные существенно осадочны
ми толщами сариолия и ятулия, и вулканогенно
осадочные -  людиковия, которые все вместе хо
рошо коррелируются с гуронской супергруппой. 
Метаморфизованы эти толщи в целом слабо, а 
для понимания связи метаморфизма с тектоникой 
в этих структурах наибольшее значение имеет ин
формация по петрологии толщ в Печенга-Иманд- 
ра-Варзугской зоне рифтогенеза. Г.Г. Дук [11] вы
делила две стадии метаморфизма, первая из кото
рых непосредственно связана с горизонтальным 
растяжением при рифтогенезе и характеризуется 
высокоградиентными условиями. Вторая стадия 
коррелируется с горизонтальным сжатием, обус
ловленным коллизией, и отражает момент ох
лаждения глубинных зон и снижения вертикаль
ного градиента температуры. Таким образом, для 
этих толщ выводится Р-Т  тренд, направленный 
против часовой стрелки.

Лапландско-Колвицкий пояс гранулитов от
четливо приурочивается к основанию гигантско
го тектонического покрова, прослеживающегося 
из Северной Норвегии, через Финскую и Русскую

Лапландию в Колвицкие тундры. Имеющаяся в 
настоящее время информация [8, 21] позволяет с 
большой достоверностью проследить надвиг, ог
раничивающий снизу названный покров, на глу
бину до 12 км и более и прийти к заключению, 
что он протягивается вкрест простирания более 
чем на 80 км, а это говорит о значительных мас
штабах горизонтального тектонического транс
порта (рис. 7). Предполагается, что эта тектониче
ская зона, известная под названием пояс Танаелв, 
пережила в раннем протерозое сложную историю, 
включавшую раскрытие океана (или микроокеа
на), субдукцию океанической плиты под северную 
континентальную, формирование островной дуги 
и новой континентальной коры, коллизию их с 
краем древнего континента и, наконец, столкно
вение Кольской и Карельской континентальных 
плит, во время которого произошло формирова
ние гигантского Лапландского покрова.

Обращает на себя внимание то, что под Ла
пландским покровом возникает инвертированная 
метаморфическая зональность. Характерна эво
люция Р-Т  параметров. Малоглубинные гранули- 
ты (Р = 5-6 кбар при Т = 800°С) вовлекаются в зо
ны сдвиговых деформаций и рассланцевания 
вблизи надвига и в несколько более поздний ме
таморфизм высоких давлений (Р до 11-12 кбар



при Т около 750°С), причем давление резко сни
жается при дальнейшем охлаждении до 650°С. 
Очевидно, что восходящая ветвь этого тренда от
вечает стадии погружения при субдукции, а нисхо
дящая -  выдвижению высокобарических образова
ний по надвигу. И то, и другое осуществляется с 
большой скоростью, так как иначе парагенезисы 
всех стадий процесса не сохранились бы.

Юго-западное обрамление сформировавшего
ся к этому времени континента обладает всеми 
признаками активной континентальной окраины. 
Здесь устанавливается типичная раннепротеро
зойская офиолитовая ассоциация [40], образовав
шаяся вследствие рифтогенеза на континенталь
ной окраине и отделения микроконтинента, вы
деляются островодужные системы и задуговые 
бассейны. К ним как раз и приурочена малоглу
бинная зональность андалузит-силлиманитового 
типа [4], отмечающая положительные тылово- 
дужные термические аномалии. Причиной их 
возникновения является подъем мантийного диа- 
пира, сателлитами которого являются интрузии 
габбро-норит-эндербитовой серии, примерно 
синхронной с метаморфической зональностью.

ОБСУЖДЕНИЕ 
РЕЗУЛЬТАТОВ И ВЫВОДЫ

В эволюции раннего докембрия выделяются 
рубежи глобальной перестройки структуры ли
тосферы, на каждом из которых наблюдается 
вспышка эндогенной активности, в том числе ре
гионального метаморфизма.

Первый такой рубеж около 3 млрд, лет назад 
означал стабилизацию древнейших кратонов. Их 
остатки известны в Западной Австралии, Южной 
Африке, Южной Индии, Восточной Антарктиде, 
на Канадском щите (юг провинции Сьюпириор, 
провинция Слейв, Лабрадор, Южная Гренландия), 
на Балтийском и Алданском щитах. Эти кратоны 
обладали активными окраинами, подобными более 
поздним в том смысле, что на них происходила по
следовательная генерация новой континентальной 
коры. Современные геохронологические данные 
свидетельствуют о параллельном, почти синхрон
ном формировании плутонитов тоналит-трондье- 
митовой серии и вулканических поясов, хотя и об
ладающих “архейской” спецификой (например, 
постоянное появление коматиитовой серии), но 
все же отдаленно напоминающих островные ду
ги. Существуют и осадочные прогибы (сейчас это 
парагнейсовые пояса), во многом напоминающие 
задуговые бассейны. Кроме того, имеются базит- 
гипербазитовые ассоциации плутонитов, напоми
нающие офиолиты.

В эти эпохи генерации позднеархейской коры 
постоянно проявлялся высокоградиентный мета
морфизм (андалузит-силлиманитовая фациальная 
серия), степень которого закономерно повышается

от зеленокаменных к парагнейсовым поясам, где 
она достигает уровня гранулитовой фации. Такая 
приуроченность положительных термических 
аномалий к задуговым бассейнам и к собственно 
окраине континентальной плиты хорошо просле
живается в позднедокембрийских и фанерозой- 
ских структурах, что лишний раз подчеркивает 
сходство некоторых гранит-зеленокаменных по
ясов с островодужными системами.

Завершился позднеархейский этап геологиче
ского развития формированием зон коллизии 
вновь сформировавшихся и более древних конти
нентальных блоков. Одним из ее эффектов было 
тектоническое внедрение нижнекоровых, глав
ным образом, гранулитовых образований на уро
вень современного эрозионного среза. К таким 
зонам относятся Пиквитоний и Капускесинг на 
Канадском щите, пограничная зона между Олек- 
минской и Западно-Алданской провинциями на 
Алданском щите, Центральноанабарская зона, 
пояс Лимпопо в Южной Африке. Но самой вырази
тельной является, несомненно, юго-западная часть 
Беломорско-Лапландского пояса на Балтийском 
щите. В части из них устанавливаются лишь деком
прессионные Р-Т  тренды (по часовой стрелке), нис
ходящая ветвь которых отражает процесс надвига
ния. В другой части прослеживаются компрессион
ные тренды (например, Беломорско-Лапландский 
пояс), восходящая ветвь которых соответствует мо
менту субдукции. Перечисленные пояса хорошо ис
следованы геохронологически и попадают в узкий 
интервал времени 2.65-2.70 млрд. лет. Это момент 
крупномасштабной тектонической аккреции, в 
результате которой сформировались большие 
континентальные плиты или единый суперкон
тинент.

Дальнейшая эволюция этих континентов 
включает в себя их дезинтеграцию (формирова
ние систем внутриконтинентальных рифтов и 
вулканогенно-осадочных прогибов), начавшуюся 
2.50-2.45 млрд, лет назад, и одновременное разви
тие их активных окраин, элементы которых хотя 
и плохо, но сохранились южнее Лапландско-Кол- 
вицкого гранулитового пояса и в Восточно-Ал- 
данской провинции. Завершился этот период эво
люции формированием глобальной системы кол
лизионных зон с возрастом 1.9-2.0 млрд, лет, 
отвечающей образованию нескольких или одно
го суперконтинента -  древнейшей Пангеи. Инте
ресно, что, начиная с этого момента, развивались 
активные его окраины, представленные в про
винции Черчилл на Канадском щите, в Свеко- 
феннской провинции Балтийского щита.

Режимы регионального метаморфизма связаны 
с особенностями тектоники главных типов струк
тур строгой зависимостью. В зонах коллизии про
является низкоградиентный, высокобарический 
метаморфизм, возникает инвертированная зо
нальность и наблюдается тектоническое внедре



ние глубинных, высокобарических гранулитов на 
уровень современного эрозионного среза в про
цессе надвигания крупных тектонических покро
вов типа Лапландского. Для Лапландско-Колвиц- 
кой зоны доказано, что перед этим происходила 
субдукция, выразившаяся в компрессионном Р-Т  
тренде (против часовой стрелки), завершившаяся 
формированием аккреционной призмы, залегаю
щей под Лапландским покровом. Есть основания 
полагать, что все эти процессы были результатом 
коллизии островной дуги и Кольского фрагмента 
континента.

В Свекофеннской провинции и на ее границе с 
Карельским кратоном в процессе развития остро- 
водужных систем и задуговых бассейнов под по
следними возникали положительные термичес
кие аномалии и проявлялся высокоградиентный 
метаморфизм. Очевидно, что в основании этих ано
малий существовали поднимающиеся мантийные 
диапиры, явившиеся источником тепла и иницииро
вавшие метаморфизм, мигматизацию и формиро
вание коровых магматических очагов. Подъем это
го источника и сопровождающая его декомпрес
сия как раз и обусловили развитие анатексиса в 
режиме, близком к адиабатическому, что “запи
сано” в декомпрессионных трендах эволюции зон 
максимального метаморфизма.

В числе наиболее важных закономерностей гео
логических и физико-химических связей метамор
физма с тектоникой в раннем докембрии отметим 
следующие.

1. Общие особенности геотермического режима 
метаморфизма меняются во времени и в простран
стве. Архейские структуры, сколь обширными 
они не были, почти всегда метаморфизуются при 
высоких геотермических градиентах, что связано с 
высоким фоновым тепловым потоком через зем
ную кору. В супрасгруктуре обычно формируется 
высокоградиентная метаморфическая зональность 
андалузит-силлиманитового типа, которая просле
живается на глубину 15-25 км (4—7 кбар), где повсе
местно проявлены признаки парциального (ана- 
тексис) и полного (диатексис) плавления и форми
руются коровые магматические очаги. Это 
обусловливает термостатирование по вертикали. 
Благодаря этому метаморфические породы на 
нижнекоровом уровне могут относиться к более 
низкоградиентным фациальным сериям, что и 
показывает обобщение всех данных по метамор
физму архея.

2. Высокая плотность фонового теплового по
тока обусловливает то, что даже умеренногради
ентные режимы метаморфизма, уже не говоря о 
низкоградиентных, совершенно не типичны для 
архея и появляются лишь в самом его конце в свя
зи с первыми признаками взаимодействия плит на 
конвергентных границах.

3. Хотя в раннем протерозое существует полное 
разнообразие структур, возникающих при взаимо

действии литосферных плит, столь сильных отри
цательных термических аномалий, как в фанеро- 
зое, не появляется, что говорит о том, что в это 
время повышенный геотермический фон сохра
нялся.

4. Р-Т  тренды эволюции метаморфизма, опре
деленно, связаны с режимами тектонических дви
жений. Любые компрессионные эффекты обус
ловлены быстрыми погружениями, в частности, 
явлениями субдукции. Если в нее вовлекаются хо
лодные верхние части коры, тренды направлены 
по часовой стрелке. Если параллельно с этим в 
процесс вовлекаются нижние части предвари
тельно нагретой континентальной коры, то трен
ды направлены против часовой стрелки. В обоих 
случаях декомпрессионная часть тренда коррели- 
руется с подъемом глубинных образований по на
двигам и означает переход к коллизионному ре
жиму.

5. Р-Т  тренды “по часовой стрелке” с хорошо 
выраженной ветвью изотермической декомпрес
сии особенно характерны для высокоградиент
ных комплексов, развивающихся над поднимаю
щимися магматическими коровыми и мантийны
ми очагами, что типично для метаморфических 
поясов, развивающихся в связи с островными ду
гами, с долгоживущими внутриплитными струк
турами, на микроконтинентах, отчленяющихся 
от активных континентальных окраин.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проект 93-05-09863).
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ние глубинных, высокобарических гранулитов на 
уровень современного эрозионного среза в про
цессе надвигания крупных тектонических покро
вов типа Лапландского. Для Лапландско-Колвиц- 
кой зоны доказано, что перед этим происходила 
субдукция, выразившаяся в компрессионном Р-Т  
тренде (против часовой стрелки), завершившаяся 
формированием аккреционной призмы, залегаю
щей под Лапландским покровом. Есть основания 
полагать, что все эти процессы были результатом 
коллизии островной дуги и Кольского фрагмента 
континента.

В Свекофеннской провинции и на ее границе с 
Карельским кратоном в процессе развития остро- 
водужных систем и задуговых бассейнов под по
следними возникали положительные термичес
кие аномалии и проявлялся высокоградиентный 
метаморфизм. Очевидно, что в основании этих ано
малий существовали поднимающиеся мантийные 
диапиры, явившиеся источником тепла и иницииро
вавшие метаморфизм, мигматизацию и формиро
вание коровых магматических очагов. Подъем это
го источника и сопровождающая его декомпрес
сия как раз и обусловили развитие анатексиса в 
режиме, близком к адиабатическому, что “запи
сано” в декомпрессионных трендах эволюции зон 
максимального метаморфизма.

В числе наиболее важных закономерностей гео
логических и физико-химических связей метамор
физма с тектоникой в раннем докембрии отметим 
следующие.

1. Общие особенности геотермического режима 
метаморфизма меняются во времени и в простран
стве. Архейские структуры, сколь обширными 
они не были, почти всегда метаморфизуются при 
высоких геотермических градиентах, что связано с 
высоким фоновым тепловым потоком через зем
ную кору. В супрасгруктуре обычно формируется 
высокоградиентная метаморфическая зональность 
андалузит-силлиманитового типа, которая просле
живается на глубину 15-25 км (4—7 кбар), где повсе
местно проявлены признаки парциального (ана- 
тексис) и полного (диатексис) плавления и форми
руются коровые магматические очаги. Это 
обусловливает термостатирование по вертикали. 
Благодаря этому метаморфические породы на 
нижнекоровом уровне могут относиться к более 
низкоградиентным фациальным сериям, что и 
показывает обобщение всех данных по метамор
физму архея.

2. Высокая плотность фонового теплового по
тока обусловливает то, что даже умеренногради
ентные режимы метаморфизма, уже не говоря о 
низкоградиентных, совершенно не типичны для 
архея и появляются лишь в самом его конце в свя
зи с первыми признаками взаимодействия плит на 
конвергентных границах.

3. Хотя в раннем протерозое существует полное 
разнообразие структур, возникающих при взаимо

действии литосферных плит, столь сильных отри
цательных термических аномалий, как в фанеро- 
зое, не появляется, что говорит о том, что в это 
время повышенный геотермический фон сохра
нялся.

4. Р-Т  тренды эволюции метаморфизма, опре
деленно, связаны с режимами тектонических дви
жений. Любые компрессионные эффекты обус
ловлены быстрыми погружениями, в частности, 
явлениями субдукции. Если в нее вовлекаются хо
лодные верхние части коры, тренды направлены 
по часовой стрелке. Если параллельно с этим в 
процесс вовлекаются нижние части предвари
тельно нагретой континентальной коры, то трен
ды направлены против часовой стрелки. В обоих 
случаях декомпрессионная часть тренда коррели- 
руется с подъемом глубинных образований по на
двигам и означает переход к коллизионному ре
жиму.

5. Р-Т  тренды “по часовой стрелке” с хорошо 
выраженной ветвью изотермической декомпрес
сии особенно характерны для высокоградиент
ных комплексов, развивающихся над поднимаю
щимися магматическими коровыми и мантийны
ми очагами, что типично для метаморфических 
поясов, развивающихся в связи с островными ду
гами, с долгоживущими внутриплитными струк
турами, на микроконтинентах, отчленяющихся 
от активных континентальных окраин.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проект 93-05-09863).
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Physicochemical Relationships between Early 
Precambrian Metamorphism and Tectonics 

V. A. Glebovitsky
Institute of Precambrian Geology and Geochronology, Russian Academy of Sciences, Petersburg

Relationships between the thermodynamic regimes of metamorphism and their evolution in the principal struc
tures of the Precambrian lithosphere are considered using the examples studied by the author and compiled 
from the literature. The successive development of Archean greenstone and paragneissic belts, which geotec- 
tonically resemble modem island arc-backarc basin pairs, resulted in a crustal buildup. However, the latter 
structures differ from the former in that they were related to newly formed positive thermal anomalies, which 
produced granulite belts and areals. These were characterized by relatively high-gradient metamorphic re
gimes; their evolution was controlled by compressional heating, and later they underwent a decompressional 
cooling (along clockwise P-T paths). The oldest greenstone belts typically evolved similarly to large intracon
tinental rifts at high-gradient conditions, and only occasionally, when nappe thrusting occurred, were the gra
dients moderate. The first continent-continent collision zones appeared in the Late Archean, and their meta
morphic processes persistently evolved under low-gradient conditions. The evolution was controlled by com
pressional or isobaric cooling (with counterclockwise P-T paths) and commonly resulted in an inverted 
metamorphic zonation. The regularities of Early Proterozoic regional metamorphism are examined on active 
continental margins, in intercontinental rift zones, and in continent-continent collision zones. These regulari
ties do not principally differ from those in the Archean, except that the effects just mentioned are more pro
nounced and contrasting. The differences in the P-T paths are particularly conspicuous in structures of distinct 
geodynamic environments, and inverted metamorphic zonation developed in collision zones. Granulite belts, 
which are typical structures of this age, are related either to collision zones (high-pressure type) or to backarc 
zones (low-pressure type).
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Сравнительное изучение зеленокаменных поясов Балтийского и Южно-Индийского щитов показало их 
существенно различие. В отличие от мобильных режимов и относительно короткого (150-200 млн. лет) 
периода развития зеленокаменных поясов Балтийского щита, Дарваарские зеленокаменные струк
туры формировались в течение более длительного периода (около 400 млн. лет) в условиях, более 
характерных для стабильных тектонических режимов, которые на Балтийском щите появились 
только в раннем протерозое (ятулии).

ВВЕДЕНИЕ
Постаккреционная история развития Земли в 

геологическом выражении представлена архей
скими (>2.5 млрд, лет) комплексами пород, кото
рые развиты преимущественно в двух типах тек
тонических областей -  гранит-зеленокаменных и 
гранулито-гнейсовых. Изучение этих комплексов 
дает сведения о природе и эволюции ранней ко
ры, верхней мантии, гидросферы, атмосферы и 
биосферы. Наибольшая информация о первом 
миллиарде лет существования континентальной 
коры может быть получена при исследовании 
тектонических обстановок формирования и разви
тия архейских зеленокаменных поясов. Существу
ют три возрастные генерации архейских зеленока
менных поясов: >3.3; 3.3-2.9; 2.9-2.5 млрд, лет 
[18, 24], каждая из которых имеет свои особеннос
ти тектонического развития, магматизма, осадко- 
накопления и биогенеза. Зеленокаменные пояса 
Запад но-Австралийского щита были подразделе
ны на пояса ранней, платформенной, и поздней, 
рифтовой, фаз, что означает существование уже 
в архее дифференциации тектонических обста
новок [6]. Более детальная типизация зеленока
менных поясов архея [3] показала, что причины 
их возникновения и пути эволюции определя
лись различием в физических параметрах лито
сферы и разнонаправленным массообменом 
между верхней мантией и корой. Для некоторых 
регионов имеются данные о существовании в ран
нем докембрии относительно зрелой континен
тальной литосферы, в которой могли реализовы
ваться разнообразные и достаточно контрастные 
тектонические, термобарические и экзогенные ре

жимы -  прообразы геотектонических обстановок 
(платформенных, орогенных, коллизионных и др.) 
более поздних этапов развития Земли.

В статье изложены результаты совместных 
исследований авторов статьи в 1989-1994 гг. гео
логического строения, литолого-формационного 
состава, структурно-метаморфической эволюции 
и возраста наиболее сохранившихся зеленока
менных поясов Балтийского и Южно-Индийского 
щитов по Проекту В-1.4 “Сравнительная плане
тология” Межправительственной программы на
учно-технического сотрудничества между СССР 
и Индией. Полученные данные позволили расши
рить существующие представления [19, 20] о раз
личиях в эволюции Лавразиатских и Гондванских 
материков в архее (3.1-2.5 млрд, лет) на примере 
гранит-зеленокаменных областей Балтийского и 
Южно-Индийского щитов.

ЗЕЛЕНОКАМЕННЫЕ ПОЯСА 
БАЛТИЙСКОГО ЩИТА

Архейские гранит-зеленокаменные области 
Балтийского щита (Карельская и Кольская) со
стоят из ряда зеленокаменных (вулканогенно
осадочных) структур и поясов (рис. 1), которые за
легают на или соприкасаются с полями гнейсов, 
гранитов и гранулито-гнейсов, относимых к ранне
архейскому саамскому комплексу или беломор
ской серии [17]. Однако очевидно, что этот ком
плекс достаточно гетерогенен и представлен обра
зованиями различного происхождения и возраста, 
в том числе действительно наиболее древними 
для Балтийского щита (>3.5 млрд, лет) гнейсами
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Рис. 1. Схема геологического строения восточной ча
сти Балтийского щита
1 -  саамский (ARj + AR2), 2 -  лопийский (AR2) (зеле
нокаменные пояса), 3 -  сумийско-сариолийский 
(AR2 + PRj) и ятулийский (PRj) нерасчлененные; 4-6 -  
интрузивные комплексы: 4 -  габбро-анортозиты 
(PRj), 5 -  гранодиориты и чарнокиты (PRj), 6 -  нефели
новые сиениты (PZ); 7-9 -  тектонические комплексы:
7 - Лапландско-Колвицкий гранулитовый, 8 -  Бело
морский и 9 -  Свеко-Карельский пояса; 10 -  платфор
менный чехол. Цифры в кружках -  зеленокаменные 
пояса и структуры: 1 -  Хаутаваарская, 2 -  Койкарская,
3 -  Палаламбинская, 4 -  Остерская, 5 -  Парандовская,
6 -  Каменноозерская, 7 -  Костомукшская, 8 -  Ялонва- 
арская, 9 -  Кухмо-Суомисалми-Типасярви, 10 -  Хизова- 
арская, 11 -  Полмос-Поросозерская, 12 -  Каскамская,
13 -  Аллареченская, 14 -  Приимандровская, 15 -  За- 
имандровская (Оленегорская), 16-Терская, 17-Хор
вату ндровская, 18-Урагубская.

Водлозерского блока с U-Pb изохронным возрас
том по циркону 3.21-3.13 млрд, лет и Sm-Nd мо
дельным возрастом 3.1-3.5 млрд, лет [29]. Вулка
ногенно-осадочные образования зеленокамен
ных поясов в региональной стратиграфической 
шкале объединены в лопийский комплекс.

Разрезы лопийских зеленокаменных поясов 
Балтийского щита в целом характеризуются фа

циальной изменчивостью осадочных и вулкано
генных комплексов, их соотношений и мощнос
тей, и поскольку породы зеленокаменных поясов 
испытали по крайней мере два этапа структурно
метаморфических преобразований, то приведен
ные на рис. 2 стратиграфические разрезы имеют 
условный характер и отражают только принци
пиальное строение и состав лопийских супракру- 
стальных комплексов.

Существует три типа разрезов нижних частей 
лопийского комплекса: а) терригенный, б) изве
стково-щелочной, в) толеит-коматиитовый. Тер
ригенный тип базальных частей разреза характе
рен для зеленокаменных поясов Кольского полу
острова и Западной Карелии (Костомукшская 
структура) (см. рис. 2), где он представлен мета- 
морфизованными и частично мигматизирован- 
ными незрелыми осадками (граувакки, аркозы, 
полимиктовые конгломераты и реже пелиты, пе
счаники и карбонатсодержащие осадки), состав 
которых свидетельствует о размыве гранитоид- 
ных пород рамы с небольшой примесью вулкани
ческого материала [4].

Вулканогенные образования зеленокаменных 
поясов, залегающие на нижней терригенной тол
ще, или, что наиболее характерно для Карелии, не
посредственно начинающие их разрезы (см. рис. 2) 
характеризуются цикличностью проявления.

Наиболее ранний цикл вулканической актив
ности связан с извержениями вулканического ма
териала известково-щелочной серии из вулканов 
центрального типа. Вулканиты этого цикла объ
единены в дацит-андезитовую формацию, кото
рая установлена лишь в Хаутаваарской, Ялонва- 
арской, Сайозерской и Пебозерской структурах в 
виде реликтовых палеовулканических построек с 
зональным распределением вулканических фа
ций. Жерловые и прижерловые фации занимают 
площадь до 15-25 км2, а в целом продукты дацит- 
андезитового вулканизма занимают площадь до 
75-190 км2. Первый цикл вулканической актив
ности в Хаутаваарской структуре завершается на
коплением пачки вулканогенно-осадочных и вул- 
кано-терригенных пород мощностью 100-150 м,

Рис. 2. Стратиграфические разрезы лопийских зелено
каменных поясов Восточной части Балтийского щита: 
А -  Кольский полуостров, Б -  Карелия [4 ,8 ,1 3 ]
1 -гранитогнейсы; 2 -  коматииты; 3 -  коматиитовые 
базальты; 4 -  базальты; 5 -  андезиты; 6 -  дациты; 7 -  
риолиты; 8 -  железистые кварциты; 9 -  кремни 
(черты); 10 -  аркозы и граувакки; 11 -  конгломераты; 
12 -  углеродистые сланцы. Зеленокаменные пояса и 
структуры: А: 1 -  Полмос-Порос, 2 -  Каскамская, 3 -  
Аллареченская, 4 -  Приимандровская, 5 -  Заимандров- 
ская (Оленегорская), 6 -  Терская; Б: 1 -  Хаутаваар
ская, 2 -  Койкарская, 3 -  Палаламбинская, 4 -  Ос- 
терская, 5 -  Парандовская, 6 -  Каменноозерская, 
7 -  Костомукшская, 8 -  Ялонваарская, 9 -  Кухмо-Су- 
омисалми, 10-Хизоваарская.





состоящих из псаммитовых туфов дацитового со
става, углеродсодержащих пород с сульфидами, хе- 
могенных кремнистых пород (силицитов), кварце
вых песчаников и горизонтов мономиктовых кон
гломератов и гравелитов с галькой дацитов [13].

Второй цикл, проявленный в виде мощной 
толщи вулканитов коматиит-толеитовой серии, 
является первым циклом для многих зеленока
менных структур Восточной и Центральной 
Карелии и всех лопийских зеленокаменных по
ясов Кольского полуострова, в которых ранний 
вулканический цикл известково-щелочной серии 
отсутствует. Вулканиты представлены сущест
венно лавовой фацией подводных излияний на не
больших глубинах с отдельными горизонтами ту
фов и осадков (силициты, черные сланцы, колче
даны). Состав и петрогенетические особенности 
коматиитов и толеитов свидетельствуют о раз
личной глубине генерации расплавов [8], что, ве
роятно, связано с различным составом и физиче
скими параметрами литосферы Балтийского щи
та в позднем архее [4]. Мощность вулканогенных 
комплексов этого цикла составляет до 40-80% 
объема разреза лопийских зеленокаменных ком
плексов (см. рис. 2). Вулканиты коматиит-толеи
товой серии в Хаутаваарской структуре перекры
ваются горизонтом осадков, представленных же
лезистыми кварцитами, сульфидными рудами, 
углеродсодержащими сланцами, граувакками.

Следующий цикл вулканизма представлен из
вестково-щелочной серией, в которой лавы ос
новного, среднего и кислого состава составляют 
до 80% объема разреза и переслаиваются с кис
лыми туффитами, углеродсодержащими сланца
ми, хемогенными алюмокремнистыми породами, 
колчеданными рудами, железистыми кварцитами 
и карбонатными породами. В некоторых структу
рах Карелии (Хаутаваарская, Костомукшская, 
Койкарская и др.) коматиит-толеитовый вулка
низм отделен от более позднего известково-щелоч
ного вулканизма первой складчатостью, метамор
физмом, частичной инверсией и формированием 
низкозрелых и слабо дифференцированных осад
ков (полимиктовых конгломератов, граувакк, ар- 
козов), состав которых свидетельствует об их 
образовании за счет размыва основных вулкани
тов и в меньшей степени гранитоидов. В Остер- 
ской зеленокаменной структуре полимиктовые 
конгломераты этого стратиграфического уровня 
содержат гальки метаморфизованных габбро 
Семчинской интрузии, прорывающей нижнюю 
вулканогенную толщу. В то же время в лопий
ских зеленокаменных поясах Кольского полуост
рова переход от нижней коматиит-толеитовой се
рии к известково-щелочной происходит посте
пенно без каких-либо значимых перерывов [4].

Вулканогенные комплексы коматиит-толеито
вой и известково-щелочной серий с несогласием и 
иногда с корой выветривания перекрываются верх

ней терригенной конгломерато-граувакковой тол
щей, в которой значительную роль играют алев
ролиты грауваккового и реже аркозового соста
ва, с горизонтами пелитов, кварцевых песчаников 
и черных сланцев. Мощности терригенных пород 
в различных структурах колеблются в широких 
пределах (от десятков до первых сотен метров).

С верхней терригенной толщей в Западной Ка
релии связан основной объем железистых квар
цитов, локализованных в Косгомукшской струк
туре, а на Кольском полуострове в Оленегор
ской. Распределение и формационный состав 
осадочных комплексов верхней терригенной тол
щи и вариации их мощностей свидетельствуют о 
контрастности и зональности тектонических ре
жимов на завершающей стадии развития зелено
каменных поясов. Для лопийских зеленокамен
ных поясов Кольского полуострова, Централь
ной и восточной Карелии эти терригенные 
комплексы завершают разрез, а в Хаутаваарской, 
Косгомукшской и Хизоваарской структурах его 
продолжает четвертый цикл вулканизма комати
ит-толеитовой серии, по петрохимическим пара
метрам аналогичный второму циклу.

Одной из общих закономерностей пространст
венного распространения вулканитов зеленока
менных поясов является отсутствие значимого 
количества вулканитов среднего состава в Запад
ной и Восточной Карелии, т.е. для этих районов 
Карельской гранит-зеленокаменной области ха
рактерен бимодальный тип вулканизма, тогда 
как для Центральной Карелии, Восточной Фин
ляндии и Кольского полуострова -  полимодаль- 
ный (см. рис. 2).

Главной особенностью структурно-метаморфи
ческой эволюции большинства 'зеленокаменных 
структур Балтийского щита является полициклич
ность [19]. Для всех зеленокаменных структур Ка
релии устанавливаются два этапа структурно-ме
таморфических преобразований пород, которым 
предшествовала их автометасоматическая пере
работка типа пропилитизации на стадии накопле
ния вулканогенных комплексов [13]. Процессы 
автометасоматизма были “объемно-площадны
ми” и их интенсивность определялась удаленнос
тью от вулканических эруптивных центров.

Первый этап регионального метаморфизма 
устанавливается с различной степенью детально
сти во многих структурах и проявился в виде раз
ноориентированной линейной складчатости, эпи- 
дот-амфиболитовой и низкотемпературной ам
фиболитовой фации метаморфизма умеренных 
(~5 кбар) давлений андалузит-силлиманитового 
типа. Возможно, что метаморфизм первого этапа 
протекал синхронно с накоплением вулканоген
но-осадочных комплексов зеленокаменных по
ясов [12,13].

Второй структурно-метаморфический этап 
проявился неравномерно на территории Карель
ской гранит-зеленокаменной области в виде рео-



Таблица 1. Изотопный возраст пород архейских зеленокаменных поясов Балтийского щита

№ Пояс/структура Регион Порода Метод Возраст, 
млн. лет

Источ
ник

1 Шиловская 2960 ±150
2 Кенозерская Восточная Толеит Sm-Nd 2910 + 670 ив]
3 Андезито-дацит 2945 ± 19
4 Хаутаваарская Южная % Постскладчатый гранит 2745 15 п и
5 ке?<и Дацит U-Pb 2935 ± 20 и]
6 Койкарская Центральная о*cd Постскладчатый гранит 2740 1 40
7 Андезит Pb-Pb(Zr) 3020 1 20
8 Палая-Ламба Постскладчатый гранит 2810120 [Ю]
9 Риолит U-Pb 2795110

10 Костомукшская Западная Коматиит-толеит Sm-Nd 2798 ±52 [35]
И Кухмо Риолит 2790 1 5
12 Суомисалми Восточная Финляндия Андезито-дацит U-Pb 296619 [2]
13 Кухмо Синскладчатый гранит Pb-Pb(Zr) 2810160 [25]
14 Хизоваарская Северная Карелия Андезито-дацит 2803135 [9, 14]
15 Андезито-дацит U-Pb 2870 1 40
16 Полмос-Порос Кольский п-ов Пегматит Rb-Sr 2730 ±15 [Ю]

морфизма комплекса основания и фрагментации 
зеленокаменных поясов на отдельные структуры. 
В супракрустальных комплексах с этим этапом 
связано развитие краевой структурно-метамор
фической зональности и второй генерации скла
док. Эта зональность выражается в закономерном 
усложнении складчатой структуры, общей дефор
мированное™ пород и системы рассланцевания 
вулканогенно-осадочных комплексов зеленокаме- 
ных поясов в направлении от центра структуры к 
контактам с реоморфизованным фундаментом. 
Между первым и вторым структурно-метаморфи
ческими этапами внедрилась Семчинская габбро- 
диоритовая интрузия с U-Pb изохронным возрас
том 2890 ± 40 млн. лет [10] и сформировались по- 
лимиктовые конгломераты в супракрустальных 
комплексах зеленокаменных поясов в Централь
ной Карелии, а в Западной Карелии внедрилась 
интрузия кварцевых диоритов и дайки основного 
и среднего состава.

В Карельской гранит-зеленокаменной облас
ти для второго этапа метаморфизма устанавлива
ется региональная зональность, которая характе
ризуется наличием трех крупных зон с различ
ным барическим типом метаморфизма [12, 13]: 
а) восточно-карельская зона умеренных и повы
шенных давлений,, включающая Сумозерско-Ке- 
нозерский и Южно-Выгозерский зеленокамен
ные пояса; б) зона метаморфизма андалузит-сил- 
лиманитового барического типа, захватывающая 
центральную, южную и западную части Карелии;

в отдельных структурах этой зоны (Хедозерская, 
Типасярви и др.) отмечается метаморфизм кианит- 
силлиманитового типа; в) зона, расположенная 
вдоль границы Карельского и Беломорского гео- 
блоков (Парандовско-Тикшозерский пояс), с высо
кобарическими условиями метаморфизма кианит- 
силлиманитового типа. Для этой зоны характерно 
преимущественное развитее метаморфизма высо
ких давлений амфиболитовой фации, доходящей в 
ряде случаев до гранулитовой, и широкое прояв
ление метасоматических процессов (Хизоваар- 
ская структура). В окружающих зеленокаменные 
пояса полях гнейсов и гранитов этот метаморфи
ческий этап проявился в виде регионально прояв
ленных процессов мигматизации и гранитообра- 
зования.

Для лопийских зеленокаменных поясов Коль
ского полуострова характерен специфический ре
гиональный метаморфизм амфиболитовой фации, 
который эволюционировал от высоко- к низкогра
диентному режиму в условия переходного по дав
лению типа [4] в течение одного метаморфичес
кого цикла.

Существующие геохронологические данные 
по зеленокаменным поясам Балтийского щита 
(табл. 1) позволяют достаточно определенно ус
тановить возраст вулканизма и время последних 
структурно-метаморфических преобразований 
супракрустальных комплексов и таким образом 
оценить длительность формирования некоторых 
поясов и структур.



Рис. 3. Схематическая геологическая карта докемб
рия южной части (штат Карнатака) Южно-Индийско
го щита [31].
1 -  клосепетские и другие “поздние” граниты (PR); 
2-5 -  архей: 2 -  чарнокиты, 3 -  гнейсы Пенинсулар; 
4 ,5 -  группа Дарвар, субгруппы: 4 -  Читрадурга (по
роды мобильных зон), 5 -  Дудгуни, Бабабудан, Нугги- 
Халли (породы стабильных зон). Буквами 
обозначены зеленокаменные пояса: Д -  Дарвар, Ш -  
Шимога, Б -  Бабабудан, Ч -  Чикмагалур, Чт -  
Читрадурга, Ду -  Дудгуни, НХ -  Нугти-Халли, X -  
Холенарасипур, С -  Саргур.

Принимая за время начала развития зеленока
менных поясов Балтийского щита возраст толеи- 
тов и коматиитов Шилоской и Костомукшской 
структур (см. табл. 1, № 1, 2, 10), андезито-даци- 
тов Койкарской структуры (№ 5), нижней вы- 
етуккалампинской свиты Хаутаваарской струк
туры (№ 3) и группы Луома-Суомисалминской 
(№ 12) в интервале 3.02-2.8 млрд, лет, а за верх
ний возрастной предел -  возраст постскладчатых 
гранитов Койкарской (2.74 млрд, лет, № 6), Хау
таваарской (2.74 млрд, лет, № 4), Палаламбин- 
ской (2.81 млрд, лет, № 8) структур, пегматитов 
пояса Полмос-Порос (2.73 млрд, лет, № 16) и син- 
складчатых гранитов пояса Кухмо (2.81 млрд, 
лет, № 13), устанавливаем, что длительность 
формирования соответствующих зеленокамен
ных поясов Балтийского щита составляет не бо
лее 200-150 млн. лет.

На Балтийском щите природа и характер соот
ношений лопийских зеленокаменных поясов и 
высокометаморфизованных (вплоть до гранули- 
товой фации) осадочно-вулканогенных пород, па
ра- и ортогнейсов беломорского и/или саамского 
комплекса до сих пор остаются проблематичны
ми. Ряд авторов считают [17], что саамский, или 
беломорский, комплекс является более древним по 
отношению к лопийскому и представляет его фун
дамент. В настоящее время для южной части Бело
морского пояса установлено, что большая часть 
тоналитов (керетьская свита) аналогична по соста
ву тоналитам Карельской гранит-зеленокаменной 
области, а гранат-амфиболитовые сланцы (хето- 
ламбинская свита) идентичны метабазальтам ло
пийских зеленокаменных поясов [8]. В Северной 
Карелии лопийские вулканогенно-осадочные по
роды Хизоваарской структуры Парандово-Тик- 
шозерского пояса прослеживаются в Керетьскую 
структуру Беломорского мобильного пояса, где 
для высокометаморфизованных и мигматизиро- 
ванных гнейсов установлены те же структурная 
эволюция, литолого-формационный состав и по
следовательность (коматииты, толеиты, средние и 
кислые вулканокласгические образования и пара
гнейсы), что и в Хизоваарской структуре [9, 15]. 
На юге Кольского полуострова (Кандалакшско- 
Колвицкая структура) наблюдается переход ло
пийских конгломератов, основных даек, поду
шечных базальтов и вулканокласгических пород 
в гнейсо-мигматиты и гранатовые амфиболиты [7]. 
В Вичанской структуре Парандово-Тикшозер- 
ского зеленокаменного пояса среди интрузивных 
чарнокитов установлены кристаллические сланцы 
с ассоциацией роговая обманка-кианит-гранат- 
плагиоклаз (№ 35-40), в которых сохраняются ре
ликты лопийских подушечных базальтов и агломе
ратовых дацитовых туфов [12]. Возраст гранули- 
тового метаморфизма остается дискуссионным.

Таким образом, характер границы Карельской 
гранит-зеленокаменной области и Беломорского 
мобильного пояса окончательно не ясен, однако 
очевидно, что такой границы в архее не сущест
вовало и эти две тектонические области развива
лись в сходных геотектонических режимах.

ЗЕЛЕНОКАМЕННЫЕ ПОЯСА 
ЮЖНО-ИНДИЙСКОГО ЩИТА

Раннедокембрийские комплексы Южной Ин
дии представлены в различной степени метамор- 
физованными “сланцевыми” или зеленокаменны
ми поясами, гнейсами, гранитоидами и гранулита- 
ми (рис. 3). Вулканогенно-осадочные образования 
зеленокаменных поясов, имеющих возраст 
3.1-2.6 млрд, лет, традиционно объединяются в 
Дарварскую супергруппу или систему [31, 33]. 
Обширные поля гнейсов и мигматитов, а в юж
ной части щита и чарнокитов, разделяющих Дар- 
варские зеленокаменные пояса, выделяются под



Таблица 2. Генерализированная стратиграфическая схема Дарварского супракрустального комплекса поздне
а р х е й с к и х  зеленокаменных поясов Южно-Индийского щита [31] и его изотопный возраст

Стратиграфические подразделения и ли- 
толого-формационный состав Районы-стратотипы Метод Возраст, 

млн. лет
Источ

ник

Субгруппа Читрадурга
Полимиктовые конгломераты и граувакки; 
метабазальты, андезиты3), дациты1>2) и 
риолиты; ЖРФ и ПМФ

Пояс Читрадурга (районы Читрадурга 
и Годар);
центральная часть пояса Дарвар-Ши- 
мога

Rb-Sr‘>
Pb-Pb2>
Sm-Nd3)

2521 ±5  
2565 ± 28 
2726 ±27

[37]
[37]
[28]

Субгруппа Дудгуни
Кварцевые арениты/аркозы; 
метапеллиты, строматолитовые известня
ки и доломиты;
ЖРФ и ПМР, силлы основных пород

Низко метаморфизованные породы 
(район Талия-Хералекатте) и высоко 
метаморфизованные породы западной 
границы пояса Читрадурга; южная и за
падная части пояса Дарвар-Шимога

- - -

Субгруппа Бабабудан
Кварцевые (олигомиктовые) конгломера
ты, кварцевые арениты, базальты4* и рио- 
дациты, графитовые метапелиты, ЖРФ

Пояс Бабабудан; районы Курнемугх- 
Кодахари пояса Восточные Гаты

Sm-Nd4) 3020 ±230 [20, 23]

Субгруппа Нугги-Халли
Деформированные основные-ультраос- 
новные расслоенные комплексы5* в ассо
циации с коматиитами, детритовыми и хе- 
могенными кварцитами, высокоглинозе
мистые сланцы

Пояса Нугги-Халли и Холенарасипур Sm-Nd^ 3190 ±40 [28]

Примечание. 1 5* Датированные породы. ЖРФ -  железорудная, ПМФ -  полосчатая марганцовисторудная формации.

названием “гнейсы Полуострова (Peninsular -  Пе- 
нинсулар)”, которые многими исследователями 
принимаются в качестве фундамента для супра- 
крустальных комплексов зеленокаменных поясов 
[33]. Однако проведенные в последние годы иссле
дования свидетельствуют, что “гнейсы Полуостро
ва” гетерогенны и полихронны [21-23, 36]. Уста
новлено, что только небольшая часть включений 
мигматизированных амфиболитов, гранодиори
товых и диоритовых гнейсов отражают наиболее 
раннюю фазу деформации, метаморфизма и миг- 
матизации, которая не устанавливается в породах 
супергруппы Дарвар [28, 42]. Среди гнейсов Пе- 
нинсулар развиты фрагменты высокометамор- 
физованных вулканогенно-осадочных пород (ги- 
пербазиты и базиты, кварциты, карбонатные 
осадки, железистые кварциты), которые объеди
няются в супергруппу Саргур.

Разрезы Дарварской супергруппы в различ
ных зеленокаменных поясах характеризуются от
носительным постоянством литолого-формаци- 
онного состава (табл. 2), но значительно варьиру
ют по мощности (от 2 до 10 км), что связано с 
тремя этапами складчатых деформаций.

В основании разреза зеленокаменных поясов, 
как правило, находится осадочный комплекс 
(субгруппа Бабабудан) мощностью до 1800 м [42]. 
В зеленокаменных структурах Нугги-Халли и 
Холенарасипур (см. рис. 3) эти осадочные породы 
залегают на расслоенном перидотит-габбро-анор- 
тозитовом хромито- и железо-титаноносном ком

плексе и реликтах коматиитовых вулканитов [27], 
которые некоторыми исследователями относятся 
к супергруппе Саргур [26]. Однако авторами дан
ной работы [30,36,39] было показано, что эти ба- 
зит-гипербазитовые магматические образования 
испытали те же структурно-метаморфические 
преобразования, что и вышележащие породы. На 
этом основании они были выделены в самостоя
тельную субгруппу Нугги-Халли (см. табл. 2).

Среди осадочных пород субгруппы Бабабудан 
от 25 до 50% объема разреза сложено кварцевы
ми конгломератами, зрелыми кварцитами с не
большими прослоями графитовых пелитов, а ос
тальная часть разреза -  бимодальной ассоциаци
ей субаэральных толеитов и риодацитов. В целом 
в разрезе субгруппы выделяется от 3 до 12 пачек 
кварцитов в переслаивании с 14-20 потоками 
миндалекаменных базальтов и единичными пото
ками коматиитов. Для кварцитов характерны ко
сослоистая (в том числе слоистость “встречных 
потоков”) и волноприбойная текстуры [36]. Гео
химические особенности базальтов (обогащение 
ЛРЗЭ и Zr) свидетельствуют об их контаминации 
коровым сиалическим веществом. Кварцевые 
конгломераты в основании разреза имеют мощ
ность от 3 м (пояса Шигегуда и Хералекатте) до 
12 м (пояс Читрадурга) и подстилаются пачкой 
около 1 м мощности кварц-мусковитовых слан
цев, которые являются, вероятно, метаморфизо- 
ванной корой выветривания [42]. Венчает разрез 
мощная (до 350 м) полосчатая железорудная фор
мация (ЖРФ).



Реконструкция динамики потоков по текстур
ным особенностям осадков субгруппы Бабабудан 
позволяет считать, что они отлагались на пенеп- 
ленизированной поверхности континентальной 
окраины или на мелководном континентальном 
шельфе [42].

Средняя часть разреза (субгруппа Дудгуни) 
представлена кварцевыми конгломератами, “чис
тыми” кварцевыми аренитами с косой слоистос
тью, доломитами, строматолитовыми известня
ками в ассоциации с полосчатыми железорудной 
и марганцовисторудной формациями и подчинен
ным количеством субвулканических тел основного 
и кислого состава [41]. Характер косой слоистости 
в кварцитах и присутствие в разрезе строматолитов 
свидетельствуют о мелководных прибрежно-мор
ских условиях осадконакопленйя [40]. Полосчатая 
марганцовисторудная формация является марки
рующим горизонтом средней части разреза прак
тически всех Дарварскйх зеленокаменных струк
тур и прослеживается на протяжении многих со
тен километров, что также является признаком 
существования обширного бассейна осадкона- 
копления шельфового типа и стабильных текто
нических условий.

Завершает разрез Дарварской супергруппы 
субгруппа Читрадурга (см. табл. 2), которая в ос
новании сложена мощной (до 1500 м) толщей по- 
лимиктовых конгломератов с олистостромовыми 
структурами внизу и градационной слоистостью 
вверху. В ассоциации с конгломератами находят
ся граувакки, количество которых увеличивается 
вверх по разрезу. Толща полимиктовых конгло
мератов субгруппы Читрадурга залегает как на 
нижележащих породах субгруппы Бабабудан, так 
и на гнейсах рамы. Литологические и структур
ные особенности конгломератов и граувакк сви
детельствуют об их отложении турбидитными 
потоками и о размыве более древних пород ком
плекса и рамы [40].

Толща полимиктовых конгломератов пере
крывается ортокварцит-карбонат-пелитовой ас
социацией мощностью 20-25 м, в которой присут
ствуют прослои железорудной и полосчатой мар
ганцовисторудной формаций. Эта ассоциация 
сменяется вверх по разрезу ритмичнослоистой 
аргиллито-граувакковой ассоциацией и лавами 
базальт-андезит-дацитовой серии с текстурными 
признаками подводных глубоководных излияний 
и прослоями агломератовых туфов и кремней 
(чертов). Базальты составляют до 90% объема 
вулканитов и имеют геохимические характерис
тики, близкие к MORB [36].

Таким образом, литолого-формационный со
став супергруппы Дарвар свидетельствует о ста
бильных геотектонических режимах начала ее 
формирования, отвечавших обстановкам пенепле- 
низированного континентального шельфа и его

приподнятых окраин с формированием ассоциа
ции высоко дифференцированных и высокозре
лых кварцевых конгломератов (в том числе ура
ноносных) и ортокварцитов, а присутствие в раз
резе субаэральных вулканитов -  о режимах начала 
формирования континентальных рифтов или 
эписиалических краевых бассейнов. Этим же ста
бильным тектоническим условиям отвечает и квар- 
цит-доломит-железо-марганцеворудная ассоциа
ция (субгруппа Дудгуни), слагающая среднюю 
часть разреза.

Завершающая разрез Дарварскйх зеленока
менных поясов ассоциация полимиктовых кон
гломератов, турбидитов, железистых кварцитов 
и толеитов отражает переход к мобильным режи
мам развития территории, сходным с условиями 
более глубоководных и тектонически активных 
задуговых бассейнов [40].

Таким образом, разрез Дарварскйх зеленока
менных поясов и эволюция тектонических обста
новок их формирования представляются весьма 
сходными с протерозойскими ятулийскими струк
турами Карелии [5, 37, 38].

Все супракрустальные образования супергруп
пы Дарвар испытали три этапа складчатых дефор
маций и два этапа регионального метаморфизма 
[30, 36]. С первым этапом (DF1) изоклинальной 
складчатости связан региональный метаморфизм 
зеленосланцевой и амфиболитовой фации. Склад
чатые деформации второго этапа (DF2) также со
провождались региональным метаморфизмом, 
достигавшим условий низкотемпературной ам
фиболитовой фации, и привели к образованию 
наложенных открытых складок различного мас
штаба, в том числе очень крупных, определивших 
общую структуру зеленокаменных поясов. Тре
тий деформационный этап (DF3) проявился непо
всеместно в виде пологих открытых складок и не 
сопровождался метаморфизмом.

В южной части Дарварского кратона развиты 
высокометаморфизованные (высокотемператур
ная амфиболитовая фация) вулканогенно-оса
дочные породы, объединяемые в супергруппу 
Саргур, а также гнейсы, гранулиты и чарнокиты, 
взаимоотношения которых между собой и низко- 
метаморфизованными породами Дарварской су
пергруппы являются предметом дискуссии. Прове
денные авторами статьи структурные исследова
ния этих образований показали, что как высоко-, 
так и низкометаморфизованные супракрусталь
ные породы Саргура и Дарвара одинаково дефор
мированы, аналогичны по литолого-формацион- 
ному составу и не имеют различий в сериальном 
типе метаморфических преобразований [32, 39]. 
Для гранулитов, чарнокитов и “гнейсов Полуост
рова” установлена та же последовательность 
структурных форм трех этапов деформаций, что 
и для пород супергрупп Саргур и Дарвар [36, 39],



Таблица 3. Сравнительная характеристика зеленокаменных поясов Балтийского и Южно-Индийского щитов

Литолого-формационный 
состав (ассоциации) различных 
стадий развития 
зеленокаменных поясов

Балтийский щит Южно-Индийский щит
a) начальная:

коматиит-толеитовая;
андезит-дацитовай;
граувакко-аргиллитовая;

б )средняя:
вулканогенная поли- и бимодальная

b) конечная: 
алевролито-пелитовая

а) начальная:
ортокварцито-конгломератовая;
кварцито-доломито-
железомарганцеворудная;

б) средняя:
вулканогенная бимодальная

в) конечная:
турбидито-граувакковая

Средние объемные соотношения 
в разрезах вулканогенных и 
осадочных комплексов

4:1 2:3

Органическая деятельность Углеродистые сланцы Строматолитовые известняки
Характер метаморфизма Полициклический амфиболитовой фации 

умеренных и повышенных давлений, 
неоднородный по площади

Полициклический зеленосланцевый и 
амфиболитовой фаций, однородный

Металлогеническая
специализация

ЖРФ (Au, Ni, Си), колчеданы ЖРФ, ПМФ, Au, Сг, Ni, U-носные 
кварцевые конгломераты

Длительность формирования 200-250 млн. лет 400-500 млн. лет
Возможные тектонические 
режимы

Конвергентная континентальная окраи
на и задуговый спрединг

Дивергентная пассивная окраина 
континента и интракратонный 
рифтинг

и только для небольших включений амфиболи
тов, гранодиоритов и диоритов в гнейсах установ
лен наиболее ранний этап складчатых деформа
ций, мигматизации и метаморфизма [30].

Существующие изотопные данные для Дар- 
варского комплекса (см. табл. 2) позволяют при- • 
близительно оценить длительность его развития. 
Наиболее древний Sm-Nd изохронный возраст 
(3190 ± 40 млн. лет) получен для расслоенного ба- 
зит-ультрабазитового комплекса субгруппы Нуг- 
ги-Халли [28]. Для основных метавулканитов суб
группы Бабабудан была получена Sm-Nd изохрона 
по породе в целом -  3020 ± 230 млн. лет [20,23]; для 
синкинематических (DFla) гранитов Чикмагалур -  
Rb-Sr изохрона 3080 ±110 млн. лет и РЬ-РЬ модель
ный возраст 3157 ± 45 млн. лет [43]. Кислые мета
вулканиты субгруппы Читрадурга (пояс Шимога) 
имеют Rb-Sr изохронный возраст 2521 ± 5 млн. лет 
и РЬ-РЬ модельный возраст 2565 ± 28 млн. лет [37], 
а андезито-дацитовые метавулканиты той же суб
группы в поясе Читрадурга имеют Sm-Nd изохрон
ный возраст 2726 ± 27 [28]. Для прорывающих по
роды субгруппы Читрадурга одноименных грани
тов получена Rb-Sr изохрона 2650 ± 25 млн. лет 
[39], что сходно с их РЬ-РЬ модельным возрастом 
2605 ±18 млн. лет [43].

Таким образом, длительность процессов на
копления Дарварского вулканогенно-осадочного 
комплекса и его структурно-метаморфических 
преобразований составляет не менее 400 млн. лет.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ И ВЫВОДЫ

Рассмотренные выше особенности строения и 
развития зеленокаменных поясов Балтийского и 
Южно-Индийского щитов устанавливают их 
принципиальные различия (табл. 3), которые воз
можно объяснить с позиций эволюции мощности, 
тектонической и термической дифференциации 
архейской литосферы. Следует подчеркнуть, что 
геологические данные для практически всех зеле
нокаменных поясов Южно-Индийского щита и 
многих -  Балтийского свидетельствуют об их за
ложении и развитии на коре континентального 
типа. Для зеленокаменных поясов Балтийского 
щита в целом характерно: преобладание в разрезе 
вулканитов, в том числе мантийного происхожде
ния (коматииты, толеиты), с циклическим характе
ром проявления; меньшая степень зрелости и сор- 
тированности осадков; дифференцированность 
(появление низкоградиентных режимов) и неодно
родность проявления термодинамических режи
мов метаморфизма. Эти особенности, вероятнее 
всего, определялись невысокой степенью зрелости



коры, ее высокой магматической проницаемос
тью, большей скоростью и амплитудой погруже
ния троговых бассейнов осадконакопления. Такие 
физические параметры коры обусловили и отно
сительно небольшую длительность формирова
ния зеленокаменных поясов, составляющую не 
более 150-200 млн. лет.

Формирование зеленокаменных поясов Южно- 
Индийского щита происходило на континенталь
ной коре, значительно более зрелой и мощной, с 
образованием мелководных, медленно погружаю
щихся морских и пресноводных бассейнов седимен
тации на пенепленизированном сиалическом фун
даменте, имевшем ограниченную проницаемость 
для мантийных расплавов. Эти же причины опре
делили в целом более низкие термодинамические 
параметры метаморфизма поясов и их бблыпую 
изотропность в отличие от линейных структур 
Балтийского щита. Стабильные условия форми
рования Дарварских зеленокаменных поясов оп
ределили и большую длительность их развития, 
составляющую не менее 400 млн. лет, что при
близительно в два раза больше, чем предполага
ется для Балтийского щита, и сопоставимо с дли
тельностью формирования (3.56-2.99 млрд, лет) 
зеленокаменных поясов блока Пилбара Западной 
Австралии, также являющегося частью Гондван- 
ского материка [34]. В целом особенности разви
тия зеленокаменных поясов Южно-индийского 
щита ближе к тектоническим условиям, возник
шим на Балтийском щите лишь в протерозое при 
формировании ятулийского комплекса [5, 37, 38].

Если попытаться провести сравнение условий 
формирования зеленокаменных поясов этих двух 
регионов с современными геодинамическими ре
жимами развития литосферы в плейттектоничес- 
ких понятиях [44], то можно найти лишь относи
тельное сходство (см. табл. 3). Так, Дарварские 
зеленокаменные пояса развивались в режимах, 
напоминающих обстановки дивергентной пассив
ной континентальной окраины с переходом в ин- 
траконтинентальный рифтинг, а пояса Балтий
ского щита -  конвергентной несжатой (“поп-соп- 
tracted”) континентальной окраины и задугового 
спрединга.

Несмотря на столь различные режимы и об
становки развития зеленокаменных поясов Бал
тийского и Южно-Индийского щитов в позднем 
архее, соотношение образующих их низкомета- 
морфизованных гранит-зеленокаменных и высо- 
кометаморфизованных гранулито-гнейсовых об
ластей имеет принципиальное сходство. В обоих 
регионах гранулито-гнейсовые области, вероят
но, представляют собой более глубокие эрозион
ные срезы гранит-зеленокаменных областей или, 
по крайней мере, развивались синхронно с ними 
как единая тектоническая провинция.

Установленные геологические и тектоничес
кие отличия зеленокаменных поясов Балтийско
го и Южно-Индийского щитов имеют и металло-

геническое выражение. Так, для Дарварских зе
ленокаменных поясов характерны крупные 
(Колар) и ряд^олее мелких месторождений золо
та, небольшие месторождения хрома и меди (Нуг- 
ги-Халли), а также крупные месторождения же
леза и марганца (Бабабудан) [33]. В то же время 
на Балтийском щите не известно сколько-нибудь 
значимых месторождений золота и марганца, свя
занных с лопийскими зеленокаменными поясами, 
а крупные месторождения железа локализованы 
практически только в двух структурах (Косто- 
мукшской в Карелии и Оленегорской на Коль
ском полуострове). Характерно, что уранонос- 
ные кварцевые конгломераты и строматолито- 
вые известняки, присутствующие в разрезе 
супергруппы Дарвар, на Балтийском щите появ
ляются лишь в ятулийских субплатформенных 
комплексах.
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Comparative study of the greenstone belts of the Baltic and South Indian shields shows them to be substan
tially different. In contrast to the mobile regimes and relatively short period of development of the greenstone 
belts of the Baltic shield, the Dharwar greenstone structures formed for a longer period of time (about 400 m.y.) 
during tectonic quiescence; such quiescence was not present in the Baltic shield until the Early Proterozoic 
(Jatulian).
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Анализ геолого-геофизических материалов и полевые наблюдения в Волго-Уральской области 
показали, что деформации ее осадочного чехла качественно не отличаются от таковых многих 
складчатых областей. В пределах только позднепермско-раннетриасовой части чехла здесь ус
тановлены три типа тектонических меланжей, маркирующих разновозрастные и разнотипные 
разрывные нарушения (дуплексы, чешуйчатые вееры, сдвиги). С ними ассоциируют разнооб
разные складки трёх генераций, которые различаются по геометрическим характеристикам, ус
ловиям локализации и параметрам. Указанные деформации обнаружены и в других частях оса
дочного чехла и за пределами области, а также выявлены в фундаменте и более глубоких гори
зонтах земной коры Восточно-Европейской платформы  ̂ Указанные факты позволяют 
предполагать деформированное состояние всей континентальной литосферы платформы. Фор
мирование всего этого комплекса структур осадочного чехла происходило в несколько этапов, 
которые по времени коррелируются с коллизионными процессами в смежных складчатых со
оружениях Урала и Кавказа.

Уже первые исследователи геологического 
строения Восточно-Европейской платформы 
А.П. Павлов, А.П. Карпинский, Л.И. Лутугин и 
другие [16,24, 31] в конце прошлого и начале на
стоящего столетий установили широкое распро
странение деформаций ее осадочного чехла. По
этому в те годы развивались представления об 
отсутствии различий между деформациями плат
форм и складчатых сооружений. Позднее в рабо
тах А.Д. Архангельского, А.Н. Мазаровича, 
Н.С. Шатского, А.А. Богданова, В.Е. Ханна [2, 5, 
23, 35, 38] стала преобладать точка зрения о 
принципиальных отличиях строения и развития 
платформ (плит, кратонов) от таковых складча
тых регионов и отрицалось какое-либо серьезное 
значение деформаций в строении комплексов чех
ла первых, в том числе Волго-Уральской области и 
всей Восточно-Европейской платформы. Плат
формы стали рассматриваться как стабиль55ные 
области, “обрамленные складчатыми (геосинк- 
линальными) поясами” [5, с. 205]. Любые случаи 
обнаружения деформаций осадочного чехла как 
в пределах Восточно-Европейской платформы, 
так и других древних платформ отмечались как 
чисто локальные и аномальные объекты без 
должного анализа.

Эту точку зрения о значительной стабильности и 
исключительной недеформированности осадочно
го чехла Волго-Уральской области не поколебали 
исследования Р.Н. Валеева, И.Х. Кавеева, М.А. Ка- 
малетдинова, В.А. Лобова [6, И, 13-15,22], устано

вивших надвиги и связанные с ними дислокации, 
что подтверждает “Тектоника литосферных плит 
территории СССР” [9].

Авторы в результате полевых наблюдений 
в естественных обнажениях по берегам рек Вол
ги, Вятки, Кобры и более мелких водотоков, а 
также тщательного анализа материалов геоло
гического картирования, геофизических иссле
дований в совокупности с данными разведочного 
бурения в пределах Вятского мегавала, Жигулев
ско-Пугачевского поднятия, Токмовского свода 
пришли к выводу о правоте первопроходцев и 
указанных выше исследователей [6, 11, 15, 23] и 
убедились, что деформации комплексов чехла 
значительны и не укладываются в рамки обще
принятых парадигм.

В разной степени деформированные ком
плексы осадочного чехла распространены прак
тически повсеместно на территории рассматри
ваемой области. Наиболее уверенно деформа
ции фиксируются в доступной для наблюдений 
позднепермско-раннетриасовой части чехла 
(рис. 1). Они здесь достаточно многочисленны, 
разнообразны и представлены различными те
лами тектонических меланжей (рис. 2, 3), марки
рующими разрывные нарушения разной кине
матики. С разрывами ассоциируют складки раз
личных размеров и морфологии (рис. 4,5),  валы, 
валообразные поднятия и множество “локаль
ных” структур [36].
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Рис. 1. Схема размещения разных типов деформаций 
позднепермско-раннетриасовой части осадочного 
чехла Волго-Уральской области 
1 ,2  -  места обнаружения: 1 -  тектонических мелан- 
жей, маркирующих разнотипные разрывные наруше
ния, 2 -  складок; 3 -  участки моноклинального зале
гания пород.

В первую очередь, необходимо отметить по
стоянное обнаружение в разрезах верхнеперм- 
ско-нижнетриасовых осадочных комплексов не
обычных тел раздробленных и брекчированных 
пород, в которых разноориентированные об
ломки погружены в материал глинисто-алеври
товой размерности и распределены крайне хао
тично. Для вмещающего материала характерно 
полное отсутствие слоистых текстур и остатков 
ископаемых фаун, и он наиболее близок палео- 
милонитам.

В этом основном материале постоянно на
блюдаются примеси более крупных частиц, гид
роокислов железа и продуктов вулканической 
деятельности. Часто в нижнетатарских и казан
ских комплексах указанные образования интен
сивно сульфатизированы, а иногда и карбонати- 
зированы. Все примеси локализованы, как пра
вило, очень неравномерно в виде отдельных 
скоплений, что придает им в естественных обна
жениях и образцах из керна разведочных сква
жин пятнистый облик. В таком материале бес
порядочно рассеяны многочисленные обломки

карбонатных и терригенных пород, сплошные 
массивы которых закартированы поблизости. 
Наряду с доминирующими обломками, чьи раз
меры не превышают в поперечнике первых сан
тиметров, нередко фиксируются глыбы, реже 
отторженцы растресканных пород длиной соот
ветственно от 0.2-0.5 до первых и многих десят
ков метров. Свойственны также гнездо-, линзо- 
и жилообразные обособления гипсов, ангидри
тов, твердых битумов, явно новообразованных 
агатовидных кремней толщиной от долей санти
метра до 0.2-0.4 м, а длиной от первых сантиме
тров до нескольких метров. Последние, включая 
битумы, локализованы преимущественно как в 
прикровельных частях рассматриваемых обра
зований, так и в подошвенных горизонтах пере
крывающих пластов пород с обычными слоис
тыми текстурами. При этом обособления крем
ней и битумов отчетливо осложняют первичную 
слоистость перекрывающих пород.

В районе пос. Печерского (южная часть Са
марской Луки) в обрывах правого берега р. Вол
ги в подобных образованиях встречены углова
то-округлые глыбы трещиноватых известняков 
и доломитов, достигающих в поперечнике 2-3 м, 
пронизанных жилками кальцита и окруженных 
каймами карбонатно-глинистого материала с 
полосчатой текстурой. Полосчатость обуслов
лена концентрически-“послойным” распределе
нием по отношению к указанным глыбам ново
образованных минералов, главными из которых 
являются кристаллы кальцита, гипса (в том чис
ле двойники типа ласточкина хвоста), маркази
та, пирита, гетита и гидрогетита. Длина крис
таллов изменяется от долей до 3-7 см, и крис
таллы часто ориентированы длинными осями 
поперек полосчатости. Отличия полос заклю
чаются в разных количествах, размерах и соот
ношениях указанных минералов. Все полосы 
как бы “пропитаны” гидроокислами железа, 
различными окислами и легко различаются од
на от другой благодаря разным количествам на
летов ярозита. Толщина полос не превышает 1-5, 
а все каймы -  10-20 см. Эти каймы чисто мор
фологически напоминают каймы вокруг глыб 
родингитов и нефритоидов в серпентинитовых 
меланжах офиолитовых ассоциаций складча
тых областей [3, 8, 18].

Мощности тел раздробленных и брекчирован
ных пород, которые по всем признакам есть не 
что иное, как тектонические меланжи, на севере 
области в татарских толщах Вятского мегавала 
достигают 20-110 м. Тела таких же образований 
неустановленной мощности встречены при гео
логическом картировании, разведочном бурении 
в разрезах верхнепермско-нижнетриасовых ком
плексов на площадях Токмовского и Южно-Та
тарского сводов, группы Камских структур и дру-



Рис. 2. Зарисовки субпластовых тектонических меланжей в естественных обнажениях казанских отложений по пра
вому берегу р. Волги в южной части Самарской Луки (см. рис. 1)
Для рис. 2-5: 1 -  нерасчлененные кайнозойские образования; 2-6  -  верхнепермские комплексы пород: 2 -  конгломе
раты, 3 -  песчаники и алевролиты, 4 -  аргиллиты, 5 -  известняки, 6 -  мергели; 7 -  тектонические меланжи; 8 -  основ
ной материал тектонических меланжей глинисто-алевритовой размерности; 9 -  глыбы и крупные обломки пород в 
тектонических меланжах; 10 -  разрывные нарушения. Вертикальный масштаб равен горизонтальному.
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Рис. 3. Зарисовки строения зон тектонических меланжей третьего типа в естественных обнажениях казанских отло
жений по правому берегу р. Волги в южной части Самарской Луки в 5-7 км выше по течению г. Сызрани (см. рис. 1) 
Условные обозначения см. на рис. 2. Вертикальный масштаб равен горизонтальному.
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Рис. 4. Зарисовки деформаций верхнепермско-нижнетриасовых комплексов в естественных обнажениях по берегам 
водотоков на площади Вятского мегавала (см. рис. 6)
Условные обозначения см. на рис. 2. Вертикальный масштаб равен горизонтальному.

Рис. 5. Зарисовки деформаций верхнепермских отложений в естественных обнажениях правого берега р. Волги в юж
ной части Самарской Луки между г. Сызранью и пос. Печерским (см. рис. 1)
Условные обозначения см. на рис. 2. Вертикальный масштаб равен горизонтальному.



гих районов Волго-Уральской области, а также 
некоторых смежных участков, в частности, к се
веро-западу от Московской синеклизы. В южных 
частях Самарской Луки в толщах казанских отло
жений их мощности не превышают 5-20 м. Таким 
образом, меланжи прослеживаются практически 
на всей территории Волго-Уральской области 
(см. рис. 1) и имеют протяженность по латерали в 
десятки и сотни километров.

Среди тектонических меланжей на рассматри
ваемой территории различаются три морфологи
ческих типа. Необходимо отметить, что меланжи 
всех типов разграничивают разнофациальные 
разнотипные (карбонатные, терригенные и др.) 
вещественные комплексы. Наиболее ярко такие 
резкие соотношения установлены в пределах 
Вятского мегавала на участках локализации та
тарских толщ (вятский, северо-двинский, верх
неуржумский и другие горизонты), что, скорее 
всего, указывает на их тектоническую природу. 
Надо подчеркнуть, что на многих смежных уча
стках зафиксированы и постепенные взаимопе- 
реходы указанных толщ, которые резко контра
стны первым и делают их аномальными на этом 
фоне. В южной части Самарской Луки, некото
рых районах Токмовского свода, на западе Вол
го-Камской антеклизы такие меланжи разделя
ют толщи казанского яруса близкого фациаль
ного и литологического составов. Но в этом 
случае устанавливаются аномальные мощности 
этих толщ, как, например, в Верхнекамской 
структуре.
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П е р в ы й  т и п  тектонических меланжей 
представлен субпластовыми телами. В районах 
Вятского мегавала они разделяют верхнеперм- 
ско-нижнетриасовые комплексы на ряд текто
нических пластин, почти конформных наплас
тованию вмещающих осадочных формаций 
(рис. 6, 7, см. рис. 4). Здесь тектонические плас
тины имеют северо-западное и запад-северо-за- 
падное простирания, дискордантные ориенти
ровкам современных структур [36]. Они образо
ваны нижнетриасовыми, татарскими толщами 
или различными их частями, толщина их варьи
рует от 30-40 до 100-150 м и более. В геологи
ческих разрезах Самарской Луки такие же ме
ланжи разделяют казанские толщи на пластины 
толщиной от первых до 30-50 м.

Эти тела субпластовых тектонических мелан
жей, наиболее вероятно, маркируют разрывные 
нарушения, приближающиеся по своим морфо
логическим особенностям к надвигам типа дуп
лексов [27, 40, 41]. В последние годы надвиги, 
сходные с дуплексами, стали известны и в других 
регионах Восточно-Европейской платформы, в 
частности, они описаны в Верхнепечорской впа
дине [28].
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Рис. 6. Структурная схема строения Вятского мегава
ла и смежных территорий (см. рис. 1). Составили
К.А. Высоцкий, Ю.В. Архипов, 1994 г.
1-6 -  комплексы: 1 -  средне юрско-нижнемеловые се
роцветные песчано-глинистые, 2 -  нижнетриасовые 
красноцветные туфогенные песчано-аргиллитовые: а -  
существенно песчаниковые, б -  песчаниково-алевроли- 
товые, в -  алевролито-аргиллитовые, 3 -  верхнетатар
ские красноцветные карбонатно-терригенные, сущест
венно: а -  аргиллито-алевролитовые, б  -  известняко
вые, 4 у 5 -  нижне-верхнетатарские красноцветные 
туфогенные: 4 -  алевролито-песчаниковые: а -  су
щественно песчаниковые, б  -  песчаниково-алевро- 
литовые, в -  существенно аргиллито-алевролито
вые, 5 -  аргиллитовые; 6 -  нижнетатарские пестроц
ветные карбонатные: а -  существенно известняковые, 
б -  мергельно-известняковые, в -  аргиллито-известня
ковые; 7 -  брекчированные аргиллиты с обломками 
известняков и кремней; 8 -  огипсованные брекчиро
ванные карбонатно-терригенные породы; 9 -  места 
локализации фронтальных частей субпластовых тек
тонических меланжей; 10 -  местоположение фрон
тальных частей тектонических меланжей других мор
фологических типов; 11 -  границы зон десульфатизи- 
рованных пород. Л -Б  -  положение разреза, 
изображенного на рис. 7.



Рис. 7. Принципиальный геологический разрез западной части Вятского мегавала (см. рис. 6)
1-6 -  комплексы: 1 -  кайнозойские, 2 -  нижне-верхнетатарские красноцветные туфогенные песчаниково-алевролито- 
вые: а -  существенно песчаниковые, б -  песчаниково-алевролитовые, 3 -  верхнепермско-нижнетатарские красноцвет
ные туфогенные аргиллитовые, 4 -  нижнетатарские пестроцветные аргиллито-известняковые, 5 -  нижнеказанские 
сероцветные известняковые, 6 -  нижнепермско-верхнекаменноугольные мергельно-известняковые; 7 ,8 -  тектониче
ские меланжи: 7 -  субпластовые, 8 -  второго типа (объяснения в тексте); 9 -  тектонические взаимоотношения ком
плексов; 10 -  геологические границы; 11 -  скважины.

В т о р о й  т и п  тектонических меланжей 
Вятского мегавала представлен преимуществен
но полого наклоненными в восточных румбах 
телами общего субмеридионального простира
ния. При этом они в отличие от первых всегда 
под разными углами секут напластования оса
дочных толщ и явно осложняют субпластовые 
меланжи. Углы их наклонов последовательно 
возрастают от западных тел к более восточным 
с 1°-5° до 10°-15° и более. В плане же тектони
ческие меланжи второго типа ориентированы 
конформно структурам мегавала (см. рис. 6, 7). 
Сходные по морфологии и ориентировкам тела 
тектонических меланжей легко выявляются при 
обследовании береговых обрывов р. Волги в 
южной части Самарской Луки, где углы их на
клонов постепенно увеличиваются на восток с 5° 
до 40°-60°. Структуры, генерировавшие тела 
меланжей второго типа, принадлежат надвигам, 
наиболее сходным с чешуйчатыми веерами. По
следние характеризуют строение многих склад
чатых областей Мира [1, 27, 41].

Т р е т и й  т и п  тектонических меланжей яв
ляет собой резко секущие вмещающие осадоч
ные комплексы и рассмотренные первые типы 
меланжей разноориентиробанные (установле
ны субширотные, северо-западные и северо- 
восточные) и круто наклоненные тёла плитооб
разной формы (см. рис. 3), толщина которых 
минимальна для такого рода образований и 
обычно изменяется от первых дециметров до
5-7 м. Материал в них часто наименее уплотнен 
и иногда представлен просто дезинтегрирован

ными разновеликими обломками. По контактам 
этих тел устанавливаются фрагменты зеркал 
скольжения с преимущественно горизонтально 
ориентированными штрихами и бороздками, 
указывающими на сдвиговые смещения вдоль 
рассматриваемых тел, а сами они фиксируют на 
местности положение сдвигов. Наблюдения в 
южной части Самарской Луки показали, что, 
помимо сдвиговых, вдоль части их происходили 
и взбросовые перемещения (см. рис. 3). 
Доминирующие углы наклонов указанных сдви
гов и взбросо-сдвигов на юг, юго-запад и юго- 
восток составляют 70°-80°, но иногда не превы
шают 45°-60°.

С перечисленными тектоническими мелан- 
жами всех типов, которые, несомненно, следует 
интерпретировать как овеществленные следы 
разрывных нарушений указанной выше кинема
тики, ассоциируют р азн ом асш табн ы е и р азн о 
типны е складки, особенно часто -  только их 
фрагменты (см. рис. 4, 5), а также многочислен
ные участки моноклинального залегания верх- 
непермско-нижнетриасовых комплексов и боль
шое число “локальных” структур [36]. Все они 
локализованы как в рассмотренных меланжах, 
так и в разделенных ими осадочных толщах. 
Особенно часто наиболее масштабные складки 
приурочены к краевым районам распростране
ния этих толщ или фронтальным частям текто
нических пластин.

Геометрический анализ всех складчатых де
формаций показал, что среди них различаются 
цилиндрические и конические складки [4, 12, 27].



Они подразделяются, но крайней мере, на три 
генерации. При этом параметры складок всех 
генераций изменяются в широких пределах: от 
микро- (в сантиметры и первые дециметры) до 
макроформ (таких, как антиклиналь Вятского 
мегавала протяженностью до 500 км и сходные 
структуры Волго-Уральской области и смеж
ных территорий Восточно-Европейской плат
формы).

С к л а д к и  п е р в о й  г е н е р а ц и и  являют
ся цилиндрическими (рис. 8) и широко распро
странены по периферии Вятского мегавала, а 
их фрагменты опознаются и в центральных 
районах мегавала. Установлены они также в 
южных частях Самарской Луки. По результа
там геологического картирования можно пред
полагать их наличие на западе Южно-Татарско
го и северной оконечности Токмовского сводов 
и в некоторых других участках Волго-Ураль
ской области. Это асимметричные, часто запро
кинутые на северо-восток и юго-запад складки 
северо-западного и запад-северо-западного про
стираний. Большое число складок первой гене
рации можно наблюдать в пределах Вятского 
мегавала в тектонических пластинах, образо
ванных татарскими отложениями или их частя
ми. Их размеры достигают 15-30 м и более. 
Юго-западные крылья складок обычно накло
нены под углами 30°-40°, северо-восточные -  
70°-80° (вплоть до запрокидывания). В южных 
частях Самарской Луки складки этой генерации 
локализованы, главным образом, в субпласто
вых тектонических меланжах. Но при этом они 
имеют меньшие размеры (до первых метров), и 
более пологими крыльями у них являются севе
ро-восточные (углы наклонов всего 10°-30°), а 
юго-западные круче (углы наклонов 70°-80° 
вплоть до запрокидывания). Морфология и об
щая ориентировка складок сохраняются. Углы 
крыльев составляют от 30°-40° до 100°-110°. 
Осевые поверхности наклонены соответствен
но под углами от 30°-40° до 70°-85°. Шарниры 
складок погружаются на запад и северо-запад 
под углами 5°-15°.

С к л а д к и  в т о р о й  г е н е р а ц и и  тоже ци
линдрические (см. рис. 8), они достаточно много
численны и уверенно устанавливаются в регионе. 
К их числу принадлежат антиклиналь в централь
ной части Вятского мегавала, многие сходные 
структуры в его пределах (только меньших раз
меров), большинство пликативных дислокаций 
Самарской Луки [36]. Это наиболее разнообраз
ная в морфологическом отношении генерация: с 
одной стороны, ее представляют асимметричные, 
часто запрокинутые как в восточных, так и запад
ных румбах складки, а с другой, -  слабо асиммет
ричные формы, примером которых может слу
жить упомянутая антиклиналь Вятского мегава-
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Рис. 8. Стереограммы складок Волго-Уральской об
ласти
1 -  полюса слоистости; 2 -  шарниры складок; 3 -  осе
вые плоскости складок; 4 -  плоскости надвигов. Ци
линдрические складки: Л -  первой генерации в обна
жениях правого берега р. Волги в 3.5 км выше по тече
нию г. Сызрани, БУВ -  второй генерации в пределах 
Вятского мегавала на правом берегу р. Волги около 
с. Новинское (Б), около с. Мумариха (В), Г -  второй 
генерации на правом берегу р. Волги в 2 км выше по 
течению г. Сызрани; Д -  куполовидные цилиндричес
кие складки второй генерации на правом берегу 
р. Волги в 0.5 км от западной окраины пос. Печерско
го; Е -  конические складки третьей генерации на пра
вом берегу р. Волги в 2 км ниже по течению от запад
ной окраины пос. Печерского.

ла. Параметры складок в ширину варьируют от 
первых дециметров до десятков метров и десятков 
километров, протяженность от десятков метров до 
сотен километров. Всех их объединяет общее суб
меридиональное простирание. По латерали наме
чается смена асимметричных разновидностей 
почти симметричными при движении от фрон
тальных (западных) частей тектонических плас
тин к их центральным участкам.



Осевые поверхности складок наклонены в со
ответствии с их асимметричностью и запрокиды
ванием на восток и запад под углами 60°-80°, но 
нередко они почти вертикальны. Углы крыльев 
меняются от 30°-60° до 110°-140°. Шарниры скла
док погружаются в северных направлениях под уг
лами 10°-25°. На крыльях складок фиксируется 
линейность типа бугорчатости с элементами зале
гания: азимут падения 340°-360°, углы -  5°-15°, 
что согласуется с ориентировками шарниров. 
Отмечаются и элементы грубого кливажа [7], 
простирающегося по азимуту 350°, с наклоном 
кливажных поверхностей почти исключительно 
на восток под углами 70°-80°. Важно подчерк
нуть, что эти складки и их фрагменты наложены 
и осложняют субпластовые меланжи и связан
ные с последними складки первой генерации. 
При этом в субпластовых меланжах в районах 
локализации складок второй генерации часто 
обнаруживаются следы десульфатизации. По
добная зона десульфатизированных образова
ний таких меланжей наиболее четко зафиксиро
вана в центральной антиклинали Вятского мега- 
вала (см. рис. 6).

Т р е т ь я  г е н е р а ц и я  с к л а д о к  распро
странена более локально, и параметры зон их 
распространения в ширину редко превышают 
первые километры. На отдельных участках Са
марской Луки удается установить, что эти склад
ки приурочены к дешифрируемым линеаментам 
субширотного, северо-восточного и северо-за
падного простираний. Складки этой генерации 
здесь же уверенно опознаются в естественных 
обнажениях правого берега р. Волги, где их раз
меры составляют первые дециметры и первые 
метры. Здесь также можно видеть, что они ос
ложняют складки первых генераций и первые 
типы меланжей. По геометрическим характери
стикам это исключительно конические складки 
(см. рис. 8). Их шарниры наклонены (20°-40° и 
более) по азимутам 355°, 35°, 160°, а полюса сло
истости располагаются на стереограммах по ду
гам малого круга.

Перечисленные разрывы, складки в совокуп
ности с другими материалами [5, 15, 36] позволя
ют выделить только в позднепермско-раннетриа- 
совой части осадочного чехла Волго-Уральской 
области три дискретных структурных парагене
зиса, свидетельствующих о трех самостоятель
ных этапах деформаций этой части чехла на дан
ной территории.

Формирование дуплексов, субпластовых ме
ланжей и ассоциирующих с ними складок об
щих северо-западных и запад-северо-западных 
ориентировок, наиболее вероятно, происходило в 
среднетриасово-раннеюрское время. Необходимо 
отметить, что указанные структуры конформны

Притиманским, что может свидетельствовать об 
общих причинах их возникновения в результате 
коллизии на севере Урала и смежных областей. 
Недавно в северных частях Восточно-Европей
ской платформы в зоне сочленения Верхнепечор
ской впадины с североуральскими структурами 
описаны надвиговые структуры, сходные с дуп
лексами [28].

Второй этап деформаций -  образование суб
меридиональных надвигов типа чешуйчатых ве
еров, тектонических меланжей второго типа и 
таким же образом простирающихся складок, за
вершившееся в начале раннемеловой эпохи. Об 
этом можно судить по такой же субмеридио
нальной ориентировке структур в берриасовых 
отложениях в центральных частях Московской 
синеклизы. Последние несогласно перекрыва
ются уже валанжин-альбскими и верхнемело
выми комплексами, прослеживающимися в вос- 
ток-северо-восточном направлении. В целом 
структуры этапа ориентированы согласно 
уральским, и на этом основании их формирова
ние можно коррелировать с какими-то посткол
лизионными процессами в Уральской складча
той области [9].

Третий этап деформаций ознаменовался воз
никновением разноориентированных сдвигов и 
взбросо-сдвигов, а также обусловленных ими ко
нических складок. Все они уверенно могут быть 
сопоставлены с коллизионными структурами в 
зоне сочленения Альпийской складчатой облас
ти (в первую очередь, сооружениями Кавказа) и 
южных окраин Восточно-Европейской плат
формы. По некоторым материалам [9, 10, 21], 
коллизионные процессы наиболее активно воз
действовали на указанные окраины платформы 
в палеогене.

Кратко рассмотренные структурные элемен
ты верхнепермско-нижнетриасовых комплексов 
не являются характерными только для этой части 
чехла, но известны и на других его горизонтах. 
В частности, складки и разрывы выявлены в ка
менноугольных отложениях севера Токмовского 
свода, антиклинали и разрывы установлены в па- 
шийских и кыновских микрограбенах в пределах 
Жигулевско-Пугачевских поднятий и т.д. Дефор
мации осадочного чехла обнаружены и за преде
лами Волго-Уральской области. Они представле
ны горизонтами брекчированных пород, разры
вами, . складками, различными осложнениями 
слоистых текстур, признаками наложенных суль- 
фатизации и десульфатизации, постседиментаци- 
онного окремнения, перемещенных и преобразо
ванных битумов и т.п. По результатам геологиче
ского картирования и разведочного бурения они 
наблюдались на значительной площади Восточ
но-Европейской платформы, в том числе в пале



огеновых отложениях (нижнесызранские слои) 
Рязано-Саратовского прогиба, юрско-меловых 
терригенных толщах Московской синеклизы, ка
менноугольных образованиях Южного Подмос
ковья и др.

Все это заставляет иначе взглянуть на неко
торые устоявшиеся проблемы региональной ге
ологии рассматриваемой платформы. В этом 
свете парадоксальность ранневендских “тилли- 
тов” может быть объяснена по-другому. Не ис
ключено, что эти “тиллиты” на самом деле пред
ставляют собой олистостромы. Тогда понятны и 
глобальный характер их распространения, и со
четание холодных (часто определяемых по “тил- 
литам”) и теплых эпох в венде, и нахождение в 
вендских толщах продуктов глубокого химичес
кого выветривания, и цветовые гаммы пород 
(часто красноцветные), и палеомагнитные дан
ные о нахождении региона в венде в экватори
альных широтах [9], и постоянная ассоциация 
вендских осадков с продуктами вулканической 
деятельности, и местный характер обломочного 
материала, и текстурные особенности пород 
(конседиментационные тектонические типы), и 
многое другое.

Образование вендских олистосгром, вероятно, 
происходило по следующему сценарию. После 
первичных рифейских расколов и появления ав- 
лакогенов уже в ранневендскую эпоху регион 
оказался в состоянии напряжения, что характер
но и для современных геодинамических обстано
вок платформ [17,28,39]. При этом растяжение и 
сжатие могли быть как разновременными, так и 
почти одновременными [32,41]. Напряженное со
стояние и обусловило формирование надвигов по 
бортам рифейских авлакогенов [6] и образование 
олистосгром.

Изложенное позволяет псьновому раскрыть 
тектоническое строение Волго-Уральской обла
сти. На рассматриваемой территории можно вы
делить структурные зоны с различными вещест
венными комплексами. Эти зоны отличаются 
одна от другой отмеченными в статье деформа
циями и множеством разноориентированных 
структур [36]. Небезынтересно отметить удовле
творительную сопоставимость новой схемы с 
картой горизонтальных градиентов современных 
вертикальных движений [17]. Они, особенно кар
та, наглядно демонстрируют доминирующее в 
данном регионе латеральное сжатие, согласую
щееся с ориентировками закартированных и ус
тановленных при бурении структур. На возмож
ность значительных напряжений во внутренних 
областях континентов, каковой и является Вол
го-Уральская область, указали недавние иссле
дования [19, 29, 39].

Приведенные в статье данные позволяют за
ключить, что деформации осадочного чехла об
ласти и всей Восточно-Европейской платформы 
распространены более широко, чем это пред
ставлялось ранее, и являются неотъемлемой ча
стью внутреннего строения чехла. Если учесть 
деформации фундамента данной платформы и 
более глубоких горизонтов ([И, 13, 14, 22], автор
ский анализ геолого-геофизических материалов), 
можно заключить, что вся континентальная лито
сфера платформы находится в деформированном 
состоянии, что согласуется с последними исследо
ваниями [25,26, 37,39]. Этот вывод о возможности 
значительных деформаций континентальной лито
сферы вытекает и из основных положений механи
ки сплошных сред [20]. Именно на основании меха
ники сплошных сред Д. Теркот и Дж. Шуберт [33], 
по-видимому, первыми указали на теоретичес
кую возможность таких деформаций, включая и 
деформации удаленных от коллизионных зон 
участков.

Указанные факты дают основание предпола
гать, что деформации континентальной литосфе
ры данной платформы качественно не отличаются 
от таковых в складчатых сооружениях. Как спра
ведливо отмечал В.И. Попков [25,26, с. 12], “можно 
говорить о близком, в принципе одинаковом, ме
ханизме их формирования, что свидетельствует о 
достаточно универсальном характере структуро- 
образования в земной коре”: Действительно, си
лам, создающим напряженное состояние в лито
сфере, а затем и деформации разных типов, без
различно, к каким объектам они приложены. 
В зависимости от реологических свойств сплошных 
геологических сред, наличия неоднородностей, 
тепловых потоков, состояния гидродинамических 
систем и других параметров могут различаться 
только результаты единого механизма формиро
вания структур платформ и складчатых сооруже
ний. В этой связи уместно напомнить, что все мио- 
геосинклинальные складчатые системы и боль
шинство краевых прогибов представляют собой, 
по существу, интенсивно переработанные складча- 
то-надвиговыми деформациями значительные уча
стки с континентальной литосферой [3,5,9,14,34]. 
Все это согласуется с современной геодинамикой 
[17, 19, 29, 30, 37].

Предварительно можно заметить, что отличия 
деформаций платформы (континентальной лито
сферной плиты) от деформаций в складчатых об
ластях заключаются лишь в большей дискретности 
и меньших параметрах. Все это заставляет пере
смотреть ряд кардинальных проблем геодинамики 
(в первую очередь, исключительную жесткость 
литосферы платформ или континентальных ли
тосферных плит) и изменить взгляды на металло
гению [10].
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Deformations of the Platform Cover in the Volga-Urals Region
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Volgageologiya State Geological Enterprise

Geological and geophysical data, as well as field studies in the Volga-Urals region, show that deformations of 
sedimentary cover there do not differ in type from those of folded areas. Three types of tectonic melanges mark
ing faults of various ages and types (duplexes, imbricate fan structures, and strike-slip faults) were discovered 
only within the Upper Perfnian-Lower Triassic part of the sedimentary sequence. Diverse folds of three gener
ations are associated with them, differing in their geometry, mode of occurrence, and basic parameters. The said 
deformations were also discovered in other parts of the sedimentary cover of the region and outside it, as well 
as within the basement and deeper crustal horizons within the East European platform. These data suggest that 
all the continental lithosphere of this platform is warped. Formation of the entire range of the sedimentary cover 
was accomplished in several stages, which correspond to collisions in the adjacent orogens of the Urals and 
Caucasus.
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Уральская складчатая область образовалась в ходе коллизии Еврамерийского и Казахстанского 
континентов. Континенты впервые пришли в соприкосновение в начале фамена на Южном и Сред
нем Урале, что отразилось в появлении на юго-восточной окраине Еврамерийского континента 
граувакк, образовавшихся при эрозии поднятия, возникшего на краю Казахстанского континента. 
В дальнейшем коллизия распространялась на север волнообразно, что устанавливается по все более 
позднему первопоявлению граувакк в соответствующих зонах западного склона Урала. При этом 
на Южном Урале в конце времени образования зилаирской серии (раннее турне) и после него, в по- 
зднетурнейском, визейском и серпуховском веках, наблюдается ослабление орогенических процес
сов, что выразилось в широком развитии пелагических прослоев, разделяющих граувакки в поздне- 
турнейско-серпуховском разрезе Зилаирского синклинория. Более того, на восточном склоне Урала 
в этом время, наряду с известково-щелочными комплексами -  индикаторами субдукции, формиро
вались вулканические и интрузивные комплексы -  индикаторы рифтогенеза. Это, возможно, вы
звано поворотом Казахстанского континента на несколько градусов против часовой стрелки вокруг 
оси, находившейся в районе Уфимского амфитеатра. Выравнивание коллизионных процессов -  пе
реход от косой к цилиндрической коллизии -  произошло в перми. Новое усиление коллизионных 
процессов, отделенное от варисских событий этапом рассеянного рифтогенеза и траппового магма
тизма, произошло в начале юры, когда коллизии подверглись районы Пай-Хоя и Новой Земли, что 
и привело к формированию этой части складчатого пояса, имеющей древнекиммерийский возраст. 
Древнекиммерийские дислокации захватили и территорию Урала, причем они носят резко нало
женный характер; граница распространения интенсивных дислокаций этого возраста косо сечет 
структурные зоны уралид и захватывает Тиман.

Прямая (цилиндрическая) конвергенция лито
сферных плит, при которой их края остаются 
приблизительно параллельными в течение дли
тельного времени, а сдвиговых смещений между 
ними не происходит, является скорее исключени
ем, чем правилом (то же справедливо и для дивер
генции плит). Более того: при континентальной 
коллизии края сходящихся континентов обычно 
бывают изломанными, зазубренными, что вместе 
с вышеприведенным обстоятельством определя
ет существенные особенности коллизионного 
процесса и формирующихся при этом структур.
В последнее время это все чаще принимается во 
внимание при анализе складчатых поясов, как до- 
кембрийских, так и фанерозойских [25-29, 33-35].
Наблюдения, имеющие прямое отношение к дан
ному вопросу, делались и на Урале [11, 23, 31], но 
систематизированы не были.

Как было показано ранее [3, 30 и др.], Ураль
ская варисская складчатая область возникла в хо
де развития Палеоуральского океана и его конти
нентальных окраин, завершившегося коллизией 
Еврамерийского и Казахстанского континентов.
Здесь мы подробнее рассмотрим особенности 
этой коллизии, связанные с неравномерным и не

одновременным проявлением однотипных про
цессов в разных частях коллизионного орогена.

Палеомагнитные данные [16, 17] показывают, 
что, начиная с ордовика, Восточно-Мугоджар- 
ский, Кокчетавский сиалические блоки (первона
чально микроконтиненты) и расположенный 
между ними Денисовский (первично океаничес
кий) блок двигались по близким траекториям и 
предполагаемое их сближение и коллизия [30] 
связаны с перемещениями, масштаб которых не 
выходит за пределы чувствительности палеомаг- 
нитного метода. Вместе с тем, эти блоки, вошед-  ̂
шие в состав Казахстанского континента вследст
вие процессов аккреции, находились в ордовике 
на одной широте с территорией современного 
Кольского полуострова, в позднем карбоне -  на
против Среднего Урала и только в пермское вре
мя заняли положение относительно Восточно- 
Европейского континента, близкое современно
му. Таким образом, уже палеомагнитные данные 
заставляют отказаться от представлений о пря
молинейном схождении континентальных блоков 
в течение всей уральской истории, в том числе и 
на коллизионном этапе.



Длительное время, в ордовике, силуре и боль
шей части девона, вышеупомянутые и другие 
блоки континентальной и переходной коры ак- 
кретировали войдя в состав Казахстанского кон
тинента, размеры которого постепенно увеличи
вались вследствие центростремительного накло
на зон субдукции вокруг него [30].

Первые признаки того, что окраины Казах
станского и Еврамерийского континентов вплот
ную сблизились, обнаруживаются с начала ранне- 
фаменского времени на юге Урала. В Сакмар- 
ской зоне и в восточном борту Зилаирского 
синклинория кремнистые пачки егиндинской и 
ибрагимовской свит франа, интерпретируемые 
как батиальные отложения пассивной окраины 
Еврамерийского континента [11], согласно через 
переслаивание перекрываются мощной толщей 
граувакк зилаирской серии, образованной за счет 
восточного источника сноса. Этот момент фикси
рует касание двух континентальных окраин 
(активной-Казахстанского континента и пассив- 
ной-Восточно-Европейского) и формально мо
жет считаться началом коллизионного процесса. 
Вместе с тем, в течение всего фамена и раннего 
карбона этот процесс все еще сопровождается на 
Южном Урале образованием формаций-индика
торов субдукции: андезитовой, трахиандезит-рио- 
литовой, монцонит-граносиенитовой (шошони- 
товой), тоналит-гранодиоритовой [13, 15 и др.]. 
Таким образом, указанный промежуток времени 
носит черты переходного периода от субдукции 
к коллизии, когда окраины континентов уже со
мкнулись и вовлекаются в совместные деформа
ции, а реликтовая пластина океанической коры 
все еще погружается и испытывает частичное 
плавление.

Такую коллизию можно назвать “мягкой”, 
в отличие от “жесткой”, которая сопровождается 
резким утолщением земной коры, шарьировани- 
ем, формированием палингенных гранитов и об
разованием краевого прогиба.

Вполне допустимо предположить, что при 
“мягкой” коллизии элементом активной окраины 
являлась островная дуга, как это имеет место сей
час, на начальной стадии столкновения Австра
лии и Евразии. Проблема лишь в том, что мы по
ка не нашли реликтов фаменско-раннекаменно- 
угольного задугового бассейна. Вместе с тем, 
в конце указанного этапа на Южном Урале по
явились формации-индикаторы локального рас
тяжения [3, 4, 15], что требует специального объ
яснения. Попытка такого объяснения будет дана 
ниже. Однако вначале рассмотрим, как коллизия 
отражается в распространении терригенного ма
териала (прежде всего, грауваккового), поступав
шего с территорий, расположенных к востоку от 
Главного Уральского разлома, на западный 
склон Урала.

Для характеристики проявления коллизии на 
западном склоне Урала важно уточнить следую
щие обстоятельства: когда и где граувакки, обра
зованные восточным источником сноса, начина
ют заполнять реликтовую батиальную впадину; 
когда и где они выплескиваются на шельф конти
нента. Значение и смысл этих событий нами об
суждались ранее [11].

На большей части Южного Урала (по всему вос
точному борту Зилаирского синклинория) первый 
из моментов фиксируется достаточно хорошо по- 
зднефранским возрастом кремней, подстилаю
щих граувакки [11]. Второй момент определяется 
значительно сложнее.

Наиболее северные выходы зилаирской серии 
на западном склоне Урала отмечены в Уфимском 
амфитеатре [5, 19,20]), где эти отложения залега
ют среди шельфового палеозоя; считается, что 
они имеют имеют нормальные стратиграфичес
кие взаимоотношения с подстилающими мелко
водными известняками франского возраста.

Приводились данные (В.А. Маслов, устное со
общение) о том, что зилаирская серия залегает 
непосредственно на шельфовых девонских отло
жениях и в северо-западной части Зилаирского 
синклинория (например, к западу от Кракинского 
аллохтона, у д. Яумбаево). Здесь известняки с ко- 
нодонтами и брахиоподами аскынского яруса 
(поздний фран) перекрываются сланцами и грау- 
вакками с прослоями известняков, содержащими 
конодонты зоны triangularis (т.е. барминский гори
зонт, или низы фамена, по современной западноев
ропейской шкале). Однако здесь непосредствен
ный контакт не вскрыт; возможно, он тектоничес
ки подорван, как это нами наблюдалось в свежей 
выемке дороги Белорецк-Старосубхангулово, 
в 1 км к югу от д. Яумбаево. Здесь полимиктовые 
песчаники, алевролиты и аргиллиты зилаирской 
серии подстилаются тектонической брекчией, 
представленной пластичными глинами с облом
ками пород этой серии и нижележащих известня
ков предположительно франского возраста. Еще 
в 3 км южнее по тракту, справа от него, в новом 
придорожном карьере, вблизи предполагаемой 
линии выхода подошвы зилаирской серии нами 
наблюдалась 20-30-метровая пачка плитчатых 
кремней с редкими конодонтами позднедевонско
го возраста, сопоставимая с ибрагимовской сви
той восточного борта Зилаирского синклинория. 
Вероятно, это фрагмент глубоководной толщи, 
подстилавшей зилаирскую серию в ненарушен
ном разрезе.

Примерно в 30 км севернее, также на западном 
борту Зилаирского синклинория, в районе с. Ка- 
гарманово, напротив средней части массива Кра- 
ка, зилаирская серия подстилается пачкой крем
нистых пород (устное сообщение В.А. Маслова). 
В восточном борту Зилаирского синклинория,



почти у его северного окончания, в 20 км к востоку 
от Белорецка, на Магнитогорском тракте запад
нее ст. Абзаково (к западу от меланжа Главного 
Уральского разлома), в придорожном карьере 
можно наблюдать типичное близподошвенное пе
реслаивание зилаирских граувакк и кремней с ко- 
нодонтами Palmatolepis позднефранского облика. 
Таким образом, сообщение о нормальном страти
графическом контакте франских шельфовых из
вестняков с фаменским граувакковым флишем 
в районе с. Яумбаево не вполне согласуется с дру
гими данными. Кроме того, это не отвечает и до
статочно аргументированному представлению [11] 
о зилаирской серии как о терригенном флише, за
полняющем глубоководную впадину.

Учитывая все эти данные, нельзя полностью 
исключить возможность того, что и в Уфимском 
амфитеатре зилаирская серия имеет тектоничес
кие взаимоотношения с шельфовыми известня
ками франа. Альтернативное предположение за
ключается в том, что на широте Уфимского ам
фитеатра реликтовой глубоководной впадины 
либо вообще не существовало, либо она была 
очень быстро заполнена и терригенный материал 
с внутренних поднятий Урала беспрепятственно 
проникал на шельф Восточно-Европейского кон
тинента.

В более южных районах, вдоль западного края 
Сакмарской зоны, выявляется фациальный пере
ход в западном направлении от граувакк зилаир
ской серии к глубоководным конденсированным 
отложениям киинской свиты (гониатитовые из
вестняки, кремнистые и битуминозные глинис
тые сланцы, мергели), для которой сейчас доказа
но, что ее возраст охватывает весь фамен [12]. 
Таким образом, для самого юга Урала удается по
казать, что зилаирская серия заполняла глубоко
водный прогиб, который служил ловушкой 
терригенного материала, благодаря чему этот 
материал не выплескивался на шельф. Время пе
реполнения этой ловушки трудно назвать вполне 
однозначно, так как оно могло быть разным на 
разных широтах. Во всяком случае, как показы
вают наблюдения Б.М. Келлера [6], в разрезах 
бас. р. Малая Ика (Суюшевская антиклиналь) 
терригенные отложения с горизонтами кремнис
тых и карбонатных пород визейско-намюрского 
(визейско-серпуховского) возраста, мощностью 
до 1100 м (вдвое более мощные, чем одновозраст
ные отложения карбонатного шельфа западных 
разрезов), залегают на мелководных карбонат
ных отложениях верхнего девона и турнейского 
яруса т.е. видно, что здесь прогиб начинает нака
тываться к западу, на шельф, с начала визейского 
времени.

Мощные терригенные отложения среднего и 
верхнего карбона, образованные восточным ис
точником сноса (молассоиды, флиш и сопровож

дающие их олистостромы, так же, как и опережа
ющие их конденсированные отложения глубоко
водный части прогиба), также присутствуют в 
юго-западной части Южного Урала, причем гра
ницы их распространения смещаются еще дальше 
к западу, и они также перекрывают край шель
фовой зоны [6, 21].

В целом вышеприведенные данные являются 
хорошим поводом для того, чтобы подчеркнуть, 
что поступление терригенного материала восточ
ного происхождения на западный склон Южного 
Урала, начавшееся в позднем девоне, происходи
ло затем в течение всего позднего палеозоя и за
кончилось в триасе. Правда, интенсивность этого 
процесса варьировала, что отражалось на запад
ном краю Зилаирского синклинория в чередова
нии в разрезе в течение позднего девона, всего 
раннего и начала среднего карбона более мощных 
пачек терригенного, терригенно-кремнисгого и 
терригенно-кремнисто-карбонатного состава, со
держащих прослои полимиктовых песчаников 
(асгашская и авашлинская, мазитовская, иткулов- 
ская, умбетовская свиты) и менее мощных пачек 
кремней, аргиллитов и карбонатных пород (яум- 
баевская, ямашлинская, куруильская, бухарчин- 
ская свиты [6]), рис. 1.

На Среднем Урале, в Уфимском амфитеатре, 
Предуральский краевой прогиб возник в позднем 
карбоне, когда здесь наметился, а с начала перми 
сформировался следующий латеральный ряд 
формаций (с востока на запад): моласса, флиш, 
глубоководные конденсированные отложения, 
рифовые постройки и формация слоистых изве
стняков мелководного шельфа [8, 9, 22]. В даль
нейшем, вплоть до артинского века включитель
но, этот формационный ряд сохранялся, смеща
ясь к западу, по мере того как Предуральский 
прогиб накатывался на Русскую плиту.

На юге Южного Урала картина зарождения 
краевого прогиба оказывается, по-видимому, бо
лее полной: здесь удается показать, что краевому 
прогибу предшествовал по времени позднедевон- 
ско-раннекаменноугольный граувакковый про
гиб остаточной природы, возникший на месте ба
тиальной зоны пассивной континентальной окра
ины [11]. Уже к началу визе этот прогиб начал 
смещаться к западу, захватывая край шельфа [6]. 
Этот момент можно было бы считать временем 
заложения Предуральского краевого прогиба с 
одной оговоркой: в современном краевом проги
бе эти фации отсутствуют, будучи полностью за
хвачены более поздними деформациями Запад
но-Уральской зоны и в значительной мере унич
тожены эрозией.

Подобная же картина перерастания остаточно
го прогиба батиальной зоны в краевой, Предураль
ский, выявляется и на Полярном Урале, на широте 
Лемвинской зоны [2, 11]. Однако аналогичные
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по устному сообщению В.Н. Пазухина и по данным автора (конодонты).



70 ПУЧКОВ

70°

а б
...... • А-А...... •••А*

■ А А..... •• А ••

а б

60°

2

3

4

5

6

7

8 

9

0 100 км1 _I_I

Рис. 2. Принципиальная схема распределения литофациальных типов отложений на Урале и смежных частях плат
формы в конце девона -  начале карбона
1 -  мелководные шельфовые осадки (главным образом, слоистые карбонатные; в раннем-среднем визе-преимущест- 
венно терригенные осадки фал аховой угленосной формации); 2 -  рифовые массивы и биогермы; 3 -  относительно глу
боководные (доманиковые) фации, преимущественно сланцы и мергели, приуроченные к осевым частям Камско-Ки- 
нельской системы прогибов; 4 -  глубоководные, батиальные кремни, сланцы, известняки; 5 -  преимущественно тер
ригенные породы, имеющие уральский источник сноса (обломочные и туфогенно-обломочные турбидиты; для более 
поздних этапов развития -  также моласса); 6 -  зилаирская формация и связанные с ней образования: а -  терригенные 
глубоководные комплексы, имеющие уральский источник сноса, переслаивающиеся с шельфовыми комплексами или 
перекрывающие их, б  -  известково-щелочные вулканиты зоны субдукции и сопровождающие их терригенные толщи; 
7 -  поднятия: а -  интенсивные, б -  слабые, впоследствии подвергшиеся эрозии; 8 -  границы: а -  западная Предураль- 
ского краевого прогиба и северная Прикаспийской депрессии, б  -  западная Западно-Урал ьской структурной зоны; 9 -  
Главный Уральский разлом.



события происходили там со значительным за
позданием. Появление граувакк на восточном 
борту остаточного глубоководного прогиба бати
а л ь н о й  зоны датируется здесь окско-серпухов
ским временем, прогиб заполнялся в течение 
среднего и позднего карбона, терригенные осад
ки восточного источника сноса появились на. 
шельфе впервые в ранней перми. В кунгурское 
время, наоборот, интенсивность коллизии усили
лась на Полярном Урале по сравнению с более 
южными территориями. В Косью-Роговской впа
дине в это время формировалась мощная терри- 
генная угленосная формация, тогда как на юге 
широким распространением пользовались эвапо- 
риты, образование которых было обусловлено не 
только климатическими условиями, но и перио
дическими ослаблениями сноса терригенного ма
териала.

Такая асинхронность событий связана с про
движением коллизии вдоль Урала с юга на се
вер, происходившей постепенно, что хорошо ил
люстрирует серия упрощенных палеогеографи
ческих схем для позднего девона -  ранней перми 
(фиг. 2, 3, 4, 5) на которых видно, как в северном 
направлении все более поздним становится появ
ление граувакк в соответствующих структурных 
зонах западного склона Урала. Границы фаци
альных зон, расположенные под очень острым 
углом к границам современных структурных зон 
западного склона Урала, постепенно косо смеща
ются не только с запада на восток, но и с юга на 
север. При этом коллизия не просто продвигается 
на север, а одновременно ослабевает на юге, т.е. 
идет волнообразно: на восточном обрамлении 
Прикаспийской впадины она достигает макси
мальной интенсивности в зилаирское время [1], 
когда активной являлась Южно-Эмбенская ветвь 
варисцид; на севере пик ее активности в сравне
нии с более южными территориями падает на 
кунгурское время.

Вышеописанный ход полеозойской коллизии 
на Урале осложнялся, по-видимому, наличием на 
краю Еврамерийского континента Уфимского 
выступа, который на определенном этапе мог 
служить осью, вокруг которой Казахстанский 
континент, сближаясь с Еврамерийским, одно
временно повернулся на несколько градусов про
тив часовой стрелки. Этот поворот, на фоне об
щего сближения структур континентальных ок
раин, одновременно с последними проявлениями 
известково-щелочного вулканизма, могло вызы
вать локальное образование структур растяже
ния на верхних уровнях литосферы. Данный этап 
коллизии, названный нами парадоксальным, по- 
видимому, имел место на Южном Урале в визей- 
ско-раннебашкирское время [15]. Это время ха
рактеризуется на восточном склоне Южного Ура
ле образованием магматических и осадочных 
формаций, необычных для коллизии или субдук-

ции: шельфовой карбонатной, вулкано-терриген- 
ной трахириолит-базальтовой, габбро-гранитной, 
расслоенной габбро-диабазовой) близкой к трап- 
повой) [15]. Кроме того, в восточных Мугоджа- 
рах отмечается развитие рацнекаменноугольного 
комплекса параллельных диабазовых даек [3] и 
(в Иргизской зоне) подушечных базальтовых лав, 
иногда сопоставляемых (хотя и без достаточных 
доказательств) с офиолитовыми.

Короткие эпизоды растяжения, возможно, 
асинхронные аналогичным эпизодам Южного - 
Урала, имели место и к северу от Уфимского ам
фитеатра [10]. Они также проявлялись лишь как 
небольшие осложнения мощного процесса сокра
щения поперечника сжимаемой коры в зоне колли
зии. Подобные эпизоды растяжения коры на фоне 
коллизии отмечалась и в других орогенах [32].

В целом, сравнивая степень сокращения попе
речника орогена на юге и на севере Урала, надо 
принимать во внимание, что изолированные офи- 
олитовые аллохтоны (клиппы), перекрывающие 
шельфовые отложения западного склона Урала, 
присутствуют лишь на Южном и Среднем Урале, 
что, возможно, связано с тем, что поперечное 
тектоническое сокращение здесь было не только 
более длительным, но и более интенсивным, чем 
в его северных областях.

Уравнивание интенсивности коллизионного 
процесса в южных и северных районах Урала 
(переход к цилиндрической коллизии) произошел 
лишь со второй половины перми. В поздней пер
ми определились современные границы Преду- 
ральского краевого погиба.

Пространственно-временная неоднородность 
процессов коллизии в рассматриваемом регионе 
вновь ярко проявилась на древнекиммерийском 
этапе, когда эти процессы резко усилились, при
ведя к формированию Пай-Хойско-Новоземель- 
ской складчатой системы и усложнив структуру 
самого Урала [7, 14, 24].

Казахстанский континент столь далеко на се
вер не простирался и в коллизии на этом этапе не 
участвовал: смыкались северные участки Евра
мерийского и Сибирского блоков, смещавшихся 
по системе сдвигов в пределах Пангеи.

Как уже отмечалось, позднепалеозойская и 
раннеюрская коллизии разделялись периодом ос
лабления складчатых деформаций в триасе, а на 
границе перми и триаса -  даже эпизодом растяже
ния, связанным с тем, что территория Урала ока
залась в это время на окраине гигантской области 
рассеянного рифтогенеза и траппового магматиз
ма, включавшей также Западную, Центральную 
Сибирь и Таймыр. Складчато-надвиговые дефор
мации начала юры захватили до того не дислоци
рованные пермские и триасовые отложения, что 
позволяет составить схему древнекиммерийских 
деформаций региона и сделать два важных выво-



60°

Рис. 3. Принципиальная литофациальная схема Ура
ла и смежной части платформы для раннего карбона 
(визейский и серпуховский века)
1 -  конденсированные глубоководные отложения 
(кремни, глинистые сланцы, мергели), переслаиваю
щиеся с граувакками или перекрытые ими; 2 -  терри- 
генные отложения, образованные местным источни
ком сноса; слоистые мелководные известняки; 3 -  они 
же в ассоциации с трахирио лит-баз альтовой форма
цией; 4 -  толеитовые базальты Иргизской зоны. Ос
тальные условные обозначения -  на рис. 2.
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Рис. 4. Принципиальная литофациальная схема Ура
ла и смежной части платформы для среднего и боль
шей части позднего карбона
1 -  глубоководные отложения (глинистые сланцы, 
кремни, известняки, склоновые брекчии), перекрытые 
граувакками или переслаивающиеся с ними; 2 -  мелко
водные известняки, вверх по разрезу сменяющиеся 
флишем вблизи поднятий; в позднем карбоне осадки 
не отлагались. Остальные условные обозначения — на 
рис. 2.
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Рис. 5. Принципиальная литофациальная схема Ура
ла и смежной части платформы для конца карбона -  
начала перми
Условные обозначения -  на рис. 2.

разломы неясной морфологии; 5-7 -  западные границы 
варисских складчатых зон Урала: 5 -  Предуральской, 
6 -  Западно-Уральской; 7 -  Тагило-Магнитогорской; 
8 -  пологие платформенные поднятия и уступы; 9 -  
области развития триасовых отложений.



да (рис. 6). Во-первых, западная граница интен
сивных древнекиммерийских дислокаций имеет 
северо-северо-западное простирание и косо сечет 
структурные границы уралид, захватывая в то же 
время Тиман. Во-вторых, структурный рисунок 
древнекиммерийских дислокаций (эшелониро
ванное расположение складок и разломов) застав
ляет предполагать в механизме их образования со
четание сжатия со сдвигом (в англоязычной тер
минологии такие дислокации обозначаются до
вольно удачным термином transpression).

Все вышеизложенное говорит о нелинейном 
характере тектонических процессов рассмотрен
ного типа и позволяет сделать заключение о том, 
что силы, приведшие к формированию Урало- 
Новоземельской складчатой системы в ходе кол
лизионного процесса, неоднократно меняли на
правление и интенсивность, что обусловило 
сложную историю деформаций и породило зачас
тую противоречивые сочетания одновозрастных 
формаций-индикаторов геодинамических обста
новок.

Исследования проводились при финансовой 
поддержке Российского фонда фундаментальных 
исследований (грант 93-05-14033).
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Formation of the Urals-Novaya Zemlya Foldbelt: 
a Result of Irregular Oblique Collision of the Continents

V. N. Puchkov
Institute of Geology, Ufa Scientific Center, Russian Academy of Sciences, Ufa

The Ural fold area arose through a collision between the Euro-American and Kazakhstan continents. The first 
stage of the collision in the early Famennian, in the Southern and Middle Urals, is recorded by the graywackes, 
which appeared at the southeastern margin of the Euro-American continent and resulted from erosion of a rise 
formed at the edge of the Kazakhstan continent. Later, the collision propagated northward like a wave, based 
one systematic decrease in age of the first appearance of graywackes in corresponding zones of the western 
slope of the Urals. In the Southern Urals, in the late Zilair (the early Tumaisian), the late Tumaisian, Visean, 
and Serpukhovian orogenic processes slowed down, resulting in the formation of pelagic intercalations in 
graywackes of the late Tumaisian-Serpukhovian successions of the Zilair synclinorium. Furthermore, on the 
east slope of the Urals, at the same time, calcalkaline complexes indicative of subduction were being formed, 
alongside rift-related volcanic and intrusive complexes. Possibly, this was caused by counter clockwise rotation 
of the Kazakhstan continent through several degrees about a pole located at the Ufa Amphitheater area. Align
ment of collision processes with transition from oblique to cylindrical collision occurred in the Permian. 
The stage of diffuse riftogenesis and flood magmatism followed Variscan events, and then, in the Early Juras
sic, a new acceleration of collision processes occurred, in which the areas of Pai-Khoi and Novaya Zemlya were 
involved, to result in the early Cimmerian foldbelt. The Urals region was also overprinted by the early Cimme
rian dislocations, and the boundary of their distribution crosses obliquely the Uralides structural zones embrac
ing the Timan.
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Интерпретация геологических и сейсмических данных показывает, что строение Восточно-Кавказ
ского пояса надвигов определяется развитием вдвиговых деформаций. Аллохтонные пластины, 
сложенные, главным образом, мезозойскими отложениями, расщепляют Терско-Каспийский про
гиб вдоль пластичных глинистых отложений майкопской серии. В пределах пояса надвигов отмеча
ются значительные вариации структурных стилей. В западном, Терско-Сунженском, сегменте на- 
двиговые деформации проявляются далеко к северу (до 80 км) от склона Кавказа, а аллохтонный 
комплекс имеет малую толщину и слабо дислоцирован. В восточном, Дагестанском, сегменте тек
тонические пластины сгружены перед Кавказом, образуя многоярусный пакет покровов. Исследо
вание показывает, что основной причиной продольной структурной сегментации пояса надвигов яв
ляется распространение позднеюрских солей, которые развиты в западной части региона. Соли слу
жили эффективной поверхностью расслоения осадочного чехла большей части Терско- 
Сунженской зоны, способствуя распространению надвиговых нарушений на большое расстояние 
без значительных внутренних деформаций и утолщения аллохтонного комплекса. В зоне Дагестан
ского клина подобные поверхности скольжения отсутствуют. Здесь мезозойские отложения разбиты 
на систему пластин, надвинутых одна на другую и образующих тектонически утолщенный аллохтон
ный клин. Поперечное сокращение длины слоев в пределах пояса надвигов оценивается в 30-50 км.

ВВЕДЕНИЕ
Изучение геологического строения Восточно

го Кавказа и Терско-Каспийского прогиба имеет 
более чем столетнюю историю. В геологических 
исследованиях в этом районе участвовали многие 
выдающиеся геологи. Вместе с тем вплоть до на
стоящего времени некоторые особенности струк
туры данной территории остаются проблематич
ными. К их числу относится происхождение мно
гочисленных надвигов южной (антикавказской) 
вергентности, их соотношение с погребенными 
разрывами противоположного падения, возраст 
складчато-надвиговых деформаций Дагестанско
го клина, причины продольной сегментации по
яса надвигов Восточного Кавказа на Терско-Сун- 
женскую, Дагестанскую и Кусаро-Дивичинскую 
структурные зоны, отличающиеся одна от другой 
стилями деформаций осадочного чехла. В данной 
статье рассматриваются строение, условия фор
мирования и структурные взаимоотношения двух 
первых из них.

РЕГИОНАЛЬНАЯ ГЕОЛОГИЯ
Коллизионный ороген Большого Кавказа рас

полагается в центральной части Альпийско-Ги
малайского складчатого пояса, формирование 
которого связано с закрытием океана Тетис. Со
временная структура этого поднятия связана с 
продвижением в северо-северо-восточном на
правлении Аравийской плиты, которая, воздейст

вуя на расположенные перед ней микроконтинен
ты, вызвала пододвигание Закавказской плиты 
под Скифскую [3,9,11,33,34,45]. На погружение 
Закавказской плиты под Большой Кавказ указы
вают прежде всего сейсмологические данные, 
выявившие существование падающей под Кавказ 
сейсмофокальной зоны [15], и закономерности из
менения состава позднекайнозойских вулканитов с 
юга на север, в частности, увеличение содержания 
калия от осевой зоны к Скифской плите [24]. Это 
объясняет также преимущественную южную 
структурную вергентность и топографическую 
асимметрию этого горного сооружения, север
ный склон которого значительно шире и положе 
южного. Общее субмеридиональное сжатие Кав
каза находит отражение в закономерном распре
делении деформаций, при котором поперечное 
сжатие сопровождается продольным растяжени
ем [25]. Высокая современная сейсмичность и мо
лодость горного рельефа [17, 19, 22] указывают 
на продолжение деформаций Кавказа вплоть до 
настоящего времени.

Целый ряд фактов свидетельствует о том, что в 
пределах Восточного Кавказа деформации лито
сферы, связанные с континентальной коллизией, 
особенно сильны. К их числу относится следую
щее: 1) именно здесь, в районе Дагестанского кли
на, орогенный пояс наиболее широк (до 200 км);
2) этой части Кавказа соответствуют максималь
ные значения толщины земной коры (до 60 км)



[14, 38]; 3) восточный сегмент Большого Кавказа 
обрамлен поясами надвигов не только с юга, но и 
с севера [8, 28], в то время как к западу и востоку 
от него устанавливается лишь южная вергент- 
ность деформаций; и 4) прилегающие к нему Ку- 
ринский и Терско-Каспийский прогибы, развитие 
которых во многом обусловлено изосгатическим 
погружением, связанным с надвиганием тектони
ческих покровов Кавказа, являются крупнейши
ми и глубочайшими осадочными бассейнами ре
гиона с мощностью осадков свыше 12 км [1]. По 
всей вероятности, эти особенности строения Вос
точного Кавказа обусловлены тем, что именно 
здесь сжатие литосферы, вызванное столкнове
нием континентальных плит, максимально. Меж
ду тем погружение под окраину платформы океа
нической коры Восточно-Черноморской и Юж
но-Каспийской впадин к западу и востоку от 
рассматриваемого района сопровождалось менее 
напряженными деформациями. То, что высочай
шие горные пики Кавказа, в том числе и вулкан 
Эльбрус (5642 м), расположены на Центральном, а 
не на Восточном Кавказе, по-видимому, не проти
воречит высказанному предположению, так как 
они приурочены к молодой магматически актив
ной зоне растяжения субмеридионального прости
рания, парагенетически связанной с субширотным 
сжатием Кавказа [11].

Образование пояса надвигов в зоне сочленения 
Восточного Кавказа и Терско-Каспийского проги
ба, именуемого здесь Восточно-Кавказским, не 
имеет общепризнанного толкования. Дело в том, 
что от субдукции зоны южного склона Кавказа, 
которая рассматривается как главная причина де
формаций, его отделяет обширная (до 120 км) 
платообразная возвышенность Нагорного Дагес
тана, в пределах которой осадочный чехол отно
сительно слабо дислоцирован. По всей вероятно
сти, данная поперечная структурная зональность 
связана с образованием в висячем крыле зоны 
поддвига Большого Кавказа V-образного коро
вого блока [28]. Его перемещение к северу пере
дало сжимающие напряжения на значительное 
расстояние от зоны коллизии в Предкавказье, 
что, видимо, и привело к образованию рассматри
ваемого пояса надвигов. Этим может быть объяс
нено наблюдаемое и подтвержденное данными 
сейсморазведки наибольшее тектоническое утол
щение коры (до 60 км) Восточного Кавказа. Эта 
структурная модель согласуется с данными о 
сейсмичности Восточного Кавказа [15,17]. Ее ре
альность косвенно подтверждается существова
нием подобных дивергентных структур в других 
молодых коллизионных орогенах, например, 
Альпах и Пиренеях [43, 44], и согласуется с ре
зультатами компьютерного моделирования оро- 
генных деформаций [40].

СТРАТИГРАФИЯ
И ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ

Геологическому строению зоны сочленения 
Восточного Кавказа и Терско-Каспийского про
гиба (рис. 1) посвящено большое количество пуб
ликаций [6,7,11,12,18,19,27-39 и др.]. Накоплен
ные данные позволяют достаточно уверенно 
интерпретировать мезозойско-кайнозойскую эво
люцию этого региона. На рис. 2 приведены схема
тизированные литолого-сгратиграфические ко
лонки, показывающие основные особенности со
става осадочного чехла предгорьев Восточного 
Кавказа в пределах Терско-Сунженской зоны и 
Дагестанского клина.

Согласно современным представлениям, в кон
це палеозоя в ходе образования суперконтинента 
Пангея в пределах южной окраины Восточно-Ев
ропейской платформы, которая включала в себя 
Кавказ, сформировался складчато-надвиговый 
пояс [4,5,33]. В триасовый период, в эпоху раско
ла суперконтинента Пангея, на этой территории 
возникла система рифтов, в которых накаплива
лись терригенно-вулканогенные осадки [18, 30]. 
Однако уже в позднем триасе-ранней юре Кавказ 
вновь испытал сжатие, вызванное столкновением 
с киммерийскими микроконтинентами. В ранней- 
средней юре на месте Большого Кавказа возник 
крупный прогиб, в котором накопилось до 15 км 
преимущественно терригенных отложений [33], 
обогащенных в верхней части углистым материа
лом. Его развитие было прервано фазой сжатия 
на рубеже средней и поздней юры. В последую
щем вплоть до эоцена рассматриваемый регион 
представлял собой обширный окраинно-конти
нентальный бассейн, развитие которого, вероят
но, определялось задуговым растяжением и тер
мическим погружением северной активной окра
ины океана Тетис [9, 33]. В поздней юре этот 
бассейн был изолирован от океана барьерными 
рифами, что вызвало его эвапоризацию в титон- 
ском веке и накопление солей в западной части 
Терско-Каспийского прогиба.

В олигоцене карбонатное осадконакопление, 
преобладавшее в поздней юре-эоцене, сменилось 
терригенным. При этом произошло резкое углуб
ление Терско-Каспийского бассейна, что сопро
вождалось образованием мощных подводно
оползневых горизонтов вдоль его северного и 
южного бортов. Наличие этих горизонтов, а так
же своеобразный стиль деформаций в предгорьях 
Восточного Кавказа, который рассматривается 
ниже, побудил ряд исследователей рассматривать 
олигоценовый век как время складчатости и на- 
двигообразования на Большом Кавказе. Это, од
нако, противоречит целому ряду фактов, кото
рые говорят о том, что в это время Кавказ не 
представлял собой значительного поднятия и ис
точником осадочного материала оставалась Вос
точно-Европейская платформа. На это указывает
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Рис. 1. Схематическая геологическая карта зоны сочленения Северо-Восточного Кавказа и Терско-Каспийского про
гиба.
1-5 -  стратиграфические комплексы: 1 -  плиоцен-четвертичный, 2 -  олигоцен-нижнемиоценовый (майкопская серия), 
3 -  верхнеюрско-эоценовый, 4 -  нижне-среднеюрский, 5 -  палеозойско-триасовый; 6 -  разрывы; 7 -  вода. Линиями по
казано положение разрезов на рис. 3-5 и 7, жирной точкой -  обнажение на рис. 6.

минеральный состав глинистых отложений [26] и 
отчетливая южновергентная проград ационная 
(клиноформная) структура этого комплекса, на
блюдаемая на сейсмических разрезах [2, 16]. Со
хранность на Большом Кавказе морских поздне
миоценовых отложений [19, 22] свидетельствует 
о том, что орогения произошла значительно по
зднее, главным образом, в плиоцен-четвертичное 
время. Этот вывод подкрепляют палеонтологи
ческие данные, свидетельствующие о родствен
ности фаунистических остатков в майкопской 
свите (олигоцен-ранний миоцен) как Предкавка
зья, так и Закавказья [21].

Начавшееся в олигоценовое время столкнове
ние Индии с Евразией привело к внутриштатным 
деформациям коры северной окраины Тетиса. 
При этом произошло относительное воздымание 
Кавказа и погружение в Предкавказье и/или уве
личение угла падения пододвигающейся части 
плиты, что вызвало резкое погружение в Пред
кавказье [23]. Кроме того, причиной смены кар
бонатной седиментации терригенной на рубеже

эоцена и олигоцена, по-видимому, явилось гло
бальное падение уровня моря [41], которое осу
шило значительные области шельфов и активи
зировало эрозию.

Первые очевидные признаки общего поднятия 
и размыва Кавказа обнаруживаются только в 
верхнесарматских слоях, которые содержат 
крупные горизонты конгломератов кавказского 
происхождения [6, 19, 22]. Еще более отчетливо 
орогенные деформации Кавказа зафиксированы 
в плиоцен-четвертичных отложениях. Наиболее 
значительная складчатость имела место в предак- 
чагыльское время, на что указывает резкое угло
вое несогласие в пределах Терской и Сунженской 
антиклинальных зон, где размыты отложения сар- 
мата-понта [6, 22]. Денудация быстро растущего 
горного сооружения послужила источником оса
дочного материала, сформировавшего средне
плиоценовую Продуктивную толщу Южно-Кас
пийской впадины. В южных районах предгорного 
Дагестана плиоценовые отложения находятся на



высотах до 1.5 км, где они трансгрессивно налега
ют на нижне-среднеюрские слои. Деформирован- 
ность четвертичных отложений и высокая совре
менная сейсмичность этого района свидетельст
вуют о том, что складчатость в пределах Кавказа 
продолжается до настоящего времени.

С ТРО ЕН И Е П О ЯС А  НАДВИГОВ 
ВО СТО ЧН О ГО  К А В К А ЗА

Достаточно беглого взгляда на геологическую 
карту Восточного Кавказа и Предкавказья, что
бы заметить существенные различия в строении 
Терско-Сунженской складчатой зоны и Дагестан
ского клина (см. рис. 1). В пределах первой склон 
Большого Кавказа, сложенный преимуществен
но юрско-меловыми отложениями, узкий и кру
той. К  северу происходит быстрое выполажива- 
ние слоев, а на значительном удалении от Кавка
за деформации осадочного чехла сосредоточены 
в двух протяженных антиклинальных зонах: Тер
ской и Сунженской, которые граничат с широки
ми плоскодонными синклиналями. Совершенно 
по-иному выглядит Дагестанский клин. На по
верхности он сложен юрско-меловыми и кайно
зойскими отложениями, которы е на большей ча
сти территории дислоцированы и погружаются 
к северу, в направлении осевой зоны прогиба. 
Граница между этими структурными зонами про
ходит в междуречье А кташ а и Аргуна. В этом 
районе установлено наличие левосторонних сдви
гов, кроме того, он характеризуется сложной дис- 
лоцированностью мезозойско-эоценовых отло
жений [20].

Общей особенностью этой территории явля
ется то, что подавляющее большинство разры 
вов, картируемых на поверхности, представлены 
надвигами южной, антикавказской, вергентности. 
Исключением являются Терская и Сунженская ан
тиклинальные зоны, где разрывы дивергентны. 
Амплитуда разрывов в большинстве случаев изме
ряется сотнями метров. Примечательно, что в 
районе Дагестанского клина надвиги южной вер
гентности затрагивают, главным образом, май
копско-миоценовые отложения (см. рис. 1), меж
ду тем западнее, в районе Скалистого хребта и 
Черных гор, они развиты в верхнеюрско-меловых 
отложениях [6]. Здесь амплитуда некоторых из 
них, по данным В.И. Шевченко, достигает 5-6 км 
[37]. И в том, и другом районах существование 
этих структур установлено не только в обнажени
ях, но и подтверждено бурением.

Для объяснения происхождения этих антикав- 
казских надвигов предлагались различные гипо
тезы. Согласно наиболее распространенной кон
цепции, надвиги Дагестанского клина, развитые 
преимущественно в глинистых третичных отло
жениях, трактовались как “постэрозионные” раз
рывы [6]. Предполагалось, что они возникли

А  Б

Рис. 2. Литолого-стратиграфические колонки: А  -  
терско-Сунженской складчатой зоны и Б -  Дагестан
ского клина
1 -  песчаники и алевролиты; 2 -  глины и глинистые 
сланцы; 3 -  конгломераты; 4 -  эвапориты; 5 -  извест
няки и мергели; 6 -  доломиты; 7 -  угли; 8 -  несогла
сия; 9 -  поверхности срывов.

вследствие быстрого поднятия и эрозии Кавказа, 
что нарушало гравитационное равновесие в оса
дочном чехле, для восстановления которого мате
риал из краевого прогиба перемещался в сторону 
орогена, образуя надвиги. Не останавливаясь по
дробно на критике этой концепции, отметим 
лишь отсутствие проявления подобных явлений в 
других районах Кавказа, где также происходит бы
строе поднятие и третичный разрез содержит пла
стичные глинистые горизонты. Надвиги, секущие 
компетентные мезозойские отложения в районе 
Скалистого хребта и Черных гор, В.И. Шевченко 
интерпретировались как выполаживающиеся и
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Рис. 3. Интерпретированный мигрированный сейсмический разрез Сунженской антиклинальной зоны, показываю
щий несоответствие структурных планов неогеновых и надсолевых верхнеюрско-эоценовых отложений. Данные тре
ста Грознефтегеофизика
Положение разреза см. на рис. 1, условные обозначения -  на рис. 2.

затухающие с глубиной. Их образование объяс
нялось увеличением объема осадочных толщ за 
счет минеральных преобразований и привноса 
материала извне [37].

Геолого-геофизические данные, собранные за 
последние годы, наиболее ценными Цз которых 
являются сейсмические разрезы МОГТ, позволя
ют по-иному трактовать происхождение этих 
структур. Главным содержанием новых представ
лений является признание тектонической рассло- 
енности осадочного чехла и широкого распрост
ранения надвиговых структур [7, 8, 12, 27-30].

Терско-Сунженская зона. Тектоническая при
рода Терской и Сунженской антиклинальных зон 
долгое время являлась предметом споров. Неяс
ными были структурные взаимоотношения под
нятий в миоценовых и мезозойских отложениях, 
которые во многих случаях не совпадали в плане, 
а также происхождение крупных “раздувов” 
мощности майкопских глин. Существовали раз
личные точки зрения на соотношения структуры 
осадочного чехла и фундамента.

Лишь относительно недавно данные глубоко
го бурения на антиклиналях Малгобек, Карабу
лак, Заманкул и некоторых других, дополненные

материалами сейсморазведки, показали, что эти 
складки контролируются надвигами северной 
вергентности в объеме надсолевых титонско-ме- 
ловых отложений [12]. Кроме этого, сейсмичес
ким профилированием МОГТ было установлено, 
что, как правило, эти надвиги выполаживаются с 
глубиной и переходят в субпластовые срывы в ти- 
тонских эвапоритах (рис. 3). В результате многи
ми геологами было признано, что эти антикли
нальные зоны связаны с надвигами северной вер
гентности в надсолевых отложениях. Однако их 
геодинамическая природа оставалась проблема
тичной. Дело в том, что между этими складками и 
горным сооружением Кавказа находится слабо 
дислоцированная Аргунская впадина, ширина ко
торой достигает 40 км. Кроме того, как было от
мечено ранее, на северном склоне Кавказа одно
возрастные верхнеюрско-меловые отложения раз
биты надвигами противоположной -  южной 
вергентности. Казалось, что эти факты исключа
ют непосредственную связь Терской и Сунженской 
антиклинальных зон с Кавказским складчатым 
сооружением. Однако нам представляется, что 
это не так.



Рис. 4. Интерпретированный сейсмический разрез через Черногорскую моноклиналь, показывающий пододвигание 
под верхнеюрско-кайнозойские отложения тектонического клина, сложенного палеозойско(?)-юрскими толщами. 
Данные треста Грознефтегеофизика 
Положение разреза см. на рис. 1.

Данные сейсморазведки и бурения небольшого 
числа скважин на площадях, расположенных к югу 
от Терской и Сунженской зон, показывают, что и 
там осадочный чехол расслоен на уровне титон- 
ских эвапоритов. В скв. 14-Первомайская такой на
двиг выражен в виде резкого (до 260 м) увеличения 
мощности титонских эвапоритов, а в скв. 12-Дат- 
тых в нижних горизонтах этих отложений в ин
тервале 4130-4170 м находится зона тектоничес
кого дробления [32]. Данные сейсморазведки по
казывают, что к верхнеюрской толще нередко 
приурочены сейсмические “несогласия”, разгра
ничивающие сейсмоструктурные комплексы. 
Они интерпретируются как разрывные наруше
ния (рис. 4). На приведенном сейсмическом разре
зе выделяется два сейсмоструктурных комплекса: 
верхний, позднеюрско-кайнозойский, “надсоле- 
вой”, и нижний -  подсолевой, сложенный палео
зойско-юрскими отложениями. Верхний комплекс 
состоит из протяженных слабодислоцированных 
отражающих горизонтов, которые образуют мо
ноклиналь, взброшенную на дислоцированные от
ложения нижнего комплекса. Нижний комплекс 
представлен короткими прерывистыми осями син- 
фазности, которые образуют несколько наслаи
вающихся волновых пакетов. Подобный сейсми
ческий образ, а также данные бурения свидетель
ствуют о надвиговой структуре этого комплекса. 
Наличие надвигов северной вергентности в пале

озойско-юрских отложениях в зоне северного 
склона Кавказа подтверждается материалами бу
рения нескольких скважин. Так, в скв. 13-Перво- 
майская в интервале 2500-3804 м были вскрыты 
келловей-оксфордские отложения в переверну
том залегании, что связывается с надвиговыми 
дислокациями [32]. На площади Элистанжи в скв. 
№ 42 под пермскими и нижне-среднеюрскими от
ложениями были вскрыты верхнеюрские [7, 31]. 
Примечательно, что надвиги в “подсолевых” от
ложениях во многих случаях остаются “слепы
ми”, так как они не достигают эрозионной по
верхности.

Интерпретация регионального сейсмического 
разреза II на участке от площади Первомайской 
до скважины 1-Бурунная показывает, что поверх
ность расслоения осадочного чехла на уровне по
зднеюрских эвапоритов, вероятно, имеет регио
нальное распространение, подстилая большую 
часть западного сегмента Терско-Каспийского 
прогиба. В промежутке между склоном Кавказа и 
Сунженской антиклинальной зоной эта поверх
ность становится субпластовой, что объясняет 
слабую дислоцированность вышележащих оса
дочных толщ.

В совокупности приведенные данные свиде
тельствуют о том, что на большей части Терско- 
Сунженской складчатой зоны имеет место срыв 
мощной толщи осадочного чехла по титонским
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Рис. 5. Геологические разрезы: А -Терско-Сунженской складчатой зоны, Б -  Дагестанского клина (см. рис. 1)
1-6 -  стратиграфические комплексы: 1 -  плиоцен-четвертичный, 2 -  верхне-среднемиоценовый, 3 -  олигоцен-нижне- 
миоценовый (майкопская серия), 4 -  верхнеюрско-эоценовый, 5 -  нижне-среднеюрский, 6 -  палеозойско-триасовый; 
7 -  разрывы.

эвапоритам. На юге рассматриваемой террито
рии, в пределах северного склона Кавказа, в на
двигании на предгорный прогиб участвуют “под
солевые’’ палеозойско-юрские отложения.

Суммарная величина поперечного сокраще
ния слоев в западной части Терско-Каспийского 
прогиба точно не известна. Однако есть доста
точные основания полагать, что она измеряется 
десятками километров. Эта суммарная оценка 
включает в себя сокращение, связанное с надви- 
говыми дислокациями как на северном склоне 
Кавказа, так и в пределах Терской и Сунженской 
зон. По данным В.И. Шевченко, суммарная мини
мальная амплитуда смещения по трем надвигам в 
верхнеюрских и нижнемеловых отложениях, за
картированным в долине р. Фиагдон, составляет 
12—15 км [37]. Структурные построения (рис. 5Л \  
основанные на данных бурения и сейсморазведки, 
свидетельствуют о том, что в Терской и Сунжен
ской зонах надвиги, секущие меловые отложения, 
имеют не меньшую совокупную величину смеще
ния. Лишь в пределах Карабулакской складки 
Сунженской антиклинальной зоны поперечное со
кращение меловых слоев составляет около 10 км. 
Таким образом, суммарное сокращение протя
женности верхнеюрско-меловых слоев может 
быть оценено в 30 км. Не исключено, что эта ве
личина может быть и большей. Отсутствие в юр
ско-миоценовых отложениях значительных несо
гласий и их выдержанность в пределах рассмат
риваемой территории свидетельствуют о том, что 
складчато-надвиговые деформации имели место 
в плиоцен-четвертичное время [12, 32].

Рассматривая строение Терской и Сунженской 
антиклинальных зон, нельзя не заметить дисгар

монию структурных планов надсолевых компе
тентных мезозойско-эоценовых и вышележащих 
олигоцен-миоценовых отложений. Обращает на 
себя внимание не только различие стилей дефор
маций, но и очевидное превышение длины слоев 
нижнего из этих комплексов относительно верх
него, связанное с более интенсивной деформиро- 
ванностью нижнего (см. рис. 5А). Так как дефор
мации рассматриваемой структурной зоны имели 
место в плиоцен-четвертичное время и, следова
тельно, затронули весь объем юрско-миоцено
вых отложений одновременно, то, на первый 
взгляд, это несоответствие протяженности слоев 
выделенных структурных комплексов представ
ляется парадоксальным. Эта проблема находит 
решение, если допустить, что эти стратиграфиче
ские комплексы разделены субпластовым сры
вом в майкопских глинах (см. рис. 5А). Его суще
ствование снимает проблему разницы длины сло
ев, допуская ее компенсацию за пределами этих 
антиклинальных зон в предгорьях Кавказа. Ины
ми словами, предполагается, что имело место вза
имное проскальзывание этих комплексов одного 
относительно другого по майкопским глинам на 
всей площади Терско-Сунженской зоны. “Бульдо
зерный” эффект, производимый тектоническими 
пластинами, сложенными верхнеюрско-эоценовы- 
ми отложениями, на майкопские глинистые толщи 
объясняет значительные “раздувы” мощности по
следних в пределах антиклинальных зон.

Изложенные данные дают основание пола
гать, что строение Терско-Сунженской зоны опре
деляется существованием крупных субпласговых 
срывов в верхнеюрских эвапоритах и майкопских 
глинах (см. рис. 5А). Эти разрывы обособляют ал-



Рис. 6. Пологий разрыв в нижнемайкопских отложениях в западной части Дагестанского клина 
Разрыв разделяет полого залегающие слоистые алевролито-глинистые толщи и представлен зоной смятия и интен
сивного дробления пород толщиной до 1.5 м. Размеры обнажения 7 х 4 м2. Положение обнажения см. на рис. 1.

лохтонный комплекс, сложенный главным обра
зом компетентными меловыми отложениями. 
Южнее, на северном склоне Кавказа, в надвига
нии на предгорный прогиб принимают участие 
более древние палеозойско-верхнеюрские отло
жения. Судя по сейсмическим данным, они разби
ты на серию пластин, которые образуют вдвиго- 
вый клин, пододвинутый под верхнеюрско-мио- 
ценовые отложения (см. рис. 4). Здесь в отличие от 
Терско-Сунженской зоны поверхность расслоения 
в верхнеюрских отложениях образует не подош
венную, а кровельную поверхность клинообразно
го аллохтона. Эта структурная модель объясняет 
общее моноклинальное залегание последних и их 
нарушенность антикавказскими надвигами, кото
рые интерпретируются как надвиги, оперяющие 
кровельный разрыв клиновидной (вдвиговой) пла
стины. То обстоятельство, что эти надвиги затра
гивают не только титонские, но местами и келло- 
вей-оксфордские отложения, говорит о том, что 
расслоение осадочного чехла в южной части рас
сматриваемой территории происходит на более 
низком стратиграфическом уровне, чем в Терско- 
Сунженской зоне. Данное обстоятельство, вероят
но, связано с изменениями литологического соста
ва отложений, главным из которых является выпа
дение из разреза солей титонского яруса к югу.

Иными словами, согласно предлагаемой модели 
в западном секторе пояса надвигов Восточного 
Кавказа выделяется два аллохтонных комплекса,

вдвинутых в осадочный чехол Терско-Каспийско
го прогиба. Нижний комплекс выделяется в пре
делах северного склона Кавказа. Он сложен пале
озойско-юрскими отложениями и пододвинут под 
“надсолевые отложения”. Верхний комплекс об
разован верхнеюрско-эоценовыми отложениями, 
которые расщепляют Терско-Каспийский прогиб 
на уровне майкопских глин.

Значительная крутизна нижнего аллохтонно
го клина (угол между подошвенным и кровель
ным надвигами около 20°) свидетельствует о том, 
что его перемещение было затрудненным. Воз
можно, это связано с тем, что он сложен плотны
ми породами, вклю чая породы кристаллического 
фундамента, в которых отсутствовали эф ф ектив
ные поверхности скольжения. Надвигание палео
зойских пород на юрские и образование подобного 
“толсточешуйчатого” аллохтонного комплекса го
ворит о том, что несущий его надвиг под относи
тельно крутым углом погружается в фундамент. 
Остроугольность (угол между ограничивающими 
надвигами менее 5°) и пологий структурный рель
еф  аллохтонного клина, расположенного севернее, 
указывает на то, что расслоение чехла по титон- 
ским эвапоритам происходило значительно легче. 
В результате стала возможной передача тангенци
ального стресса через тело аллохтонной пластины 
на десятки километров без значительных внутрен
них деформаций тектонического покрова.



Рис. 7. Интерпретированный сейсмический разрез фронтальной части Дагестанского клина, показывающий вдвиго- 
вую структуру фронта пояса надвигов. Данные треста Грознефтегеофизика 
Положение разреза см. на рис. 1, условные обозначения -  на рис. 2.

Дагестанский клин. Поверхностное строение 
Дагестанского клина определяется моноклиналь
ным погружением юрско-меловых и третичных 
отложений на север в сторону осевой зоны 
Терско-Каспийского прогиба. Основным видом 
разрывных нарушений здесь являются многочис
ленные, но, как правило, малоамплитудные надви
ги южной вергентности, секущие отложения май
копской серии и миоцена (рис. 6) [6, 36]. Геолого
геофизический материал, собранный в ходе прове
дения поисково-разведочных работ на нефть и газ, 
показал, что и в этой структурной зоне имеет мес
то структурная дисгармония между мезозойскими 
и третичными отложениями [20, 27-30]. На Дуз- 
лакской, Шамхал-Булакской и Талгинской анти
клиналях бурением было достоверно установлено 
наличие надвигов, по которым пластины, состоя
щие из юрско-эоценовых отложений, надвинуты к 
северо-востоку [13, 20, 27-30]. Признаки подоб
ных нарушений были встречены и на других пло
щадях, однако разрозненность фактических дан
ных не допускала их однозначной интерпретации. 
Лишь получение качественных сейсмических 
данных подтвердило предполагавшуюся общую 
северную вергентность структуры мезозойских 
отложений (рис. 7).

Для объяснения происхождения “слепых” на
двигов северной вергентности, а также резких ко
лебаний мощностей, присутствия олистолитов и 
перемятосги нижнемайкопских глин под монокли
нальными слоями миоцена была предложена кон
цепция, согласно которой эти деформации рассма
тривались как результат складчатости в раннемай
копское (олигоценовое) время [35]. Однако, как 
уже отмечалось ранее, данная концепция облада

ет серьезными недостатками. Помимо отмечен
ных противоречий регионального характера, она 
не согласуется и с более частными фактами. Так, 
например, в поднадвиге Дузлакской складки в 
южной части Дагестанского клина были вскры
ты более молодые (миоценовые) горизонты май
копской серии [13, 30]. Это явно противоречит 
олигоценовому возрасту надвигов, затрагиваю
щих мезозойские отложения. Помимо этого, дан
ная гипотеза не дает объяснения происхождению 
моноклинального залегания олигоцен-неогеновых 
слоев над “погребенными” надвиговыми зонами, а 
также нарушенности первых антикавказскими на
двигами, которые, как правило, пространственно 
приурочены к складкам в подстилающих мезо
зойских отложениях. Причем разрывы, секущие 
майкопские слои, в обнажениях нередко пред
ставлены зонами дробления вмещающих пород 
(см. рис. 6). Это означает, что эти разломы фор
мировались в относительно литифицированных 
породах, а не в глинистых илах, что следовало бы 
ожидать, если бы деформации были синхронны 
накоплению этих отложений.

Изложенные данные указывают на то, что на
двиги противоположной вергентности на разных 
стратиграфических уровнях принадлежат единой 
парагенетической системе, возникшей в плиоцен- 
четвертичное время и связанной с вдвиговым ме
ханизмом деформаций [27-30]. Согласно данной 
модели, тектонические пластины, сложенные 
компетентными мезозойско-эоценовыми порода
ми, расщепляют осадочное выполнение Терско- 
Каспийского прогиба вдоль глинистых отложе
ний майкопской серии. При этом вышележащие 
третичные слои испытывают массивный подъем



на величину, соответствующую толщине подо
двинутых под них аллохтонных пластин, образуя 
взброшенные моноклинали, определяющие об
лик предгорий Дагестана. Косвенно реальность 
предлагаемой интерпретации подтверждается тем 
фактом, что структуры сходного строения в анало
гичных тектонических позициях установлены во 
многих складчатых поясах. Наиболее детально они 
исследованы в Кордильерах Канады [42].

Приведенный на рис. 5Б геологический разрез 
показывает геологическую интерпретацию строе
ния Дагестанского клина, основанную на предлага
емой структурной модели. При его построении ис
пользованы данные геофизических исследова
ний, бурения и геологического картирования. 
Эти данные позволяют достаточно определенно 
судить о строении внешней зоны Дагестанского 
клина до глубин 5-8 км. Разумеется, наиболее про
блематичной является интерпретация глубинного 
строения наиболее южной части рассматриваемой 
территории, где регионально нефтегазоносные 
юрско-меловые отложения выходят на эрозион
ную поверхность (см. рис. 5Б). Здесь предлагаемая 
структурная модель строится, главным образом, 
на материалах сейсморазведки, полученных в 
последние годы. На ряде временных разрезов 
можно видеть, что отражающие горизонты в 
юрско-эоценовых отложениях протягиваются 
из Терско-Каспийского прогиба к югу под Даге
станский клин, что свидетельствует об аллох
тонной природе последнего. Например, на сейс
мических разрезах 048719, 048718 и некоторых 
других, пересекающих западную часть рассмат
риваемого района, предположительно поднадви- 
говый комплекс юрско-эоценовых отложений 
прослеживается на протяжении 25 км под Дагес
танским клином (см. рис. 7).

Реальность предлагаемой интерпретации, до
пускающей многокилометровое перемещение 
Дагестанского клина к северу, согласуется с неко
торыми геологическими наблюдениями. Во-пер
вых, с севера на юг происходит увеличение разме
ра складок. Это говорит о том, что деформиро
ванные тектонические пластины утоняются в 
северном направлении. Следовательно, самыми 
молодыми и малоамплитудными являются надви
ги внешней периферии Дагестанского клина, а к 
югу амплитуды надвигов увеличиваются. Во-вто
рых, предполагаемое значительно более крупное 
надвиговое перекрытие и связанное с ним сдваива
ние разреза южной части региона хорошо объясня
ет аномально приподнятое положение мезозойских 
отложений Дагестанского клина. На это указывает 
также и 2-3-кратное тектоническое утолщение ни
жнемайкопских отложений (до 1000 м) перед фрон
том этой пластины в Буйнакской синклинали, кото
рое, по нашему мнению, образовалось за счет 
соскребания этих отложений с их субстрата. В-тре- 
тьих, в плане фронт этой пластины “срезает” под-

; 'S  = 450 км2:' А -1 2  км.чччч-.-.*.*.*.*.*.-.-.-.-.*.-:-:-:-:*:-:*:-:-:-:*:-:-:*:-:
-I-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-:-

Рис. 8. Схема, иллюстрирующая количественную 
оценку величины поперечного сокращения Дагестан
ского клина по линии профиля Б (см. рис. 5) методом 
площадного баланса
Область S' (450 км2) показывает площадь (в разрезе) 
тектонически утолщенных палеозойско-эоценовых 
отложений, приподнятых над их додеформационной 
поверхностью. Предполагается, что наблюдаемое 
воздымание этих пород обусловлено тектоническим 
перемещением эквивалентного количества пород из 
внутренней части складчатой области (область S = S') 
по надвигу, расположенному на глубине 12 км (h) от 
поверхности эоценовых отложений. При определе
нии площади S' учтены предполагаемые количества 
эродированных .домайкопских отложений и майкоп
ских отложений, перекрытых мезозойскими пласти
нами. Деление площади S' (450 км2) на Л (12 км) дает 
величину сокращения (L), равную в данном случае 
37.5 км.

стилающие структуры, простирающиеся со зна
чительным азимутальным несогласием, что допу
скает существенное надвиговое перекрытие.

Ограниченность данных, освещающих глубин
ное строение Дагестанского клина, позволяет при
менить лишь наиболее простой площадной способ 
балансирования геологического разреза для ко
личественной оценки величины поперечного со
кращения зоны надвигов. Он основывается на до
пущении, что воздымание складчатой области 
определялось ее тектоническим утолщением. 
Следует отметить, что это воздымание весьма 
значительно. Поверхность недеформированных 
мезозойских отложений перед фронтом пояса на
двигов находится на глубинах до -6.5 км, а во вну
тренней части пояса приподнята до 2-3 км. Ана
лиз разреза Дагестанского клина показывает, что 
площадь мезозойских отложений, расположен
ных выше их недеформированной поверхности, 
составляет около 450 км2. Принимая, что совре
менный структурный рельеф мезозойских отло
жений образовался вследствие срыва по поверх
ности расслоения, средняя глубина которой со
ставляет около 12 км от кровли мезозойско- 
эоценовых отложений (что согласуется с данны
ми по региональной геологии), получаем, что по
перечное сокращение пояса надвигов составляет
37.5 км (рис. 8). Уместно отметить, что данный 
метод дает лишь минимальные величины сокраще
ния, так как он не учитывает литификацию отло
жений, кливаж, продольное перемещение пород из 
зон максимальных напряжений, занижающих ве
личину сжатия на 15-45% [46]. Следовательно, по
перечное сокращение пояса надвигов в этом райо
не может достигать 50 км и более.



Так как амплитуды надвигов северной перифе
рии Дагестанского клина, как правило, невелики, 
то представляется оправданным предположение, 
что значительное надвиговое перекрытие связано 
именно с самой южной тектонической пластиной.

За южную границу зоны тектонического удвое
ния юрско-меловых отложений принято крупное 
Салатау-Гимринское поднятие. Оно выражено в 
неотектонических деформациях [22] и отделяет зо
ну коробчатых и концентрических складок Извест
някового Дагестана от зоны моноклинального па
дения мезозойских слоев в сторону зоны предгор
ной складчатости [39]. Нам представляется, что 
это поднятие может быть интерпретировано как 
вторичная деформация, возникшая в теле покро
ва за счет образования складок под ним. Положе
ние последних, возможно, определялось рампо- 
вым перегибом сместителя верхней пластины, 
сконцентрировавшим сжимающие усилия в под- 
надвиговом блоке, что привело к образованию 
поднадвиговой складки.

Так же, как и в Терско-Сунженской зоне, в 
пределах Дагестанского клина предполагаемая 
значительная величина сжатия мезозойско-эоце- 
новых отложений явно превышает этот пара
метр для перекрывающего их относительно сла
бо дислоцированного третичного покрова. Это 
несоответствие также, скорее всего, является 
следствием расслоения чехла вдоль пластичных 
глин майкопской серии и взаимного проскальзы
вания аллохтонных вдвиговых пластин и пере
крывающих их моноклинально залегающих тре
тичных отложений. Это предположение согласу
ется с данными полевых наблюдений. В целом 
ряде районов, особенно в западной части Дагес
танского клина, в обнажениях прослеживаются 
пологие разрывы, приуроченные, как правило, к 
низам майкопской серии [28, 35, 36]. Бульдозер
ный эффект, производимый тектоническими 
пластинами на майкопские глины, привел к ло
кальным тектоническим утолщениям последних, 
скомпенсировав тем самым дисгармонию струк
турных планов мезозойско-эоценовых и вышеле
жащих третичных толщ.

ЛАТЕРАЛЬНЫЕ ВАРИАЦИИ 
СТРУКТУРНЫХ СТИЛЕЙ

Проведенные исследования позволяют пред
ложить объяснение наблюдаемой структурной 
сегментации пояса надвигов Восточного Кавказа. 
В значительной степени она контролируется ли
тологическим составом осадочного чехла. При
чем особенно важную структурную роль играет 
распределение соленосных отложений титонско- 
го яруса.

В Терско-Сунженской складчатой зоне, там, 
где соленосные отложения титона развиты наи
более широко, главным фактором деформаций

является расслоение осадочного выполнения 
прогиба вдоль этого стратиграфического интер
вала. Высокая пластичность этих пород обеспе
чила легкость, с которой происходило расслое
ние чехла и передача сжимающих напряжений на 
значительное расстояние без значительных внут
ренних деформаций аллохтонных пластин. По 
этой причине надсолевые отложения в обширных 
синклинальных зонах оказались практически не- 
деформированными. Выпадение из разреза солей 
в северном направлении, вероятно, затруднило 
дальнейшее расслоение чехла и привело к фор
мированию антиклинальных зон, в пределах ко
торых горизонтальное смещение было в значи
тельной мере трансформировано в складки. 
Формированию Терской и Сунженской антикли
нальных зон могло способствовать также наличие 
глубинных разломных зон под ними [12].

В пределах дагестанского сектора Терско-Ка
спийского прогиба верхнеюрский разрез лишен 
выдержанных эвапоритовых горизонтов. Наибо
лее подходящей для надвигания здесь оказалась 
сланцевая нижне-среднеюрская толща. Однако, 
так как эти породы менее пластичны, чем соли, 
перемещение тектонических пластин на большое 
расстояние здесь было невозможно. В результате 
юрско-эоценовые отложения были разбиты мно
гочисленными надвигами на блоки, сгруженные 
перед фронтом Кавказа в виде многоярусного па
кета покровов.

Различия в стратиграфической приуроченнос
ти и траекториях надвигов в основании аллохтон
ных комплексов Дагестанского клина и Терско- 
Сунженской складчатой зоны дают веские осно
вания связывать высокую дислоцированность зо
ны, расположенной между ними, с перестройкой 
в системе надвигания.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Проведенные исследования позволяют сде

лать следующие выводы.
1. Основной особенностью пояса надвигов 

Восточного Кавказа является структурная рас- 
слоенносгь осадочного чехла и широкое распрост
ранение вдвиговых структур, с которыми связана 
структурная дисгармония разновозрастных толщ.

2. Складчато-надвиговые деформации в преде
лах рассматриваемого региона происходили глав
ным образом в плиоцен-четвертичное время.

3. Структурная сегментация пояса надвигов в 
значительной мере определяется стратиграфиче
ской приуроченностью и траекторией разрывов в 
подошве аллохтонных комплексов. На большей 
части Терско-Сунженской зоны аллохтонные 
пластины подстилаются субпластовым срывом в 
титонских эвапоритах. В пределах Дагестанского



клина -  наклонными надвигами в нижне-средне- 
юрских терригенных отложениях.

4. Кровельные надвиги вдвиговых аллохтонов 
располагаются в глинистых отложениях майкоп
ской серии.

5. В обеих рассмотренных частях складчатого 
борта прогиба предполагается значительное со
кращение поперечной длины слоев за счет скла
док и надвигов, которое может составлять 30-50 км 
и, возможно, более.
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Так как амплитуды надвигов северной перифе
рии Дагестанского клина, как правило, невелики, 
то представляется оправданным предположение, 
что значительное надвиговое перекрытие связано 
именно с самой южной тектонической пластиной.

За южную границу зоны тектонического удвое
ния юрско-меловых отложений принято крупное 
Салатау-Гимринское поднятие. Оно выражено в 
неотектонических деформациях [22] и отделяет зо
ну коробчатых и концентрических складок Извест
някового Дагестана от зоны моноклинального па
дения мезозойских слоев в сторону зоны предгор
ной складчатости [39]. Нам представляется, что 
это поднятие может быть интерпретировано как 
вторичная деформация, возникшая в теле покро
ва за счет образования складок под ним. Положе
ние последних, возможно, определялось рампо- 
вым перегибом сместителя верхней пластины, 
сконцентрировавшим сжимающие усилия в под- 
надвиговом блоке, что привело к образованию 
поднадвиговой складки.

Так же, как и в Терско-Сунженской зоне, в 
пределах Дагестанского клина предполагаемая 
значительная величина сжатия мезозойско-эоце- 
новых отложений явно превышает этот пара
метр для перекрывающего их относительно сла
бо дислоцированного третичного покрова. Это 
несоответствие также, скорее всего, является 
следствием расслоения чехла вдоль пластичных 
глин майкопской серии и взаимного проскальзы
вания аллохтонных вдвиговых пластин и пере
крывающих их моноклинально залегающих тре
тичных отложений. Это предположение согласу
ется с данными полевых наблюдений. В целом 
ряде районов, особенно в западной части Дагес
танского клина, в обнажениях прослеживаются 
пологие разрывы, приуроченные, как правило, к 
низам майкопской серии [28, 35, 36]. Бульдозер
ный эффект, производимый тектоническими 
пластинами на майкопские глины, привел к ло
кальным тектоническим утолщениям последних, 
скомпенсировав тем самым дисгармонию струк
турных планов мезозойско-эоценовых и вышеле
жащих третичных толщ.

ЛАТЕРАЛЬНЫЕ ВАРИАЦИИ 
СТРУКТУРНЫХ СТИЛЕЙ

Проведенные исследования позволяют пред
ложить объяснение наблюдаемой структурной 
сегментации пояса надвигов Восточного Кавказа. 
В значительной степени она контролируется ли
тологическим составом осадочного чехла. При
чем особенно важную структурную роль играет 
распределение соленосных отложений титонско- 
го яруса.

В Терско-Сунженской складчатой зоне, там, 
где соленосные отложения титона развиты наи
более широко, главным фактором деформаций

является расслоение осадочного выполнения 
прогиба вдоль этого стратиграфического интер
вала. Высокая пластичность этих пород обеспе
чила легкость, с которой происходило расслое
ние чехла и передача сжимающих напряжений на 
значительное расстояние без значительных внут
ренних деформаций аллохтонных пластин. По 
этой причине надсолевые отложения в обширных 
синклинальных зонах оказались практически не- 
деформированными. Выпадение из разреза солей 
в северном направлении, вероятно, затруднило 
дальнейшее расслоение чехла и привело к фор
мированию антиклинальных зон, в пределах ко
торых горизонтальное смещение было в значи
тельной мере трансформировано в складки. 
Формированию Терской и Сунженской антикли
нальных зон могло способствовать также наличие 
глубинных разломных зон под ними [12].

В пределах дагестанского сектора Терско-Ка
спийского прогиба верхнеюрский разрез лишен 
выдержанных эвапоритовых горизонтов. Наибо
лее подходящей для надвигания здесь оказалась 
сланцевая нижне-среднеюрская толща. Однако, 
так как эти породы менее пластичны, чем соли, 
перемещение тектонических пластин на большое 
расстояние здесь было невозможно. В результате 
юрско-эоценовые отложения были разбиты мно
гочисленными надвигами на блоки, сгруженные 
перед фронтом Кавказа в виде многоярусного па
кета покровов.

Различия в стратиграфической приуроченнос
ти и траекториях надвигов в основании аллохтон
ных комплексов Дагестанского клина и Терско- 
Сунженской складчатой зоны дают веские осно
вания связывать высокую дислоцированносгь зо
ны, расположенной между ними, с перестройкой 
в системе надвигания.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Проведенные исследования позволяют сде

лать следующие выводы.
1. Основной особенностью пояса надвигов 

Восточного Кавказа является структурная рас- 
слоенносгь осадочного чехла и широкое распрост
ранение вдвиговых структур, с которыми связана 
структурная дисгармония разновозрастных толщ.

2. Складчато-надвиговые деформации в преде
лах рассматриваемого региона происходили глав
ным образом в плиоцен-четвертичное время.

3. Структурная сегментация пояса надвигов в 
значительной мере определяется стратиграфиче
ской приуроченностью и траекторией разрывов в 
подошве аллохтонных комплексов. На большей 
части Терско-Сунженской зоны аллохтонные 
пластины подстилаются субпластовым срывом в 
титонских эвапоритах. В пределах Дагестанского



клина -  наклонными надвигами в нижне-средне- 
юрских терригенных отложениях.

4. Кровельные надвиги вдвиговых аллохтонов 
располагаются в глинистых отложениях майкоп
ской серии.

5. В обеих рассмотренных частях складчатого 
борта прогиба предполагается значительное со
кращение поперечной длины слоев за счет скла
док и надвигов, которое может составлять 30-50 км 
и, возможно, более.
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Structural Segments of the East Caucasus Thrust Belt
K. O. Sobornov

All-Russia Research Institute for Oil Geology, Moscow

Interpretation of geologic and seismic data indicates that the structure of the East Caucasus thrust belt is deter
mined by the development of tectonic wedges. The allothchonous slabs composed mostly of Mesozoic deposits 
split the Terek-Caspian foredeep along the plastic mudstones of the Maikop Group. Structural styles within the 
thrust belt vary widely. In the Terek-Sunzha (western) segment, thrusting takes place at a considerable distance 
(up to 80 km) to the north of the Caucasus slope, and the allochthonous unit is thin and weakly deformed. 
In the Dagestan (eastern) segment, tectonic slabs are assembled in front of the Caucasus, forming a multilevel 
nappe pile. Investigations reveal that the main factor responsible for the lengthwise structural segmentation of the 
thmst belt is the spatial distribution of Late Jurassic salt, which is widespread in the western part of the region. 
Salt provides an effective detachment plane in the sedimentary cover over much of the Terek-Sunzha zone, facil
itating long-range propagation of thrust wedges without any significant inner deformations or thickening of the 
allochthonous unit. No glide planes of this kind are present in the Dagestan wedge zone, where Mesozoic deposits 
are split into a system of slabs overriding each other and forming a tectonically thickened allochthonous wedge. 
The extent of transverse shortening of strata within the thrust belt is estimated at 30-50 km.



ЮБИЛЕЙ В.И. КОВАЛЕНКО (60 ЛЕТ)

Члену-корреспонденту РАН Вячеславу Ивано
вичу Коваленко 8 июня 1996 г. исполнилось 60 лет. 
Вячеслав Иванович широко известен как круп
ный ученый в области геохимии, петрологии, ге
одинамики и мантийного магматизма, геологии 
редкометальных месторождений. В.И. Ковален
ко признанный лидер российской научной школы 
геохимии и петрологии рудоносных магматичес
ких пород. Им опубликовано более 500 научных 
трудов, в том числе 14 книг, а также 5 карт геоло
гического и металлогенического профиля.

В 1960 г., окончив с отличием Московский гео
лого-разведочный институт, В.И. Коваленко был 
направлен в Институт геохимии СО АН СССР (Ир
кутск), где и произошло его становление как учено
го. Под научным руководством акад. Д.С. Коржин- 
ского здесь в 1965 г. он защитил кандидатскую 
диссертацию по петрологии среднепалеозойских 
магматических и метасоматических пород Тувы. 
Здесь же он выбрал стезю на долгие годы -  в пе
трологию, геохимию и генезис редкометальных 
месторождений. В сжатые сроки им были полу
чены важные результаты, которые отражены в 
докторской диссертации, защищенной в 1975 г. 
С 1977 г. начинается московский этап творческой 
биографии В.И. Коваленко, связанный с работой 
в Институте геологии рудных месторождений,

петрографии, минералогии и геохимии, в кото
ром он возглавляет лабораторию рудообразую
щих магматических процессов. В 1990 г. В.И. Ко
валенко был избран членом-корреспондентом 
АН СССР.

Спектр научных интересов В.И. Коваленко 
необычайно широк. Это петрология и геохимия 
рудоносных гранитоидов, геодинамические усло
вия процессов магматизма и связанного с ним 
оруденения, эволюция магматизма в геологичес
кой истории Земли, влияние верхней мантии на 
магматизм в земной коре, роль магматизма в гло
бальных изменениях природной среды и климата 
и многие другие проблемы, связанные с участием 
магматизма в геологической жизни Земли.

Основу геологического багажа В.И. Ковален
ко составляют многочисленные и практически 
ежегодные экспедиции в разные районы Цент
ральной Азии -  Тува, Саяны, Монголия, Забайка
лье, а также исследования на территории Италии, 
Франции, США, Чили, Перу, Англии, Германии, 
Чехословакии и др. Наряду с широким использова
нием традиционных методов геологии, петрологии 
и геохимии, он находит новые оригинальные под
ходы к решению научных задач, используя ком
плексы современных методов -  изотопных, геохи-



мических, локальной спектрометрии, ионного и 
рентгеноспектрального микроанализа и других.

Среди научных трудов В.И. Коваленко пре
обладают фундаментальные теоретические раз
работки, немало открытий. Им выявлены эф 
фекты влияния источников магм, дифференциа
ции и контаминации расплавов, теплового 
включения конвективно-гидротермальных ме
ханизмов на концентрирование рудных элемен
тов, и на этой основе выдвинута концепция по- 
лигенной рудоносности магматических пород. 
Им разработаны фундаментальные основы уче
ния о геохимической типизации рудоносных гра- 
нитоидов, обоснованы и выявлены низкотемпе
ратурные магмы редкометальных гранитов, 
впервые прямыми методами по расплавным 
включениям определены их составы с учетом 
летучих компонентов и элементов-примесей, а 
также впервые оценены источники магм этих 
гранитов с широким использованием Rb-Sr и 
Sm-Nd изотопных систем. В.И. Коваленко был 
выделен новый вид магматических пород -  онго- 
ниты -  эффузивные аналоги литий-фтористых 
гранитов, магматическая природа которых под
вергалась сомнению. С участием В.И. Ковален
ко открыт ряд новых минералов в щелочных 
редкометальных гранитах, а также установлено 
неизвестное ранее явление разделения в природ
ных процессах родственных химических элемен
тов и накопления их вплоть до рудных концент
раций, зарегистрированное как научное откры
тие в Комитете по изобретениям и открытиям.

Вклад В.И. Коваленко в развитие проблемы 
эволюции магматизма в истории Земли отражен 
в широко известной шестйтомной монографии 
“Магматические горные породы”. В ней показа
но, что циклическая и необратимая эволюция 
магматизма выражена в увеличении многообра
зия магматических пород, в сокращении прост
ранственных и временных границ проявлений 
магматизма.

Работы В.И. Коваленко внесли большой 
вклад в изучение магматизма и связанной с ним 
металлогении Центральной Азии. Он является 
первооткрывателем ряда редкометальных место
рождений и рудопроявлений на территории Цен
тральной Азии, в пределах которой им обоснова
на и выявлена крупнейшая в мире Центрально- 
Азиатская редкометальная провинция. За эти ра
боты В.И. Коваленко в 1981 г. был удостоен пре
мии им. В.А. Обручева АН СССР.

В.И. Коваленко является основоположником 
в применении петрологической геодинамики к 
проблемам геологического развития Централь
но-Азиатского складчатого пояса. На основе вы
деления магматических ассоциаций-индикаторов 
разных геодинамических обстановок им расшиф

рована геодинамическая история континенталь
ной стадии региона в фанерозое. Было показано, 
что существенная роль в процессах преобразова
ния континентальных структур принадлежала 
внутриштатным процессам, в особенности конти
нентальному рифтогенезу, проявившемуся в обста
новках активных окраин андийского (в девоне) и 
калифорнийского (в перми) типов, континенталь
ной коллизии монголо-охотского типа (раннем 
мезозое) и “горячих точек” мантии (в позднем ме
зозое-кайнозое).

В приложении к проблемам геодинамики, фор
мирования земной коры и источников гранитоид- 
ных расплавов В.И. Коваленко широко применя
ются методы изотопной геологии. На основе ис
пользования Rb-Sr и Sm-Nd изотопных систем 
ему удалось показать, что кора в складчатых 
структурах каледонид и герцинид Центральной 
Азии является новообразованной, возникшей за 
счет переработки участвующих в строении этих 
структур офиолитов.

Одной из характерных черт научной деятель
ности В.И. Коваленко являются тесные контак
ты с геологами многих регионов России, дальнего 
и ближнего Зарубежья. Он активно участвует в 
отечественных и международных конгрессах, 
симпозиумах и совещаниях, блестяще отстаивая 
свои научные идеи.

Приходится удивляться, как при таком колос
сальном объеме научных исследований В.И. Кова
ленко удается вести большую научно-организаци
онную работу. Более 10 лет он был заместителем 
начальника Советско-Монгольской геологичес
кой экспедиции. Неоднократно организовывал 
международные совещания и поездки на наиболее 
представительные объекты редкометальных 
гранитов Монголии и Забайкалья. Он является 
членом Межведомственного Петрографическо
го комитета РАН, научным руководителем и 
участником национальных и международных 
проектов, членом многих Ученых советов, ред
коллегий журналов “Геотектоника”, “Геохи
мия”, “Петрология”. Он один из лидеров и ак
тивный участник научных исследований госу
дарственной научно-технической программы 
“Глобальные изменения природной среды и кли
мата”, являясь научным руководителем и основ
ным исполнителем проектов по вулканизму в 
этой программе.

Постановка и успешное решение важнейших 
геологических проблем свидетельствует о боль
шом творческом потенциале В.И. Коваленко 
как ученого и его несомненном научном и орга
низационном таланте. Его научная яркость соче
тается с прекрасными человеческими качества
ми. Он уважительно и заботливо относится к 
коллегам, особенное внимание уделяет молоде-



яси. Он обязателен, пунктуален. К нему, как на 
свет, тянутся геологи, и, несмотря на чрезвычай
ную загруженность, он доступен каждому, ин
теллигентно прост и научно щедр в общении. 
Все это вызывает глубокое уважение и симпа
тию коллег, создает хорошую атмосферу для ак
тивного творчества.

В свой юбилей Вячеслав Иванович находится 
в расцвете таланта и творческих сил. Желаем ему 
здоровья, дальнейших больших научных успехов, 
счастья в жизни.

Редколлегия журнала “Геотектоника”



ЧЕРМЕНУ БЕЙБУЛАТОВИЧУ БОРУКАЕВУ 60 ЛЕТ

2 августа с. г. исполнилось 60 лет со дня рожде
ния видного российского тектониста члена-кор- 
респондента Российской академии наук Чермена 
Бейбулатовича Борукаева, главного научного со
трудника Объединенного института геологии, 
минералогии и геофизики Сибирского отделения 
РАН, заведующего кафедрой общей и региональ
ной геологии Новосибирского университета.

Чермен Бейбулатович родился во Владикавка
зе в семье театральных деятелей. Окончив здесь 
в 1953 г. школу, он в дальнейшем учился сначала 
в Ростовском университете, а затем в Москов
ском им. М.В. Ломоносова, который и закончил с 
отличием в 1958 году. Уже в студенческие годы 
он был привлечен к работам Кавказской экспеди
ции Геологического факультета МГУ, по оконча
нии университета поступил в эту экспедицию на 
должность прораба-геолога. В этом качестве 
Чермен Бейбулатович проявил себя прекрасным 
полевым геологом; собранные материалы позво
лили ему в 1961 г. поступить в аспирантуру Геоло
гического факультета МГУ и подготовить канди
датскую диссертацию “Тектоническая структура 
юго-восточной части Новороссийского синкли- 
нория (Северо-Западный Кавказ) и история ее 
формирования”, успешно защищенную в 1964 г. 
В этой работе доказывалось развитие на южном 
склоне Северо-Западного Кавказа шарьяжей, в 
то время еще не находивших широкого призна
ния, и, более того, предлагалась палинспастичес-

кая реконструкция первичного положения покро
вов, что также являлось тогда новым для нашей 
науки. Значительное внимание было уделено так
же изучению флишевой формации Новороссий
ского синклинория.

После защиты кандидатской диссертации Чер
мен Бейбулатович был приглашен на работу в 
только что начинавшую формироваться под ру
ководством Ю.А. Косыгина Лабораторию гео
тектоники Института геологии и геофизики СО 
АН СССР. Он активно включился в две крупные 
коллективные работы, предпринятые лаборато
рией по палеотектонике Сибири и по обобщению 
всех имевшихся к тому времени данных по докем
брию континентов. Разрабатывая первую про
блему, Ч.Б. Борукаев сформулировал понятие 
“структурно-вещественный комплекс”, вскоре 
завоевавшее большую популярность у советских 
геологов. Ч.Б. Борукаев отдал также дань увле
чению коллектива лаборатории формализацией 
геологических понятий и внес свой вклад в эту те
матику. Участие в работах по докембрию, начав
шееся со сводки по докембрию Австралии, в даль
нейшем определило основное направление личных 
исследований Чермена Бейбулатовича. Появивша
яся к тому времени теория тектоники литосфер
ных плит глубоко заинтересовала Ч.Б. Борукаева, 
и он задался целью применения ее к докембрию, 
вскоре придя к выводу, что плитно-тектоничес
кий механизм “работал” уже в архее, по крайней



мере с трех миллиардов лет назад. Этот вывод на
шел подтверждение в работах как отечествен
ных, так и зарубежных ученых.

Ч.Б. Борукаев выделил в докембрийской исто
рии Земли ряд эпох кратонизации, в дополнение к 
установленным ранее Г. Штилле и А.А. Богдано
вым. Он высказал мысль о том, что самая ранняя 
такая эпоха проявилась уже перед поздним архе- 
ем. На основании выделения нескольких эпох 
кратонизации Ч.Б. Борукаев уточнил разделение 
тектонической истории Земли на крупнейшие 
этапы, предложенное Г. Штилле, и высказал оп
ределенные соображения по остающемуся все 
еще спорным вопросу о стратиграфическом под
разделении докембрия.

Итогом исследований Чермена Бейбулатови- 
ча по проблеме докембрия явились его доктор
ская диссертация “Типы и эволюция докембрий- 
ских структур”, успешно защищенная в 1983 г., и 
написанная на ее основе монография “Структуры 
докембрия и тектоника плит”, вышедшая в свет в 
1985 г. Этот труд получил широкую известность 
как первый крупный опыт применения теории 
тектоники плит к докембрию.

В 1973-1974 гг. Ч.Б. Борукаев был командиро
ван на Кубу в качестве советника дирекции Ин
ститута геологии и палеонтологии Академии на
ук Кубы. Отражением этого периода его деятель
ности явилась статья о структурном рисунке 
острова в журнале “Геотектоника”.

Научные достижения Ч.Б. Борукаева получи
ли признание -  в 1987 г. он был избран в члены- 
корреспонденты Академии наук СССР. Вскоре 
Чермен Бейбулатович переехал в Хабаровск, заме
нив Ю. А. Косыгина, ушедшего в отставку по возра
сту, на посту директора Института тектоники и ге
офизики Дальневосточного отделения АН СССР.

В трудное время принял Чермен Бейбулатович 
эту эстафету, пять лет пробыв на директорском 
посту. Помимо организаторской деятельности, 
он занялся здесь проблемами тектоники Дальне
го Востока, опубликовав совместно с Б.А. Ната
льиным важные статьи, в которых впервые при
менил к этому региону террейновую концепцию, 
разработанную на примере противоположной 
стороны Тихоокеанского подвижного пояса.

В 1993 г. Ч.Б. Борукаев оставил по состоянию 
здоровья директорский пост и вернулся в Новоси
бирск, на должность главного научного сотрудни
ка Объединенного института геологии, минера
логии и геофизики Сибирского отделения Рос
сийской академии наук. В начале 1996 г. он был 
избран заведующим кафедрой общей и регио
нальной геологии Новосибирского университета, 
на которой успешно работал с 1965 по 1987 год, 
до своего переезда в Хабаровск, проявив себя та
лантливым педагогом.

В настоящее время Чермен Бейбулатович про
должает исследования по тектонике докембрия. 
Им опубликовано более 220 работ, в том числе 6 
монографий. Чермен Бейбулатович является 
членом бюро Тектонического комитета, членом 
редколлегий журналов “Геотектоника”, “Геоло
гия и геофизика”, “Тихоокеанская геология”. Ос
трый ум, широкая эрудиция, благожелатель
ность, чувство юмора заслужили Чермену Бейбу- 
латовичу уважение и любовь коллег и учеников. 
Редакционная коллегия журнала “Геотектоника” 
от души желает своему сотоварищу доброго здо
ровья и дальнейшего успешного продолжения 
творческой деятельности.

Редколлегия журнала “Геотектоника”



КИРИЛЛ БОРИСОВИЧ СЕСЛАВИНСКИЙ
(1941-1996)

10 февраля с.г. скоропостижно скончался та
лантливый ученый-тектонист Кирилл Борисович 
Сеславинский, доктор геолого-минералогичес
ких наук, заведующий лабораторией геотектони
ки Института планетарной геофизики РАН, лау
реат Государственной премии России.

Кирилл Борисович родился в 1941 г. в Москве. 
В 1963 г. он окончил геологический факультет 
Московского университета и приступил к работе 
в качестве геолога-съемщика на Чукотке. Здесь 
он проработал до 1968 г., собрав большой мате
риал по геологическому строению слабо изучен
ной западной части региона. С этим материалом в 
1969 г. он поступил в аспирантуру МГУ и уже 
в 1970 г. досрочно защитил кандидатскую диссер
тацию на Тему “Тектоника Западной Чукотки”. 
В этой работе им впервые была на современном 
уровне раскрыта тектоническая история одного 
из наиболее интересных регионов Северо-Восто
ка России.

После окончания аспирантуры К.Б. Сеславин
ский был приглашен на работу в Институт геохи
мии и аналитической химии им. В.И. Вернадско
го, в группу А.Б. Ронова и В.Е. Хайна, занятую 
составлением мировых литолого-палеогеографи- 
ческих карт для восстановления геохимической 
истории осадочной оболочки Земли. К.Б. Сесла

винскому была поручена работа по составлению 
литолого-палеогеографических карт позднего 
докембрия и палеозоя, которые были изданы в 
1984 г. в виде “Атласа литолого-палеогеографи
ческих карт Мира”, получившего широкую изве
стность. На материале карт этого Атласа и изме
рений площадей распространения и объемов 
основных литологических комплексов К.Б. Се
славинский осуществил анализ эволюции палео
географических условий, осадконакопления и 
вулканизма на каледонском этапе тектонического 
развития Земли. Результаты этих исследований во
шли в его докторскую диссертацию “Осадконакоп- 
ление, вулканизм и тектонический режим плат
форм и подвижных поясов на каледонском этапе 
развития Земли (количественный анализ), успеш
но защищенной в 1985 г. в МГУ. В 1987 г. эта ра
бота опубликована в виде монографии “Каледон
ское осадконакопление и вулканизм в истории 
Земли”.

Материалы “Атласа” и дополнительный ана
лиз обширной в значительной степени иностран
ной литературы, легли в основу монографии “Ис
торическая геотектоника. Палеозой”, написан
ной К.Б. Сеславинским совместно с В.Е. Хаиным 
и опубликованной в 1991 г. В 1995 г. эта книга бы
ла издана в английском переводе индийским фи



лиалом издательства Оксфордского университе
та. В том же году на совокупность работ по изу
чению эволюции осадочной оболочки Земли
К.Б. Сеславинский вместе с А.Б.Тоновым, В.Е. Ха-. 
иным, А.Н. Балуховским и Н.А. Божко был удос
тоен Государственной премии России.

В 1986-1987 гг. К.Б. Сеславинский преподавал 
на кафедре динамической геологии МГУ, а в 1987 г. 
был приглашен В.В. Белоусовым на работу в Ин
ститут физики Земли на должность ведущего на
учного сотрудника и вскоре возглавил лаборато
рию геотектоники в Институте планетарной гео
физики Объединенного института физики Земли 
РАН. Здесь в полной мере раскрылись незауряд
ные творческие и организационные способности 
Кирилла Борисовича. В последние годы его дея
тельность распространилась и за пределы нашей 
страны. По его инициативе в Международной 
программе геологической корреляции и под его 
руководством стал осуществляться проект № 319 
“Глобальная палеогеография позднего докембрия 
и раннего палеозоя”. Заседания по этому проекту 
проводились в Англии, США, Норвегии, Китае, 
Канаде, Испании, а заключительный симпозиум 
был запланирован на август с.г. в Екатеринбурге. 
Кроме того, К.Б. Сеславинским было успешно 
начато сотрудничество с Университетом г. Цин
циннати (США), направленное на исследование 
колебаний уровня Мирового океана и гипсомет

рии континентов в палеогене. Под руководством
К.Б. Сеславинского и при поддержке Российско
го фонда фундаментальных исследований начата 
работа по проекту “Палеогеография и эволюция 
осадочных бассейнов Земли в раннем палеозое”. 
Все эти исследования продолжали и развивали 
главную тему научных изысканий Кирилла Бори
совича -  глобальная палеогеография раннего па
леозоя.

Научную деятельность К.Б. Сеславинский ус
пешно совмещал с научно-популяризаторской 
работой. Он активно участвовал в работе о-ва 
“Знание”, был прекрасным лектором, много
кратно публиковал статьи в научно-популярных 
журналах.

Общий список научных и научно-популярных 
трудов К.Б. Сеславинского насчитывает 130 на
званий, из них 4 монографии; 30 статей и 1 моно
графия опубликованы на английском языке.

В жизни К.Б. Сеславинский был очень общи
тельным, жизнерадостным, благожелательным 
человеком. Его неожиданный уход из жизни 
большая утрата для отечественной тектонической 
науки. Но его сотрудники, ученики, многочислен
ные друзья надолго сохранят в своих сердцах па
мять об этом прекрасном ученом и человеке.

Редакционная коллегия журнала “Геотектоника”



ВНИМАНИЮ АВТОРОВ!

Правила представления статей в журнал “Геотектоника”

1. Работа должна быть представлена на русском языке. Объем статей не должен превышать 32 страниц и 
кратких сообщений -  8 страниц, включая машинописный текст, список литературы и иллюстрации.

2. Текст рукописи представляется в двух экземплярах, рисунки и фотографии -  в трех экземплярах.
3. Конструкция статьи. Как правило, статья должна содержать следующие элементы:
а) Заглавие.
б) Фамилии и инициалы авторов; полные названия учреждений, в которых выполнена работа, с указанием 

города и почтового индекса.
в) Резюме, в котором должны быть изложены главные выводы. Размер резюме -  не менее 200 и не более 

400 слов.
г) Введение, в котором необходимо указать цель исследования. Здесь же уместны исторические сведения.
д) Описание метода исследования (если он не стандартен) и фактического материала. Необходимо разбить 

описание на разделы и снабдить их заголовками и подзаголовками.
е) Результаты исследования и их обсуждение.
ж) Заключение.
з) Список цитированной литературы.
и) Таблицы (на отдельных страницах).
к) Подписи к рисункам (с новой страницы).
4. Первый экземпляр текста статьи должен быть подписан авторами. На отдельном листе необходимо указать 

фамилию, почтовый адрес, номера телефона и телекса автора, с которым редакция будет поддерживать связь.
5. Требования к тексту рукописи.
а) Рукопись необходимо печатать через два интервала, оставляя слева поля 4 см, на машинке с нормальным 

шрифтом или на компьютере шрифтом № 12. Обязательно представление первого экземпляра машинописи.
б) Иностранные фамилии в тексте приводятся в русской транскрипции. В русской транскрипции даются и 

названия зарубежных географических пунктов.
в) Список цитируемой литературы составляется по алфавиту: сначала -  русскому, затем -  латинскому. 

В списке литературы приводятся фамилии и инициалы всех авторов, название статьи и журнала, год издания, 
том, выпуск, номера страниц; для книг -  название работы, издательство, место и год издания, количество 
страниц. В случае приведения в списке литературы иностранных монографий и статей из сборников, переве
денных на русский язык и изданных в России, необходимо после русского названия и фамилий авторов повто
рить оригинальное название научного труда и фамилий его авторов на иностранном языке. Ссылки на лите
ратуру в тексте даются в квадратных скобках, где указывается номер работы в списке литературы.

г) Обозначения греческими буквами и формулы вписываются черными чернилами. Необходимо делать чет
кое различие между заглавными и строчными буквами, подчеркивая прописные буквы двумя черточками снизу, 
а строчные -  сверху. Курсивные буквы подчеркиваются волнистой линией, греческие -  красным карандашом.

6. Требования к рисункам.
а) Первый экземпляр рисунков должен быть вычерчен черной тушью. Второй и третий экземпляры пред

ставляются в виде ксерокопий или фотокопий.
б) Фотографии, иллюстрирующие текст, должны быть хорошего качества и отпечатаны на глянцевой бумаге.
в) В статье должна быть обзорная карта, на которой показан район исследований и положение других ри

сунков.
г) На всех рисунках (картах, профилях, зарисовках) должны быть указаны линейный масштаб и ориенти

ровка, на картах обязательной показывать географические координаты. Сейсмические профили должны 
иметь вертикальный масштаб в километрах.

д) Необходимо позаботиться о том, чтобы статья была понятна не только специалистам по описываемому 
району: на рисунках обозначить все упоминаемые в тексте тектонические структуры, пункты, свиты. Не сле
дует нагружать рисунки ненужными названиями.

е) Максимальный размер рисунка в журнале 17 х 23 см. Можно представить более крупные рисунки 
(до 60 см по диагонали), которые будут уменьшены при воспроизведении; нагрузка на рисунках должна допу
скать уменьшение до указанного выше размера.

ж) На обороте каждой иллюстрации подписывается номер рисунка, фамилия автора, название статьи, в слу
чае необходимости указывается верх и низ. Все обозначения на рисунках необходимо разъяснить в подписях.

з) В тексте обязательны ссылки на все рисунки. Места размещения рисунков, таблиц должны быть указа
ны на полях рукописи.

7. Редакция высылает авторам отредактированный текст для проверки. Дальнейшее прохождение руко
писи контролируется редакцией.

8. Авторы получают 25 оттисков опубликованной статьи.
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