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УДК 551.24

АРХЕЙСКАЯ ТЕКТОНИКА МИНИПЛИТ
©1998 г. М. В. Минц

Г е о л о ги ч е с к и й  и н с т и т у т  Р А Н , 109017, М о с к в а , П ы ж евский  пер ., 7  
Поступила в редакцию 10.11.97 г.

Подобие основных параметров состояния верхних оболочек Земли в архее и настоящее время поз
воляет предполагать функционирование основных механизмов тектоники плит с 3.8 (3.9) млрд, лет, 
хотя отдельные механизмы этой модели могли быть “задействованы” позднее, по мере роста древ
нейших континентов, начиная с 3.5 или даже 3.0 млрд. лет. Формирование архейских гранит-зеле- 
нокаменных областей -  результат последовательной аккреции островодужных и океанических тир- 
рейнов к активным окраинам континентов. Формирование аккреционных орогенов завершалось 
столкновениями континентов с превращением аккреционных орогенов в коллизионные. Вследст
вие малых размеров архейские континенты практически целиком вовлекались в коллизионные 
процессы и подвергались интенсивным деформационно-метаморфическим преобразованиям. 
Предложенная модель архейской геодинамической эволюции характеризует последовательное 
“включение” корообразующих процессов и механизмов по мере роста размеров континентов.

ВВЕДЕН И Е
Архейская континентальная кора включает 

структуры трех типов: доминируют гранит-зелено- 
каменные области, менее значительна роль грану- 
лито-гнейсовых поясов, ограниченно распростра
нены эпиконтинентальные (эпикратонные) оса
дочные бассейны. Геохронологические данные 
свидетельствуют о близком по времени появлении в 
геологической летописи пород зеленокаменных 
разрезов и серогнейсовых ассоциаций гранит-зеле- 
нокаменных областей -  около 3.8 (3.9) млрд, лет на
зад [84,85]. Наиболее ранние из известных проявле
ний гранулитового метаморфизма (3.65-3.60 млрд, 
лет [58]) несколько “запоздали”. Появление эпи- 
континентальных осадочных бассейнов зафикси
ровано 3.1-2 .9  млрд, лет назад.

Древнейшие фрагменты континентальной ко
ры выявлены в составе ассоциации гнейсов Акаста 
(провинция Слейв, Канада). Эта ассоциация вклю
чает разнообразные по составу тоналито- и грани- 
то-гнейсы, амфиболиты и ультрамафиты, имею
щие возраст от 3.4 до, по меньшей мере, 4.0 млрд, 
лет. Установленные геохимическими исследова
ниями признаки существования уже 4.0 млрд, лет 
назад как обогащенных, так и истощенных ман
тийных пород могут свидетельствовать о значи
тельных первичных неоднородностях в составе 
архейской мантии. С другой стороны, как предпо
лагают С. Боуринг с соавторами [54, 55], те же 
признаки могут рассматриваться как свидетель
ство ранней дифференциации мантии и вовлече
ния в повторный кругооборот вещества наиболее 
древних континентально-коровых образований.

Согласно доминирующим идеям, стиль и интен
сивность тектонической жизни Земли непосредст
венно связаны с тепловым состоянием недр. П о

следнее, в свою очередь, определяется: 1) уров
нем теплогенерации (имея в виду все возможные 
источники -  радиоактивный распад, дифферен
циацию планетного вещества, приливно-отлив
ные явления в системе Земля -  Луна и др.); 2) ха
рактером теплопереноса; 3) эффективностью  
диссипации тепловой энергии через поверхность 
планеты. Главные механизмы перераспределе
ния тепла в мантии связаны с перемещениями 
мантийного вещества в форме конвекции (чисто 
тепловой, плотностной или химико-плотностной) 
или в форме плюмов (мантийных струй). Соот
ветственно рассматриваются две модели текто
нических процессов: тектоники плит и тектоники 
плюмов. П о некоторым оценкам оба механизма 
независимы и потому неальтернативны [63]. 
В рамках модели геодинамических процессов в 
мантии, развиваемой Н.Л. Добрецовым и А.Г. Кир- 
дяшкиным [13], предполагается, что процессы  
мантийной конвекции и возникновение плюмов 
тесно взаимосвязаны и совместно определяют 
весь комплекс явлений в тектоносфере Земли. 
Следуя этим авторам, в качестве главных глубин
ных “суперплюмов” можно рассматривать мощ
ные восходящие потоки горячего мантийного ве
щества, так или иначе включенные в конвектив
ные ячеи нижнемантийного уровня. Идея о 
взаимосвязи обоих механизмов поддержана в од
ной из недавних публикаций В.Е. Хайна [46].

При попытках оценить приемлемость тех или 
иных моделей тектонических процессов в условиях 
архея, необходимо иметь в виду доказанную сопос
тавимость по геохимическим и формационным  
признакам пород архейских зеленокаменных 
разрезов и фанерозойских осадочно-вулкано
генных ассоциаций различных тектоно-плитных



обстановок. В свою очередь, наиболее характер
ным проявлением процессов, соотносимых с текто
никой фанерозойских плюмов, является щелочной 
магматизм. Однако появление субщелочных пород 
в геологической летописи зафиксировано, начиная 
со среднего архея, а щелочных пород -  лишь с кон
ца позднего архея [16]. С плюмами связывают так
же формирование траппов и океанских мафических 
плато. В современных океанах такие структуры 
образованы геохимически специализированными 
толеитами. Их предполагаемые архейские анало
ги представлены мощными коматиит-толеитовы- 
ми разрезами зеленокаменных поясов [60].

Согласно модели, предлож енной Д. Э бот и 
У. Муни [50], именно мафит-ультрамафитовые 
комплексы океанских плато, формировавшиеся 
(и формирующиеся) в результате активности ман
тийных плюмов, могли быть важнейшим типом 
первичной коры. Предполагается, что их трансфор
мация в континентальную кору происходила после 
объединения (аккреции) ряда подобных плато в ре
зультате последующих преобразований над зонами 
субдукции, подобных тем, которые характерны для 
современных активных окраин. В основу модели 
положены вариации мощности континентальной 
коры, характеризующиеся сокращением ее мощно
сти в ряду архей -  протерозой -  фанерозой. А на
логичными возрастными вариациями, согласно 
модельным расчетам, должны были характери
зоваться мощности коры океанских плато. Веду
щая роль плюмов в формировании древнейшей 
континентальной коры тоналитового состава 
предполагается М .З. Глуховским и В.М. Морале- 
вым [9,10]. Геологические процессы в рамках мо
дели континентального корообразования, разра
батываемой названными авторами, в некоторой  
степени подобны процессам формирования сиа- 
лической коры над исландским плюмом. Однако 
имеются и существенные отличия, в частности, в 
составе пород.

В целом, сравнение архейских и фанерозой
ских структурно-вещественных ассоциаций поз
воляет видеть значительно более широкие актуа- 
листические аналогии в рамках модели тектони
ки плит и довольно ограниченные -  в рамках 
тектоники плюмов.

Для выбора более реалистического варианта ин
терпретаций важно оценить, в какой мере сопоста
вимы термодинамические условия в тектоносфере 
архейской и фанерозойской Земли. В работах мно
гих исследователей показано, что физико-геогра
фические условия земной поверхности в раннем 
архее были близки современным (развитые атмо
сфера и гидросфера [34], вершины вулканичес
ких построек ниже уровня водной поверхности 
океана [16, 65], температуры на поврехности 
лишь на несколько десятков градусов выше со
временных (максимальные оценки не превыша

ют 70-100°С) [34, 38, 74]; высокостоящие конти
ненты характеризуются расчлененным рельефом  
[57]). Существование достаточно низких темпера
тур на поверхности архейской Земли подтвержда
ется находками микрофоссилий с возрастом око
ло 3.5 млрд, лет и признаками биоорганических 
процессов, зафиксированными С-изотопными ис
следованиями раннеархейских железистых квар
цитов Западной Гренландии: в серии Исуа (более  
3.7 млрд, лет) и на о-ве Акилия (3.86 млрд, лет) 
[83]. О локальном характере сверхвысоких тем
ператур в архейской мантии свидетельствует до
статочно ограниченная роль коматиитов в зеле
нокаменных разрезах (в среднем не более 10% от 
объема вулканитов) [64].

Обобщ ение петрологических данных, харак
теризующих распределение Р, Т параметров в 
разрезах гранулито-гнейсовых поясов, позволило 
нам [24, 75, 82] реконструировать термальную 
структуру коры во время и в условиях гранулитово- 
го метаморфизма. Было показано, что в течение 
всей геологической истории, от раннего архея до 
мезо-кайнозоя, термальная структура нижней и 
средней коры в ареалах гранулитового метамор
физма характеризовалась однотипными особеннос
тями: температуры близ раздела кора-мантия со
ставляли 750-1000°С (по оценкам в [70] -  до 
1100°С); температурный градиент в нижней коре во 
время метаморфизма -  5-10°С/км, чем определя
лись относительно равномерное распределение 
температур в нижней коре и относительно высокие 
температуры в средней и верхней коре. Соответст
венно в перекрывающей верхней коре формирова
лись высокоградиентные (Т/Р) условия. Самые 
высокие температуры связаны с областями мак
симального утонения коры, которые отвечали 
наибольшему приближению мантийных диапи- 
ров (восходящих потоков в мантии) к основанию  
коры. Вариации мощности континентальной ко
ры в обстановках гранулитового метаморфизма в 
начальный и современный этапы геологической  
истории, по петрологическим оценкам, охватыва
ют один и тот же интервал -  25-55 км. Поскольку 
гранулитовые ассоциации формируются в условиях 
наиболее интенсивных тепловых потоков в коре, 
приведенные данные свидетельствуют о принципи
альной однотипности тепловых потоков, пронизы
вающих континентальную кору в течение всей соб
ственно геологической истории Земли. Следова
тельно, тепловое состояние и мощность 
субконтинентальной литосферы в архее также не 
могли существенно отличаться от современных 
значений этих параметров.

М ожет показаться, что эти заключения проти
воречат оценкам, свидетельствующим о значи
тельно более высоком, чем в настоящее время, 
уровне теплогенерации в архейской мантии. 
М ежду тем близкие температуры на поверхности 
Земли и в пределах континентальной литосферы



при существенно более высоком уровне теплоге- 
нерации в архейской мантии указывают на функ
ционирование чрезвычайно эффективных меха
низмов диссипации глубинного тепла в архее. Те
ория теплопереноса позволяет предполагать, что 
этот механизм должен быть подобен современно
му, включающему конвективный теплоперенос в 
мантии и сброс глубинного тепла при посредстве 
системы срединно-океанических хребтов.

П одобие основных параметров, характеризу
ющих тепловое состояние верхних оболочек Зем 
ли в архее и в настоящее время, позволяет пред
полагать и подобие главных процессов корообра- 
зования, включая функционирование основных 
механизмов тектоники плит, в течение всего пе
риода существования геологической летописи. 
Правомочность тектоно-плитных интерпретаций 
геологических структур раннего докембрия впер
вые в нашей стране была продемонстрирована
Ч.Б. Борукаевым [3].

По мнению многих исследователей, наиболее 
существенные отличия архейской тектоники 
плит от протерозойской и, тем более, фанерозой- 
ской заключались: в малых размерах и большом  
числе плит; их повышенной пластичности и способ
ности к внутренним деформациям; большей протя
женности осей спрединга и большей скорости спре- 
динга; в относительной кратковременности сущест
вования океанических плит и их несколько 
повышенной мощности. Эти особенности позволя
ют выделять особую архейскую форму тектоники 
плит -  тектонику миниплит, или эмбриональную  
тектонику плит [45].

Предлагаемая статья посвящена обсуждению  
данных геологической летописи, характеризую
щих особенности зарождения и эволюции древ
нейшей континентальной коры гранит-зеленока- 
менных областей в рамках тектоно-плитной мо
дели. В основу анализа и интерпретации данных 
положен хорош о известный метод комплексов- 
индикаторов геодинамических обстановок [1,11 
и др.]. Применимость этого метода для интерпрета
ции раннего докембрия требует некоторых поясне
ний [26], главные из которых приведены ниже.

Геодинамическая модель тектоники плит вклю
чает частные модели геологических процессов 
(магматизма, метаморфизма, седиментогенеза и 
т.п.), характеризующие конкретные геодинамичес- 
кие обстановки. Анализ разнообразных признаков 
структурно-вещественных ассоциаций, отвечаю
щих этим обстановкам, и выделение среди мно
жества признаков наиболее важных и определя
ющих позволили создать систему так называе
мых комплексов- индикаторов геодинамических 
обстановок. Принципиально важно, что различия 
комплексов- индикаторов имеют не только ф ор
мально-статистическую, но, прежде всего, гене
тическую основу: каждой обстановке отвечает

определенный набор условий протекания геоло
гических процессов. В частности, особенности со
става магматических продуктов в различных о б 
становках связаны с соответствующими отличия
ми: состава пород источника и глубин
выплавления магм, состава флюидных потоков, 
условий дифференциации и контаминации магм.

Геодинамическим обстановкам, связанным с ус
ловиями растяжения над восходящими мантийны
ми потоками (срединно-океанические хребты, кон
тинентальные рифты), отвечают относительно су
хие магматические расплавы. Данные о сухости 
океанических базальтов получены Л.В. Дмитрие
вым с коллегами [12]. Исследования газовой фазы  
в вулканитах различного состава в пределах К е
нийского рифта показали не только низкие со
держания Н20  в базальтах, но и их дальнейшее со
кращение в ультракислых и щелочных породах. 
Преобладающими компонентами ювенильной 
флюидной фазы являются С 0 2, СО, СН4, Н2, гало
гены и, по-видимому, азот, что согласуется с дру
гими данными о восстановительной обстановке 
при рифтогенном магмообразовании [2]. При вза
имодействии с морской водой породы океаничес
кой литосферы подвергаются гидратации, что 
приводит к образованию разнообразных вторич
ных водосодержащих минералов.

В свою очередь, магмообразование в связи с 
субдукцией, сопровождающейся дегидратацией 
океанической литосферы, протекает при участии 
флюидных потоков, обогащенных Н20 . Результа
том магмообразования в пределах зоны субдукции 
и перекрывающего ее мантийного клина является 
формирование широкой гаммы толеитовых и изве
стково-щелочных магм со специфическими геохи
мическими характеристиками [22, 33 и др.]. Базаль
ты промежуточного типа, характеризующиеся 
совмещением некоторых характеристик океани
ческих и островодужных лав (но отнюдь не их ус
реднением), формируются в пределах задуговых 
бассейнов над зонами субдукции [39].

Наличие определенных комплексов-индика
торов может четко ограничивать круг реконструи
руемых геодинамических обстановок. Например, 
нигде в пределах современной Земли не установле
но формирование вулканических серий острово- 
дужного геохимического типа в обстановках конти
нентальных рифтов. Редкие исключения имеют ло
кальный характер и объясняются локальными 
причинами. Это обстоятельство прямо связано с от
меченным выше коренным различием характера 
флюидных потоков при формировании рифто
генных и субдукционных магм. Следовательно, с 
учетом “сухости” мантии уже в раннем архее (су
ществование гидро- и атмосферы в раннем архее 
отмечено выше), наличие в разрезах зеленока
менных поясов островодужных (прежде всего, 
известково-щелочных) серий изверженных пород



однозначно указывает и на существование гидра
тированной океанической литосферы, в резуль
тате субдукции которой формируются подобные 
серии. Эти заключения достаточно тривиальны. 
Тем не менее, напоминание о них представляется 
необходимым, так как именно при интерпретации 
гранит-зеленокаменных областей они особенно ча
сто не принимаются во внимание (см. ниже). Более 
того, архейские зеленокаменные и раннепротеро
зойские осадочно-вулканогенные пояса, включаю
щие ассоциации пород океанического и острово- 
дужного типов, нередко принимаются в качестве 
э т а л о н о в  структур, отвечающих неким специфи
ческим геодинамическим обстановкам в раннем 
докембрии, обычно так или иначе связываемым с 
внутриконтинентальными процессами. В дейст
вительности же эти пояса и обстановки их фор
мирования являются о б ъ е к т а м и  р е к о н с т р у к ц и й .

В принятом подходе не заключено какого бы 
то ни было отрицания очевидного факта эволю
ции геодинамических обстановок в геологичес
кой истории Земли и сопряженной эволюции маг
матических процессов, равно как и иных проявле
ний эволюции. Напротив, именно сопоставление 
о дн о т и п н ы х  ассоциаций изверженных пород раз
личного возраста позволяет зафиксировать эволю
ционные изменения, такие, как например, эволю
ция состава мантии, связанная с ростом коры, и др. 
Систематический анализ геохимической эволюции 
однотипных вулканических ассоциаций, начиная с 
зеленокаменных поясов архея и протерозоя и 
кончая зеленокаменными ассоциациями фанеро- 
зоя и вулканитами соответствующих геодинами
ческих обстановок современной Земли, прове
денный К. Конди (“Зеленокаменные ассоциации 
во времени” [60]), позволил установить ряд зако
номерных изменений в составе базальтов океа
нов (спрединговых зон, океанических плато и др.) 
на фоне несомненной общности этих преобразо
ваний в течение всей геологической истории. Вы
явленные закономерности позволяют, в сою оче
редь, обратиться к анализу эволюции самих об
становок.

Характерные для раннего докембрия тектони
ческие структуры, получившие название грану- 
лито-гнейсовых поясов, известны в течение всей 
геологической истории Земли. Однако вследст
вие глубинного характера процессов гранулитово- 
го метаморфизма исследования даже наиболее мо
лодых гранулитов не дают оснований для однознач
ных заключений о геодинамических обстановках 
метаморфизма и тектонического размещения гра- 
нулитовых комплексов. Тектоно-плитная интер
претация гранулито-гнейсовых ассоциаций и их вза
имоотношения с гранит-зеленокаменными облас
тями представляют собой специальную проблему 
(см., например, [24-26, 56]), рассмотрение кото
рой не входит в задачу данной статьи.

ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ 
ОБСТАНОВКИ ФОРМИРОВАНИЯ 

ГРАНИТ-ЗЕЛЕНОКАМЕННЫХ ОБЛАСТЕЙ
Архейские гранит-зеленокаменные области 

представляют собой закономерное сочетание, па
рагенез, структурно-вещественных ассоциаций зе
ленокаменных поясов и обрамляющих структур, 
образованных преимущественно гранито-гнейсами 
(“серыми гнейсами”). Количественные отношения 
вулканогенно-осадочных ассоциаций и их грани
то-гнейсового обрамления в пределах гранит-зе
ленокаменных областей варьируют в широких 
пределах, последним может принадлежать от 50- 
60 до 90% площади этих областей.

Г ео ди н а м и ч еск и е  о б с т а н о в к и  и у с л о в и я
ф о р м и р о в а н и я  о с а д о ч н о -в у л к а н о ге н н ы х  

ассоц и ац и й  зе л е н о к а м е н н ы х  п о я с о в

Согласно обзорам, приведенным в работах
К. Конди [16], М. Де Вита и Л.Д. Эшуола [64] и 
других исследователей, эффузивные породы зе
ленокаменных поясов варьируют по составу от 
ультраосновных до кислых и щелочных и принад
лежат всем известным петрохимическим сериям: 
ультраосновной (коматиитовой), толеитовой, из
вестково-щелочной и щелочной. Преобладают 
породы основного состава толеитовой и извест
ково-щелочной серий. Среди последних играют 
важную роль (согласно С.С. Суну [42] -  преобла
дают) высокомагнезиальные разности (коматиито- 
вые базальты). Роль собственно коматиитов (ульт
раосновных лав преимущественно перидотитового, 
частью пироксенитового состава) обычно подчер
кивается для обозначения специфичности вулка
низма зеленокаменных поясов. Между тем их 
объем не превышает 10% от общего объема вулка
нитов в разрезах архейских поясов, в единичных 
случаях составляя более значительную часть, но не 
более 30%. Известково-щелочные вулканиты охва
тывают всю гамму составов, при этом роль андези
тов достаточна велика в некоторых поясах (преиму
щественно в пределах кратона Сьюпириор, Канада) 
при их полном отсутствии в других поясах. Доля 
кислых пород, представленных преимущественно 
пирокластическими и гиалокластическими разно
стями и отложениями пепловых потоков, относи
тельно невелика. Наименее распространены поро
ды субщелочного и щелочного состава (щелочные 
базальты, трахиандезиты, трахиты, лейцитовые 
трахиты). Наиболее древние (около 3.2 млрд, лет) 
трахиты и трахиандезиты известны в пределах 
формации Шонгецихт в верхней части разреза по
яса Барбертон, Южная Африка. В разрезах конца 
позднего архея реконструированы отложения 
пепловых потоков комендит-пантеллеритового 
состава [28]. Присутствие щелочных вулканитов 
имеет не менее принципиальный характер для 
оценки термальных условий раннеархейского



магмообразования, чем присутствие коматиитов. 
Если наличие коматиитов свидетельствует о су
ществовании особо высокотемпературных усло
вий в архейской мантии, то наличие щелочных 
пород, напротив, указывает на реальность отно
сительно низкотемпературных процессов магмо
образования при минимальной степени плавле
ния мантийного субстрата.

Само по себе разнообразие вулканогенных по
род зеленокаменных поясов говорит о соответству
ющем разнообразии условий магмообразования в 
архее. При этом геохимические типы большинства 
вулканогенных ассоциаций без принципиальных за
труднений сопоставляются с соответсвующими по
родами “базовых” геодинамических обстановок [16, 
42, 60 и др.]. отчетливо преобладают вулканиты, 
аналоги которых характерны для обстановок океа
нического спрединга, океанских плато, островных 
дуг и активных окраин. Архейские базальты ха
рактеризуются относительно повышенными кон
центрациями Ni, Fe и Со и пониженными содер
жаниями А120 3 п о  сравнению с постархейскими 
базальтами той же магнезиальности.

Исключение составляют лишь коматииты -  
ультраосновные лавы, достоверные аналоги ко
торых в последующей истории Земли почти со
вершенно отсутствуют. Уникальные проявления 
позднемелового коматиитового вулканизма, ко
торый может быть связан с функционированием 
Галапагосской горячей точки, сосредоточены в 
пределах Карибского бассейна и сопредельной тер
ритории Восточной Пацифики близ побережья Ко
ста-Рика и Боливии (о-в Горгона [66], о-в Кюрасао, 
фрагменты офиолитовых комплексов Никоя- 
Тортугал и Ромерал [51]). Часто можно встретиться 
с утверждением, что именно наличие коматиитов в 
разрезах зеленокаменных поясов делает и сами эти 
пояса принципиально несопоставимыми с какими 
бы то ни было осадочно-вулканогенными струк
турами фанерозоя. С другой стороны, мощные 
коматиит-толеитовые толщи в разрезах зелено
каменных поясов, лишенных прямых свиде
тельств формирования в обстановках срединно
океанических хребтов, по ряду признаков оцени
ваются в качестве близких аналогов ассоциаций 
фанерозойских океанских плато -  последние так
же характеризуются мафитовым составом коры 
повышенной мощности, но лишены коматиитов 
[16, 60]. Локальность условий формирования высо
котемпературных коматиитовых магм и участие 
коматиитов в составе коматиит-толеитовых ассо
циаций, в которых толеиты характеризуются гео
химическими признаками, подобными MORB, поз
воляют рассматривать модель мантийных плюмов 
(горячих точек) в качестве наиболее согласованной 
модели геодинамической обстановки коматиит- 
толеитового магматизма. Специфика этой обста

новки в архее, определившая значительную роль 
коматиитов, непосредственно связана с особенно
стями термального состояния архейской мантии.

В свою очередь, базальтовые коматииты (ко- 
матиитовые базальты) геохимически близки вы
сокомагнезиальным лавам марианит-бонинито- 
вой серии, хотя концентрации большинства неко
герентных элементов в базальтовых коматиитах 
несколько ниже, чем в бонинитах. Коматиитовые 
базальты структурно и пространственно совме
щены с мафитовыми вулканитами (преимущест
венно с андезито-базальтами) островодужного, 
реже океанического, но не континентально-риф- 
тового геохимического типа [22, 42].

Критический анализ различных геодинамичес
ких моделей формирования гранит-зеленокамен- 
ных областей приведен К. Конди [16]. Опираясь на 
его выводы, а также на опубликованные в послед
ние годы примеры тектонического анализа круп
ных докембрийских регионов [60, 64, 65, 68, 73], 
можно утверждать, что структурно-веществен
ные комплексы зеленокаменных поясов в широ
ком плане вполне сопоставимы с соответствую
щими комплексами фанерозоя, что позволяет 
предполагать их формирование в однотипных гео
динамических обстановках. Сравнительно недав
но стали известны прямые свидетельства реаль
ности процесса спрединга океанического дна при 
формировании позднеархейских (2.67 млрд, лет) 
пиллоу-лав благодаря обнаружению полного 
офиолитового разреза, включая комплекс парал
лельных даек, в основании супергруппы Йелло
унайф одноименного зеленокаменного пояса Ка
надского щита [71, 77].

Перечисленные особенности позволяют рас
сматривать зеленокаменные пояса в качестве де
формированных фрагментов сутурных поясов кол
лизионных систем, включающих тектонически сов
мещенные структурно-вещественные комплексы 
доколлизионных геодинамических обстановок: 
континентально-рифтового типа и сопряженные с 
ними толщи шельфового типа; комплексы коры 
океанических (в том числе задуговых) бассейнов 
и океанических плато, островодужных и окраин
но-континентальных систем. Эта интерпретация 
предполагает существование последовательно 
сменявших одна другую и латерально распреде
ленных геодинамических обстановок, отвечаю
щих разным стадиям цикла Уилсона. Безусловно, 
приведенные соображения не предполагают пол
ной идентичности раннедокембрийского и фане- 
розойского этапов по размерам геодинамических 
систем, темпу геодинамических процессов и т.д. 
Предполагается лишь общий стиль эволюции и 
подобие главных породообразующих процессов.
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Плутонические породы гранит-зеленокамен- 
ных областей представлены гнейсовидными гра- 
нитоидами (гранито-гнейсами) и мигматитами при 
ограниченной роли фрагментов догранитных ма- 
фитовых пород, обычно имеющих характер скиа- 
литов. Преобладают натровые гранитоиды тона- 
лит-трондьемитового состава, сопровождаемые от
носительно меньшим количеством пород калиево
натрового ряда. Ассоциацию в целом принято отно
сить к типу “серых гнейсов” или тоналит-трондье- 
мит-гранодиоритовой серии. Состав пород этой 
ассоциации характеризуется рядом особенностей, 
которые не позволяют непосредственно сопос
тавлять раннедокембрийские серогнейсовые гра
нитоиды с петрохимически близкими породами 
последующих периодов, в частности, с породами 
известково-щелочной серии, принадлежащими ба- 
зальт-андезит-дацит-риолитовой ассоциации, ши
роко представленной в постархейских орогенах 
[25,80,81].

В настоящее время популярна модель форми
рования тоналит-трондьемит-гранодиоритовой се
рии в результате парциального плавления пород 
океанической коры. Особые условия, определяв
шие размещение зоны плавления в пределах погру
жающейся плиты (а не перекрывающего мантий
ного клина, как это свойственно фанерозойским зо
нам субдукции), связываются с повышенным 
термальным градиентом в архее. Соответствен
но, геохимические особенности гранитоидов тона- 
лит-трондьемит-гранодиоритовой серии определя
ются плавлением пород толеитового состава, пре
образованных в гранатовые амфиболиты или 
кварцевые эклогиты, с сохранением в рестите гра
ната и амфибола, тогда как геохимические особен
ности известково-щелочных пород (базальт-анде- 
зит-дацит-риолитовой ассоциации), формирующих
ся при плавлении подвергшихся метасоматозу 
мантийных пород, регулируются равновесиями с 
пироксен-оливиновыми реститами [43,78-81].

Кроме того, сохранила свое значение модель 
гранитизации, которая, впрочем, не пользуется 
поддержкой зарубежных ученых. Первоначаль
ные представления о гранитизации получили 
дальнейшее развитие в рамках модели “магмати
ческого замещения” [14, 17], которое понимается 
как комплексный процесс, включающий метасома- 
тические преобразования, эвтектическое межгра
нулярное плавление и рекристаллизацию исходных 
пород варьирующего состава, протекающий при 
активном участии флюидов преимущественно вод
ного состава [14,15]. В рамках этой модели находят 
удовлетворительное объяснение признаки фор
мирования серых гнейсов in situ  и особенности 
распределения и перераспределения РЗЭ в поро
дах тоналит-трондьемит-гранодиоритовой серии.

Наиболее вероятным источником гранитизирую- 
щих флюидов являются подвергающиеся дегид
ратации породы субдуцируемой океанической 
литосферы [25].

В рамках названных моделей, независимо от 
их петрологического содержания, формирование 
серогнейсовых гранитоидов связывается с обста
новкой активных окраин.

Г ео д и н а м и ч еск и е  о б с т а н о в к и  
ф о р м и р о в а н и я  и т о г о в ы х  с т р у к т у р  

гр а н и т -зе л е н о к а м е н н ы х  о б л а с т е й

Структурные соотношения главных компо
нентов гранит-зеленокаменных областей свиде
тельствуют о сложной геологической эволюции, 
включавшей стадии: 1) океанического магматиз
ма и осадконакопления на пассивных окраинах; 
2) формирования вулканических и интрузивных 
комплексов активных континентальных окраин, 
островных дуг и сопряженных вулканогенно-оса
дочных ассоциаций задуговых бассейнов; 3) по
следующих аккреции и тектонического скучива- 
ния океанических и островодужных террейнов, 
сопровождавшихся деформациями и гранитоид- 
ным магматизмом; 4) формирования итоговых 
структур гранит-зеленокаменных областей в ре
зультате деформирования надвиго-поддвиговых 
ансамблей, образованных осадочно-вулканоген
ными ассоциациями, гранито-гнейсовыми купола
ми и “куполовидными” гранитоидами [16, 53, 60].

ЗАКОНОМЕРНОСТИ ЭВОЛЮЦИИ 
ГРАНИТ-ЗЕЛЕНОКАМЕННЫХ ОБЛАСТЕЙ

Новые данные, позволяющие охарактеризо
вать закономерности роста архейских континен
тов, особенности глубинного строения гранит-зеле
нокаменных областей и эволюционные соотноше
ния зеленокаменных поясов и пород гранито
гнейсового комплекса, получены в последние годы 
в результате исследований гранит-зеленокаменных 
областей кратона Каапвааль (Южная Африка), 
провинции Сьюпириор (Канадский щит), Карель
ского кратона и северо-востока Кольского полу
острова (Балтийский щит). Эти данные рассмот
рены ниже.

К а а п ва а л ъ ск а я  гр а н и т -зе л е н о к а м е н н а я  о б л а с т ь , 
Ю ж ная А ф р и к а

Каапваальский кратон (гранит-зеленокаменная 
область) охватывает площадь около 1.2 млн. км2. 
В современном выражении кратон представляет 
собой фрагмент более крупной структурной едини
цы, расчлененной в последующие геологические 
эпохи. Согласно обзору, приведенному М. де Витом 
и Р.А. Хартом [65], кратон образован серией 
доменов (рис.1), некоторые из которых могут
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Рис. 1. Л -  схема структурного районирования архейской гранит-зеленокаменной области кратона Каапвааль, Южная 
Африка, по [65] с незначительными упрощениями; Б -  схематический сейсмический разрез через юго-западную часть 
кратона Каапвааль (положение разреза показано на рис. 1, А), [65].
Существующие геологические данные не позволяют уверенно установить, являются ли выделенные домены аллох
тонными один относительно другого (и соответственно испытали значительные перемещения от мест их формирова
ния) или они представляют фрагменты тектонически нарушенного, но единого геологического образования.
1 -  гранит-зеленокаменная область; 2 -  гранулитовый пояс; 3 -  часть Каапваальского кратона, перекрытая про
терозойскими образованиями; 4 -  геологические комплексы в обрамлении Каапваальского кратона; 5-9 -  грани
цы: 5 -  кратона Каапвааль, 6- архейских доменов, 7, 8 -  надвиги различного возраста (7) и с возрастом 2.1-2.6 млрд, 
лет (5), 9 -  экстраполированные участки границ; 10 -  глубинный сейсмический профиль (рис. 1, Б). Домены: Барбер
тон (Бс -  северный, Бю -  южный террейны), Древние Гнейсы (ДГ), Витватерсранд (Вт), Центральный (Ц), Мурчисон 
(М), Питерсбург (П), Безымянный (БИ), Вредефорт (Вр), Наталь (Н), Южный (Ю),Колесберг (Ко), Амалия (А), Кра- 
айпен (Кр), Лимпопо (Лю -  южный, Лц -  центральный, Лс -  северный). Города: К -  Кимберли, И -  Йоханнесбург.



быть отделены один от другого не только по геоло
гическим признакам, но и по особенностям глубин
ного строения, в частности, по мощности и скорост
ным характеристикам подстилающей литосферы.

Участки наиболее древней коры принадлежат 
зеленокаменному поясу (домену) Барбертон и со
предельному с ним домену, образованному ком
плексом Древних Гнейсов, расположенным в вос
точной части кратона. Мафит-ультрамафитовые 
породы Южного террейна пояса Барбертон на ос
нове геолого-геохимических данных интерпрети
руются в качестве фрагмента литосферы океани
ческого типа с возрастом около 3.5 млрд, лет, ко
торая была обдуцирована приблизительно через 
45 млн. лет после своего образования на поверх
ность террейна островодужного типа. За этим по
следовало присоединение новых террейнов, обра
зованных корой океанического и островодужного 
типов, сопровождавшееся формированием тонали- 
тов и гранитоидов 3.3-3.2 млрд, лет назад, вплоть до 
стабилизации региона около 3.1 млрд, лет назад. 
Зеленокаменные породы пояса Питерсбург в се
верной части кратона Каапвааль характеризуются 
теми же особенностями состава и оценками возра
ста, что и породы пояса Барбертон.

Фрагменты зеленокаменных поясов домена 
Наталь в юго-восточной части кратона образова
ны мафитами и ультрамафитами при участии бо- 
нинитов (коматиитовых базальтов), сформиро
ванными 3.4—3.3 млрд, лет назад. Как и в пределах 
доменов Барбертон -  Древние Гнейсы, аккреция 
океанических и островодужных террейнов сопро
вождалась формированием и размещением тона- 
литов (3.3-3.2 млрд, лет) и завершилась гранит
ным магматизмом несколько ранее 3.0 млрд, лет 
назад. Домены Наталь и Древние Гнейсы совмест
но перекрыты недеформированной вулканогенно
осадочной толщей Понгола (2.95 млрд. лет). По-ви
димому, объединение названных доменов в еди
ный композитный континент произошло уже 
около 3.2 млрд, лет назад, а его стабилизация за
вершилась не позднее 3.0 млрд, лет назад. В итоге 
к концу среднего архея была сформирована древ
нейшая в пределах Каапваальского кратона кон
тинентальная территория площадью не менее
0.5 млн. км2.

Последующая эволюция включала присоеди
нение континентальных доменов, разместивших
ся в центральной, западной и северной частях 
кратона (в современных координатах) и заверши
лась 2.9-2.68 млрд, лет назад столкновением с 
кратоном Зимбабаве формированием тектониче
ских покровов гранулитового пояса Лимпопо.

Таким образом, аккреция островодужных и оке
анических террейнов, результатом которой стало 
формирование древнейшего кратона, охватила 
около 500 млн. лет; продолжительность второго 
этапа аккреции составила не менее 300 млн. лет.

Особенности глубинного строения Каапвааль
ского кратона охарактеризованы сейсмическими

методами и результатами изучения ксенолитов 
литосферных пород, вынесенных при формиро
вании кимберлитовых трубок. Мантийные ксено
литы образованы метаморфизованными алмазо
носными перидотитами и эклогитами. Включе
ния перидотитов, обнаруженные в алмазах, 
датированы 3.3-3.2 млрд, лет [56]. Следователь
но, литосферный “киль” под формирующимся 
Каапваальским кратоном уже к этому времени 
достигал мощности 150-200 км [65, 69, 88}. Сход
ство С-изотопных отношений в алмазах и в поро
дах зеленокаменного пояса Барбертон рассмат
ривается как указание на формирование “киля” 
за счет субдуцированной мафит-ультрамафито- 
вой коры, фрагменты которой сохранились в 
пределах зеленокаменного пояса [65, 72]. Соглас
но данным о распределении скоростей сейсмиче
ских волн, мощность сегодняшней литосферы в 
пределах Каапваальского кратона варьирует от 
350 до 170-220 км (см. рис. 1, Б). Вариации мощ
ности литосферы коррелируются с расположени
ем тектонических структур на поверхности [65].

Гранит-зеленокаменная область провинции 
Съюпириор, Северная Америка

Гранит-зеленокаменная область провинции 
Сьюпириор (рис. 2) площадью приблизительно 
1.35 млн. км2 образована последовательностью 
субпараллельных поясов ВСВ-го простирания, 
характеризующихся кострастирующими литоло
гией, возрастом и уровнем метаморфизма. В ны
нешнем виде провинция представляет собой 
фрагмент более крупной архейской гранит-зеле- 
нокаменной области.

Согласно обзорам, приведенным П. Хоффма
ном [73] и Р.М. Кловсом [76], структура провин
ции Сьюпириор образована поясами четырех ти
пов: 1) вулкано-плутоническими комплексами, 
представляющими собой реликты островных дуг; 
2) метаосадочными поясами -  фрагментами аккре
ционных призм; 3) плутоническими комплексами -  
включениями континентальной коры в пределах 
островодужных систем и ассоциациями активных 
континентальных окраин; 4) высокометаморфизо- 
ванными гнейсовыми комплексами, часть которых 
отвечает относительно более глубоким уровням 
эрозионного среза поясов предыдущих типов. Наи
более южный из поясов островодужного типа (Ва- 
ва-Абитиби) образован преимущественно юве
нильными ассоциациями, тогда как в пределах по
ясов, расположенных севернее, сохранились 
многочисленные фрагменты более древней коры с 
возрастами вплоть до 3.0 млрд. лет. (Эрогенные ста
дии, отвечающие формированию активной окраи
ны (пояс Учи-Сачиго) и последовательному при- 
членению островных дуг, зафиксированы изотоп
но-геохронологическими данными: 2.725 млрд, лет 
(Учи-Сачиго), 2.705 млрд, лет (Вабигун), 2.695 млрд.
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Рис. 2. Л -  геологическая карта провинции Сьюпириор; Б -  разрезы , характеризующ ие тектоно-плитную  эволюцию, 
вклю чавш ую  аккрецию  островодужных террейнов и столкновение с форландом Миннесота. По [73] с незначительной 
генерализацией.
1-11 -  геологическая карта: 1-7 -  архей: / -  гранулито-гнейсы, подвергшиеся ретроградному метаморфизму, 2 -  гра- 
нулито-гнейсовый комплекс, 3 -  метаосадки, образующие аккреционную призму, 4 -  батолит окраинно-континен
тальной дуги, 5 ,6 -  островодужные: 5 -  плутоны, 6 -  супракрустальные пояса, 7 -  форланд Миннесота; 8 , 9 -  протеро
зой: 8 -  ранний, 9 -  поздний; 10 -  граница провинции с протерозойскими структуурами (ее продолжения под платфор
менным чехлом не показаны); 11 -  границы террейнов: а -  установленные, б -  экстраполированные. 12-14 -  
схематические разрезы: 12 -  кора континентальных и островодужных террейнов, 13 -  аккреционные призмы, 14 -  суб- 
дукционный вулканизм. Сокращения: островодужные террейны: Ва -  Вава, Вб -  Вабигун, УС -  композитный Учи-Са- 
чиго; ГЛз -  тектоническая зона Грейт-Лейк (Великих Озер); аккреционные призмы: Ин -  Инглиш-Ривер, К -  Куэти- 
ко; Ми -  форланд Миннесота.
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лет (Вава-Абитиби). Пространственные (с севера 
на юг) и геохронологические особенности разме
щения поясовых элементов в структуре провин
ции Сьюпириор интерпретируется как свидетель
ство последовательного причленения островных 
дуг к расположенной севернее (в современных 
координатах) активной континентальной окраине 
Учи-Сачиго (см. рис. 2), завершившегося колли
зией вновь созданного композитного континента

с переместившимся с юга “континентом” 2.65- 
2.64 млрд, лет назад. Последний был деструктиро- 
ван в ходе протерозойских тектонических событий 
и представлен лишь гнейсовым поясом Миннесота 
(3.6 млрд. лет). Датировки высокотемпературного 
метаморфизма пород нижних уровней коры в пре
делах пояса Вава-Абитиби свидетельствуют о позд- 
не- и постколлизионной эволюции этого пояса 
вплоть до 2.49 млрд, лет (по обзорам в [76, 86]).



Рис. 3. Карельская гранит-зеленокаменная область, Балтийский щит (составил М.В. Минц).
1 -  осадочный чехол Восточно-Европейской платформы; 2 -  позднепротерозойские граниты-рапакиви; 3,4 -  ранний 
протерозой: 3 -  Свекофенская область (аккреционный орогенный пояс), 4 -  осадочно-вулканогенные пояса (преиму
щественно внутриконтинентальные коллизионные орогены); 5 -  гранит-мигматитовые и гранит-гнейсовые купола 
(преимущественно архейские серогнейсовые гранитоиды, реоморфизованные в позднем архее и раннем протерозое); 
6 -  осадочно-вулканогенные комплексы архейских зеленокаменных поясов; 7 -  архейские породы, не подвергшиеся 
реоморфизму и куполообразованию; 8 -  геологические границы; 9 -  надвиги. Обозначения в кружках: зеленокамен
ные пояса, упоминаемые в тексте: 1 -  Каменноозерский, 2 -  Койкарский, 3 -  Костамукшский, 4 -  Кухмо, 5 -  Суомус- 
салми; В -  Водлозерский блок.

Реконструкция тектоно-плитной эволюции гра- 
нит-зеленокаменной области нашла подтвержде
ние в результатах сейсмопрофилирования в рамках 
программы ЛИТОПРОБА: полученные данные 
зафиксировали полого наклоненную к северу зо
ну отражений, прослеженную от поверхности че
рез кору в мантию. Зона отражений, коррелируе
мая на поверхности с зоной милонитов, зафикси
рована в мантии на протяжении около 30 км. Эта 
зона рассматривается в качестве “следа” архей
ской зоны субдукции [59].

В целом аккреция островодужных и океаниче
ских террейнов, завершившаяся итоговой колли
зией, охватила около 75 млн. лет; последующие 
стадии архейской эволюции продолжались при
близительно 150 млн. лет.

К а р е л ь с к а я  гр а н и т -зе л е н о к а м е н н а я  о б л а с т ь , 
Б а л т и й с к и й  щ и т

В структурном плане Карельская гранит-зеле
нокаменная область (около 0.2 млн. км2) несколь
ко напоминает провинцию Сьюпириор благодаря 
полосовому чередованию зеленокаменных поясов 
и разделяющих гранито-гнейсовых комплексов. Ее 
строение осложнено размещением раннепротеро
зойских осадочно-вулканогенных поясов, протяги
вающихся через ее центральную и восточную части 
под острым углом к преобладающему простира
нию архейских зеленокаменных поясов (рис. 3). 
В рамках существующих моделей раннепротеро
зойские пояса имели рифтогенную природу [7] 
или были сформированы в результате более



сложной эволюции, включавшей стадии рифто- 
генеза, раскрытия океанических структур крас
номорского типа, их закрытия в результате суб- 
дукции и коллизии [25]. В обоих вариантах пред
полагается, что итоговые смещения фрагментов 
архейской гранит-зеленокаменной области были 
относительно невелики. Это позволяет считать, 
что основные черты архейской структуры сохра
нились до настоящего времени.

Геохронологические данные [31, 32, 37, 41, 87] 
свидетельствуют о том, что латеральное наращива
ние архейского кратона происходило в течение по
зднего архея последовательно с востока на запад 
(в современных координатах). Наиболее древний 
возраст установлен для коматиитов в пределах зе
ленокаменного разреза Водлозерского блока в 
юго-восточной части Карелии (3.4 млрд, лет); воз
раст вулканитов Каменноозерской структуры в 
пределах Восточно-Карельской зоны составил
3.1-2.9 млрд, лет; андезиты и дациты Койкарско- 
го пояса (Центрально-Карельская зона) были 
сформированы 2.86 млрд, лет назад. В строении 
Костомукшского зеленокаменного пояса (севе
ро-запад Карелии) участвуют мафит-ультрама- 
фитовый, Контокский, и терригенно-осадочный, 
Гимольский, террейны. Коматиит-базальтовый 
комплекс Контокского террейна, сформирован
ный около 2.84 млрд, лет назад, был аккретиро- 
ван к пассивной окраине Гимольского террейна 
2.8 млрд, лет назад [32]. Аналогичные даты полу
чены для пояса Кухмо-Суомуссалми, располо
женного в западной части Карельского кратона 
на территории Финляндии.

Столь же закономерно изменяются датировки 
пород гранито-гнейсового комплекса [18, 20, 49, 
79]. Наиболее древние гнейсы тоналит-трондье- 
мит-гранодиоритовой серии (3.2-3.1 млрд, лет) 
установлены в пределах Водлозерского блока; 
эти гнейсы включают фрагменты еще более 
древней коры с возрастом 3.6-3.5 млрд. лет. Бо
лее молодые тоналиты, 3.0-2.9 млрд, лет, сосре
доточены в южной и юго-восточной Карелии. 
Для центральных и западных частей гранит-зеле
нокаменной области характерны тоналит-трон- 
дьемит-гранодиоритовые гнейсы с возрастом
2.9-2.8 млрд. лет. Наиболее молодые архейские 
гранитоиды (гнейсы Наавала) в той же области 
охарактеризованы датами 2.7-2.6 млрд. лет.

Для отечественных геологов зеленокаменные 
пояса Карелии на протяжении длительного вре
мени служили эталоном древних эпиконтинен- 
тальных структур “трогового” типа. Участие в 
разрезах поясов пород толеит-коматиитовой и 
известково-щелочной серий рассматривалось в 
качестве одной из вещественных характеристик 
подобных структур [6. 7. 36 и др.]. Предполага
лось, что несмотря на сходство этих серий с океа
ническими и островодужными породами фанеро-

зойского возраста, образованные ими стратигра
фические последовательности накапливались 
поверх “относительно тонкой сиалической ко
ры”. Иными словами, состав этих комплексов не 
рассматривался в качестве индикатора геодина- 
мических обстановок их формирования. В по
следние годы на базе данных детальных геохими
ческих, геохронологических и структурно-страти
графических исследований и с учетом идей 
тектоники плит были предложены аккреционные 
модели ряда зеленокаменных поясов, “разрезы” ко
торых включают тектонически совмещенные оса
дочно-вулканогенные комплексы, первоначально 
сформированные в пределах пространственно ра
зобщенных океанических структур, островных дуг, 
пассивных окраин и т.п. [19, 32]. Принадлежность 
пород гранито-гнейсового комплекса “серогней
совому” типу обоснована геологическими и де
тальными геохимическими данными [21].

Вместе с тем сохранились представления о 
рифтогенной природе зеленокаменных поясов. 
Предполагается, что блоки континентальной коры 
подверглись лишь незначительным относительным 
перемещениям в связи с формированием и эволю
цией поясов и интенсивной последующей перера
ботке в результате внутриконтинентального гра- 
нитоидного магматизма [5, 8, 35]. При этом зеле
нокаменные пояса рассматриваются в качестве 
“супракрустальных троговых структур” -  “вулка
нических дуг”, мигрировавших в западном на
правлении [4, 8], а коматиит-толеитовые и изве
стково-щелочные серии -  в качестве производных 
мантийного и мантийно-корового магматизма, со
ответственно [4,5]. Между тем, если интерпретиро
вать данные геологической летописи в соответст
вии с логикой метода “комплексов-индикаторов”, 
можно реконструировать следующие особеннос
ти архейской эволюции Карельской гранит-зеле
нокаменной области.

1. Зеленокаменные пояса имеют аккрецион
ную природу, их “разрезы” включают тектоничес
ки совмещенные осадочно-вулканогенные ком
плексы, первоначально сформированные в преде
лах пространственно разобщенных океанических 
структур, островных дуг, пассивных окраин и т.п. 
Участие в отдельных разрезах комплексов пород 
рифтогенного типа указывает на заложение не
которых поясов на ранее сформированной конти
нентальной коре.

2. Скоррелированность возрастных оценок зе
ленокаменных и гранито-гнейсовых ассоциаций и 
их систематическое омоложение в западном на
правлении свидетельствуют о последовательном 
формировании островодужных террейнов и их 
последовательном же причленении к западной ок
раине (в современных координатах) древнейшего 
ядра Карельского кратона, фрагментом которого 
является Водлозерский блок. Аккреция островных
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Рис. 4. Гранит-зеленокаменная область северо-востока Кольского полуострова, Балтийский щит (составил М.В. Минц). 
1 -  позднепротерозойские образования; 2-5 -  архейская гранит-зеленокаменная область: 2,3 -  серогнейсовый ком
плекс мигматитов и гранитоидов Мурманского пояса, преимущественно: 2 -  гранитоиды, 3 -  мигматиты, 4 -  осадочно- 
вуланогенный комплекс зеленокаменного пояса Колмозеро-Воронья, 5 -  амфиболиты (метавулканиты) Качаловско- 
го зеленокаменного пояса; 6 -  мигматит-амфиболитовый комплекс Титовско-Кейвской сутуры; 7- гнейсы (известко
во-щелочные и щелочные кислые метавулканиты); 8,9 -  покровно-надвиговые ансамбли: 8 -  Центрально-Кольский 
гранулитовый и 9 -  Кейвский гнейсовый пояса; 10 -  осадочно-вулканогенный комплекс раннепротерозойской Печен- 
га-Имандра-Варзугской сутуры; 11 -  тектонические границы террейнов (знак надвигов показан вдоль границ Титов
ско-Кейвской сутуры); 12 -  границы главных гранитоидных ареалов; 13 -  предполагаемое положение геологических 
границ. К -  зеленокаменный пояс Колмозеро-Воронья.

дуг и фрагментов океанической коры сопровожда
лась формированием гранитоидных комплексов 
тоналит-трондьемит-гранодиоритового типа в 
пределах периодически возникавших активных 
окраин.

3. В целом основные этапы формирования Ка
рельской гранит-зеленокаменной области в ре
зультате аккреции островодужных и океаничес
ких террейнов охватили интервал продолжитель
ностью 300-400 млн. лет.

4. Основные направления эволюции Карель
ской гранит-зеленокаменной области и кратона 
Сьюпириор весьма близки. Однако в отличие от 
кратона Сьюпириор, эволюция Карельской гранит- 
зеленокаменной области, по-видимому, заверши
лась формированием аккреционного орогена, по
скольку признаки его коллизии с каким-либо 
континентальным фрагментом, подобным блоку 
Миннесота, не установлены.

Г р а н и т -зел ен о к а м ен н а я  о б л а с т ь  
с е в е р о -в о с т о к а  К о л ь с к о г о  п о л у о с т р о в а , 
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Согласно принятой нами терминологии [25], 
главными структурными единицами северо-вос
тока Кольского полуострова являются сформи
рованные к концу архея Мурманский гранит-миг- 
матитовый (“серогнейсовый”) и Центрально- 
Кольский гранулито-гнейсовый пояса, Кейвский 
блок сложного строения и Титовско-Кейвская 
шовная зона (рис. 4). С юга архейские структуры 
срезаны раннепротерозойской сутурой Печенга- 
Имандра-Варзуга.

В контексте данной статьи специальный инте
рес представляют структурные и эволюционные 
соотношения Мурманских серогнейсовых грани
тоидов и пород метаморфизованной в амфиболи
товой фации осадочно-вулканогенной ассоциа
ции зеленокаменного пояса Колмозеро-Воронья.



Погружающаяся к северу Титовско-Кейвская 
зона является сложно построенной пограничной 
структурой, сочленяющей Мурманский гранит- 
мигматитовый пояс со структурами Центрально- 
Кольского гранулито-гнейсового пояса и Кейв- 
ского блока. В ее центральной части сохранились 
породы позднеархейской ассоциации зеленока
менного пояса Колмозеро-Воронья. В разрезе 
пояса преобладают амфиболиты, частично со
храняющие текстурные признаки лав. Располага
ющиеся в основании “разреза” амфиболиты отве
чают по составу низкокалиевым толеитам и анде- 
зито-базал ьтам. Г еохимические особенности 
позволяют сопоставлять их с породами океаниче
ского типа или с траппами. Заметную роль игра
ют также амфиболиты, состав которых соответ
ствует коматиитовым базальтам и, одновремен
но, породами марианит-бонинитовой серии. Их 
роль возрастает в верхней части разреза [25]. 
Участвующие в строении верхней части “разре
за” перидотитовые коматииты сформированы за 
счет истощенного мантийного источника [4]. На
ряду с мафитовыми метавулканитами в строении 
“разреза” участвуют метаморфизованные изве
стково-щелочные вулканиты среднего и умерен
нокислого состава.

Формирование осадочно-вулканогенной тол
щи и последовавший метаморфизм охватили ин
тервал 2.93-2.65 млрд, лет [30]. Моноклинальное 
залегание пород и геохимические признаки маг
матизма океанического и островодужного типов, 
как впервые показал еще в 1980 г. И.В. Никитин
[29], позволяют рассматривать пояс в целом в ка
честве сутурной зоны чешуйчато-надвигового 
строения, размещенной вдоль позднеархейской 
континентальной окраины [23, 25]. Последняя 
представлена Мурманским гранит-мигматито- 
вым поясом. Возраст гранитизации в централь
ной части пояса -  2.8-2.7 млрд, лет, отмечено сни
жение возраста в юго-восточном направлении до 
2.6-2.4 млрд, лет [27]. Мигматиты и гранитоиды 
сохраняют реликты домигматитового субстрата, 
образованные амфиболизированными двупирок- 
сен-плагиоклазовыми кристаллосланцами и эн- 
дербитами, а также амфиболитами -  метавулка
нитами. Возраст кристаллосланцев превышает 
2.8 млрд. лет. Оценки модельного Nd возраста по
род мигматит-гранитного комплекса (“ортогней
сов”) заключены в интервале 2.94-2.68 млрд, лет 
[89]. Авторы этих оценок полагают, что ими да
тировано время отделения от мантии кислых 
магм. Однако в рамках модели гранитизации гео
логический смысл этих оценок не ясен. Возраст 
метавулканитов (амфиболиты Качаловского зе
ленокаменного пояса), сохранившихся в восточ
ной части Мурманского пояса (см. рис. 4), оценен 
Датами 2.6-2.5 млрд, лет [27].

Позднеархейская эволюция северо-востока 
Кольского полуострова включает закрытие океа
нического пространства в результате субдукции и

объединение Мурманского, Центрально-Кольско- 
го и Кейвского микроконтинентов [25, 28]. Про
должительность этого процесса составила около 
300 млн. лет.

Предложенная интерпретация не является об
щепринятой. В частности, А.Б. Вревский рассмат
ривает пояс Колмозеро-Воронья в качестве дефор
мированного выполнения длительно развивавшего
ся энсиалического прогиба. Предполагается, что 
эволюция вулканизма определялась изменениями 
глубинности очагов генерации и дифференциации 
магм в зависимости от закономерно менявшихся 
литостатического давления и плотности теплово
го потока. По мнению А.Б. Вревского, различия 
в строении, составе и условиях метаморфизма со
предельных геологических образований рассмат
риваются в контексте нарушения равновесия в 
сиалической протокоре, в результате возникно
вения серии глубинных подкоровых разломов и 
связанного энерго-массообмена между мантией и 
корой, что и обусловило последующее автоном
ное развитие Мурманского сегмента, испытавше
го устойчивое воздымание вплоть до среднего 
протерозоя, когда он был надвинут на уже сфор
мированную и консолидированную структуру по
яса [4].

ОБСУЖДЕНИЕ И ВЫВОДЫ: 
МОДЕЛЬ АРХЕЙСКОЙ 

ГЕОДИНАМИЧЕСКОЙ ЭВОЛЮЦИИ
Суммируя приведенные материалы, мы прихо

дим к заключению, что, по крайней мере к 3.0 млрд, 
лет, архейские гранит-зеленокаменные конти
ненты в отношении таких параметров, как глу
бинное строение (включая мощность коры и ли
тосферы) и распределение температур по глуби
не, были подобны современным. Следовательно, 
температуры нисходящих мантийных потоков, 
над которыми располагались архейские конти
ненты, также были подобны современным. Соот
ветственно, можно предполагать, что архейская 
континентальная литосфера к 3.0 млрд, лет ха
рактеризовалась жесткостью, близкой жесткос
ти современных континентальных плит.

Подобие основных параметров состояния верх
них оболочек Земли в архее и в настоящее время 
позволяет предполагать функционирование основ
ных механизмов тектоники плит с 3.5 млрд, лет, а, 
учитывая особенности древнейших вулканоген
но-осадочных ассоциаций Западной Гренлан
дии, -  с 3.8 млрд. лет.

Приведенные примеры свидетельствуют о 
том, что рост гранит-зеленокаменных областей ар
хейских континентов, по крайней мере, начиная с
3.5 млрд, лет, осуществлялся, главным образом, за 
счет аккреции ювенильных террейнов океаничес
кого и островодужного типов к активным окраи
нам ранее сформированных континентов. Рано



или поздно подобные континенты сталкивались и 
объединялись. Коллизионные процессы сопро
вождались обдукцией террейнов как на актив
ные, так и на пассивные окраины сталкивающих
ся континентов. В некоторых случаях аккрецион
ные орогены так и не были преобразованы в 
коллизионные, разместившись в итоге “на краю” 
позднеархейской Пангеи (Карельская гранит-зе- 
ленокаменная область). Поперечные размеры  
отдельных террейнов, по-видимому, не превыша
ли первых сотен километров, их протяженность 
была более значительной. Композитный характер 
архейских континентов (в пределах рассмотрен
ных гранит-зеленокаменных областей) при отсут
ствии признаков крупных ядер “протокоры” сви
детельствуют о том, что первоначально они имели 
очень ограниченные размеры (менее 0.5 км2 при 
протяженности в сотни километров) и постепенно 
наращивались в результате эволюции тектоно- 
плитного типа. К рубежу 3.3-3.0 млрд, лет мощ
ность килевидной континентальной литосферы  
современного типа Каапваальским кратоном со
ставляла 150-200 км. Продолжительность ф ор
мирования отдельных кратонов составляла не
сколько сотен миллионов лет, достигая 800 и, воз
можно, более миллионов лет. Скорость аккреции 
несколько возросла к концу архея: формирова
ние позднеархейских кратонов осуществлялось 
за первые сотни миллионов лет.

Признаки тектонического совмещения в пре
делах зеленокаменных поясов горнопородных ас
социаций, первоначально формировавшихся в ла- 
терально распределенных геодинамических о б 
становках, свидетельствуют о том, что наиболее 
близким аналогом архейских гранит-зеленока
менных областей являются коллизионные зоны  
фанерозойского возраста, включающие гранито
гнейсовые купола в зонах обдукции офиолитов 
[48] и в сложных коллизионных поясах [44]. П ро
должительность формирования отдельных ком
плексов в составе раннеархейских поясов дости
гала 100 млн. лет при общ ей продолжительности 
эволюции соответствующих кратонов до 1 млрд! 
лет. Возможно, это обстоятельство было связано 
с ограниченным количеством континентов в ран
нем архее, вследствие чего вновь сформирован
ные террейны в течение длительного времени не 
встречали подходящего “причала” [60]. С другой 
стороны, высокий уровень деформаций и мета
морфизма архейских ассоциаций можно рассмат
ривать как указание на то, что древнейшие “ми
никонтиненты” практически в полном объем е  
участвовали в субдукционных и коллизионных 
процессах.

Обратимся к общим оценкам эволюции геоди
намических процессов в архее и предшествовав
шем этапе геологической летописи -  хадее. Ос
новные особенности эволюции корообразующих 
процессов и закономерности наращивания конти

нентальной коры могут быть представлены в ви
де нижеследующего модельного описания.

Хадей, >3.8 (3.9) млрд. лет. Возможности полу
чения эмпирических оценок термального состо
яния верхних оболочек Земли для этого периода 
отсутствуют. Зафиксированные геохимически
ми исследованиями признаки существования уже 
4.0 млрд, лет назад как обогащенного, так и исто
щенного мантийного вещества могут рассматри
ваться как свидетельство ранней дифференциации 
мантийного вещества и вовлечения в повторный 
кругооборот пород наиболее древних континен
тально-коровых образований. Мафический и сиа- 
лический сегменты архейской коры существова
ли уже около 4.0 млрд, лет назад; к 3.8 млрд, лет, 
по крайней мере, некоторые из древнейших кон
тинентальных “ядер” приобрели достаточные 
размеры, чтобы, не вовлекаясь в повторный ре- 
циклинг, сохраниться на поверхности Земли. О т
сутствие мощной литосферы, вероятно, не позво
ляло в полной мере включиться механизмам тек
тоники плит, и первые коровые фрагменты, 
возможно, были созданы в условиях иной (плю- 
мовой?) геодинамики.

Ранний архей, 3.8 (3.9)-3.5 млрд. лет. Близко
одновременное появление в геологической лето
писи пород зеленокаменных разрезов и серогней
совых ассоциаций около 3.8 млрд, лет назад не
сколько опережает наиболее ранние из извест
ных проявлений гранулитового метаморфизма 
(3.65-3.60 млрд. лет). Основные параметры со
стояния верхних оболочек Земли были близки 
современным, что позволяет привлечь актуалис- 
тические модели к интерпретации раннеархей
ских геодинамических процессов.

Согласно А.Дж . Гликсону [67], разрезы зеле
нокаменных поясов представлены двумя типами. 
Коматиит-базальтовые разрезы поясов первого 
типа формировались в водной среде на мафит- 
ультрамафитовом основании. Терригенные члены 
разрезов лишены продуктов денудации сиаличес- 
кой коры. Результатом магматических процес
сов, связанных с магматизмом плюмового типа, 
явилось формирование океанических плато, о б 
разованных мощными коматиит-толеитовыми 
толщами. Особенностью спрединга была значи
тельная протяженность спрединговых зон при от
носительно высоких скоростях расширения оке
анского дна [40, 47 и др.]. Уже около 3.8 млрд, лет 
назад состав континентальной коры характеризо
вался латеральной дифференциацией. Близость 
возрастных оценок древнейших зеленокаменных 
поясов и серогнейсовых тоналит-трондьемит-гра- 
нодиоритовых серий и присутствие мафитовых 
включений в гнейсах позволяют предполагать, что 
формирование сиалических масс было связано с 
преобразованием коматиит-базальтового комплек
са. Тоналит-трондьемит-гранодиоритовые гнейсы



формировались в результате гранитизации мафи- 
т о в о й  коры под воздействием флюидных потоков, 
генерированных при субдукции гидратированной 
океанической литосферы [25]. Результатом суб
дукции было также формирование террейнов ос- 
троводужного типа. В ходе аккреции осадочно
вулканогенные комплексы островодужного и 
океанического типов объединялись и/или разме
щались на поверхности ранее сформированных 
континентальных ядер в результате покровно-на- 
двиговых дислокаций. С реоморфизмом и парци
альным плавлением скученной коры связано 
формирование гранитных куполов и коровых 
кислых магм, образовавших поздние гранитоид- 
ные интрузивы. К 3.5 млрд, лет мощность конти
нентальной коры и литосферы, в принципе, была 
подобна мощности коры и литосферы современ
ных континентов. Этим определялось существо
вание высоко стоящей континентальной суши, 
подвергавшейся глубокой денудации с появлени
ем плутонических пород на уровне эрозионного 
среза. Рост континентов определялся процессами 
на их активных окраинах, аккрецией океаничес
ких плато и островодужных террейнов. К 3 .65-  
3.60 млрд, лет размеры континентов достигли 
значений, достаточных для формирования грану- 
литовых серий в тыловой области их активных 
окраин.

Итогом раннеархейской эволюции, протекав
шей при участии как плюмового, так и преобла
давших тектоно-плитных механизмов, явилось 
формирование континентально-коровых сегмен
тов, в значительной степени напоминавших со
временные континенты, которым они, тем не ме
нее, значительно уступали по размерам.

Средний архей, 3 .5-3.0 млрд. лет. В отличие от 
предыдущего периода, разрезы зеленокаменных 
поясов относятся как к первому, так и ко второму 
типам, по А .Дж . Гликсону [67]. Последние вклю
чают продукты континентального сноса и харак
теризуются признаками заложения на континен
тальном основании (в том числе на эродирован
ных структурах более древних зеленокаменных 
поясов). С процессами на активных окраинах по- 
прежнему связано формирование серогнейсовых 
ассоциаций тоналит-трондьемит-гранодиоритовой 
серии. К рубежу 3.3-3.0 млрд, лет мощность киле
видной континентальной литосферы под кратона- 
ми достигала 150-200 км, а поперечные размеры 
самих кратонов превышали 1000 км. Субконтинен
тальная литосфера характеризовалась близким со
временному распределением температур. В целом 
к 3.0 млрд, лет архейские гранит-зеленокаменные 
континенты в отношении таких параметров, как 
глубинное строение (включая наличие и мощ
ность коры и литосферы в целом), распределение 
температур и жесткость, были подобны совре
менным. Судя по появлению зеленокаменных по
ясов второго типа, возможно, уже в начале этого

интервала размеры континентов оказались до
статочными не только для формирования грану- 
литовых серий в тыловых областях растяжения 
активных окраин, но и для проявления рифтоге- 
неза, также сопровождавшегося гранулитовым 
метаморфизмом пород ранее созданной коры 
[25]. К 3.1-2.9 млрд, лет на поверхности архей
ских кратонов появились первые эпиконтинен- 
тальные осадочные бассейны, по всей вероятнос
ти, рифтогенного происхождения.

Со столкновениями континентов связано ф ор
мирование тыловодужных и фронтальных текто
нических покровов, выводивших к поверхности 
высокометаморфизованные породы нижней и 
средней коры. Покровно-надвиговые дислокации 
приводили к значительному увеличению мощно
сти скученной коры, чем определялся чрезвычай
но высокий уровень реоморфических преобразо
ваний ассоциаций поднадвиговых областей и 
вслед за тем -  формирование гранито-гнейсовых 
и гранит-мигматитовых куполов. В свою очередь, 
“всплывание” куполов приводило к сопряжен
ным деформациям перекрывающих комплексов: 
как гранулитов и гнейсов, участвующих в строении 
тектонических покровов, так и низкометаморфи- 
зованных осадочно-вулканогенных ассоциаций, 
включая субдуцированные пластины океаничес
кой коры. С постколлизионным этапом и прекра
щением динамического наращивания мощности 
континентальной коры связано восстановление 
изостатического равновесия, проявленное в 
подъеме и эрозии скученной коры. Результатом 
этих процессов явились значительная или полная 
денудация надвинутых плит и пластин и выход к 
дневной поверхности метаморфизованных подна
двиговых комплексов.

Как видно на примере Каапваальской гранит- 
зеленокаменной области, континенты, сформи
рованные к концу среднего архея, обладали поч
ти всеми признаками современных континентов, 
такими, как состав, мощность и температуры ко
ры и литосферы, наличие тектонически актив
ных окраинных и внутри континентальных обла
стей.

Поздний архей, 3.0-2.5 млрд. лет. В позднем 
архее эволюция континентальной коры продол
жалась в “прежнем направлении”. По мере вовле
чения в рециклинг все большего количества терри- 
генных материалов континентального происхожде
ния постепенно возрастала роль калия в составе 
тоналит-трондьемит-гранодиоритовых серий, фор
мирующихся над зонами субдукции. По мере роста 
размеров и числа архейских континентов возраста
ло количество их взаимных столкновений.

Архейская эволюция завершилась последова
тельной взаимной аккрецией (общей коллизией) 
континентальных масс и формированием Пан- 
геи-0 (см. [47]), которая уже была почти полным



(исключая некоторые особенности состава коры) 
аналогом современных континентов. Дополни
тельным свидетельством зрелости позднеархей
ской литосферы является появление щелочных 
пород.

Главные выводы:
1. П одобие основных параметров состояния 

верхних оболочек Земли в архее и в настоящее 
время позволяет предполагать функционирова
ние тектоники плит с 3.8 (3.9) млрд, лет, хотя от
дельные механизмы этой модели, определявшие 
формирование внутриконтинентальных струк
тур, таких, как рифты и эпиконтинентальные 
осадочные бассейны, были “задействованы” по
зднее, по мере роста древнейших континентов, 
начиная с 3.5 или даже 3.0 млрд. лет.

2. Формирование архейских континентов яви
лось результатом последовательной аккреции ос- 
троводужных и океанических террейнов к актив
ным окраинам континентов. Обычно процессы ак
креции (формирование аккреционных орогенов) 
“рано или поздно” завершались столкновениями 
континентов, преобразовавшими аккреционные 
орогены в коллизионные. Коллизионные процессы 
сопровождались обдукцией террейнов обоих типов 
как на активные, так и на пассивные окраины стал
кивающихся континентов. В некоторых случаях 
аккреционные орогены так и небыли преобразо
ваны в коллизионные, разместившись в итоге “на 
краю” позднеархейской Пангеи.

3. Зеленокаменные пояса представляют собой  
деформированные фрагменты сутурных поясов 
архейских коллизионных систем, включающие тек
тонически совмещенные структурно-веществен
ные комплексы доколлизионных тектоно-плитных 
обстановок различных типов. Итоговые структуры 
гранит-зеленокаменных областей являются резуль
татом длительной эволюции, включавшей стадии 
накопления осадочного и вулканогенного мате
риала, процессы гранитизации, тектонического 
скучивания и размещения осадочно-вулканогенных 
ассоциаций и, наконец, деформирования покровно- 
надвиговых ансамблей гранито-гнейсовыми купо
лами и “куполовидными” гранитоидами.

4. Композитное строение архейских гранит-зе
ленокаменных областей, представляющих собой  
коллаж из относительно небольших террейнов, 
последовательно аккретированных к первона
чальным “ядрам” (или подобным же террейнам), 
свидетельствует о том, что размеры раннеархей
ских континентальных “ядер” первоначально бы
ли весьма невелики (вероятно, первые сотни ки
лометров в поперечнике). Остается неясным, в 
какой мере архейские коллизионные пояса пред
ставляют собой результат столкновений впервые 
сформированных континентальных масс, а в ка
кой -  образованы за счет повторных совмещений 
фрагментов ранее сформированных протоконти

нентов, разделенных процессами рифтогенеза и 
спрединга.

5. Из-за малых размеров архейских континентов 
их объединение сопровождалось интенсивными на- 
двиго-поддвиговыми дислокациями (“торошени
ем”). Сопряженные деформации и метаморфичес
кие преобразования охватывали породы этих кон
тинентов практически в полном объеме.

Безусловно, в этой статье мы не коснулись 
многих особенностей эволюции архейских гра
нит-зеленокаменных областей. К их числу отно
сятся, прежде всего, повышенная мощность коры 
и литосферы в их пределах и редкость геохимиче
ских аналогов гранитоидов тоналит-трондьемит- 
гранодиоритового типа, сформированных в по
стархейское время. Мы ограничимся лишь неко
торыми общими соображениями. В частности, 
повышенная мощность архейской коры и лито
сферы может быть объяснена особой ролью ак
креции океанских плато, как это следует из модели 
Д. Эбботт и У. Муни [50]. В отношении гранитоидов 
тоналит-трондьемит-гранодиоритового типа следу
ет заметить, что их приуроченность к архею не яв
ляется исключительной. Совершенно аналогичные 
в геохимическом плане породы описаны в Юго- 
Западной Финляндии в пределах свекофенского 
орогена (конец раннего протерозоя) [52]. В каче
стве примера фанерозойских гранитоидов тона- 
лит-трондьемит-гранодиоритового типа могут 
быть приведены раннемеловые тоналиты остро
ва Ревилладжиджедо (Западный метаморфичес
кий пояс Берегового орогена Британской Колум
бии -  Аляски). П одобно типичным архейским по
родам^™  тоналиты характеризуются снижением  
уровня содержаний редкоземельных элементов и 
появлением остаточной положительной Ей ано
малии параллельно с ростом содержаний S i0 2 в 
связанной серии пород [61,62]. Особенности геоло
гической структуры региона и параметры мета
морфизма вмещающих пород могут рассматри
ваться как свидетельство формирования тонали- 
тов в основании коры раннемеловой активной 
окраины Северо-Американского континента [25].

О собую  проблему составляет интерпретация 
взаимоотношений гранит-зеленокаменных обла
стей и гранулито-гнейсовых поясов и ареалов.
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The fact that the main parameters of state of the earth’s upper shells have remained unchanged from Archean 
through to Recent times suggests that the basic plate-tectonic mechanisms have been operating since 3.8 (3.9) Ga, 
although some of these mechanisms may have come into play later, starting from 3.5 or even 3.0 Ga, as the oldest 
continents grew. Archean greenstone areas result from progressive accretion of island-arc and oceanic terranes 
onto active continental margins. The formation of accretionary orogens culminated in continental collision, to 
turn these orogens into collisional ones. Owing to their small size, Archean continents became involved in col
lision almost entirely, to suffer strong deformation and metamorphism. This model for Archean geodynamic 
evolution depicts the sequential “launching” of the crust-forming processes and mechanisms with increasing 
size of the continents.
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ВВЕД ЕН И Е
Планомерное изучение Московской синекли

зы с целью оценки ее нефтегазового потенциала 
началось в 1947 г. Первые два десятка лет пер
спективы территории связывались с отложения- 

, ми карбона и девона, затем в сферу поисков были 
вовлечены породы нижнего палеозоя и верхнего 
протерозоя. Последние, по мнению многих иссле
дователей, представляют наибольший интерес с 
позиций нефтегазоносности. В качестве основно
го нефтегазосодержащ его комплекса рассматри
ваются верхневендские отложения, из которых в 
60-х годах и был получен непромышленный при
ток нефти и углеводородного газа на Данилов
ской площади (некоторые исследователи счита
ют, что здесь открыта залежь нефти). По оценке 
ГНПП “Н едра”, с ними связано не менее 70% про
гнозных ресурсов углеводородов территории.

Московская синеклиза выделяется в виде об 
ширной области прогибания земной коры в интра- 
кратонной части Восточно-Европейской платфор
мы. Осадочные образования, залегающие на поро
дах фундамента, становление которого датируется 
археем-ранним протерозоем, формировались на 
разных тектонических этапах: рифейско-нижне- 
вендские отложения образуют доплитный чехол, 
верхневендско-фанерозойские -  плитный. Верхний 
венд (валдайский комплекс), с которого начинается 
последний, распространен повсеместно, плащеооб- 
разно со стратиграфическим перерывом и угловым 
несогласием перекрывая подстилающие породы 
фундамента, рифея или нижнего венда.

Н О ВЫ Е ДАН Н Ы Е О СТРОЕНИИ  
ВЕРХН ЕВЕН ДС К И Х ОТЛОЖ ЕНИЙ

За полувековой период изучения Московской 
синеклизы на ее территории выполнен значи

тельный объем геолого-геофизических работ. 
Верхневендские отложения, проходка по которым 
составила около 63 тыс. погонных метров, вскрыты 
более ПО скважинами. В целом, их изученность -  
0.14 пог. м/км2 или 4 тыс. км2/скв. Однако, если 
учесть, что на отдельных площадях бурение осуще
ствлялось кустами, состоящими из 3-5 и более 
скважин, то изученность вендских отложений  
оказывается и вовсе невысокой.

Выполненная в 40-70-х годах в значительных 
объемах сейсморазведка МОВ и КМПВ практи
чески не дала сведений о строении вендских отло
жений. Современные же геофизические методы  
кардинально отличаются своими технико-мето
дическими возможностями, а их интеграция и 
комплексирование предоставляют качественно 
новую информацию. Проведенная в ходе выпол
нения программы “Нефтегазоносность древних 
толщ Русской платформы” (проект “Рифей”) в
1992-1996 гг. по серии региональных профилей  
меридионального и широтного направления сейс
моразведка МОГТ в комплексе с электроразвед
кой М ТЗ-ГМ ТЗ и высокоточной гравиразведкой 
(ГНТП “Спецгеофизика”, АО  “Костромагеофизи- 
ка”) позволила проследить отражения, связанные с 
кровлей и подошвой вендских отложений, проана
лизировать количественные оценки кинематичес
ких и динамических параметров этих сейсмических 
волн и фиксировать практически все особенности 
внутреннего строения верхневендской толщи, ее 
четко выраженную слоистость, трансгрессивное за
легание на подстилающих образованиях. Отража
ющий горизонт, отождествляемый с поверхностью 
вендских отложений, идентифицируется доста
точно надежно. Он фиксируется отраженной  
волной, регистрирующейся во временном интерва
ле 1.2-1.45 с, которая имеет четкую динамическую



выраженность и фазовую корреляцию, интенсив
ную на отдельных участках.

Верхневендские отложения формировались на 
ранней стадии плитного этапа на протяжении 
примерно 50 млн. лет (620 ± 15-570 млн. лет) в ус
ловиях широкомасштабного и интенсивного консе- 
диментационного прогибания и обширной последо
вательно расширявшейся каледонской трансгрес
сии. В литоральных и неритовых зонах крупного по 
размерам преимущественно мелководного палео
бассейна отлагались пестроцветно-сероцветные 
образования. Текстурные особенности пород, ус
тановленные в отдельных интервалах разреза, 
указывают на вероятность накопления их также 
в наземных условиях или в условиях глубокой ча
сти шельфа. Признаки, фиксирующие глубоко
водные обстановки седиментации, наиболее ха
рактерны для нижней части разреза (редкинский 
горизонт), формировавшегося на самых началь
ных этапах этой трансгрессии.

Специфика поздневендского седиментогенеза 
предопределила субаквальную природу и ритмич
ный характер разреза, состоящего из циклически 
построенных и достаточно хорошо выдержанных 
по латерали песчано-глинисто-аргиллитовых толщ. 
Выделяется до 7 ритмов [1, 3], которые в нижних 
частях представлены светлыми песчаниками и але
вролитами, в верхних -  темными, иногда черными 
аргиллитами и аргиллитоподобными сланцеваты
ми глинами. Бурением установлен тонкослоистый 
характер верхневендской толщи и большей частью 
глинисто-аргиллитовый ее состав. На преобладаю
щее распространение глинистых осадков указыва
ют и значения (3.6-3.8 км/с) пластовых скоростей, 
полученные по результатам вертикального сейс
мического профилирования) и сейсмокаротажа.

При реализации проекта “Рифей” была со
ставлена уточненная и детализированная регио
нальная стратиграфическая схема вендских отло
жений [3], утвержденная Региональной межведом
ственной стратиграфической комиссией. Новая 
стратиграфическая схема, подведшая итог более 
чем 20-ти летнего изучения вендских отложений, 
отличается от предыдущей (1974 г.) большей ин
формативностью, детальностью расчленения и 
достоверностью корреляции, она учитывает и 
модернизацию общей шкалы докембрия. Ее со
здание наконец-то позволило ликвидировать не
имоверную путаницу, существовавшую в наиме
нованиях стратиграфических подразделений, вы
деляемых разными исследователями, а также 
разночтения в рангах и объемах этих стратонов. 
На основании изучения ископаемых остатков, ли
тологических особенностей пород и палеогеогра
фических условий их накопления по этой схеме к 
верхнему венду однозначно могут быть отнесены  
лишь редкинский и котлинский горизонты. О тне
сение ж е к венду ровенского горизонта в настоя
щее время дискуссионно.

Наличие удовлетворительного сейсмического 
материала и новой уточненной стратиграфичес
кой схемы дали возможность применить унифи
цированный и узаконенный РМСК подход к опре
делению гипсометрического положения кровли 
вендских отложений во всех пробуренных сква
жинах и отождествить ее, где это возможно, с сейс
мическим отражающим горизонтом. Это позволи
ло охарактеризовать особенности регионального 
строения вендских отложений, т.е. сделать один из 
первых шагов к познанию их перспектив нефтега
зоносное™ -  составить структурную карту поверх
ности вендских отложений Московской синеклизы 
масштаба 1 : 1 000000. Ее упрощенный (журналь
ный) вариант показан на рис. 1.

СТРУКТУРНОЕ РА Й О Н И РО ВА Н И Е  
П ОВЕРХНО СТИ  ВЕН ДСК И Х ОТЛОЖ ЕНИЙ  
И ЕЕ ТЕК ТО Н И Ч ЕС К И Е О СО БЕН НО СТИ

Составленная структурная карта позволяет 
ответить на ряд вопросов, связанных с особенно
стями региональной тектоники Московской сине
клизы. Один из важнейших -  вопрос о границах 
этой структуры. Ведь именно верхневендские от
ложения условиями своего распространения и зале
гания более всего отвечают понятию термина 
“Московская синеклиза”. Каледонский морской 
бассейн, последовательно сокращавший свои раз
меры, максимальную площадь занимал в позднем 
венде. В это время он имел на востоке и юге четкие 
палеогеографические ограничения -  отложения 
верхнего венда выклиниваются на западном скло
не Волго-Уральской антеклизы и северо-запад
ном склоне Воронежской антеклизы (рис. 2, А ). 
Герцинская трансгрессия уничтожила эти источ
ники сноса. Область седиментации существенно 
расширилась, заняла значительную территорию  
платформы, и, начиная со среднего девона, М ос
ковская синеклиза потеряла свою структурную  
обособленность. Исходя из этого, границы М ос
ковской синеклизы логичнее всего (тектоничес
ки и палеогеографически) проводить по распро
странению именно верхневендских отложений.

На одних участках граница Московской сине
клизы проведена уверенно и четко, на других -  ее 
положение достаточно условно. В первом случае 
она трассируется зонами, фиксирующими отсутст
вие вендских отложений, или связана с крутыми и 
высокоградиентными флексурами, наследующими 
зоны глубинных разломов, которые в доплитном 
чехле и фундаменте служат “бортовыми” ограниче
ниями крупных рифейских грабенов: на западе гра
ница синеклизы (с Латвийской седловиной) насле
дует зону Крестцовского разлома, ограничивающе
го субмеридиональный Валдайский грабен, на 
северо-востоке (с Лузской седловиной и Волго- 
Уральской антеклизой) -  зоны соответственно 
Вельского, Солигаличского и Великорецкого раз-
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Рис. 1. Структурная карта поверхности вендских отложений М осковской синеклизы.
1 -  стратоизогипсы , км; 2 -  зона отсутствия вендских отлож ений; 3  -  астроблем ы .
Арабскими цифрами указаны: в а л ы :  2 - Молоковский, 5 -  Солигаличский, 6 -  Сухонский (Кулибаровский), 7 -  Рослятин- 
ский, 8 -  К увш иновский, 9 -  В олж ский, 10 -  Зубцовско-К им рский, 11 -  К аш инский, 12 -  О бш инский, 13 -  Г ж ат
ский, 14 -  Щ елковский; с в о д ы: 3 -  В ологодский, 4 -  Ры бинский, 15 -  Ю жинский, 16 -  В язниковский (Гороховец- 
кий), 17 -  Реш минский; п о д н я т и я :  1 -  С еверо-М олоковское; а с т р о б л е м ы :  18 -  В оротиловская (П учеж -К а- 
тунская), 19 -  К алужская.

ломов, ограничивающих одноименные грабены 
соответственно субмеридионального, субширотно
го и северо-западного направлений. На остальных 
участках граница синеклизы условна: на юге она 
проведена по изогипсам -0 .9  км (с Рязано-Сара
товским прогибом) и -0 .6  км (с северным склоном 
Ярцевского выступа Воронежской антеклизы), 
на севере (с Балтийской моноклиналью) -  по изо
гипсе -0 .8  км и на северо-востоке (с юго-восточ
ным склоном О неж ского выступа) -  по изогип
се -1 .1  км.

В указанных границах Московская синеклиза 
вытянута с северо-востока на юго-запад более  
нем на 1000 км, при ширине 350-500 км. От сопре
дельных территорий она отличается значитель
ной (до 1250 м) мощностью верхневендских отло
жений, резкой гипсометрической дифференциа

цией их поверхности (перепад глубин залегания 
достигает 2.3 км) и ее интенсивной тектонической 
расчлененностью, вызванной наличием многочис
ленных пликативных структур -  разной морфоло
гии и размеров поднятий и прогибов (в журнальном 
варианте карты не все их удалось показать по тех
нической причине), большинство из которых ори
ентировано согласно с простиранием синеклизы. 
Современные данные сейсморазведки показывают, 
что поверхность вендских отложений практичес
ки не нарушена дизъюнктивными дислокациями 
(рис. 3). Они же указывают на то, что подошва их, 
наоборот, характеризуется активной разломной 
тектоникой.

В региональном плане поверхность вендских 
отложений, залегающая в гипсометрическом ин
тервале -0 .6 .. .-2 .9  км, погружается (под разными
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Рис. 2. Схематические геологические профили через южную (Л, по Ю.Т. Кузьменко) и северо-восточную  (Б )  части 
Московской синеклизы (положение см. на рис. 4).

углами наклона, но, в целом, на севере более кру
то, на юге -  положе) от границ синеклизы в направ
лении ее центральных районов, образуя обширную  
ярко выраженную асимметричную депрессию. В 
осевой части синеклизы вендская поверхность 
вновь испытывает воздымание, обрисовывая при 
этом протяженную, достаточно сложного строе
ния зону существенно приподнятого залегания 
вендских отложений, протягивающуюся с северо- 
востока на юго-запад. В общим чертах эта зона 
отвечает системе доплитных грабенов, образую 
щих Среднерусский авлакоген.

М орфологические и гипсометрические осо
бенности Московской синеклизы позволяют на
метить в ее пределах соподчиненную систему 
структур разных размеров и на этом основании 
предложить следующее районирование террито
рии (рис. 4). Заметим, что выделенные нами 
структуры достаточно хорош о соотносятся с на
меченными Ю.Т. Кузьменко [3] фациальными зо
нами верхневендских отложений и стратиграфи
ческой полнотой их разрезов.

Синеклиза состоит из двух бортовых зон (севе
ро-западной и юго-восточной) и центральной 
(или осевой) зоны, названной Среднерусской сис
темой дислокаций. Бортовым зонам отвечает си
стема пологих ступеней (моноклиналей), ослож 

ненных разными по размерам и амплитуде струк
турами положительного и отрицательного знака. 
Северо-западный борт синеклизы образуют Ла
дожская и Кубенская моноклинали, разделенные 
Воже-Лачским прогибом. Протяженность первой 
из них достигает 450 км, ширина изменяется от 
60-80  км (на западе) до 140-170 км (на востоке), 
второй -  соответственно 200 км и от 80-90 до 
110-130 км. Поверхность вендских отложений в 
их пределах погружается к югу: на Ладожской 
моноклинали до отметок -1 .1 .. .-1 .3  км (на запа
де) и -1 .4 .. .-1 .5  км (на востоке), на Кубенской мо
ноклинали -  до -1 .4 .. .-1.5 км. На фоне этого посте
пенного, плавного и пологого погружения выделя
ются отдельные поднятия (Северо-Белозерское, 
Бологоевское) и структурные носы (Пестовский), 
имеющие небольшие размеры. На востоке Ку
бенской моноклинали, в зоне сочленения ее с 
Лузской седловиной расположен Вельский про
гиб субмеридиональной ориентировки, по своей 
структурной позиции и строению аналогичный 
Воже-Лачскому. Имеющиеся сейсмические мате
риалы позволяют предположить существование 
еще одного такого ж е прогиба (Белозерского) 
субмеридионального простирания на востоке Ла
дожской моноклинали. Как Вельский и Вож е- 
Лачский, он, по-видимому, генетически связан с 
доплитным грабеном субмеридиональной ориен-



1 Вологодская 1 Пош ехонская 1 Решимская

Рис. 3. Фрагменты сейсмических профилей М ОГТ (по материалам ГН П П  “Спецгеофизика” (положение см. на рис. 4). 
1 -  опорные отражаю щ ие горизонты; 2 -  отражаю щ ие горизонты; 3 -  разломы; 4  -  скважины; 5 - 9  -  породы: 5 -  ар- 
хея-ниж него протерозоя (фундамента). 6 -  рифея-ниж него венда (доплитного чехла), 7-9  -  плитного чехла: 7 -  верх
него венда, 8  -  нижнего палеозоя, 9 -  верхнего палеозоя-мезозоя.
Ц ифрами указаны: I -  Крестцовско-М олоковский мегавал (Воскресенское поднятие), II -  Вологодский свод: а -  севе
ро-восточный, б  -  юго-западный склоны, III -  Решминский свод, IV -  Рыбинско-Сухонский мегавал (западная часть).

тировки, северное окончание которого “подсече
но” региональным профилем II МОГТ (ГНПП  
“Спецгеофизика”).

И зложенное показывает относительную про
стоту строения северо-западного борта синекли
зы. Однако при этом необходимо учитывать, что 
он отличается от остальной ее территории и низ
кой изученностью -  в его пределах отработаны  
редкие профили МОГТ и пробурены единичные 
скважины.

Юго-восточный борт синеклизы, который со
ставляет Тульская, Нижегородская и Шарьинская 
моноклинали, разделенные Касимовским и Ма- 
карьевским прогибами, имеет иное строение. От 
северо-западного он отличается размерами, гип
сометрией, более расчлененным рельефом, за
метно большим набором структур и разнообрази
ем их морфо-генетических типов (кстати, именно 
здесь расположены обе известные на территории 
Московской синеклизы астроблемы).

Западную часть бортовой зоны занимает 
Тульская моноклиналь. Протяженность ее дости

гает 550 км, ширина увеличивается с запада на 
восток от 50-60  до 150-180 км. Поверхность венд
ских отложений в ее пределах очень полого по
гружается в северо-восточном направлении до 
отметок 0 .8-0.9 км (на западе), 1.2-1.3 км (на вос
токе). Помимо локальных поднятий куполовид
ной и брахиантиклинальной формы, в ее запад
ной части выделяется протяженный (100 х 15 км2) 
Обшинский вал, расположенный над одноимен
ным выступом фундамента, разделяющим П од
московный и Пречистенский доплитные грабены  
северо-западной ориентировки.

Нижегородская моноклиналь, занимающая 
юго-восточную часть бортовой зоны, протягива
ется на 380 км. Ширина ее увеличивается с запада 
на восток от 100-150 до 200-250 км. Помимо за
кономерного наклона в северо-западном направ
лении, к центру синеклизы (на западе до отметок  
-1 .4 .. .-1 .6  км, в центре и на юго-востоке -  до 
- 2 . .  .-2 .2  км) моноклиналь испытывает также по
гружение и с запада (где отметки -1 .2 .. .-1 .3  км) 
на восток (здесь отметки - 1 .9 . . . -2  км). В отличие
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Рис. 4. Схема основных элементов структуры Московской синеклизы.
7 , 2 -  бортовые зоны: 1 -  северо-западная, 2 -  юго-восточная; 3 -  Среднерусская система дислокаций; 4,5 -  границы: 
4 -  Московской синеклизы, 5 -  структурных элементов; 6 -  положение рис. 2 и 3: 1 -  рис. 2, А, 2 -  рис. 2, 7>, 3 -  рис.З, 
I, 4 -  рис. 3, На, 5 -  рис. 3, IIб, 6 -  рис. 3, III, 7 -  рис. 3, IV.
Римскими цифрами указаны, м о н о к л и н а л и : 1 -  Ладожская, III -  Кубенская, XII -  Тульская, XIV -  Нижегородская, 
XVI -  Шарьинская, п р о г н у т ы е  зоны:  IV - Максатихинско-Тарногская, VIII -  Дмитровско-Ярославская, X -  Под
московно-Владимирская; п р о г иб ы:  II -  Воже-Лачский, XI -  Галичский, XIII -  Касимовский, XV -  Макарьевский; 
мегавалы^-Крестцовско-М олоковский, VI -  Рыбинско-Сухонский; п р и п о д н я т ы е  зоны:  VII -  Нелидовско- 
Торжокская, IX -  Истринско-Ростовская.
Буквами указаны сопредельные с Московской синеклизой тектонические элементы: А -  Балтийская моноклиналь,
Б -  Лузская седловина, В -  Волго-У ральская антеклиза, Г 
Е -  Латвийская седловина.

от Тульской, на Н и ж егородской  моноклинали ус- 
тановлено больш ее количество крупных по пло
щади структур -  Ю жинский (70 х  30 км), Вязни- 
ковский (Гороховецкий) (50 х  20 км), Реш мин- 
ский (75 х  35 км) своды , Окско-Клязьминский  
(100 х  45 км), Н ейско-К стовский (250 х  70 км), С е
меновский (70 х  30 км) структурны е носы. П о 
следние веерообразно в субмеридиональном на
правлении “отходят” о т  Токмовского выступа 
ф ундамента. К ажды й из выделенны х элем ентов  
ослож н ен  бол ее мелкими поднятиями.

Ш арьинская моноклиналь располож ена в севе
ро-восточной части бортовой  зоны . П ротяж ен 
ность ее  составляет 250  км, ширина меняется от

Рязано-Саратовский прогиб, Д -  Воронежская антеклиза,

130-150 км на ю ге до 120-140 км на севере. П оверх
ность вендских отлож ений погружается к западу, в 
направлении центральных районов синеклизы до  
отметок -1 .9 ..  .-2 .1  км, а также наклонена с северо- 
востока (отметки -1 .7 . . .- 1 .8  км) на юго-запад (от
метки -1 .9 ..  .-2  км). М оноклиналь осложнена вала
ми (Рождественский, Ветлужский) и структурными 
носами (Унжинский, Пыщугский, Гагаринский), 
ориентированными в разных направлениях. Их 
размеры сущ ественно меньше, чем у аналогичных 
структур Н ижегородской моноклинали.

Остальную часть М осковской синеклизы зани
мает обширный и сложнопостроенный тектоничес
кий элемент -  Среднерусская система дислокаций.



Она образована крупными линейными структу
рами полож ительного и отрицательного знака, 
вытянутыми согласно простиранию  синеклизы с 
юго-запада на северо-восток, т.е. длина этой систе
мы составляет не менее 1000 км. Ширина ее на севе
ро-востоке не превышает 120-140 км, в центре она 
увеличивается до 2 9 0 -3 4 0  км, а на ю го-западе -  
вновь уменьш ается до 170-180  км. Ч ередование в 

ее  пределах прогнутых и приподнятых зон прида
ет этом у элем енту специфический гоф рирован
ный вид. Б ол ее ярко это  проявляется в ю го-за
падной части системы.

В региональном плане по м орф ологическим  и 
гипсометрическим особенностям  Среднерусская  
система дислокаций разделяется на две части, 
им ею щ ие примерно равную  протяженность: се 
веро-восточную  и ю го-западную , границу м еж ду  
которы ми условно м ож но отож дествлять с Ры 
бинским глубинным разлом ом . Максимальная 
(2 7 0 -2 9 0  км) ширина северо-восточной части о т 
м ечена на западе. К востоку она постепенно  
уменьш ается до 120-140  км. В ее  пределах уста
новлены  наибольш ие для синеклизы  отметки за 
легания вендской поверхности - б о л е е  -2 км. 
Ю го-западная часть максимальной (3 3 0 -3 4 0  км) 
ширины достигает на востоке. О тсю да она умень
ш ается в западном направлении до 170-180  км, 
где отм етки залегания вендской поверхности не 
превы ш аю т -1 .4 . . .-1 .8  км. С ледует отметить, что  
северо-западная граница С реднерусской системы  
дислокаций практически прямолинейна и столь  
резкие вариации ширины этой  структуры связа
ны с изрезанностью  и волнистостью  ее  ю го-вос
точной границы.

Н а северо-востоке Среднерусской системы дис
локаций ее  осевую  часть образует протяженная зо 
на приподнятого залегания вендских отложений, 
имею щ ая инверсионную  природу, -  Ры бинско- 
Сухонский мегавал (см. рис. 2, Б). Эта структура, 
как свидетельствует ее  название, располож ена  
м еж ду Рыбинским водохранилищ ем и нижним т е 
чением р. Сухоны. П ротяж енность ее  достигает  
530 км, ширина меняется от  10 -20  до 6 0 -8 0  км. 
Ры бинско-Сухонский мегавал не оконтуривается  
замкнутой изогипсой, а представляет собой  набор  
разны х по размерам и м орф ологии  поднятий, ку
лисообразн о подставляющ их одно другое и име
ю щ их бол ее  крутые северо-западны е крылья. 
П риурочены  они к единой испы ты ваю щ ей унду- 
ляцию оси, в общ их чертах отвечаю щ ей Солига- 
личкскому, Л ю бим скому и Рослятинскому грабе
нам С реднерусского авлакогена. Н ад первым из 
них располож ены  Сухонский (Кулибаровский) и 
Солигаличский валы, Д ьяконовское поднятие. 
В зон е, отвечаю щ ей этим структурам, поверх
ность вендских отлож ений погружается с востока  
на запад более чем на 1 км. Сухонский вал представ
ляет собой  наиболее крупную структуру, в контуре 
изогипсы -1.2 км его размеры 145 х  35 км, амплиту

да -  около 200 м. Солигаличский вал занимает б о 
л ее  низкое гипсометрические полож ение, от  С у
хонского вала его  отделяет крутая вы сокогради
ентная ф лексура, наследующ ая Вельский  
глубинный разлом. В контуре изогипсы  -1 .8  км 
разм еры  вала 83 х  22 км. М атериалы  бурения (в 
западной части вала пробурено семь скважин, д о 
стигш их вендских отлож ений) и сейсморазведки  
позволяю т оценить амплитуду структуры не м е
нее чем в 300 м. Длина Дьяконовского поднятия в 
контуре изогипсы -2 км составляет 40 км, ширина 
его в восточной части не превышает 5 -7  км, в за
падной -ув ел и ч и в ается  до  15 км. Амплитуда  
структуры -  ок ол о  100 м.

Западнее, в зоне Л ю бим ского грабена распо
лож ены  одноименны й вал и Рыбинский свод. П о 
следний многие годы рассматривается в качестве 
западного окончания Ры бинско-С ухонского ме- 
гавала. О днако лишь северная его  часть располо
ж ена над Лю бимским грабеном , ю жная ж е отв е
чает Ры бинскому выступу ф ундамента, т.е., в от
личие от остальных структур, составляющих 
мегавал, Рыбинский свод имеет изометричную  
ф орму и “выходит” за пределы Среднерусского ав
лакогена, прослеживаясь ю ж нее ограничивающего 
его Лю бимского глубинного разлома. В контуре 
изогипсы -2 км размеры свода 80 х  40 км, амплитуда 
его по материалам бурения и сейсморазведки пре
вы ш ает 150 м. Л ю бимский вал в плане вы деляет
ся в виде восьм ерки, длина к отор ой  ок ол о  60  
км. Ш ирина его  восточн ой  части составляет 10 
км, наиболее узкой, центральной, не превы ш ает  
3 -5  км, а западной -  увеличивается до 20 км. А м п 
литуда структуры достигает 100 м.

В восточной части Рыбинско-Сухонский м ега
вал расш иряется и здесь появляется “вторая”, или 
“ю ж ная”, линия составляющ их его структур. Она 
представлена Рослятинским валом (150 х  12 км, 
амплитуда -  до 100 м), расположенным над одно
именным доплитным грабеном, и выделяющимися 
к востоку от него Стрельновским (40 х  8 км) и Ста- 
ропочинокским (30 х  7 км) поднятиями. У  этих 
структур, в отличие от складок “северной линии”, 
более крутыми являются ю го-восточны е крылья.

Н а севере и ю ге Ры бинско-Сухонский мегавал  
сопряж ен с глубокими прогибами -  Грязовецко- 
Тарногским и Галичским, в которы х поверхность  
вендских отлож ений погруж ена по сравнению  с 
его сводовой частью соответственно на 1.5 и 1.8 км. 
Галичский прогиб (500 х  60 -130  км), ограничиваю
щий мегавал с юга, отличается прихотливыми гра
ницами, наличием более крутого северного (приле
гающ его к мегавалу) борта и заметным смещением  
осевой части в северном направлении, наибольши
ми для синеклизы глубинами залегания поверхнос
ти вендских отложений (до -2 .9  км) и смещ ением  
этой  наиболее погруж енной зоны  к его  западной



периклинали. В пределах прогиба выделяются  
Ч ухлом ское и Буйское поднятия.

Грязовецко-Тарногский прогиб (440 х  130 км в 
наиболее широкой части), ограничивающий Ры
бинско-Сухонский мегавал с севера, представляет 
собой восточную более погруженную и более ши
рокую  часть Максатихинско-Тарногской прогну
той зоны. На карте он вырисовывается в виде про
ще построенной, по сравнению  с Галичским про
гибом, структуры. Н о, как уж е отм ечалось выше 
при описании северо-западного борта, эта часть  
синеклизы  отличается очень невысокой изучен
ностью . П рогиб асимметричен, с бол ее крутым  
(сопряж енны м так ж е, как и у Галичского проги
ба, с Рыбинско-Сухонским мегавалом) ю жны м  
бортом . Такж е смещ ена к западу и наиболее про
гнутая (-2.6 км) часть прогиба.

В районе северо-западного периклинального  
окончания Грязовецко-Тарногского прогиба вы
деляется В ологодский свод. Он располож ен над 
вы сокоамплитудным и ярко выраженным одн о
именным выступом фундамента, разделяющим  
Любимский (на ю ге) и Крестцовский (на севере) 
грабены Среднерусского авлакогена (см. рис. 3). 
В вендских отложениях контрастность этой струк
туры существенно уменьшается. Сейсморазведкой  
установлено, что Вологодский свод прослеживает
ся и значительно ю ж нее Бологоевского разлома, 
ограничиваю щ его с ю га Крестцовский доплит- 
ный грабен. В контуре замкнутой изогипсы -2 .2  км 
разм еры  свода составляю т 50 х  30 км, амплитуда 
не превы ш ает 100 м. Структура практически не 
изучена. Лишь два региональны х профиля М О ГТ  
п ересекаю т ее на далеких периклинальных ок он 
чаниях, на значительном удалении от предполага
ем ого замкнутого контура. Т акж е на далеких пе
риклинальных погруж ениях оказались и п робу
ренны е ранее скважины -  1 В ологодская (на 
северо-востоке) и 1 Пош ехонская (на юго-западе). 
О тсутствие достаточного количества геол ого-ге
оф изической  информации не позволяет детали
зировать строение этого  поднятия и достаточно  
корректно объяснить его  структурную  позицию . 
В настоящ ее время трудно однозначно ответить  
на вопрос: а в пределах какого прогиба располо
ж ен  В ологодский свод -  в пределах Грязовецко- 
Т арногского или М аксатихинского? Или, м ож ет  
быть, он разделяет эти структуры? Н е исключен и 
такой вариант: Вологодский свод представляет со
бой восточное периклинальное окончание Крест- 
цовско-М олоковского мегавала (так ж е, как и Ры
бинский свод, -Ры бинско-С ухонского мегавала). 
П редположение не лиш ено оснований по той при
чине, что эти своды похожи и по морфологическим  
особенностям, и по своему положению  относитель
но структур ф ундамента и доплитного чехла, и 
тем , что о б е  “вы ходят” за пределы  глубинных  
разлом ов, ограничивающ их грабены  С реднерус
ского авлакогена.

Западная часть системы  дислокаций отличает
ся от  восточной больш ей диф ф еренциацией со 
ставляющ их ее  структур. В региональном плане 
здесь выделяются три полож ительны х и три о т
рицательных элем ента. Н а севере располож ен  
уж е упоминавшийся К рестцовско-М олоковский  
мегавал -  структура, связанная с одноим енной си
стемой грабенов С реднерусского авлакогена. П о  
своему строению  и генезису он, по-видимому, 
аналогичен Ры бинско-С ухонскому мегавалу, но 
сразу ж е отметим значительно меньш ую  его  изу
ченность. И склю чением  является лишь район Се- 
веро-М олоковского поднятия, подготовленного  
площадными работами М О ГТ к бурению  на нем  
параметрической скважины. М егавал вытянут в 
субш иротном направлении. Длина его  достигает  
400 км, ширина на больш ей части составляет около  
70 км и лишь на востоке уменьшается до 30-35  км. 
М егавал образован цепочкой поднятий, и м ею 
щих бол ее круты е ю ж ны е крылья, которы е, как 
и в пределах Ры бинско-С ухонского мегавала, не 
ограничены замкнутой изогипсой. По-видимому, 
они также группируются в две линии -  “северную ” 
составляют Романовский вал, Бологоевское и В ос
кресенское поднятия, “ю ж ную ” -  Молоковский вал 
и С еверо-М олоковское поднятие.

Самым крупным по площ ади положительны м  
элем ентом  на территории М осковской синекли
зы (на соврем енном  этапе ее  изученности) явля
ется Н елидовско-Т орж окская приподнятая зона, 
отделенная от  К рестцовско-М олоковского м ега
вала М аксатихинским прогибом  (320 х  35 км). 
П оследний представляет сбой западный м енее  
погруженны й (с отметками - 1 .1 . . . - 1 .5  км) и б о 
лее узкий элем ент М аксатихинско-Тарногской  
прогнутой зоны . П ротяж енность Н елидовско- 
Торж окской приподнятой зоны  достигает 410  км, 
ширина -  150-160  км. Н а востоке она ум еньш ает
ся до 120 км, на западе -  до 90 км. В ендские о тл о
жения залегаю т в гипсометрическом интервале 
- 0 .7 . . . - 1 .7  км, обрисовы вая обш ирную  и доста
точно плоскую  пластообразную  структуру. Гра
диент погружения пород в северном  направлении  
составляет 0 .3 -0 .4  км, в восточн ом  -  дости гает  
1 км. Н елидовско-Т орж окская зона ослож нена  
серией линейных структур, вытянутых, за исклю 
чением Н елидовского вала, согласно ее  прости
ранию . В олж ский (120 х  30 км) и Каш инский  
(120 х  25 км) валы, вы деленны е в зон е Т верского  
доплитного грабена, располож ены  над рифейски- 
ми горстообразны м и блоками его осевой части. 
Данных об  их строении немного, каждый п ер есе
чен лишь одним региональны м проф илем  М О ГТ, 
нет в их пределах и скважин. П о м ере уточнения  
строения эти поднятия могут составить единую  
структуру, т.е. ещ е один мегавал (условно назовем  
его Волжско-Кашинским), аналогичный Рыбин
ско-Сухонскому и Керстцовско-М олоковскому.



И стринско-Ростовская приподнятая зона огра
ничена Д митровско-Я рославской и П одм осков
но-Владимирской прогнутыми зонами -  протя
ж енными (соответственно 300 и 600 км) узкими  
(до 2 0 -3 5  км) и достаточно глубокими депрессия
ми. В ю го-западном  направлении они постепенно  
сближ аю тся и в районе Гжатска соединяются  
м еж ду собой , а на северо-востоке раскрываются в 
Галичский прогиб. Вы деляющ аяся м еж ду ними 
И стринско-Ростовская приподнятая зона имеет  
протяж енность до 300 км, максимальная ширина 
ее  (на востоке) достигает 80 км. В этрм ж е на
правлении происходит и погруж ение вендской по
верхности, градиент к оторого составляет не м е
нее 0.7 км.

А Н А Л И З  С Т РУ К Т У РН Ы Х  С О О Т Н О Ш Е Н И Й  
П О В Е Р Х Н О С Т И  В Е Н Д С К И Х  О Т Л О Ж Е Н И Й

С Б О Л Е Е  ГЛ У Б О К И М И  Р А З Д Е Л А М И  
ЗЕ М Н О Й  К О РЫ

П оверхность вендских отлож ений М осков
ской синеклизы , наряду с сущ ественны м перепа
дом глубин и значительной тектонической рас
члененностью , характеризуется и достаточно  
сложны м структурным рисунком. В структуре 
п реобладаю т линейные элем енты  как полож и
тельного, так и отрицательного знака, обр азую 
щие слож ную  и взаимосвязанную  систему. П р о
странственны е соотнош ения подош вы  и кровли  
верхневендских отлож ений свидетельствую т о  
принципиальных совпадениях региональны х  
структурны х планов. Сравнение ж е последней с 
р ельеф ом  ф ундамента [2] показы вает следую 
щ ее. В бортовы х зонах синеклизы , т.е. в области  
практически повсеместного отсутствия риф ей- 
ско-нижневендских образований, там, где на по
родах ф ундам ента залегаю т непосредственно  
верхневендские отлож ения, прослеж иваю тся, и 
достаточно наглядно, принцпиальные совпадения  
их структурны х планов, вы ражаю щ иеся в том, 
что элем енты  того или иного знака, вы деленны е 
по поверхности вендских отлож ений , являются 
отраж ением  аналогичных структур поверхности  
фундамента. Э то отм ечается как для полож и
тельных структур (С евер о-Б ел озер ск ое, Б олого- 
евское, Ю жинское, Реш минское поднятия, П ес
товский, О кско-Клязьминский, Н ейско-К стов- 
ский структурны е носы), так и для прогибов, 
отвечаю щ их одноименны м грабенам. И для про
гибов, в которы х отсутствую т риф ейско-ниж не- 
вендские породы  (Касимовский, М акарьевский), 
и для прогибов, выполненных ими (В ож е-Л ач- 
ский, Вельский). Иными словами, в бортовы х зо 
нах синеклизы  поверхность венда отраж ает, но, 
как правило, в бол ее сглаж енном  виде, м ор ф ол о
гические особенности  поверхности фундамента.

С ущ ественно иные соотнош ения отм ечаю тся  
в пределах С реднерусской системы  дислокаций.

П реимущ ественны е совпадения структурных 
планов прослеж ены  в той ее  части, где в разр езе  
отсутствую т образования доплитного чехла. Э то  
характерно для Н елидовско-Т орж окской и И с
тринско-Ростовской приподнятых зон, М аксати- 
хинско-Тарногской прогнутой зоны . Лишь в Га- 
личском прогибе встречаю тся бол ее  р азн ообраз
ные их соотнош ения: он “налож ен” на структуры  
ф ундам ента разного знака -  как на отрицатель
ные элементы  его  поверхности, так и на полож и
тельны е. Н апример, в структуре вендских отл о
жений не только не находит отраж ения Буйское  
поднятие поверхности фундам ента, а наоборот, 
именно над ним располож ен наиболее погруж ен
ный (отметки бол ее -2 .5  км) участок залегания их 
поверхности. В то  ж е время, например, Ч ухлом 
скому поднятию, вы деляемому в осевой части  
прогиба, в ф ундам енте отвечает северо-восточ
ная часть Судиславского грабена, являющ егося  
продолж ением  Рослятинского.

Н аи бол ее ж е ярко подобная картина проявля
ется в области развития риф ейско-ниж невенд- 
ских отлож ений, фиксирую щ их доплитны е гра
бены  С реднерусского авлакогена. Так как здесь  
были сформированы  структуры разного генезиса  
и строения (сквозны е, погребенны е, инверсион
ные), то, наряду с совпадением структурных пла
нов, прослеживается, и также достаточно наглядно, 
резкая их дисгармония. Унаследованность струк
турных планов установлена для П одмосковно-Вла
димирской и Дмитровско-Ярославской прогнутых 
зон. Следует только отметить нивелировку, часто 
довольно сущ ественную , и зам етное вы полажи- 
вание этих структур вверх по разрезу. В их преде
лах по поверхности доплитного чехла такж е про
слеж иваю тся неглубокие и пологие прогибы . П о  
поверхности ж е ф ундам ента им отвечаю т грабе
нообразны е прогибы , м орф ологически вы раж ен
ные бол ее ярко.

Дисгармония структурны х планов установле
на для Ры бинско-С ухонского и К рестцовско-М о- 
локовского мегавалов. П о поверхности доплит
ного чехла эти структуры им ею т специф ическое  
бл оковое строение с ш ироким присутствием раз
лом ов -  им отвечаю т выступы рифейских пород в 
осевы х частях грабенов, группирую щ иеся в про
тяж енны е поднятия, которы е сопряж ены  с глубо
кими депрессиями. П о поверхности ж е ф ундам ен
та этим мегавалам отвечаю т ярко вы раженны е  
глубокие грабенообр азны е прогибы , вы полнен
ные мощ ными толщ ами рифея -  ниж него венда. 
Таким образом , при характеристике взаим оотно
шений структурных планов этих структур м ож но  
говорить о б  их совпадении по поверхности венд
ских отлож ений и поверхности доплитного чехла  
и, в свою  очередь, несовпадении их с поверхнос
тью  фундамента. Э то связано с тем , что в преде
лах указанных элем ентов установлено проявле
ние тектонической инверсии, т.е. в своем разви



тии они претерпели кардинальные изменения  
знака движения. И з ярко выраженных отрица
тельны х структур (грабенов) на доплитном этапе  
на плитном они превратились в не м енее ярко вы
раж енны е полож ительны е структуры (мегава- 
лы). П роцесс инверсии привел к тому, что из зон  
конседиментационного прогибания в р и ф ее и 
раннем венде в позднем  венде и раннем п ал еозое  
они превратились в зоны  конседим ентационного  
поднятия. П оэтом у эти инверсионные структуры  
и характеризую тся следую щ ей спецификой: в их 
сводовы х частях на риф ейские и нижневендские 
породы  приходится не м енее 40-50%  мощ ности  
осадочны х образований и, н аоборот, верхневенд
ские и ниж непалеозойские отлож ения отличаю т
ся сокращ енны ми, и часто сущ ественно, м ощ нос
тями по сравнению  с другими участками синекли
зы. Н а некоторы х площ адях установлено и вовсе 
отсутствие последних.

О тметим такж е, что достаточно уверенно и 
четко прослеженная нами [2] в рельеф е ф унда
мента зона дислокаций северо-западного направ
ления по поверхности вендских отложений практи
чески не находит отражения. Ещ е раз повторим, 
что региональная структура вендских отложений  
отличается преобладающими северо-восточными  
простираниями. И лишь на отдельных участках си
неклизы  намечаются ф рагм енты , совпадаю щ ие с 
этой  зоной (южная часть Н ейско-К стовского  
структурного носа, Реш минский свод, западная 
часть Галичского прогиба, Вологодский свод).

П Р О Б Л Е М А  Н Е Ф Т Е Г А ЗО Н О С Н О С Т И  
В Е Н Д С К И Х  О Т Л О Ж Е Н И Й  

(Т Е К Т О Н И Ч Е С К И Е  А С П Е К Т Ы )

П роведенное изучение верхневендских о тл о
ж ений М осковской синеклизы  позволило вы де
лить по их поверхности достаточно м ногочислен
ную систему крупных полож ительны х структур, 
которы е могут контролировать зоны неф тегазо- 
накопления. А нализ внутреннего строения этой  
толщ и показывает, что она характеризуется нали
чием предпосылок, позволяющ их достаточно вы
соко оценить перспективы ее  неф тегазоносное™ .

П о данным м ногочисленны х исследований в 
этих породах сущ ествовали условия, благоприят
ные как для генерации неф ти  и газа, так и для ак
кумуляции и консервации их в промы ш ленны х  
объ ем ах . Специфика седим ентогенеза п редопр е
делила ритмичный и слоисты й характер разреза, 
в котором  чередую тся не только коллекторы  и 
покрыш ки. В нем такж е установлено ш ирокое  
присутствие прослоев тем ноцветны х пород, ф о р 
мировавш ихся преим ущ ественно в восстанови
тельны х геолого-геохи м и ческ и х обстановках, 
благоприятны х для накопления органического  
вещ ества, его сохранения и дальнейшего преобра
зования. Установлено [1] два стратиграфических

уровня распространения потенциально неф тем ате
ринских пород: один связан с нижней частью разр е
за верхнего венда, другой -  с его верхней частью.

Начало раннесинеклизного этапа в развитии 
М осковского осадочного бассейна характеризова
лось активным тектоническим режимом, сменив
шимся затем менее мобильной тектонической о б 
становкой, что привело к формированию в верхне
вендском комплексе многочисленных структур  
разны х м орф ологических и генетических типов. 
Н еравном ерное развитие каледонской трансгрес
сии и проявление колебательны х движений зем 
ной коры способствовали достаточно резким см е
нам фациальных обстановок, часто приводящих к 
дискретному распространению отдельных интер
валов разреза и широкому развитию проградацион- 
ных клиноформ. В результате верхневендская тол
ща отличается сложным внутренним строением, ос
новные детали которого достаточно наглядно 
показывают современные материалы М ОГТ (см. 
рис. 3). Они позволяют охарактеризовать ее сейс- 
моструктурны е и сейсмоф ациальны е особен н ос
ти, выявить и изучить м ногочисленны е локаль
ные ослож нения волновой картины и волновы е  
неоднородности, ф иксирую щ ие интенсивную  
структурную  диф ф еренциацию  и структурны е  
несоответствия, и часто довольно резкие, внутри 
этой толщ и, связанные и с поднятиями разной  
м орф ологической вы раженности (иногда очень  
яркой), и с разломами, и с зонами выклинивания и 
замещ ения пород, т.е. ш ирокий набор р азн о о б 
разны х дислокаций, которы е могут представлять  
поисковый интерес. Эти особенности  строения  
поздневендского природного резервуара п озво
ляю т ож идать в нем развития ловуш ек разного  
типа.

С позиций изучения ловуш ек структурного ти
па весьма важными представляются результаты  
сейсмических работ на С еверо-М олоковской  
площ ади, располож енной на ю ж ном  склоне  
К рестцовско-М олоковского мегавала. З десь  вы
явлено и изучено локальное поднятие, относи
тельно крупное по площ ади (его размеры  по сейс
мическому отраж аю щ ем у горизонту, связанному  
с поверхностью  вендских отлож ений, составляю т  
17 х  И  км, амплитуда - 6 0 - 7 0  м), но достаточно  
простое по строению. Анализ на примере этой  
складки соотнош ений структурных планов по раз
резу верхнего протерозоя-ниж него палеозоя пока
зывает принципиальную их унаследованное™ , не
смотря на установленные смещения свода, измене
ния ориентировки, размеров и амплитуды.

М атериалы по региональным профилям М ОГТ  
показывают, что такие относительно простого  
строения антиклинальные структуры, надежно  
картируемые современными сейсмическими м ето
дами, по-видимому, достаточно ш ироко распрост
ранены на территории М осковской синеклизы.



П оэтом у м ож но предполож ить, что часть лову
шек (возм ож но, и немалая) поздневендского р е
зервуара будет связана с антиклинальными  
складками (некоторы е из них являются структу
рами конседим ентационного облекания рифей- 
ских горстообразны х выступов в Среднерусском  
авлакогене), в той или иной степени ослож нен
ных стратиграфическими, литологическими или 
тектоническими экранами.

Данны е бурения и, главным образом , сейсм о
разведки позволяю т предполагать, что помимо  
них в верхневендских отлож ениях долж ны  быть  
не м енее ш ироко развиты и б о л ее  труднокарти- 
руемы е неантиклинальные ловуш ки. Они могут  
быть располож ены  за пределами локальных под
нятий и связаны с зонами выклинивания и ф аци
ального замещ ения проницаемы х горизонтов, 
подводными выносами палеорусел в область  
ш ельф а (как м елководного, так и относительно  
глубокого), а такж е с зонами стратиграфических  
несогласий. О б  этом  свидетельствую т литологи
ческие особенности  разреза, чередование и взаи- 
м озам ещ ение в нем глинистых и песчаных толщ  
по вертикали и латерали.

И зл ож ен н ое свидетельствует о достаточно ве
ских аргументах в пользу промы ш ленной н еф т е
газоносное™  верхневендских отлож ений М ос
ковской синеклизы. Учитывая отм еченны е выше 
их особенности , при вы делении наиболее пер
спективных локальных о бъ ек тов  первоочеред
ной задачей научных обобщ ений  с целью  оптими
зации поискового процесса является проведение

литолого-фациальны х и палеогеограф ических  
исследований в комплексе с изучением аномаль
ных зон в сейсмическом волновом поле, что поз
волит обосновать площ адное распространение  
как пород с улучшенными коллекторскими свой
ствами, так и наиболее крупных ловуш ек разных  
типов. П рактическая реализация намеченны х ис
следований долж на привести к откры тию  в этом  
экономически развитом регионе залеж ей нефти и 
газа и созданию  здесь на их основе собственной  
базы  по добы че углеводородного сырья.
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Обсуждается типизация задуговых бассейнов востока Азии, основанная на рассмотрении эталон
ных объектов (тектонотипов) и сравнимых с ними структур. Устанавливается существование трех 
основных типов бассейнов: 1) реликтовых, отчлененных от океана (Алеутская котловина Беринго
ва моря); 2) спрединговых, созданных в результате новообразования океанической коры (котлови
ны Филиппинского моря), и 3) рифтинговых, созданных в результате раздвигообразования в верх
ней коре при ограниченном развитии синхронного базальтового магматизма (котловины Японского 
моря). Для каждого из типов бассейнов показана достаточная устойчивость комплекса признаков -  гео
физических, геологических и геохимических, определяющая их специфичность.
Развитие в задуговой зоне тектонических процессов высоких энергий связывается предположи
тельно с постоянным контрастным сочетанием и взаимодействием крупных объемов аномальной 
низкоскоростной мантии и погружающейся под них высокоскоростной океанической плиты. Образо
вание низкоскоростной мантии объясняется разуплотнением материала в результате действия задуго
вых растяжений, вызывающих, возможно, и его разогрев. При общем сходстве мантийной структуры 
в задуговых бассейнах разных типов обнаруживаются несомненные различия в их коровой структуре 
и способе образования. Причины различий могут заключаться как в реологических свойствах коры и 
самых верхов мантии этих бассейнов, степени их близости к Тихому океану, так и в специфике полей 
напряжений, определяемых ориентировкой данного участка конвергентной границы.

П роблем а образования окраинных м орей в за 
дуговы х зонах островодуж ны х систем остается на 
протяжении длительного времени одной из клю 
чевых в тектонических исследованиях. При ее  о б 
суждении наиболее ранние гипотезы  предлагали  
механизм погружения континентальны х обл ас
тей вследствие подкоровой или ж е верхнекоро
вой эрозии, океанизации и других процессов [1, 
52, 56, и др.]. В дальнейш ем для некоторы х окра
инноморских бассейнов бы ли получены доказа
тельства отчленения от океана [21, 39 и др.]. Н о  
наиболее распространенны ми стали представле
ния о раскрытии бассейнов в результате рифтин- 
га и задугового спрединга [2, 3, 9, 11, 14, 17, 18, 21, 
27, 49, 50, 71 и др.]. При этом  вначале многие ав
торы  предполагали едины й механизм обр азов а
ния для всех окраинных м орей. Так, Д. Каригом  
[9] постулировалась общ ность их происхож дения  
в ходе задуговы х растяжений, а классификация  
проводилась по различиям в возрасте и соврем ен
ной тектонической активности.

Б о л ее  чем полувековое изучение показало н е
сом ненное разнообразие окраинноморских бас
сейнов при общ ем  сходстве их роли в структуре  
островодуж ны х систем. У ж е в 1970-х годах бы ло  
выявлено сущ ествование двух типов бассейнов: 
новообразованны х и остаточны х, обнаруж енны х

как в современны х окраинных морях, так и среди  
их палеоаналогов [21, 23]. Сейчас для н овообр а
зованных бассейнов развитие типичного задуго
вого спрединга м ож но считать доказанным толь
ко в пределах Ф илиппиноморской и Тонганской  
приокеанических систем [29, 30, 61, 65 и др.]. В 
приконтинентальной полосе активной окраины  
ск орее всего следует предполагать сравнительно  
малую  роль базальтовы х излияний [16].

Вы яснение типов окраинноморских бассейнов  
становится все бол ее необходим ы м  для п р еодол е
ния схематичности региональны х геодинамичес- 
ких построений. В м есте с тем , все бол ее расш иря
ется круг данных для сравнительно-тектоничес
кого анализа бассейнов. В этой  статье мы 
стремились использовать не только данные по 
тектоническому п олож ению  и структуре дна, но и 
по характеру магматизма, полученны е для ряда 
морей. Комплексны й анализ всего материала  
долж ен  обеспечить как правильное понимание 
ряда частных вопросов региональной тектоники, 
так и достаточную  корректность обсуж даем ой  
типизации окраинных морей и выявить узловы е  
вопросы для дальнейш его определения способов  
реализации задуговы х растяжений и глубинности  
процессов в зонах разного типа.



Т И П Ы  О К Р А И Н Н О М О Р С К И Х  Б А С С Е Й Н О В
О краинны е моря тихоокеанского обрамления  

вклю чаю т разнородны е структуры с океаничес
кой, субокеанической и субконтинентальной ко
рой. Р азного размера микроконтиненты  и оста
точны е островны е дуги разделяю т отдельны е  
глубоководны е котловины, нередко разновозра
стные (рис. 1). Для последних устанавливается  
принадлеж ность к трем основным типам бассей
нов: 1) отчлененны х от океана, 2) созданны х в р е
зультате спрединга и новообразования коры и
3) созданны х в результате рифтинга при ограни
ченном развитии синхронного базальтового маг
матизма.

Такая типизация задуговы х бассейнов основы 
вается преж де всего на рассмотрении эталонны х  
объектов (тектонотипов), наиболее полно изучен
ных и несущих основные черты данной группы 
структур. В первом случае это Алеутская котлови
на Берингова моря, во втором -  Филиппинское м о
ре и в третьем -  Японское. Все они связаны с кайно
зойскими островными дугами, имеющими в первом  
случае субш иротное простирание, во втором -  суб
меридиональное и в третьем -северо-восточн ое. 
Кроме того, известны такие зоны краевого спре
динга, как Тасманская, не связанные непосредст
венно с островодужными системами и в данной ста
тье не рассматриваемые. Наша типизация задуго
вых бассейнов во многом перекрывается с 
предложенными другими авторами (см., например, 
[3, 24, 27, 71]). Н о основное внимание в статье о б 
ращ ено на самостоятельны й тип рифтинговы х  
структур, отличающ ихся от спрединговы х весьма 
ограниченны м и незаконом ерны м  новообразова
нием коры в зонах деструкции. Давая это  назва
ние, мы используем сам ое ш ирокое понимание 
терминов рифтинг и рифт. Риф т рассматривается  
нами как крупномасш табная грабеновая структу
ра, ограниченная вдоль одного или обоих бортов  
сбросами (или сбросо-сдвигами) со встречным на
клоном см естителей и образованная в результате  
действия растягивающ их напряжений, главная 
ось которы х близка к горизонтальной. При таком  
понимании рифтов вулканический рифт пред
ставляет лишь одну из их разновидностей.

Б А С С Е Й Н Ы  Р Е Л И К Т О В О Г О  Т И П А
Сущ ествование этой  группы окраинномор

ских бассейнов предполагалось достаточно давно 
на основании геологических и магнитометрических 
данных по Берингову морю  [21,38]. Работы послед
него времени [40] показали сложность картины 
магнитных аномалий в Алеутской котловине и 
трудность их корреляции с магнитной временной  
шкалой. Т ем  не м енее они подтвердили наличие 
здесь системы  законом ерно располож енны х суб
меридиональных полосовы х аномалий и н еболь

ших трансф ормны х разлом ов, связанной, вероят
но, с формированием коры плиты Кула (рис. 2). 
Н а ю ге и ю го-востоке структуры А леутской дуги 
и ж ел оба  располагаю тся резк о дискордантно по 
отнош ению  к этой  древней системе магнитных 
аномалий. В северном обрам лении котловины  
обнаруж иваю тся элем енты  позднем езозойской  
континентальной окраины.

Разрез кристаллической части коры в А л еу т
ской котловине -  типично океанический, м ощ но
стью  около 7 км, с присутствием в кровле о б р а зо 
ваний 2-го слоя со скоростями 3 .5 -5 .8  км/с (см. 
рис. 1) [37, 66]. Последние имею т мощность 1-2 км 
(редко 3 -4  км) й местами разделены  на два под
слоя, как и в северной части Т ихого океана. О к е
анический разрез коры им еет и поднятие Умнак в 
восточном углу котловины [33, 39], напоминаю 
щ ее океанические поднятия Ш атского, М агелла
ново и другие, но м еньш ее по масш табу. М ощ 
ность коры здесь возрастает до 9 -1 4  км при повы 
шении дна на 1 км. Значительная мощ ность  
осадков (3 -4  км и бол ее) позволяет считать кору  
А леутской  котловины субокеанической. Ширина 
зоны  с реликтовой субокеанической корой со
ставляет 5 0 0 -6 0 0  км.

О кеанические породы  А леутской  котловины  
пока не изучены. И х аккреционны е аналоги ти- 
тон-кампанского возраста присутствую т, по-ви
димому, в пакетах покровны х пластин на подня
тии Ш иршова, в О лю торской и Эконайской зонах  
К орякского нагорья. В последней они наиболее  
детально исследованы в составе Янранайского  
комплекса [7]. Э то базальты , как близкие по пет- 
рохимическим характеристикам к типу MORB, 
так и щ елочны е; красные яшмы, иногда глинис
ты е яшмы, серы е кремни, гиалокластиты, ж ел е
зо-марганцевы е прослои, известняки и калькаре- 
ниты, а в верхах -  преимущ ественно терригенны е  
образования, нередко имею щ ие характер турби- 
дитов. М алая мощ ность кремнисты х отлож ений в 
нижней части разреза, отсутствие в них терриген- 
ной составляющей свидетельствуют о пелагичес
ких условиях седиментации. Появление и значи
тельная роль терригенных пород в слоях, начиная с 
кампанских или иногда более древних, соответству
ю т приближению к континенту участка переме
щавшейся океанической плиты. При последующ ем  
скучивании все эти образования были совмещены с 
покровами нижнекорового полосчатого комплекса 
дунит-верлит-габбрового состава.

Такие океанические комплексы, обнаж енны е  
в Эконайской и других зонах северо-западного о б 
рамления А леутской котловины, образую т древ
ню ю  аккреционную призму. На северо-востоке, 
вдоль края современного беринговского ш ельфа, 
сохранились ненаруш енные реликты позднем ело
вой (маастрихт-даний) активной окраины, кото
рые косо секут океанические структуры Алеутской



Рис. 1. Схема тектоники окраинных морей востока Азии (с использованием [2, 6, 10, 16, 17, 19, 25, 26, 29, 32, 39 ,40 ,48 , 
58, 59, 62, 66, 69]).
1 -  области континентальной коры мелового, палеозойского и докембрийского возраста; 2 - 6  -  палеоструктуры активной 
окраины, позднемезозойские, в системах Бауэрс и Филиппиноморской -  преимущественно палеогеновые: 2 -  вулканичес
кие пояса, палеодуги и палеожелоба без разделения, 3  -  оставленные островные дуги, 4  -  палеосубдукционные 
зоны, 5 -  зоны аккреции, 6 -  сутуры; 7-9 -  структуры современной континентальной окраины: 7 -  системы ост
ровной дуги -  желоба, 8  -  зоны субдукции, 9 -  зоны коллизии; 1 0 -1 3  -  участки начальной деструкции континентальной 
коры: 10 -  микроконтиненты, 11 -  площади их раздробления, 12 -  троги и грабены, 13 -  котловины с утонением и вы
клиниванием “гранитного” слоя; 1 4 -1 6  -  задуговые бассейны с океанической корой: 14 -  реликтового типа, 15 -  спре- 
дингового типа, 16 -  рифтингового типа; 1 7 -  зоны сжатия -  океанические поднятия; 18 -  коровые разрезы (с цифрами 
сейсмических скоростей); 1 9 -  ограничения структур с океанической корой, включая разломы континентального ско- 
на; 2 0  -  разломы разного генезиса; 21 -  Тихоокеанская плита. Буквами в кружках обозначены: котловины: А -  Але
утская, К -  Командорская, Б -  Бауэрс, ЮО -  Южно-Охотская, Яп -  Японская, Ям -  Ямато, Ц -  Цусимская, ЮК -  Юж
но-Китайская, ЗФ -  Западно-Филиппинская, Ск -  Сикоку, ПВ -  Паресе-Вела, М -  Марианская; Д - впадина Дерюгина; 
троги: Кш -  Кашеварова, Мм -  Макарова, Ат -  Атласова, Т -  Татарского пролива, Тм -  Тояма, О -  Окинава.
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Рис. 2. Тектоническая схема Берингова моря (с использованием [3, 32, 39, 40, 48]).
1-3 -  позднемезозойские и раннепалеогеновые структуры континентальной окраины: 1 -  вулканический пояс, 2 -  палеоду
га, 3 -  палеожелоба; 4-6 -  задуговые бассейны с океанической корой разного возраста: 4 -  миоцен-плиоценового, 5 -  ран
непалеогенового (?), 6 -  мелового; 7,8 -  свидетельства спрединга: 7 -  полосовые магнитные аномалии, 8 -  трансформные 
разломы; 9-скважины глубоководного бурения. Остальные условные обозначения см. на рис. 1. Цифрами в кружках 
обозначены: 1-3 -  котловины: 1 -  Алеутская, 2 -  Командорская, 3 -  Бауэрс; 4 -  свод Витус; 5 -  вулканический массив 
Вулканологов; 6-8 -  поднятия: 6 -  Умнак, 7 -  Ширшова, 8 -  Бауэрс; 9 -  желоб Бауэрс; 10 -  Алеутская островная дуга; 
11, 12 -  позднемеловые структуры: 11 -  ненарушенной Аляскинской окраины, 12 -  аккреционные комплексы Коряк
ской окраины.

котловины, выраженные системой магнитных ано
малий (см. рис. 2) [15, 39, и др.]. Развитие здесь по
зднемеловой субдукции предполагает более древ
ний, возможно, раннемеловой, возраст погружав
шейся океанической коры, чему соответствует и 
невысокий тепловой поток (42-75 мВт/м2). Сжати
ем и уплотнением этой коры перед зоной субдукции 
могут быть объяснены некоторое возрастание ее 
мощности и появление в низах высокоскоростного 
(Vr = 7.4 км/с) слоя ЗВ, установленные на северо- 
востоке котловины по данным ГСЗ [66]. Располо
жение океанического поднятия Умнак у зоны 
субдукции может быть связано с его коллизией с 
участком вулканического пояса и приостановкой 
субдукции.

Коллизия плит вблизи поднятия Умнак, дости
жение погружающейся плитой предельных глу
бин (возможно, около 670 км) и максимальных 
внутренних деформаций к северо-западу от под
нятия представляются нам основными причинами

торможения субдукции в начале палеогена и ее 
дальнейшего перемещения в сторону океана. Ре
алистическая модель перестройки субдукции и 
образования Алеутской котловины, несомненно, 
должна включать анализ истории поднятий Ум
нак, Бауэрса и Ширшова в обрамлении котлови
ны. Но рассмотрение их как структур одного типа 
представляется некорректным. Если поднятие 
Умнак по характеру корового разреза и осадоч
ного слоя скорее всего отвечает океаническим 
зонам сжатия и скучивания коры [33], то подня
тие Ширшова более похоже на микроконтинент. 
Оно представляет фрагмент древнего аккрецион
ного комплекса из окраинно-континентальных и 
океанических пород [3, 19, 32], вероятно, отчле
ненный от края континента при миоценовом рас
крытии Командорской котловины.

Для поднятия Бауэрс как морфология, глубин
ное строение, так и сочетание с желобом указы
вают на соответствие островной дуге с обратной



полярностью субдукции [9, 37, и др.]. Вероятно, 
само расположение устойчивой и жесткой палео
зоны субдукции Бауэрс ограничивало возможно
сти раздвигообразования при становлении новой 
зоны субдукции. Только на западе, в полосе свода 
Витус, секущей меловые(?) магнитные аномалии, 
предполагаются раздвиги и спрединг раннекайно
зойского времени [40]. Локальное повышение 
теплового потока у юго-восточного края котло
вины также может быть связано с молодыми на
рушениями. На остальной площади Алеутской 
котловины не обнаружено признаков задугового 
растяжения в коре, и это составляет ее специфи
ческую особенность.

Другие примеры котловин с реликтовой океа
нической корой менее определенны. В.Е. Хаи- 
ным и Л.Е. Левиным [27] были выделены как та
ковые котловины Западно-Филиппинская, морей 
Карибского, Скоша и юга Индонезии. В западно
тихоокеанском обрамлении наиболее показа
тельны котловины моря Банда, отчлененные от 
океанической области в месте смыкания палео
океанов Тихого и Индийского (см. рис. 1) [22,34,64, 
и др.]. Правда, варианты идентификации раннеме
ловых магнитных аномалий в море Банда [53, 64], 
как и в Алеутской котловине, требуют серьезной 
проверки. Но океанические глубины дна (4-5 км) и 
невысокий тепловой поток (<75 мВт/м2), а также 
секущее положение дуги Банда по отношению к 
магнитным аномалиям Северной и Южной котло
вин могут указывать на древность коры моря 
Банда.

Океанический разрез Южной котловины моря 
Банда охарактеризован драгировками с разлома 
Гамильтон. Они включают долериты, по составу 
близкие к MORB; диамиктиты, кремни, калькаре- 
ниты и калькалевролиты [68]. Аккреционные 
аналоги этих образований в офиолитовых покро
вах востока о-ва Сулавеси имеют возраст от ран
немезозойского до мелового или третичного. От- 
членение задугового бассейна Банда от океаниче
ской области происходило в позднекайнозойское 
время с продвижением зоны субдукции и остров
ной дуги от шельфа Сунда на восток и вспарыва
нием древней океанической коры, сохранившей
ся к северу и к югу от островодужных структур. 
Ориентировка зоны субдукции, как и в Алеут
ской системе, была субширотной, и это определя
ло, возможно, сходные геодинамические условия 
ее становления.

Имеющиеся данные по магматизму рассмот
ренных морей востока Азии, дополненные мате
риалами глубоководного бурения в Карибском 
море [48], характеризуют базальтоиды 2-го слоя 
как реликты типично океанических разрезов. Их 
возраст обычно определяется как меловой. Обо
собление реликтовых бассейнов во всех случаях 
осуществлялось без повторных проявлений маг
матической активности или существенных струк

турных преобразований в коре в тылу зоны суб
дукции. Усложнение структуры в море Банда было 
связано со значительно более поздними событи
ями.

БАССЕЙНЫ СПРЕДИНГОВОГО ТИПА
Изучение зон задугового спрединга наиболее 

полно проведено в Филиппинском море [22, 29, 
30, 31, 43, 48, 55, 58, 59, 65, и др.]. Здесь известна 
система крупных (до 700 км шириной) котловин и 
остаточных островных дуг, к которым, кроме 
кайнозойских, должны быть отнесены и мело
вые, присутствующие фрагментарно в хребтах 
Амами, Дайто и Оки-Дайто (рис. 3). Восточное и 
западное ограничения Филиппиноморской систе
мы образованы активными зонами субдукции и 
вулканизма.

По магнитометрическим и буровым данным 
установлено формирование котловин Филиппи
номорской системы в последовательные интерва
лы времени, отвечающие 60-35, 30-18 и 5-0 млн. 
лет. Самая древняя Западно-Филиппинская кот
ловина, возможно, представляет фрагмент более 
крупной океанической области, подобно бассей
нам реликтового типа [47, и др.]. Но заложение 
отгородившей ее островной дуги Кюсю-Палау 
38—42 млн. лет назад естественно следовало за 
спредингом без перерыва во времени. Раскрытие 
и спрединг в котловинах Сикоку-Паресе-Вела и 
Марианской также сопровождались перескоками 
зоны субдукции к востоку и возобновлением ост- 
роводужного вулканизма, произошедшим около 
20 и 2.5 млн. лет назад [65, и др.]. В целом тенден
ция к развитию спрединга прослеживается здесь в 
течение всего кайнозоя. Общая ширина зон с но
вообразованной океанической корой достигает 
более 2000 км.

Свидетельства спрединга сохранились в виде 
современного (Марианского) и брошенных спре- 
динговых центров (Паресе-Вела и Центрального) 
и симметричных магнитных аномалий. В котло
винах Паресе-Вела и Марианской эти элементы, 
местами, правда, слабо выраженные, имеют по
стоянную субмеридиональную ориентировку с не
большим изгибом, следующим островным дугам. 
Более древний структурный план в Западно-Фи
липпинской котловине характеризуется северо- 
западными простираниями элементов магнитно
го поля, рельефа дна и акустического фундамента, 
параллельными хр. Оки-Дайто, и их резкой сме
ной на западе северо-восточными простирания
ми. На участке резкого изгиба структур фунда
мента было образовано океаническое поднятие 
Бенхам, впоследствии приведенное в коллизию с 
Филиппинской дугой.

В скоростном разрезе всех котловин, типичном 
для океанической коры, характерно постоянное
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Рис. 3. Тектоническая схема Филиппинского моря (с использованием [29, 43,48, 55, 58, 59, 65]).
1,2 -  задуговые бассейны с океанической корой разного возраста: 1 -  плиоцен-четвертичного, 2 -  эоцен-раннеми- 
оценового; 3 -  центры спрединга (современные и оставленные). Остальные условные обозначения см. на рис. 1 и 2. Циф
рами в кружках обозначены: \-А -  котловины: 1 -  Западно-Филиппинская, 2 -  Паресе-Вела, 3 -  Сикоку, 4 -  Марианская; 
5 , 6 -  поднятия: 5 -  Бенхам, 6 -  Урданетта; 7-11 -  остаточные островные дуги: 7 -  Оки-Дайто, 8 -  Дайто, 9 -  Амами 
(Бородино), 10 -  Кюсю-Палау, 11 -  Западно-Марианская; 12-20 -  активные островные дуги: 12 -  Идзу-Бонин- 
ская, 13 -  Марианская, 14 -  сегмент Яп, 15 -  сегмент Палау, 16 -  сегмент Тоби, 17 -  сегмент Хальмахера, 18 -  Филип
пинская, 19 -  Рюкю, 20 -  Батаан; 21 -  зона коллизии Гагуа.

присутствие пород 2-го слоя (с Vr от 3.2 до 5.6 км/с и 
иногда больше), мощностью от 0.7 до 3 км [29]. 
Общая мощность кристаллической части коры 
составляет 5-6 км, что близко к разрезам Восточ
но-Тихоокеанского поднятия (см. рис. 1). Места
ми фиксируется усложнение структуры, с появле
нием в низах коры слоя ЗВ (с Vr = 12-1.6 км/с) и с 
уплотнением в кровле мантии (Vr до 8.4-8.6 км/с). 
Присутствие слоя ЗВ и некоторое утолщение ко
ры, обычно характерные для океанических под
нятий, отмечались и на поднятии Бенхам. Океа
нической природе филиппиноморской коры со
ответствуют значительные глубины дна (5-6 км,

в Марианской котловине меньше) и пелагический 
тип осадков, за исключением вулканогенно-оса
дочных шлейфов в тылу островных дуг.

Набор океанических пород получен при буре
нии и драгировании из всех котловин Филиппин
ского моря, с поднятия Бенхам и из аккреционно
го комплекса хр. Гагуа на северо-западе [13, 24, 
30, 31, 43, 48 и др.]. Тектонизированные мантий
ные породы из Центрального трога (разлома) 
представлены преимущественно аполерцолито- 
выми серпентинитами. В драгировках из трога 
Паресе-Вела присутствуют как мантийные типы 
ультраосновных пород: гарцбургиты, лерцолиты.



так и коровые, представленные дунитами, верли- 
тами и рядом плагиоклазовых разностей. С по
следними ассоциируют троктолиты, оливиновые 
габбро, габбро и габбро-нориты (?), образуя, по- 
видимому, типичную расслоенную серию. Анало
гичные породы, метаморфизованные и нередко 
превращенные в амфиболиты, получены также 
из Центрального трога, из скв. 293 севернее и с 
хр. Гагуа. Значительная деплетированность ульт- 
раосновных реститовых пород из трога Паресе-Ве- 
ла, а также небольшое отклонение составов основ
ных кумулятов в сторону известково-щелочного 
тренда объясняются предположительно проникно
вением в область плавления водного флюида при 
дегидратации субдуцируемой плиты [13].

Изученные базальты и долериты по содержа
нию главных компонентов и малых элементов, по 
величине индикаторных отношений Y/Tb, Zr/Hf, 
Th/Ta, La/Ta и по ряду изотопных характеристик 
отвечают толеитам N-типа MORB как в Западно- 
Филиппинской котловине (скв. 447), так и в кот
ловине Паресе-Вела (скв. 449,450 и 54) [30, и др.]. 
Вместе с тем, в последних наблюдается некото
рое возрастание щелочной тенденции, еще усили
вающееся в породах котловин Сикоку и Мариан
ской [48, и др.]. В скважинах котловины Сикоку 
(297,442-444) обнаружено чрезвычайно широкое 
распространение постспрединговых толеитовых 
силлов, слегка обогащенных как щелочами и ря
дом других некогерентных элементов, так и лету
чими. В скв. 454 в пределах Марианского трога 
установлено переслаивание разностей N-типа 
MORB и близких к островодужным; в осевой зоне 
дифференциация расплава доходит до образова
ния андезитов [46], а отдельные пемзовые конусы 
сложены риодацитами. Исследование базальто
вых стекол из различных пунктов трога показы
вает присутствие как деплетированных разно
стей, так и обогащенных некогерентными эле
ментами с крупными ионами и летучими (при 
низких содержаниях Ti, Zr, Nb, Hf, Та) [73]. Обога
щенные базальты имеют характер, переходный 
от MORB к породам Марианской дуги. То есть в 
поздних излияниях все более проявляются осо
бенности, связанные с влиянием зоны субдукции, 
возможно, с дегидратацией погруженной плиты 
[24, 73]. Правда, это заключение пока остается 
спорным [30]. Более поздние проявления внутри- 
плитного вулканизма, известные, в частности, в 
пределах плато Бенхам и Урданетта, представле
ны щелочными базальтами, гавайитами, муджие- 
ритами и трахитами [31, и др.].

Предложенные модели корообразования в 
Филиппинском море [65, 72] учитывают ком
плекс данных по развитию как котловин, так и 
островодужных зон. Они включают моменты 
разделения островной дуги продольным рифтом, 
отчленения ее фрагментов и раскрытия задуго- 
вых бассейнов с интенсивным развитием спредин-

га и латеральным наращиванием коры, с возоб
новлением вулканизма во фронтальной дуге. От 
первоначальной модели Д. Карига [9] современ
ная модель отличается датировкой событий, с че
редованием этапов спрединга и субдукции. За
держка процессов в зонах субдукции, приводив
шая к их перестройке, могла определяться, по на
шему мнению, прежде всего происходившим пе
риодически достижением субдуцируемой плитой 
максимальных глубин (подошвы верхней мантии) 
и внутренних нарушений. Важную роль играли и 
случаи коллизии: поднятия Бенхам с Филиппин
ской дугой, поднятий Огасавара и Каролинского с 
Западно-Марианской дугой. В последнем случае 
именно в Марианском сегменте дуги -  между дву
мя несубдуцированными поднятиями -  в начале 
плиоцена устанавливается восточный перескок 
зоны субдукции с раскрытием в ее тылу Мариан
ского трога [55]. Р. Холл и Г. Николс [44] разби
рают случаи коллизии офиолитовых и острово
дужных фрагментов и перескоков зоны субдук
ции в юго-западном обрамлении Филиппинского 
моря. Упомянутые в статье перестройки зоны 
субдукции на востоке моря были более значи
тельны по масштабу и приводили к повторяю
щимся перестройкам также и зон спрединга.

Таким образом, в отличие от Алеутской кот
ловины, Филиппинское море в течение всего кай
нозоя характеризуется сохранением обстановки 
растяжения и спрединга, чередующихся и отчасти 
сопровождающихся развитием субдукции океа
нической коры. Характерны перескоки зон спре
динга и субдукции, которые для приокеанических 
структур, вероятно, были более легко осуществи
мы, чем для близкоконтинентальных, и приводи
ли к значительному расширению площади окра
инного моря.

Полным аналогом Филиппиноморской явля
ется, по-видимому, Тонганская система. Она так
же занимает приокеаническое положение, харак
теризуется устойчивым развитием спрединга, с 
периодическими перескоками зон спрединга и 
субдукции в сторону океана [22, 46, 48, 61, 62, 67, 
и др.]. В котловине Лау-Хавр (5-0 млн. лет) кар
тина магнитных аномалий свидетельствует о до
статочной сложности задугового спрединга: о по
следовательной проградации спредингового цен
тра к югу, с заложением трога Хавр и ряда косых 
трансформов; о формировании неовулканической 
зоны на западе котловины [61]. Как и в Мариан
ском троге, современному корообразованию в 
котловине Лау-Хавр соответствуют резкая рас
члененность дна, малая мощность осадков, мелко
фокусная сейсмичность, проявления вулканической 
и гидротермальной активности и значительные ва
риации теплового потока (от 12 до 270 мВт/м2). 
Важный факт представляет существование на 
глубине 3 км действующей магматической каме
ры, обнаруженной на севере котловины сейсми
ческими методами [36]. Среди пород 2-го слоя в
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Рис. 4. Тектоническая схема Японского моря (с использованием [2, 4, 15, 17, 25, 42, 48, 62, 69]).
/ -  проявления внутриплитного магматизма. Остальные условные обозначения см. на рис. 1,2 и 3. Цифрами в кружках 
обозначены: 1-3 -  котловины: 1 -  Японская, 2 -  Ямато, 3 -  Цусимская; 4-7 -  троги: 4 -  Татарского пролива, 5 -  Гензан, 
6 -  Тояма, 7 -  Кита-Ямато; 8-12 -  микроконтиненты: 8 -  Ямато, 9 -  Криштофовича, 10 -  Уллындо, 11 -  Кита-Оки, 
12 -  Витязя; 13 -  вулканическое поднятие Богорова; 14 -  Японская островная дуга.

котловине Лау-Хавр известны как базальты типа 
MORB, так и щелочные, а также базальты и анде
зиты, имеющие ряд островодужных особеннос
тей [48, 62, 73, и др.].

Наличие в Филиппиноморской и Тонганской 
системах зон с различным развитием раскрытия и 
спрединга позволяет рассматривать последователь
ный (стадиальный) спрединговый ряд структур. 
Это: трог Хавр -  троги Лау и Марианский -  котло
вины Южно-Фиджийская и Сикоку -  Паресе-Вела -  
Западно-Филиппинская котловина. По структурно
вещественным особенностям и молодости коры 
троги Марианский и Лау-Хавр могут быть сопос
тавлены с восточной котловиной моря С кота 
(8-0 млн. лет). Сходной с ними представляется и 
палеогеновая Гренадская котловина Карибского 
моря, хотя и значительно усложненная развитием 
ряда трансформных разломов, а также молодых 
нарушений. Все отмеченные зоны были заложе
ны по восточному краю окраинных морей и раз
вивались в результате спрединга, близкого к суб
широтному.

БАССЕЙНЫ РИФТИНГОВОГО ТИПА

Среди рифтинговых бассейнов достаточно де
тально изучены котловины Японского моря [2,4, 
5, 10, 15, 17, 25, 26, 42, 48, 49, 54, 62, 69, и др.]. Это 
Японская, Ямато и Цусимская котловины, а так
же несколько более мелких трогов в пределах ак
ватории (рис. 4). С ними близко связан ряд эоцен- 
неогеновых грабенов на площади Приморья и 
Корейского полуострова -  таких, как Кильчжу- 
Менчхонский грабен и другие. Общая ширина зон 
раскрытия в тылу Японской дуги достигает 500 км. 
От материка и микроконтинента Ямато котлови
ны отделены границами отрыва, но на юге и юго- 
востоке моря обычны границы с постепенным 
выклиниванием “гранитного” слоя. В целом Япо- 
номорский регион представляет систему разно
возрастных структур растяжения и микроконти
нентов, формировавшуюся в задуговой зоне, на
чиная с эоцен-олигоценового времени.

Опираясь на новые результаты глубоководно
го бурения фундамента котловин, многие авторы



[49, 62, и др.] датируют начало раскрытия Япон
ского моря ранним миоценом. Однако буровые 
данные относятся только к котловине Ямато 
(скв. 797 и 794). Японская котловина в своей ос
новной части представляется более древней, как 
об этом можно судить по ее соотношению с кон
тинентальными структурами обрамления, по свя
зи с серией грабенов на континенте и в фундаменте 
котловины, а также по значительной мощности 
осадочного слоя [17, и др.]. Фланговые участки кот
ловины, в частности, северо-восточный (скв. 795), 
были образованы позднее.

Японская котловина является наиболее круп
ной и выразительной. Это субширотная структу
ра, протяженностью до 800 км, с рядом ответвле
ний северо-восточного простирания. Ее разлом- 
ные ограничения, морфологически выраженные 
в виде уступа континентального склона, обрыва
ют структуры континентальной коры, сохранив
шиеся на материке и в пределах микроконтинен
тов Ямато и других. При этом северо-восточный 
контур поднятия Ямато полностью повторяет 
очертания края материка. Ширина котловины со
ставляет 250 км. Глубина ее дна (до 3-3.5 км) ока
зывается меньшей, чем в спрединговых бассей
нах. Ей отвечает распространение и более мощ
ной субокеанической коры, включающей 8-11 км 
кристаллических пород и до 2.5 км осадков (см. 
рис. 1). Почти повсеместно по данным ГСЗ на
блюдается необычное строение коры с залегани
ем осадков непосредственно на высокоскоростных 
(64-6.7 км/с) образованиях, сравнимых с 3-им сло
ем океана или “базальтовым” слоем континен
тальной коры [9]. Локальное появление 2-го слоя 
(с Vr = 4.0 и 5.0-5.7-6.3 км/с) и возрастание мощ
ности коры, отмеченное, например, на поднятии 
Богорова, связано чаще всего с развитием внут- 
риплитного щелочно-базальтового вулканизма.

В котловине Ямато по данным радиобуев бо
лее определенно устанавливается местами при
сутствие базальтов 2-го слоя (с Упл = 3.8-4.2 км/с) 
[54]. Значительное сходство с котловиной Ямато 
обнаруживают фланговые троги Японской кот
ловины, проникающие далеко вглубь областей с 
континентальной корой, как это видно, например, в 
Татарском проливе. Локальное присутствие в тро
гах “гранитного” слоя, современная сейсмическая 
активность, наличие положительных изостатичес- 
ких аномалий (до +60 мГал), высокий тепловой по
ток (более 126, иногда до 210 мВт/м2), а также 
секущие соотношения с позднекайнозойскими 
структурами обрамления свидетельствуют о про
должающемся преобразовании структуры коры.

Разрезы базальтов и долеритов 2-го слоя в кот
ловине Ямато включают до 350 м лавовых потоков 
и чаще силлов с отдельными осадочными горизон
тами (скв. 797, нижний миоцен, и 794, средний ми
оцен [62]). Наиболее ранние магматические про

явления в скв. 794 имеют состав, близкий к толе- 
итам MORB Т- или Е-типа, а поздние в обеих 
скважинах отвечают островодужным толеитам с 
постепенным нарастанием вверх по разрезу призна
ков известково-щелочной серии, с дифференциаци
ей, доходящей до андезито-базальтов. В верхах раз
реза скв. 797 и в северной скв. 795 (средний миоцен) 
представлены известково-щелочные базальты и 
андезито-базальты. Их появление и вся эволюция 
миоценового магматизма свидетельствуют о не
сомненном участии зоны субдукции в магмообра- 
зовании -  существенно большем, чем это можно 
предполагать для бассейнов спредингового типа. 
То есть от последних Японское море отличается, 
по-видимому, не только ограниченным проявле
нием магматизма при раскрытии котловин, но и 
его составом.

Малому развитию пород 2-го океанического 
слоя в разрезах Японского моря соответствует и 
отсутствие настоящих полосовых магнитных ано
малий [8, 42, 62]. Только некоторые аномалии в 
Японской котловине могут быть прослежены на 
значительные расстояния. Их северо-восточное 
простирание оказывается дискордантным по от
ношению к ограничениям котловины, а наличие 
аномалий других простираний, местами извилис
тых, очень усложняет картину магнитного поля. 
Незакономерный характер магнитного поля дав
но служил “камнем преткновения” при обсужде
нии спрединговой природы Японского моря. 
Обычное отсутствие 2-го слоя или его чрезвы
чайно малая мощность (не фиксируемая в силу 
недостаточной разрешающей способности мето
да ГСЗ) могли бы отвечать представлениям о раз
витии здесь “амагматичного спрединга”, происхо
дящего при дефиците магмы, по [45]. Но относи
тельно небольшие размеры зон раскрытия и 
поднятий-останцов, образующих микроконти
ненты; сходство скоростных характеристик ни
жней части коры в котловинах, на поднятиях и в 
краевой части континента позволяют предпола
гать относительно малую глубинность дробления 
коры в Японском море, отличающую его от на
стоящих спрединговых зон.

Весь комплекс геолого-геофизических данных 
по Японскому морю, по-видимому, подтверждает 
нашу точку зрения о раздроблении здесь только 
более хрупкого “гранитного” слоя и перемеще
нии его пластин, происходящем с образованием 
поднятий-микроконтинентов и некоторым утоне
нием “базальтового” слоя в котловинах [17]. Рас
тяжение и разуплотнение верхов мантии в задуго- 
вой зоне ответственно, вероятно, за снижение ее 
добротности и уменьшение скоростей, устанавли
ваемое в верхних 200 км мантии по данным сейс
мической томографии [41] (рис. 5). В отличие от 
Филиппинского моря и смежной части Тихого 
океана, слабому проявлению спрединга и магма- 
генерации в Японском море отвечает отсутствие



Рис. 5. Скоростная структура мантии в Японской задуговой зоне (по данным сейсмической томографии [41]).
1-4 -  участки мантии с различными скоростями сейсмических волн: 1 -  низкоскоростные аномалии, 2 -  участки с от
носительно пониженными и 3 -  повышенными скоростями, 4 -  высокоскоростные аномалии; 5 -  положение мантий
ного разреза. Одинаковый крап на разных глубинах означает равные отличия скоростей от средней скорости, харак
терной для данной глубины. Буквами обозначены: Я -  Японское и Ф -  Филиппинское моря, Яп -  Япония, А.к. -  Ази
атский континент, Т.о. -  Тихий океан.

в мантии электропроводящего слоя, наблюдав
шееся при магнитотеллурических исследованиях 
по профилю в котловине Ямато [42].

Развитие деструкции в Японском море просле
живается начиная с щелочнобазальтовых излия
ний и заложения отдельных узких прогибов и гра
бенов, сохранившихся в фундаменте северной части 
моря и в его обрамлении (эоцен). Последующий 
крупномасштабный рифтинг в тылу Японской зо
ны субдукции (конец эоцена -  ранний миоцен) 
был проявлен преимущественно в разрыве верх
ней части континентальной коры и не сопровож
дался обильным спрединговым магматизмом. 
Раскрытие субширотной Японской котловины, пе
ремещение к югу фрагментов древнего “гранитно
го” слоя вызвали замыкание перед их фронтом про
гиба Идзуми и создание сложной чешуйчато-надви- 
говой структуры в Юго-Западной Японии, 
послужившей фундаментом позднекайнозойской 
островной дуги.

Дальнейшее задуговое растяжение, (миоцен- 
плиоцен) было ориентировано к юго-востоку. Оно 
привело к утонению и выклиниванию “гранитного” 
слоя и раскрытию котловины Ямато, разделившей 
микроконтиненты Ямато и Японии, а также к раз
дроблению последних с образованием грабенооб
разных прогибов Могами, Окусири, Кита-Ямато и 
других. В ходе проградации рифтинга формирова
лись фланговые троги котловин Японской и Яма
то (середина миоцена -  голоцен). На их продол

жении развивается современное грабенообразо- 
вание в континентальной коре (см. рис. 4). В то 
же время дислокации четвертичных осадков в 
восточной части моря могут быть связаны уже с 
началом замыкания задуговых бассейнов. Анализ 
сейсмологических данных показывает преимущест
венную ориентировку напряжений сжатия в запад- 
северо-западном направлении, с распространением 
по восточной периферии моря взбросовых механиз
мов очагов, а по южной -  сдвиговых [42].

В Охотском море также намечаются последо
вательные этапы деструкции и рифтинга. Котло
вины, разного размера троги и грабены Охотско
го и Япономорского регионов, находящиеся на 
разных стадиях преобразования коры, могут 
быть представлены как последовательный дест
руктивный ряд элементов. Этот ряд включает: кай
нозойские грабены на континентальной коре Саха
лина и Приморья -  грабенообразные троги цент
ральной части Охотского моря -  впадину Дерюгина 
и фланговые троги Южно-Охотской и япономор
ских котловин -котловину Ямато -Японскую и 
Южно-Охотскую котловины. Последние сходны по 
своим особенностям, по мощности и структуре ко
ры, имеющей характерный двухслойный раз
рез, лишь с локальным присутствием слоев 2 и ЗВ 
[5, 6, 26].

Моря Южно-Китайское -  Сулу, связанные с 
Сулу -  Филиппинской островодужной системой, 
очевидно, сопоставимы с Японским морем по



общему структурному плану и ходу развития риф- 
тинга [16,22]. Деструктивные элементы и по ориен
тировке, и по возрасту сходны с япономорскими. 
Разобщенные фрагменты древней континенталь
ной коры на банках Максфилд, Рид, Денджерес- 
Граундс и о-ве Палаван аналогичны микрокон
тинентам Ямато и другим в Японском море. Юж
но-Китайская котловина по сравнению с Япон
ской оказывается на 1 км глубже и имеет менее 
мощный разрез кристаллической части коры -  от 
5 до 10-11 км, при большем развитии 2-го слоя 
(с Vr = 3.5-5.6 км/с) и слоя ЗВ (с Vr = 7.0-7.5 км/с) 
[29, 60]. Присутствию 2-го слоя соответствует и 
обнаружение симметричных магнитных анома
лий олигоценового возраста, правда, малопротя
женных [70]. Коровые породы котловины пред
ставлены предположительно в аккреционном 
комплексе на о-ве Миндоро, где они слагают раз
рез, типичный для спрединговых зон и датируе
мый средним олигоценом [63]. В море Сулу поро
ды 2-го слоя были получены in situ [62]. В скв. 768 
(нижний миоцен) их нижний комплекс представ
лен базальтовыми лавами и долеритовыми силла- 
ми (220 м) состава, переходного от толеитов 
MORB к островодужным, с несомненной конта
минацией расплава субдукционными процессами. 
Верхний комплекс сложен островодужными ан
дезитовыми и риолитовыми туфами, часто ла- 
пиллиевыми (200 м), распространяющимися с се
вера. Данные по составу этого островодужного 
комплекса дополняют материалы бурения в 
Японском море и, вероятно, могут свидетельство
вать о еще более существенном вкладе зоны суб- 
дукции в развитие задугового магматизма.

Рассмотрение Японского, Южно-Китайского и 
ряда других морей как спрединговых встречало 
существенные трудности. Они определялись как 
сложностью поверхностной структуры, включа
ющей разномасштабные зоны деструкции и мик
роконтиненты, так и необычным строением ко
ры, структурой магнитного поля, характером 
магматизма. Для понимания специфики бассей
нов привлекались идеи асимметричного спредин- 
га [20], образования дополнительных микроцент
ров [8] или рассеянного (диффузного) спрединга 
[3, 29, и др.]. Некоторыми авторами раскрытие 
бассейнов вообще не связывалось с задуговыми 
растяжениями. Их структурные особенности 
объяснялись “апвеллингом” горячей мантии [57], 
образованием “ромбохазмов” при дрейфе конти
нентов [35] или же косым раскрытием {pull apart), 
происходившим при ведущей роли правых сдви
гов у границы Евразиатской и Северо-Американ
ской плит [49,51]. Обрыв “гранитного” слоя в ты
ловой части котловин Японской и Южно-Китай
ской иногда определяется как пассивная граница 
континента [60, и др.] и в малом масштабе дейст
вительно отвечает таковой. Но рассмотрение

всего деструктивного комплекса элементов в 
этих регионах (включая и молодые сдвиги) выяв
ляет их несомненную связь с действием задуговых 
растяжений.

Выше показано, что эти растяжения осуще
ствлялись в краевой части континента и захватыва
ли, по-видимому, только “гранитный” слой коры. 
Ограниченность магмообразования и трудности 
выведения расплава на поверхность, вероятно, со
здавали условия для его более длительной диф
ференциации в промежуточном очаге, с большим 
влиянием зоны субдукции и обогащением некоге
рентными элементами с крупными ионами.

СРАВНЕНИЕ И СИНТЕЗ ДАННЫХ
Сравнение задуговых бассейнов по ряду геоло

го-геофизических характеристик подтверждает 
выделение среди них трех типов. Однако разгра
ничения типов не во всем являются резкими, а не
достаточность данных не всегда позволяет уве
ренно установить тип бассейна. Так, Южно-Ки
тайское море, будучи близким к бассейнам 
рифтингового типа, несет также черты спредин
говых структур. Западно-Филиппинскую котло
вину спредингового типа трудно отделить от 
структур реликтового типа и с уверенностью свя
зать с началом филиппиноморского спрединга. 
“Мы все еще не можем точно определить текто
ническое строение многих краевых и внутренних 
морей или связать образование бассейна с ясным 
для нас процессом”, -  писал Б. Хизен в начале 
1970-х годов [28; с. 147]. Это заключение в опре
деленной мере остается верным и по сей день. 
Вместе с тем, проведенное рассмотрение тектоно- 
типов и сравнимых с ними структур показывает 
достаточную устойчивость комплекса признаков: 
геофизических, геологических и геохимических. 
Этим комплексом признаков и определяется спе
цифичность каждого из типов бассейнов, как это 
показано в таблице.

Все параметры бассейнов реликтового типа
свидетельствуют об их достаточной стабильнос
ти и весьма слабом преобразовании структуры 
при становлении кайнозойской активной окраи
ны. В Алеутской котловине реликтовый харак
тер имеют и граница ее с континентом, и сам бас
сейн, сохранивший особенности строения и соста
ва раннемеловой океанической коры. Разогрев 
мантии в задуговой зоне вызвал, по-видимому, на
блюдаемое снижение интенсивности мезозойских 
полосовых магнитных аномалий, но не нарушил 
их структуры. Реликтовое поднятие Умнак сохра
нило черты древних океанических поднятий, как 
это отмечено выше. Мы подчеркивали отсутст
вие крупномасштабных задуговых растяжений 
как специфическую особенность геодинамики 
Алеутской котловины. Подобно другим окраин
ным морям, низкоскоростной характер верхов



Основные параметры задуговых бассейнов

Параметры
Типы бассейнов

Реликтовый Спрединговый Рифтинговый
Тектонотип Алеутская котловина 

Берингова моря
Котловины Филиппинского моря Котловины Японского моря

Положение в сис
теме активной 
окраины

В участках “океанических 
брешей” с сохранением ме
зозойской коры

Приокеаническое Приконтинентал ьное

Ориентировка 
структур остров
ной дуги -  жело
ба

Субширотная Су бмери д ионал ьная Северо-восточная

Ширина До 600 км До 700 км; суммарная до 2000 км и 
более

До 250 км; суммарная до 500 км

Границы Тыловая -  реликтовая; 
фронтальная -  граница с ос
тровной дугой

Тыловая -  субдукционная; фрон
тальная -  граница с островной ду
гой

Тыловая -  пассивная граница от
рыва или постепенного выклини
вания “гранитного” слоя; фрон
тальная -  граница отрыва или 
граница с островной дугой

Время становле
ния

От позднемелового до позд
некайнозойского

От позднемелового до четвертич
ного

От эоценового до четвертичного

Возраст фунда
мента

Преимущественно мезозой
ский

Кайнозойский Преимущественно мезозойский

Внутренняя 
структура; роль 
поднятий разного 
типа

Котловины с присутствием 
в обрамлении реликтовых 
океанических поднятий, 
брошенных островных дуг и 
микроконтинентов

Система разновозрастных котло
вин и остаточных островных дуг, 
присутствуют океанические под
нятия

Система разновозрастных струк
тур растяжения и микроконти
нентов

Характер струк
тур растяжения

Не характерны Зоны спрединга Зоны раздвигов в верхней коре

Стадиальный ряд 
структур

Р я д  о т ч л ен ен и я  (например: 
океаническая плита -  Але
утская котловина)

С п р е д и н го в ы й  р я д  (например, 
трог Хавр -  троги Лау и Мариан
ский -  котловины Южно-Фид
жийская и Сикоку -  Паресе- 
Вела -  Западно-Филиппинская 
котловина)

Д е с т р у к т и в н ы й  р я д  (например: 
грабены на континентальной ко
ре Сахалина и Приморья -  
грабенообразные троги цент
ральной части Охотского моря -  
впадина Дерюгина и фланговые 
троги япономорских котловин -  
котловина Ямато -  Японская и 
Южно-Охотская котловины)

Характер верх
ней мантии

Аномальная низкоскорост
ная

Аномальная низкоскоростная Аномальная низкоскоростная

Особенности ко
рового разреза

Трехслойная субокеаничес
кая кора

Трехслойная океаническая кора Преимущественно двухслойная 
субокеаническая кора

Характер маг
нитного поля; 
свидетельства 
спрединга

Полосовые аномалии, дис- 
кордантные к островной 
дуге

Осесимметричные полосовые 
аномалии, параллельные остров
ной дуге; присутствие спрединго- 
вых центров

Незакономерный характер поля

Интенсивность 
магматизма, син
хронного рас
крытию

Не характерен Интенсивный, близкий к извест
ному в медленно-спрединговых 
хребтах

Слабо развит

Состав магмати
ческих пород 2-го 
слоя

Толеиты MORB, щелочные 
базальтоиды

Толеиты MORB; породы, проме
жуточные между толеитами 
MORB и островодужными; ще
лочные базальтоиды

Породы, близкие к толеитам 
MORB, островодужные толеито- 
вые и известково-щелочные; ще
лочные базальтоиды

Мощность и ха
рактер осадков

Большая; пелагические, вы
ше гемипелагические

Небольшая; преимущественно 
пелагические, присутствуют вул
каногенно-осадочные задуговые 
шлейфы

Значительная; гемипелагические

Примеры бассей
нов

Котловины морей Банда и 
Карибского

Котловины Тонганской системы, 
востока моря Скоша, Гренадская 
в Карибском море, Сулавеси (?)

Котловины Южно-Охотская, 
Южно-Китайская, Сулу, Коман
дорская^), трог Окинава



мантии [41] может соответствовать здесь разви
тию значительных глубинных растяжений, одна
ко они не реализуются в виде растяжений в коре. 
Причины тектонической стабильности Алеут
ской котловины остаются недостаточно понят
ными. При их выяснении может обсуждаться оп
ределенная роль в создании поля напряжений 
брошенной механически жесткой зоны субдук- 
ции Бауэрс, коллизии поднятия Обручева с ост
ровной дугой и замедления субдукции смежной 
части Тихоокеанской плиты или влияние других 
относительно поверхностных причин.

Независимо от этих причин можно думать, что 
отчленение Алеутской котловины, как и котло
вин морей Банда и Карибского, происходило в ре
зультате деструкции меловой океанической коры 
и заложения субширотной островодужной систе
мы, с сохранением в ее тылу фрагмента былого 
океана с типичной трехслойной корой (включаю
щей 1-ый, 2-ой и 3-ий слои). Длительность седи
ментации и накопление мощных осадочных толщ 
привели к созданию субокеанического характера 
коры. Во всех случаях образование бассейнов ре
ликтового типа реконструируется в участках 
сложного сочленения плит, где длительно сохра
нялись “океанические бреши” с распространени
ем мезозойской коры. В задуговых зонах востока 
Азии появление таких бассейнов происходило до
статочно редко.

Бассейны спредингового типа характеризуют
ся наиболее интенсивным развитием задуговых 
растяжений и корообразования. Их раскрытие в 
Филиппинском и других морях происходило в суб
широтном направлении в результате повторяю
щейся деструкции незрелой островодужной ко
ры. Магнитометрические и буровые данные поз
воляют провести практически полную аналогию 
процесса с симметричным низкоскоростным оке
аническим спредингом (насыщенным линейным 
спредингом, по [12]). Правда, низкая интенсив
ность полосовых магнитных аномалий еще не полу
чила удовлетворительного объяснения (см., напри
мер, [29]). Трехслойный разрез коры спрединговых 
бассейнов -  типично океанический. Ее молодости 
соответствует обычное присутствие низкоскорост
ного слоя 2А. В участках сжатия и скучивания мате
риала образуются небольшие, но характерные 
структуры океанических поднятий -  такие, как 
поднятие Бенхам. За счет малой скорости седи
ментации на значительных площадях сохраняет
ся океанический характер коры.

Общая ширина зон с новообразованной океа
нической корой в Филиппинском море более чем 
втрое превышает таковую в бассейнах других ти
пов. Проявление задуговых растяжений в спредин
говых бассейнах осуществляется как в коре -  с раз- 
движением фрагментов островной дуги, так и в 
верхах мантии -  с разуплотнением материала и

магмогенерацией. Высокой мобильности Филип- 
пиноморской и Тонганской систем, очевидно, 
способствуют и их заложение на месте энсимати- 
ческих островных дуг, и непосредственная бли
зость к Тихоокеанской плите, испытывающей ко
сую субдукцию. Активный спрединг в филиппи- 
номорских бассейнах, с одной стороны, приводит 
к субдукции формирующейся коры к западу, под 
азиатские структуры, а с другой стороны, испы
тывает влияние субдуцирующей с востока Тихо
океанской плиты. Специального объяснения 
здесь требуют, во-первых, условия устойчивого 
спрединга и, во-вторых, причины неоднократных 
перестроек зон спрединга и субдукции.

Для котловин, выделяемых нами как бассейны 
рифтингового типа, неоднократно отмечались 
особенности поверхностной и глубинной структу
ры, не характерные для спрединговых зон. Пред
ставляется, что все параметры этих бассейнов мо
гут быть корректно объяснены специфическими 
условиями их образования, происходившего в ре
зультате деструкции континентальной коры. 
Инициация рифтйнга, по-видимому, была лока
лизована в наиболее ослабленных участках кон
тинентального края, нередко в пределах Восточ
но-Азиатского вулканического пояса. Со време
нем зоны деструкции испытывали перескок в 
сторону океана. В палеогене их раскрытие осу
ществлялось в субмеридиональном, а впоследст
вии -  в юго-восточном направлении. Отрыв и пе
ремещение фрагментов “гранитного слоя” в виде 
микроконтинентов привели к созданию в задуго- 
вой зоне сложной мозаичной структуры. Нередко 
происходило разрастание бассейнов по простира
нию в виде узких трогов, расчленяющих шельфо
вые участки и микроконтиненты.

На примере Японского моря нами обсужда
лась вероятность раскрытия котловин на верхне
коровом уровне, с перемещением пластин “гра
нитного” слоя, но без существенного нарушения 
“базальтового” слоя и большей частью без пода
чи магмы на поверхность дна [15]. Это определи
ло, по-видимому, создание в Японском море нео
бычной двухслойной океанической коры (вклю
чающей 1-ый и 3-ий слои). Обнаженный при 
рифтинге древний “базальтовый” (или 3-ий) слой 
был перекрыт мощной осадочной толщей, нако
пившейся вблизи крупных источников сноса, с 
превращением коры в субокеаническую. Специ
фичность этой коры проявляется не только в ха
рактере корового разреза, но и в общей структу
ре (с отсутствием спрединговых магнитных ано
малий), а также в значительной жесткости 
материала, препятствующей его скучиванию и 
формированию структур типа океанических под
нятий. В мантии отсутствие частичного плавле
ния и магмогенерации значительного масштаба 
привело к соответствующему отсутствию и элек
тропроводящего слоя.



Рассмотренный выше незакономерный про
цесс раскрытия бассейнов в Японском море, ве
роятно* сходен по стилю с рассеянным спредин- 
гом повторного типа, по [12]. Его развитие при 
растяжении мощной коры, с созданием сложной 
системы магмовыведения, возможно, приводило 
преимущественно к образованию силлов, обнару
женных в котловине Ямато. Вместе с тем, мало
глубинный характер раскрытия и ограничен
ность проявления синхронного базальтового маг
матизма отличают рифтинговые бассейны от 
настоящих спрединговых структур. Здесь ман
тийные растяжения реализуются, по-видимому, 
преимущественно в виде структурных преобразо
ваний, происходящих в верхней коре.

Если достоверны предложенные томографи
ческие реконструкции строения верхней мантии в 
задуговой полосе, то во всех случаях можно счи
тать ее низкоскоростной по сравнению с окружа
ющей средой [41, и др.]. Существующая скорост
ная структура может интерпретироваться как ра
зуплотнение и разогрев мантии под задуговыми 
бассейнами, во многом сходные с геодинамичес- 
кой обстановкой срединно-океанических хреб
тов. На этом основании Е.Е. Милановским и 
А.М. Никишиным [18] был выделен Западно-Ти
хоокеанский рифтовый пояс как дополняющий 
субмеридиональный элемент Мировой океаниче
ской рифтовой системы, протянувшийся на север 
до района Командорской котловины. Однако по
яс, несомненно, продолжается в Алеутскую кот
ловину и далее с перерывами по восточному об
рамлению океана. При этом представляется 
спорным рассмотрение зон субдукции как вто
ричных структур, возникавших по границе ново
образованной окраинноморской коры с древней 
тихоокеанской. Как показано в нашей статье, мо
лодое корообразование в больших масштабах 
осуществлялось только в бассейнах спредингово- 
го типа. Инициация раскрытия бассейнов дейст
вительно опережала становление вулканической 
дуги. Но моменты поступления магмы на поверх
ность дна, фиксируемые в разрезах дуг, могли 
быть отделены значительным временным интер
валом от ранних этапов субдукции. Развитие за- 
дуговых бассейнов начиналось синхронно с ран
ними этапами субдукции и проходило с ее несо
мненным влиянием на состав окраинноморских 
магм.

В современной глубинной структуре востока 
Азии на протяжении от Берингова моря до моря 
Банда и далее к югу постоянно повторяется кон
трастное сочетание крупных объемов низкоско
ростной (горячей?) окраинноморской верхней 
мантии с погружающейся под них высокоскоро
стной океанической плитой, как это показано на 
рис. 5. Такое сочетание элементов в глубинной 
структуре представляет важнейший геодинами- 
ческий фактор. По-видимому, оно должно пре

пятствовать проникновению вверх предполагае
мых нижнемантийных плюмов и их влиянию на 
образование задуговых бассейнов и одновремен
но может способствовать развитию в верхней 
мантии тектонических процессов высоких энер
гий (вероятно, вторичной конвекции [14]). По
следние и приводят, очевидно, к образованию за
дуговых бассейнов на коровом уровне. Таким об
разом, определяющими в развитии всей системы 
активной окраины представляются именно про
цесс субдукции и создаваемые им напряжения в 
верхних оболочках Земли.

Тела аномальной низкоскоростной мантии
представляют, по-видимому, обязательный эле
мент Азиатской окраины. Они образуются в ты
лу зоны субдукции независимо от типа индивиду
альных бассейнов и занимают обычно более ши
рокий ареал. Мы связываем их особенности с 
разуплотнением материала, происходящим в ре
зультате действия задуговых растяжений в ман
тии, вызывающих, возможно, и ее разогрев. Эти 
растяжения, интенсивно проявленные на глуби
нах порядка 200 км, в различной мере выражены 
в коре, как это показано выше. Причины разли
чий намечены в статье в виде постановки вопро
са. Они могут заключаться, с одной стороны, в 
разных реологических свойствах коры и самых 
верхов мантии задуговых бассейнов (в первую 
очередь, их жесткости, хрупкости, степени одно
родности, наличия расслоенности), в степени бли
зости бассейнов к Тихому океану, а с другой, в 
специфике полей напряжений в коре, определяе
мых ориентировкой данного участка конвергент
ной границы. При этом представляется сущест
венным положение границы как по отношению к 
перемещению Тихоокеанской плиты, так и к оси 
вращения Земли.

Таким образом, реализация задуговых растя
жений в мантии осуществляется на коровом уров
не в виде 1) спрединга, 2) рифтинга и раздвижения 
фрагментов верхней коры или же 3) без растяже
ний в коре, но с перескоком зоны субдукции и от- 
членением реликтового задугового бассейна. В об
щей структуре тихоокеанского обрамления заду- 
говые бассейны различных типов обнаруживают 
закономерное расположение. Бассейны реликтово
го типа локализованы в участках “океанических 
брешей” с мезозойской корой и связаны с субши
ротными островодужными системами. Рифтинго
вые бассейны примыкают к краю Азиатского кон
тинента, располагаясь в тылу островных дуг севе
ро-восточного простирания. Спрединговые 
бассейны располагаются в удалении от континен
та, в тылу субмеридиональных островных дуг. 
Развитие спрединга приводит к их значительному 
продвижению в восточном направлении.

Работа выполнялась в рамках проекта “Текто- 
носфера океанов” ГНТП “Мировой океан”, под
держиваемой Государственным комитетом по



науке и технологиям Российской Федерации, при
финансовой поддержке РФФИ (грант 96-05-64758).
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Р е ц е н з е н т ы :  A . A .  М о с с а к о в с к и й , А Л .  К н и п п е р

The Types of Backarc Basins in East Asia: 
Tectonic, Magmatic, and Geodynamic Aspects 

E. N. Melankholina
G eo lo g ica l Institu te  (G IN ), R ussian  A ca d em y o f  Sciences, 

P yzhevskii p er. 7, M oscow , 109017  R ussia

T his  paper d iscusses types o f  backarc basins in E ast A sia , w hich are d istingu ished  based  on analogy  w ith  s tan 
d ard  com plexes (tec tono types) and com parab le  structu res. T here are th ree m ain  basin  types: (1) re lic t basins 
tha t w ere detached  from  the ocean  (A leu tian  B asin  in the B ering Sea); (2) sp read ing  basins fo rm ed  by the g en 
era tion  o f  new  ocean ic  c ru st (basins in the P h ilipp ine  Sea); and (3) rift basins tha t are the p roduct o f  rifting  in 
the upper crust coup led  w ith  synchronous lim ited  basaltic  m agm atism  (basins in the S ea  o f  Japan). E ach  o f  
these  basin  types are show n to  have a fairly  consis ten t set o f  d istinctive geophysica l, geo log ica l, and geo ch em 
ical features. T he deve lo p m en t o f  h igh-energy  tecton ic  processes in the backarc zone is though t to  be re la ted  to  
a co nstan t con trasting  com bination  and in teraction  o f  la rge vo lum es o f  anom alous low -veloc ity  m antle  and  the 
h igh-velocity  ocean ic  p la te  descend ing  beneath  them . T he form ation  o f  low -veloc ity  m an tle  is a ttribu ted  to 
density  decrease due to  backarc  spreading,, w h ich  m ay also  be responsib le  fo r m an tle  heating . W hile  there  is a 
genera l resem blance in the  m an tle  structure o f  backarc basins o f  d iffe ren t types, there are  unquestionab le  d if
ferences in the ir crustal structu re  and m ode o f  fo rm ation . T hese d iffe rences m ay  arise  from  the rheo log ical 
properties o f the cru st and  upperm ost m antle o f  these basins, the ir p rox im ity  to  the Pacific  O cean , and the spe
cific  character o f  the stress fie ld , w hich  is due to  the o rien tation  o f  tha t part o f  the convergen t boundary .
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П р е д п р и н я т  д и н ам и ч ески й  ан а л и з  стр у к ту р н ы х  п а р а г е н е з о в  д о к ем б р и й ск и х  и п ал е о зо й ск и х  зо н а л ь 
н ы х  м е т а м о р ф и ч е с к и х  к о м п л е к с о в  ю го -за п ад н о го  с к л а д ч а т о г о  о б р а м л е н и я  С и б и р ск о го  к р а то н а , 
за н и м а ю щ и х  т е р р и т о р и ю  м еж д у  о зе р ам и  Б а й к а л  (Ю ж н ая  С и б и р ь) и Х убсугул  (С ев ер н а я  М о н го 
л и я). А н а л и з  п р ед у см атр и в ае т  во ссо зд ан и е  о р и е н т и р о в о к  дей ству ю щ и х  сил (осей  сж ат и я  и р а с т я ж е 
ния) на м о м е н т  о к о н ч а т е л ь н о го  о ф о р м л е н и я  ст р у к т у р н о го  п а р а г е н е за  д ан н о го  э т а п а  д е ф о р м ац и и . 
В со став  п ар а ге н е за  м о гу т  в х о д и ть  м е т а м о р ф и ч е с к а я  п о л о с ч а т о с т ь  и к р и ста л л и зац и о н н ая  с л а н ц е 
в а то ст ь , к л и в аж , сл а н ц е в а то с ть  б л а ст о м и л о н и то в , м ел к и е  ск л ад к и  и их э л е м е н т ы , м и н ер ал ь н ая  и 
а г р е г а т н а я  л и н ей н о сть  а- и b -ти п о в . Д и н ам и ч е ск ая  и н те р п р ета ц и я  у ч и т ы в а е т  д а н н ы е  по  м о р ф о л о 
гии , о р и е н т и р о в к е  и к и н е м а т и к е  э л е м е н т о в  п а р а г е н е за , а гл ав н о е , их п р о ст р ан с тв е н н ы е  с о о т н о ш е 
ния. П р о в ед ен  п о эта п н ы й  р е г и о н а л ь н ы й  д и н ам и ч еск и й  ан а л и з  “ М ето д  п а р а г е н е з о в ” о тн о си тся  к  
м езо с тр у к ту р н ы м  и по  ряду  х а р а к т е р и с т и к  б л и зо к  д и н ам и ч еск о м у  ан ал и зу  тр е щ и н о в а т о с ти , д о п о л 
н яя  е г о  в о б л а сти  п л асти ч еск и х  д е ф о р м ац и й .

С О С Т О Я Н И Е  П РО Б Л Е М Ы

С развитием структурной петрологии все боль
ш ее значение приобретаю т исследования интер
претационного характера, среди которы х выделя
ются кинематическое и динамическое направле
ния. Кинематический анализ деформаций имеет 
дело с направлениями и величинами относитель
ных смещений частиц горных пород вне связи с вы
зывающими движение силами. Динамический ана
лиз предполагает воссоздание по директивным  
структурам и их кинематике направлений и относи
тельных величин главных напряжений.

В м етам орф ических комплексах традицион
ным объ ек том  динамического анализа являются 
минералы или их агрегаты и основны м м етодом  
является микроструктурный анализ [10]. В то ж е  
время такие элементы  м езоструктуры  пород как 
м етам орфическая полосчатость, кристаллизаци
онная сланцеватость, кливаж, линейность раз
личных видов, складки, будины, с которы ми ис
следователь постоянно сталкивается в поле, 
практически не используются при динамических 
интерпретациях. И нтересны  в этом  отнош ении  
сводка М. Фридмана в сборнике “Структурная ге
ология и тектоника плит”. П еречисленны е выше 
структурны е элементы  м етам орф итов допуска
ю т, по М. Фридману, лишь кинематические выво
ды, тогда как динамическую  инф орм ацию  несут  
оптические и кристаллографические направле
ния в минералах, размеры  и ф орм а субзерен , ми
кродислокации, кинк-банды, трещ ины  и разломы  
разны х рангов и, наконец, горны е цепи и гребни  
хребтов.

П роблем а соответствия структурны х ф орм  
полям тектонических напряжений одна из наибо
л ее слож ны х в структурной петрологии. Она б е 
рет начало ещ е с конца прош лого века, когда раз
вернулась дискуссия об  угловых соотнош ениях  
м еж ду плоскостями максимальной деформации  
(удлинения) и направлением стресса. В конечном  
счете бы ла признана неоднозначность этих соот
нош ений, зависящих как от условий деформации  
(хрупкая-пластичная), так и от  ее  характера (од- 
нородная-неоднородная, вращ ательная-невращ а- 
тельная) [1, 13].

Сущ ественный сдвиг в реш ение проблемы  д о 
стигнут экспериментами по м оделированию  
складок с использованием оптического м етода  
изучения напряжений [8, 16]. С опоставление м о
дельных и природных объ ек тов  позволило о б о с
новать возм ож ность использования при выясне
нии направлений главных напряжений не только  
трещ ин и разрывов, но и складок. Принцип соот
ветствия структурных ф орм  полям напряжений  
был использован и при анализе налож енны х д е
ф ормаций [17, 18].

В 50-х годах группа учены х под руководством  
академика А .В . П ейве приступила к парагенети- 
ческом у анализу структур для изучения горизон
тальных движений зем ной коры. В результате ис
следований сформулировано понятие о структур
ных парагенезах и обоснована концепция о  
структурном рисунке складчатых областей , обус
ловленном  горизонтальны ми движениями бл о
ков зем ной коры [4, 14, 15].



Таким образом , в 5 0 -7 0  годах главным обр а
зом  отечественны ми структурными школами бы 
ла создана принципиальная основа динамическо
го анализа деформационны х мезоструктур. В то  
ж е время за рубеж ом  м ощ ное развитие получило  
м орф олого-кинем атическое направление в изу
чении деформаций пород и минералов [23 -26 ]. 
Динамический анализ основы вается либо на изу
чении микроструктурных ориентировок минера
лов, л ибо на кинематике смещ ений в структурах  
трещ инно-разры вного характера. П о поводу дит 
намической интерпретации структур пластичес
кой деформации, пож алуй, наиболее показатель
но высказывание М. Фридмана: “П оскольку оп
ределить полностью  состояние деформаций в 
смятых породах обы чно н евозм ож но, нет смысла  
рассматривать соответствую щ ие напряжения, ис
ключая лишь некоторы е общ ие соображ ения” 
[21, стр. 325]. М ож но согласиться с н евозм ож нос
тью  определить полностью  состояние д еф ор м а
ций, но вряд ли стоит столь категорично “закры 
вать” проблему.

И С Х О Д Н Ы Е  П Р Е Д П О С Ы Л К И  
Д И Н А М И Ч Е С К О Г О  А Н А Л И З А

П риемы  динамического анализа мезоструктур  
дем онстрирую тся на конкретны х примерах, но 
преж де необходим о оговорить общ ие полож ения  
и условия.

1. П редм етом  анализа являются не отдельны е  
структурные элементы метаморфитов, а их параге
незы. В состав парагенеза могут входить слоис
тость, метаморфическая полосчатость, кристалли
зационная сланцеватость, кливаж, сланцеватость 
бластомилонитов, минеральная и агрегатная линей
ность а- и Ь- типов, мелкие складки и их элементы. 
Ч ем больш е составляющих парагенеза, тем  оп р е
делен нее динамические выводы.

2. А нализ предусматривает воссоздание ори
ентировок действую щ их сил на момент оконча
тельного оф ормления структурного парагенеза  
данного этапа деф орм ации и не преследует цель  
проследить весь ход деформации.

3. П ри установлении неоднократны х д еф ор м а
ций динамический анализ парагенезов ранних 
этапов допускается лишь в том случае, если их 
ориентировка сущ ественно не нарушена поздни
ми деформациями.

4. Главные динамические направления о б о зн а 
чены: ось сжатия -  С (com pression), ось растяж е
ния -  Т (tension), как это  принято при динамичес
ком анализе микроструктурных ориентировок  
минералов [10]. П ром еж уточная ось, перпендику
лярная С и Т и совпадаю щ ая с линией п ер есеч е
ния плоскостей максимального скалывания, о б о 
значена как ось В (она ж е -  средняя ось эллипсо

ида деформации, аппроксимируемая шарнирами  
складок и параллельной им Ь-линейностью).

5. В о всех построениях угол м еж ду осью  сж а
тия (стресса) и плоскостями максимального ска
лывания принят 45°. Э то заведом о неверно для 
условий вязко-пластической деформации горных  
пород -  угол долж ен  бы ть больш им. Свои кор
рективы, в ту или иную сторону, вносит направле
ние и степень анизотропии пород. Однако оценить 
истинную величину этого угла в каждом конкрет
ном случае практически невозможно. П оэтом у при
нимая угол скалывания как теоретически опти
мальный, мы закладываем некую погрешность, что 
определяет приблизительность метода. Вм есте с 
тем  следует учесть, что анализируется статисти
чески значимый материал, позволяющ ий сниве
лировать отдельны е отклонения.

П РИ М Е РЫ  Л О К А Л Ь Н О Г О  
Д И Н А М И Ч Е С К О Г О  А Н А Л И З А

О бъ ек том  динамического анализа являлись 
мезоструктуры  докембрийских и палеозойских  
метам орфических толщ  ю го-западного складча
того обрамления С ибирского кратона, заним аю 
щих территорию  м еж ду озерам и Байкал и Х убсу- 
гул. И сследования проведены  на 75 доменах, для 
каж дого из которы х составлена круговая диа
грамма ориентировки структурных элем ентов  
(равноплощ адная полярная сетка, верхняя полу
сф ера). Дальнейш ие построения велись с п ом о
щ ью экваториальной сетки. Техника таких о п е
раций излож ена в р аботе А .Н . К азакова [9]*

Н а рис. 1 приведены данные по 13 доменам, 
представляющ им типовы е структурны е ситуа
ции.

1 -  верховье р. Утулик. Здесь в своде антиклина
ли на ф оне субгоризонтального залегания слоисто
сти карбонатно-диопсидовых кристаллосланцев на
блюдаются внутрислойные лежачие изоклинали с 
пологопогружающимися шарнирами. Отчетливо  
вы ражена минеральная b-линейность. Ось С вос
станавливается как нормаль к статистическому  
максимуму кристаллизационной сланцеватости и 
осевы х поверхностей складок. П ерпендикулярно  
к С, а такж е шарнирам и линейности (В-осям) 
проводится ось Т. П од углом 45° к С и Т и парал
лельно среднестатистической линейности строят
ся граммапроекции (дуги) условных плоскостей  
скалывания, отделяю щ их квадранты сжатия и 
растяжения.

2 -  верховья р. Зун-М урин. М ощная карбонат
ная толща смята в складки с полого погружающ и
мися к северо-западу шарнирами и Ь-линейностью. 
Ось С принимается как перпендикуляр к субверти
кальным осевым поверхностям. Ось Т -  перпенди
куляр к С и среднестатистической линейности.



3 -  верховья р. А нгуул. П ологош арнирная  
изоклинальная складчатость в хлорит-м усковит- 
биотитовы х сланцах. П ол ю с сланцеватости, 
практически параллельной осевы м  плоскостям, 
однозначно оп ределяет п ол ож ен и е оси С. О сь Т 
восстанавливается по принципу преды дущ их ди
аграмм.

4 -  низовья р. Ангуул. Крутош арнирная о т
крытая складчатость в гнейсах с осевы ми поверх
ностями, круто падающими к северо-востоку. 
Ось С -  перпендикуляр к осевы м плоскостям, ось 
Т определяется как и в предыдущ их случаях.

5 - р .  У ри-Гол. Складки в метапелитах круто
ш арнирные, сж аты е до изоклинальных. С ланце
ватость по ориентировке близка к осевы м плос
костям. Е е статистический полю с соответствует  
п олож ению  оси С. С учетом линейности и шарни
ров определяется ось Т.

6 -  р. А ерхан. В мощ ной крутостоящ ей толщ е  
переслаиваю щ ихся мраморов, крем нисто-карбо
натных пород и кристаллосланцев развиты м ел
кие откры ты е складки с субвертикальными ш ар
нирами и устойчивым левосторонним  рисунком  
асимметрии (складки волочения s-типа). Редко  
встречаю тся фрагменты  изоклиналей, соосны х  
откры ты м складкам и деф орм ируем ы х ими.

Судя по ориентировке и рисунку складок воло
чения, они формировались в условиях левосторон
него сдвига по простиранию слоистости пород. Та
ким образом  за главную плоскость скалывания 
принимается слоистость. Сопряженная с нею  вто
рая (теоретическая) плоскость скола строится пер
пендикулярно слоистости и вдоль статистической 
В-оси. Далее, под углом 45° к этим плоскостям и 
перпендикулярно оси В восстанавливаются две 
другие динамические оси. О сновываясь на рисун
ке асимметрии складок и полож ении их осевы х  
поверхностей, за ось С принимается та, которая  
имеет ю го-восточное погруж ение, за ось Т -  севе
ро-восточное погружение.

7 -  р. И ркут у пос. М онды. В толщ е карбонат- 
но-слю дисто-актинолитовы х сланцев ф иксиру
ются две системы  складок: пологош арнирны е  
сж аты е и изоклинальны е складки, откры ты е  
складки с правосторонней асимметрией и субвер
тикальными шарнирами. В заим оотнош ение их 
однозначно указы вает на то, что вторы е н алож е
ны на первы е. О б этом  м ож но судить и по азиму
тальному рассеиванию  ш арниров и линейности  
первых.

О перация по восстановлению  динамических 
осей для складок второй генерации не отличается  
от рассм отренной в ситуации 6. С и Т определены  
с учетом  рисунка складок (диаграмма 7А ). Для 
ранних деф орм аций ось С определена как полю с  
слоистости, а Т -  перпендикуляр к С и усреднен
ной оси В (диаграмма 7Б).

8 -  правый борт долины р. И ркут. В наклонно  
залегаю щ ей толщ е известково-слю дисто-актино-

литовы х сланцев отчетливо вы ражена система  
сж аты х и изоклинальных опрокинуты х складок с 
пологим ю го-восточны м  погруж ением  шарниров  
и осевы ми плоскостями, близкими генеральному  
залеганию  слоистости и кристаллизационной  
сланцеватости. Спорадично развита бол ее позд
няя генерация складок с шарнирами разны х ори
ентировок, в основном погружаю щ имися к ю го- 
западу. Общ им для этих складок является право
сторонний рисунок асимметрии.

Для ранней генерации складок динамические 
оси строятся уж е известны м способом : ось С -  по
лю с сланцеватости-слоистости, Т -  нормаль к 
осям С и В (диаграмма 8А ). Оси напряжений для 
поздних деформаций м ож но определить лишь 
приблизительно, поскольку шарниры складок и 
плоек им ею т ш ирокий разброс. В данном случае 
(диаграмма 8Б) за ось В принимается усредненное  
полож ение шарниров. О сь С восстанавливается  
как перпендикуляр к В и под углом 45° к плоско
сти слоистости с учетом  рисунка асимметрии  
складок. Ось Т -  перпендикуляр к С и В.

9 -  верховье р. Хангарул. З десь  в толщ е м ета
пелитов закартирована крупная опрокинутая к 
западу синклиналь северо-западного простирания. 
Главным плоскостным структурным элементом  
метапелитов является кливаж, сильно затушевыва
ющий слоистость сланцев. На поверхностях клива
ж а отчетливо проявлены минерализованные штри
хи и борозды  скольжения (а-линейность), по кото
рым повсеместно устанавливаются левосторонние  
взбросо-сдвиговы е перемещ ения. Ш арниры скла
док и Ъ-линейность обр азую т угол 70° с а-линей- 
ностью . Кливаж ны е поверхности обладаю т все
ми признаками плоскостей скола, что и полож ен о  
в основу дальнейш их построений. П роводится  
граммапроекция поверхности кливажа (дуга 
больш ого круга перпендикулярная полю су). Э то  
главная плоскость скола. Вторая строится нор
мально к ней через ось В. П оскольку а- и Ь-линей- 
ности не перпендикулярны друг другу, возмож ны  
два варианта построения динамических осей. П о  
первому (диаграмма 9) ось С! проводится нор
мально к В и под углом 45° к плоскостям скола с 
учетом  знака смещ ений по а-линейности. П о вто
рому варианту ось С2 строится под углом 45° к 
кливажу и под тем  ж е углом к а-линейности. Рас
хож дение 16° по азимуту и 6° по углу в полож ении  
оси С (и соответственно Т) м еж ду этими вариан
тами следует считать вполне укладывающ имся в 
пределы  погреш ности м етода. Н о  м ож но такж е  
предполагать, что ф ормирование а- и Ь-линейно- 
стей бы ло разорвано во времени.

10 -  среднее течение р. Тиссы в В осточном  Са- 
яне. В крутостоящ ей толщ е тонкопереслаиваю - 
щихся метапелитов и метапесчаников развиты  
м елкие складки левостор оннего рисунка асимме
трии с крутопогружаю щ имися шарнирами и ми
неральной b-линейностью . О тчетливо проявлен



Рис. 1. Примеры локального динамического анализа структурных парагенезов метаморфитов.
1-2  -  условны е изолинии плотности: 1 -  полю сов слоистости и кристаллизационной сланцеватости, 2 -  полю сов 
поверхностей кливажа и сланцеватости бластомилонитов; 3^1 -  шарниры складок: 3 -  ранней генерации, 4 -  поздней ге
нерации; 5 - b-линейность: а - н а  сферограммах, б -  на блок-диаграммах; 6 - а-линейность: а - н а  сферограммах, б - н а  блок- 
диаграммах; 7 -  шарниры микроскладок; 8 -  оси сжатия и растяжения; 9 -  граммапроекции плоскостей максимального ска
лывания и линии их пересечения (оси В); 10 -  слоистость и кристаллизационная сланцеватость; 11 -  кливаж; 12 -  сланце
ватость бластомилонитов.
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Рис. 1. П родолжение.



Рис. 1. Окончание.

сквозной осевой кливаж. В данном случае роль  
поверхности скола явно играла слоистость, тогда  
как кливаж представлял плоскости сплющ ива
ния. И сходя из этого  возмож ны  два варианта ди
намической интерпретации. П о  первому (диа
грамма 10А ) через ось В строятся две взаимно  
перпендикулярные плоскости скола, одну из ко
торы х представляет слоистость. Ось С строится  
под углом 45° к ним (с учетом  рисунка складок) и 
перпендикулярно к оси В, ось Т -  нормаль к С и В. 
П о второму варианту (диаграмма 10Б) ось С -  п о
л ю с кливажа, Т -  нормаль к С и В. Как видно, эти  
варианты достаточно сходны . При этом  угол  
м еж ду осью  С, определенны й по второму вариан
ту, и плоскостью  скола (слоистостью ) составил  
55°. Вероятно в данном случае это  и есть истинный 
угол скалывания, но считать его универсальным и 
приемлемым в других случаях неправомерно.

11 -  верховье р. У ри-Гол. В толщ е переслаива
ющ ихся м етапелитов, известково-диопсидовы х  
сланцев и мраморов наблю даю тся две системы  
складок: ранние сж аты е внутрислойны е п ол ого
ш арнирные и поздние крутош арнирны е откры 
ты е с левым рисунком асимметрии. М инеральная  
и агрегатная линейность концентрируется вокруг 
шарниров складок обеи х систем и в целом имеет  
больш ое поле рассеивания. П роявлен такж е кли
важ, деф орм ируем ы й поздними складками по се 
кущей слоистость и осевы е поверхности ранних 
складок. М естами по плоскостям кливажа уста
навливаются левосдвиговы е смещ ения. Для позд
них складок динамические оси восстанавливаю т
ся с учетом  их рисунка по уж е известной схеме  
(диаграмма 11 А ). С лоистость при этом  принима
ется за плоскость скола. П о ранним складкам оси



строятся такж е по стандартной схем е, приняв 
слоистость за плоскость сплющ ивания (диаграм
ма 11Б). Е щ е один (промеж уточны й) этап д еф о р 
маций фиксируется по развитию  кливажа, кото
рый, учитывая левосдвиговы е смещ ения по нему, 
принимается за главную плоскость скола. П ер 
пендикулярно ей через ось В долж на строиться 
вторая плоскость, но полож ение оси В по п оле
вым наблю дениям конкретно не определено. Яс
но лишь, что она имеет крутое погруж ение (исхо
дя из субгоризонтальны х смещ ений по кливажу). 
П о ряду соображ ений ось В вы бирается как м ес
то на граммапроекции кливажа, где она пересека
ется с областью  сгущения крутой линейности (ди
аграмма 11В). Оси С и Т восстанавливаются нор
мально к В и под углом 45° к кливажу. При этом  
оказывается, что оси С на диаграммах Б и В близки 
по ориентировке. Очевидно мы имеем дело с одним 
этапом тангенциального сжатия, которое реализо
валось вначале деформациями вертикального рас
плющивания, затем -  горизонтального сдвига. Ис
ходя из этого, можно оценить угол скалывания, то  
есть угол м еж ду осью  С на диаграмме 11Б и кли- 
важом. Он составил 55°.

12 -  верховье р. О ронгодой. В бластомилони- 
тах О ронгодойской зоны  рассланцевания, полого  
падаю щ ей к ю гу, наиболее ранними видимыми 
структурами являются сж аты е пологош арнир
ные складки со взбросовы м рисунком асиммет
рии. Б ол ее поздними являются откры ты е склад
ки левого рисунка с погружаю щ имися к ю го-вос
току шарнирами. П ерпендикулярно к последним  
на поверхностях сланцеватости располагаю тся  
минерализованны е штрихи и борозды  скольж е
ния (а-линейность), по которы м устанавливаются  
взбросо-левосдвиговы е перемещ ения. Таким о б 
разом  поздние складки и а-линейность парагене
тически связаны. Для структур это го  этапа (диа
грамма 12А ) ось С восстанавливается под углом  
45° к сланцеватости и к а-линейности. П ерпенди
кулярно сланцеватости (главной плоскости ско
ла) и под углом 45° к оси С строится вторая плос
кость скола. П ересечение плоскостей -  ось В, а 
ось Т -  нормаль к С и В. Для раннего этапа (диа
грамма 12Б) сланцеватость бластомилонитов  
принимается такж е за плоскость скола. Вторая  
плоскость строится перпендикулярно ей через  
ось В (ш арниры ранних складок). О сь С прово
дится (с учетом  асимметрии ранних складок) под 
углом 45° к этим плоскостям и нормально к В, а 
ось Т -  как в предыдущ их случаях.

13 -  среднее течение р. Ш убутуй, Утуликская 
зона рассланцевания. В бластом илонитах (фил- 
лонитах) зоны  наблю дается целая гамма струк
турных ф орм  (диаграмма 13А ), которы е группи
рую тся в три основны е генерации. П ервую  пред
ставляют крутош арнирные складки (и Ь- 
линейность) с левым рисунком асимметрии

(s-складки). Вторая генерация -  погружаю щ иеся  
на ю го-запад складки правого рисунка (z-склад- 
ки), b-линейность и перпендикулярная ей и шарни
рам четко выраженная (штрихи и борозды  сколь
жения) а-линейность с правосторонними взбросо
сдвиговыми перемещениями. К третьей генерации 
относятся микроскладки амплитудой до 1-2 мм, по
всем естно имею щ ие сбросовы й рисунок асиммет
рии. Ш арниры их субгоризонтальны .

При всех построениях сланцеватость бласто
милонитов принимается за главную плоскость  
скола. Для первой генерации структур (диаграм
ма 13Б) сопряженная плоскость скола проводится  
перпендикулярно к сланцеватости через ось В. 
О сь С строится под углом 45° к плоскостям скола  
и по нормали к В (с учетом  рисунка складок ран
ней генерации). Ось Т находится обы чны м сп осо
бом . Для второй генерации (диаграмма 13В) д о 
полнительная плоскость скола строится как пер
пендикуляр к главной чер ез шарнир складок этой  
генерации. О сь С восстанавливается (с учетом  ри
сунка складок и смещ ений по а-линейности) под 
углом 45° к плоскостям скола и перпендикулярно  
к В. При этом  она оказы вается направленной под 
тем  ж е углом 45° к а-линейности. Для третьей ге
нерации (диаграмма 13Г) вторая плоскость скола  
проводится перпендикулярно сланцеватости че
р ез ось В, то  есть максимум сгущ ения шарниров 
микроскладок. Оси С и Т восстанавливаются под 
углом  45° к сколовы м  плоскостям  и норм ально  
к В. Учитывая сбросовы й рисунок складок за ось 
С принимается та из них, которая круто погруж а
ется к северо-востоку.

Р Е Г И О Н А Л Ь Н Ы Й  Д И Н А М И Ч Е С К И Й  
А Н А Л И З

Результаты  динамического анализа по отдель
ным доменам сведены  на геологическую  карту 
региона в виде круговых диаграмм квадрантов 
сжатия и растяжения, разделенны х плоскостями  
главных касательных напряжений (рис. 2). Выявля
ется сложная картина распределения напряжений 
от места к месту и в толщах разного возраста. Диа
граммы квадрантов даю т представление о напря
ж енном состоянии (и его смене во времени) в каж
дом отдельном дом ене. О днако при таком способе  
показа трудно извлечь инф орм ацию  о региональ
ном поле напряжений на тот или иной период. 
В этом  отнош ении бол ее  наглядно построение го
ризонтальны х проекций (простираний) осей мак
симального сжатия с их возрастной разбивкой. 
В виде сходящихся стрел эти оси вы несены на 
тектоническую  схему (рис. 3). З десь  ж е на врез
ках представлены  розы -диаграммы  простираний  
осей  С для разны х этапов (циклов). При этом  из 
рассмотрения исклю чены  случаи, когда ось С 
им еет крутой наклон (больш ий, чем у осей Т и В), 
то  есть в сф ер е анализа остаю тся только структу-
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Рис. 2. Геологическая схема Байкал-Хубсугульского региона с результатами динамической интерпретации структурных парагенезов метаморфитов.
1 -  четвертичные отложения; 2 -  палеозойские отложения и вулканиты; 3-4 — хамардабанская серия (R?): 3 -  шубутуйскад. свита; 4 -  корниловская свита; 5-6 -  ханга- 
рульская серия (PRj?): 5 -  безымянская свита, 6 -  харагольская свита; 7 -  слюдянская серия (AR2?); 8 -  шарыжалгайская серия (ARj); 9 -  гранитоиды протерозойские и 
палеозойские нерасчлененные; 10 — палеозойские базиты; 1 1 -  рифей-раннепалеозойские ультрабазиты; 12 -  гранит-пегматиты слюдянского комплекса (PR?); 
13 -  сиениты, монцониты (PR?); 14 -  базиты (PRj?); 15 -  границы структурных и стратиграфических несогласий; 16 -  прочие геологические границы; 1 7 -  Глав
ный Саянский разлом и другие крупнейшие разломы; 18 -  надвиги; 1 9 -  прочие разломы; 20 -  сферограммы ориентировки квадрантов сжатия (черные) и растя
жения (белеые). Цифрами на схеме обозначены этапы деформаций.
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Рис. 3. Тектоническая схема юго-западного обрамления Сибирской платформы.
1 -  кайнозойские рифтовые впадины; 2 -  дорифейский фундамент платформы; 3-6 -  образования Тувино-Монгольского палеомикроконтинента: 3 -  дорифейский фун
дамент, 4 -  рифейские аккреционные комплексы, 5 -  верхнерифейско-нижнекембрийский чехол, 6 -  палеозойские аллохтонные комплексы; 7-9 -  Восточно-Тувин
ская и Хамардабанская коллизионные системы: 7 -  зона раннепротерозойской консолидации, 8 -  зона рифеид, переработанных каледонской орогенией; 9 -  зона 
каледонид; 10 -  ультрабазиты (рифей-нижний кембрий); 11 -  краевой шов платформы; 12 -  краевые швы палеомикроконтинента; 13 -  надвиги; 1 4 -  прочие раз
ломы; 15-18 -  оси максимального горизонтального сжатия разных этапов: 15 -  поздний архей, 16 -  ранний протерозой, 17 -  рифей и ранний палеозой, 1 8 -  па
леозой.
На врезках -  розы-диаграммы простираний осей сжатия по этапам. Оцифрованные дуги соответствуют количеству определений.
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ры тангенциального сжатия, представляющ ие 
собственно коллизионны е стадии развития реги
она. О тметим, что из 94 определений реж им го
ризонтального сжатия установлен в 84 случаях. 
К ак известно, преобладание горизонтального  
сжатия характерно и для соврем енного напря
ж ен н ого  состояния зем ной коры [11].

Общ ая геолого-тектоническая ситуация. Рас
сматриваемая территория (рис. 3) представляет  
часть Ц ентрально-А зиатского подвижного по
яса, непосредственно прилегаю щ ую  к ю го-запад
ному выступу Сибирского кратона. Здесь  в соста
ве пояса участвую т ф рагм енты  трех основных  
тектонических зон (террейнов) -  Тувино-М он- 
гольской, Восточно-Тувинской и Хамардабан- 
ской. П ервая рассматривается как палеомикро
континент, ф ундамент к оторого сформирован в 
р и ф ее  путем амальгамации раннедокембрийских  
блоков [3]. К  концу рифея на уж е консолидиро
ванном ф ундам енте начал формироваться снача
ла вулканогенно-осадочны й, а затем  (венд-кем б
рий) карбонатный чехол. В период каледонской  
коллизии в пределах микроконтинента прояви
лось покровообразование, в результате чего его  
структура приобрела чеш уйчаты й характер с ч е
редованием  пластин, слож енны х различными  
комплексами -  от дориф ейских пород ф ундам ен
та микроконтинента до ордовик-силурийских ос- 
троводуж ны х образований, обдуцированны х из 
см еж ны х тектонических зон  [2].

Восточно-Тувинская и Хамардабанская зоны  
представляю т собой  покровно-складчаты е (коли- 
зионны е) системы, изначально ф ормировавш ие
ся на коре океанического типа и заверш ивш ие 
свое развитие в период каледонской коллизии. 
О пуская рассмотрение первой из них, остановим
ся на характеристике Х амардабанской системы  
как основного объ ек та  динамического анализа. 
В строении этой  системы частью  которой являет
ся Байкал-Хубсугульский регион принимают уча
стие разновозрастны е м етам орф ические толщ и  
(снизу вверх, рис. 2):

1 -  терригенно-вулканогенно-карбонатная слю- 
дянская серия (AR2?);

2 -  хангарульская серия (PRj?) в составе терри- 
генно-карбонатно-вулканогенной харагольской и 
карбонатно-терригенной безы мянской свит;

3 -  хамардабанская серия (R?), включающ ая  
терригенную  корниловскую  и карбонатно-вулка- 
ногенно-терригенную  ш убутуйскую  свиты;

4 -  палеозойская вулканогенно-осадочная тол 
ща возрастного диапазона от  венда-кембрия (зун- 
муринская свита) до ордовика-силура (толтин- 
ская свита).

В озр аст последней определен  по находкам ф а 
уны. Для остальных толщ  возраста приняты д о 
статочно условно, основываясь на редких геохр о
нологических определениях, региональны х стра
тиграф ических корреляциях и структурных  
взаимоотнош ениях.

П еречисленны е толщ и им ею т субш иротное  
простирание, отклоняю щ ееся на ю го-западное в 
П рихубсугулье. Они обр азую т единую  систему  
антиклинорных и синклинорных структур, но при 
этом  разделены  м еж ду собой  региональны ми, 
стратиграфическими и структурными несогласи
ями. В се толщ и охвачены  зональным м етам ор
ф изм ом , варьирующим от зеленосланцевой до  
гранулитовой фации. Н аи более вы сокотем пера
турная зона протягивается в ш иротном направле
нии от Байкала через Тункинскую долину и далее  
вдоль восточного побереж ья оз. Х убсугул. К ю гу  
от нее степень м етам орф изм а снижается. И нтру
зивный магматизм представлен гранитоидами, 
концентрирующ имися в зон е ам ф иболитовой ф а 
ции м етам орфизм а.

С труктурно-петрологические исследования и 
геохронологические данны е позволяю т вы де
лить, по крайней м ере, четы ре цикла тектоно-м е- 
там орф ической эволю ции в докембрии и палео
зое: позднеархейский, раннепротерозойский, ри- 
фейский и каледонский [7, 19]. П роявления  
первых двух устанавливаются только в Ю жном  
П рибайкалье в пределах С лю дянского кристал
лического комплекса. М етодом  палеоструктур- 
ных реконструкций, основанны х на анализе п о
лей рассеивания деф орм ированной линейности  
[5, 6], установлено, что в позднем  архее слюдян- 
ская серия испытала складчастость северо-запад
ного простирания, интенсивность которой резк о  
возрастала к краевому шву С ибирского кратона. 
М орф олого-кинем атические особенности  скла
док позволяю т заклю чить, что они ф орм ирова
лись в условиях тангенциального сжатия Ю З-С В  
ориентировки.

В раннем п р отер озое в условиях тангенциаль
ного сжатия С З-Ю В  ориентировки и правосто
ронних сдвиговых движений в зоне краевого шва 
кратона слюдянская и несогласно перекрывающая 
ее хангарульская серии были вовлечены в складча
тость северо-восточного простирания. С нею  был  
сопряжен главный этап зонального метаморфизма  
пород обеих серий, достигавший вблизи краевого 
шва уровня гранулитовой фации [19]. В заверш е
ние цикла вдоль края кратона сф ормировалась  
неш ирокая зона континентальной консолидации  
(рис. 3). В удалении от кратона складчатость и мета
морфизм проявились слабо, о чем можно судить по  
антиклинальным выходам слюдянской и хангаруль- 
ской серий в Хамар-Дабане, где они не имею т явно 
выраженных структурных и метаморфических не
согласий с перекрывающими толщами.

Структуры риф ейского цикла, вещ ественным  
вы ражением которого является хамардабанская  
серия, значительно переработаны  в ходе кале
донских движений, и о их наличии м ож но гово
рить, основываясь на ф акте резк о несогласного  
налегания на эту серию  венд-палеозойских толщ . 
В м есте с тем, о б е  серии деф ормированы  в едином  
плане, и различить структуры того  или иного  
цикла в них практически невозм ож но. П оэтом у



восстанавливаемое динамическим анализом о б 
щ ее тангенциальное сжатие ССВ-Ю Ю З ориенти
ровки на больш ей части Байкал-Х убсугульского  
межозерья (рис. 3) в равной мере м ож ет быть отне
сено и к рифейскому иж каледонскому циклам. П о  
всей вероятности, структуры коллизионных стадий 
обеих циклов формировались в условиях однона
правленного (субмеридинального) регионального 
стресса. В течение этих циклов была окончательно 
сформирована наблюдаемая ныне тектоно-мета- 
морфическая зональность региона [6, 7].

К наиболее поздней генерации отнесена систе
ма складок, явно наложенны х на все предыдущ ие 
структуры. У станавливаемые для них оси сжатия 
им ею т ш ирокий разброс простираний (врезка IV 
на рис. 3), что м ож ет быть обусловлено влиянием  
неоднородностей  предш ествую щ ей структуры. 
О днако не исклю чено, что в эту систему о б ъ ед и 
нены складки разных генераций. Тем  не м енее  
мож но утверждать, что на поздней стадии каледон
ского цикла в регионе проявилось тангенциальное 
сжатие субширотной ориентировки. В пределах Ха- 
мар-Дабана оно вызвало формирование мелких 
дислокаций, сущ ественно не наруш ающ их общ ий  
субш иротны й план предш ествую щ их структур, 
но западнее оз. Х убсугул это  сж атие проявилось  
бол ее м асш табно, судя по преобладаю щ ем у м е
ридиональному простиранию  покровно-складча
тых структур в этой части региона (рис. 3).

ЗА К Л Ю Ч Е Н И Е
П родем онстрированны е приемы локального и 

регионального динамического анализа структур
ных парагенезов м етам орф итов могут быть соп о
ставлены с другими известными методами оп ре
деления палеонапряжений по ряду критериев -  
достоверности  и точности, разреш аю щ ей сп особ
ности, трудоем кости и возм ож ности  использова
ния результатов при палеогеодинамических пост
роениях. Для реконструкции палеонапряжений  
традиционно используются макроструктурны е, 
м езоструктурны е и микроструктурны е методы  
[12]. П ервы е основываются на анализе общ ей  
структурной ситуации в м асш табе складчатых 
зон или поясов (простирание и вергентность сис
тем складок, разрывов, ш овных зон  и т.п.). В ы во
ды о напряженном состоянии делаю тся по соч е
танию  структур, представляю щ ему, как правило, 
суммарный результат длительного развития, без  
учета смены во времени поля напряжений. В этой  
связи макроструктурны е м етоды  им ею т низкую  
разреш аю щ ую  способность, выявляя лишь о б 
щ ую  тенденцию .

М езоструктурны е м етоды , под которы ми  
обы чно понимается анализ трещиноватости и раз
рывов, разработаны в нескольких модификациях, 
обзор которых сделан С.И. Ш ерманом и Ю.И. Д не
провским [20]. К  их достоинствам относятся доступ
ность и экспрессность, достоверность и точность,

высокая разрешающая способность позволяющая 
осуществлять ранжирование и возрастную привяз
ку реконструированных полей напряжений. В о т 
нош ении древних м етам орф ических комплексов  
возм ож ности  мезоструктурны х м етодов ограни
чены.

Динамический анализ микроструктурных ори
ентировок минералов им еет солидную  теор ети 
ческую  и экспериментальную  основу и позволяет  
довольно точно восстанавливать ориентировку  
действовавш их сил и условий деф ормации при 
м етам орф изм е [10]. О днако ввиду трудоем кости  

* и относительной слож ности м етода, он не полу
чил ш ирокого распространения.

П редлагаемы й м етод динамического анализа 
относится к мезоструктурны м и по ряду характе
ристик близок к анализу трещ иноватости, допол
няя его  в области пластических деформаций. Как  
уж е отм ечалось, м етод не претендует на вы сокую  
точность, поскольку не всегда известны угловы е  
соотнош ения м еж ду действую щ ими силами и д е
формационны ми элементам и, преж де всего, пло
скостями и линиями скольжения. В тех ж е случа
ях, когда представилась возм ож ность оценить  
угол скалывания (ситуации 9, 10, 11, рис. 1), вели
чина его  отклонения от принятого оптимального  
угла 45° составила максимум 16°. Зам етим , что на 
К арте напряжений мира, составленной по инстру
ментальным и сейсмологическим данным, точ 
ность определения ориентировки осей напряже
ний принята ±25° [12].

А нализ парагенезов в принципе достаточно  
прост, но тр ебует углубленного знания структур
ной геологии м етам орф ических комплексов и на
выков работы  со стереопроекциям и. П о сущ ест
ву, это  полевой м етод, при котором  все операции, 
от сбора исходных данных до их динамической  
интерпретации, могут бы ть выполнены непо
средственно на обнаж ении. В м есте с тем , м етод  
допускает компью терную  обработку и интерпре
тацию  данных. О пределенны й “консерватизм” 
структурных парагенезов, то  есть их способность  
сохраняться при последую щ их деформациях (как 
это  следует из приведенны х примеров), дает воз
м ож ность реконструкции динамических обстан о
вок для разны х стадий или этапов структурно-м е
там орф ической эволю ции. В этом  отнош ении  
анализ парагенезов предпочтительней других, а 
зачастую  является и единственно приемлемым. 
Благодаря экспрессности и вы сокой разр еш аю 
щ ей способности он м ож ет бы ть использован при 
геологосъ ем очны х работах разного масш таба, 
при палеогеодинамических исследованиях м ета
м орфических комплексов и выявлении тектоно- 
ф изических условий формирования м етам орф о- 
генны х м есторож дений.

Р абота заверш ена при ф инансовой поддерж ке  
Российского ф онда фундаментальны х исследова
ний (проекты  №  96-05-64012 и №  96-05-64772).
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Structural Associations in the Metamorphic Complexes 
of the Baikal-Khubsugul Region (Dynamic Analysis)

E. P. Vasil’ev
In s titu te  o f  the E a r th 's  C ru st, S iberian  D iv is io n , R ussian  A ca d em y o f  Sc iences, 

ul. L erm ontova  128, Irku tsk , 664033 R ussia

Dynamic analysis of the structural associations of the Precambrian and Paleozoic zonal metamorphic complex
es of the folded area southwest of the Siberian Craton between Lake Baikal (Southern Siberia) and Lake Khub- 
sugul (Northern Mongolia) was undertaken. Analysis implies the reconstmction of active force (compression 
and extension axes) orientations by completion of the development of the structural associations related to each 
particular deformation phase. The associations may include metamorphic banding and crystallization schistosi- 
ty, cleavage, blastomylonite schistosity, small folds and their elements, and а-type and b-type mineral and ag
gregate linearity. Dynamic interpretation employs data on the morphology, orientation, and kinematics of each 
element of an association and, in particul, their spatial relationships. Stage-by-stage regional dynamic analysis 
was conducted. The structural association technique is essentially mesostructural, shows a number of features 
in common with dynamic fracturing analysis, and augments it in the field of plastic deformations.
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Изучен палеомагнетизм осадочных и вулканических пород среднего девона и франского яруса Ка
захстана и Алтая. Новые палеомагнитные данные получены в северо-восточной части Центрально
го Казахстана в пределах Ерментау-Чингиз-Тарбагатайской тектонической единицы и вблизи юго- 
западного края Алтайского блока в Рудно-Алтайской зоне.
По полученным палеомагнитным данным чингиз-тарбагатайская окраина Казахстано-Киргизского 
блока имела в среднем-позднем девоне простирание, близкое к широтному, а активная окраина Ал
тая -  северо-восточное направление. Северная (в девонских географических координатах) окраинная 
зона Казахстано-Киргизского блока находилась в среднем-позднем девоне на широте 21.3° ± 3.6°, юго- 
восточная окраина Алтайского блока -  на широте 31.7° ± 4.1 °. В современной структуре эти блоки 
разделены Иртыш-Зайсанской тектонической зоной, шириной менее 300 км. В девонское время 
расстояние между ними вдоль палеомеридиана было в интервале 650-1650 км.

В среднем палеозое Казахстан и Алтай пред
ставляли собой сиалические блоки, фундамент ко
торых был сложен раннепалеозойскими и более  
древними породами. В девонское время на этом ос
новании формировались вулканогенные породы  
известково-щ елочного срстава и молассы.

В современной структуре Казахстанский и А л 
тайский среднепалеозойские сиалические блоки 
разделены Иртыш-Зайсанской тектонической зо 
ной, в которой скучены породы среднепалеозой
ских океанических окраин, энсиматической остров
ной дуги (или дуг), фрагменты  океанической ко
ры. В настоящ ее время ширина этой  зоны  м енее  
300 км. О на им еет северо-западное простирание 
(рис.1).

В северо-восточной части И рты ш -Зайсанской  
зоны  в составе аккреционной призмы присутству
ет субдукционный меланж  и вероятны е осадки  
глубоководного ж ел оба, имею щ ие ф амен-тур- 
нейский возраст [12, 19]. Ю го-западнее распрост
ранены породы  Ж арма-Саурской девон-каменно- 
угольной вулканической дуги, которая, вероятно, 
имела океанический ф ундамент. П редполагаю т, 
что в пределах И рты ш -Зайсанского океана в д е
вонское время функционировали две или три зо 
ны субдукции, которы е погружались в сторону  
Алтая, Ж арма-Саурской дуги и К азахстана, ини
циируя вулканизм на их территориях [10, 15, 17]. 
С ледует заметить, что субдукция иртыш -зайсан- 
ской океанической коры под Казахстанский блок  
маловероятна. В еские аргументы  в пользу такой  
модели отсутствую т, а результаты  петрохимиче- 
ского изучения девонских вулканитов Чингиз- 
Тарбагатайской зоны [3, 13, 14] не подтверж даю т  
северо-восточную  полярность магматизма, пред

полагаем ую  моделью . Б ол ее вероятно, что ука
занная тектоническая зона, которая ныне сосед
ствует с породами И рты ш -Зайсанского палео
океана, находится в блоке, перем ещ енном  по 
сдвигу [9, 26].

М ы предприняли палеомагнитное изучение 
девонских пород К азахстана и А лтая в надеж де  
определить взаимное полож ение этих сиаличес- 
ких блоков и расстояние м еж ду ними в девонское  
время.

О Б Ъ Е К Т Ы  И З У Ч Е Н И Я
Казахстан. В К азахстане бы ли изучены  девон

ские породы  на двух участках в пределах Е рм ен
тау-Ч ингиз-Тарбагатайской тектонической еди
ницы. Девонские вулканогенны е и терригенны е  
отлож ения несогласно налегаю т на подстилаю 
щ ие отлож ения.

В Е рментауской зоне в основании девонского  
разр еза  залегаю т конгломераты , которы е выше 
сменяю тся песчаниками и алевролитами. М ощ 
ность этих отлож ений превы ш ает 2 км. Толщ а  
красноцветная, она ритмична, встречаю тся ко
сослоисты е пачки, наблю даю тся трещ ины усы ха
ния. В нижней части этой  толщ и (в чадринской  
свите) содерж ится ф лора ж иветского яруса, в 
верхней -  ф лора позднего девона. Вверх по разр е
зу эти отлож ения согласно сменяю тся песчаника
ми и известняками с брахиоподами ф ам енского  
яруса [21]. В хребте Ерм ентау в горах К ерегетас  
(51.5° с.ш ., 72.6° в.д.) на крыльях Тумсукской синк
линальной складки были изучены алевролиты и 
мелкозернисты е песчаники из толщ и ж иветско- 
ф ранского возраста (см. рис. 1, Е).



Рис. 1. Положение объектов палеомагнитных исследований.
1 -  Кайнозой; 2 -  мезозой, палеозой и докембрий, кроме девона; 3 -  девонские отложения; 4 -  Иртыш-Зайсанская 
тектоническая зона; 5 -  главные позднепалеозойские сдвиги; 6, 7 -  участки, на которых по породам девона получены 
надежные палеомагнитные результаты: 6 -  в работах [6,7], 7 -  в этой статье: А -  Рудный Алтай, К -  Кайнар, Е -  Ерментау, 
Сп -  Спасская зона, Ср -  Саурский хребет.

Д ругой участок (см. рис. 1, К) располож ен в 
Ч ингиз-Тарбагатайской зон е на крыльях Кайнар- 
ской синклинали (в горах К енасу и У лькен-Са- 
ры мбет: 49.1° с.ш., 77.5° в.д.). Н есогласно на силу
рийских породах здесь залегает мощная толщ а  
туф опесчаников, туф оалевролитов и лав средне
го и кислого состава, объединенная в кайдауль- 
скую  свиту. Свита содерж ит девонскую  ф лору, 
она перекры та песчаниками, кремнями и извест
няками с ф ауной ж иветского и ф ранского ярусов  
[16]. Н ами были изучены  лавы и туф опесчаники  
из кайдаульской свиты и песчаники, алевролиты  
и кремни из отлож ений ж иветско-ф ранского в оз
раста.

Алтай. Н а А лтае были изучены  породы  сред
него и верхнего девона из А лей ск ого антиклино- 
рия Руд но-А л тайской тектонической зоны. С ред
недевонские отлож ения здесь несогласно налега
ю т на м етам орф изованны е ниж непалеозойские  
породы . Р азрез слож ен вулканогенными порода
ми среднего и кислого состава, которы е чер еду
ю тся с осадочны ми породами. О тлож ения им ею т  
больш ую  мощ ность и разделены  на свиты.

Н а северо-восточном  крыле А лейского анти- 
клинория (см. рис. 1, А ) исследованы  породы  на 
трех участках. В м еж дуречье У ба-М аралиха ок о 
ло с. В ерхнеубинское (50.5° с.ш., 82.5° в.д.) среди  
массивных лав таловской свиты залегает пачка 
мергелей и песчаников, из которой были изучены  
мергели. П ороды  слагаю т наруш енную  разлом а
ми моноклиналь с падением от 20° до 60°. Талов- 
ская свита содерж ит бедную  девонскую  фауну [ 1 ], 
налегает на породы  с брахиоподами и кораллами  
эйф ельского яруса и перекры та отлож ениями с 
брахиоподами верхнеж иветского подъяруса. С е
веро-западнее, у с. Ш ипуновское (51.0° с.ш ., 
82.3° в.д.) были изучены  алевролиты  и м елк озер
нистые песчаники ш ипуновской свиты, из к ото
рой известны определения брахиопод верхнеж и
ветского подъяруса [1]. В породах видна градаци
онная слоистость. Они слагаю т моноклиналь, 
наклон которой варьирует от 10° до 40°. В г. З м е-  
иногорске (51.1° с.ш., 81.1° в.д.) в моноклиналь
ном разр езе изучены  слоисты е известняки лоси- 
шинской свиты, в которой содерж ится богатая  
фауна эйф ельского яруса [1, 18].



Н а ю го-западном  крыле А л ей ск ого антикли- 
нория в долине р. Таловка (50.5° с.ш ., 81.8° в.д.) у 
пос. Россы пное (М ихайловское) в моноклиналь
ном разрезе были изучены мелкозернистые и алев
ритовы е туф ф иты  снегиревской свиты, в кото
рой были найдены брахиоподы  ф ам енского яруса 
[18].

Л А Б О Р А Т О Р Н О Е  И З У Ч Е Н И Е  
П А Л Е О М А Г Н И Т Н Ы Х  О Б Р А З Ц О В

П алеомагнитны е ш туфы  бы ли распилены на 
кубические образцы  с разм ером  по ребру 2.0 см. 
П о два образца из каж дого ш туф а были подверг
нуты полному ступенчатому терморазмагничива
нию в печи, помещ енной в двухслойный экран йз 
р-металла. О статочное поле в печи -  м енее 20 нТ. 
Для определения влияния остаточного поля на 
получаем ы е при нагреве результаты  парные о б 
разцы из одного ш туфа устанавливались в печи с 
противополож ной ориентацией по осям X и Z. И н
тервал нагрева менялся от 100°С в низкотем пера
турном диапазоне до 3 0 -1 0°С при приближении к 
температурам К ю ри магнетита и гематита и оп
ределялся после предварительного прогрева ли
дирую щ ей коллекции. И зм ерения остаточной на
магниченности производились на магнитометре  
JR-4, установленном в кольцах Гельмгольца для 
уменьш ения лабораторного поля, перед п ерено
сом образцов от печи к изм ерительному прибору  
они помещ ались в контейнер из р-металла.

Выделение компонент естественной остаточной  
намагниченности (NRM) производилось при анали
зе диаграмм Зийдервельда по программам, л ю без
но предоставленным нам Р. Энкиным. К дальней
шей обработке принимались компоненты, совпада
ю щ ие для парных образцов из ш туфа. Были  
использованы  тесты  выравнивания, группирова
ния и корреляционной [24, 26, 27].

Р Е ЗУ Л Ь Т А Т Ы  П А Л Е О М А Г Н И Т Н Ы Х  
И С С Л Е Д О В А Н И Й

Казахстан. Н а участке Ерм ентау результаты  
были получены  по 18 ш туфам, отобранны м  из 
двух крыльев складки. И нтенсивность NRM  изм е
няется от 20 до 2500 мА /м. И нтерпретируемая  
компонента выделялась в тем пературном  интер
вале от 3 5 0 -4 0 0  до 530-570°С  (В 124, рис. 2, 3), 
иногда -  в интервале 250-660°С  (см. В 126, рис. 2, 3) 
и в основном связана с магнетитом. Р еж е ее  уда
валось выделить в тем пературном  интервале 
600-660°С , характерном для гематита (см. 8286, 
рис. 2 и 3). 16 ш туф ов намагничены  обр атн о , 
два -  прямо. П роекции направлений выделенных  
компонент NRM  в древней системе координат о б 
разую т на стереограм м е единую  совокупность  
(кучность распределения -  13.8), которая в совре
менной системе разделяется на две с общ ей куч

ностью  5.1 (рис. 4). П олученны е средние направ
ления приведены в таблице 1. Результаты  исполь
зования тестов (табл. 2) свидетельствую т о том, 
что намагниченность образовалась до складкооб
разования.

Н а участке Кайнар результаты  получены  на 
образцах из 40 ш туфов. И нтенсивность NRM  м е
няется от 1 до 140 мА /м  (осадочны е породы ) и от  
10 до 25000 мА /м  (андезиты ), намагниченность  
лав кислого состава -  от 10 до 110 мА /м. И нтер
претируемая компонента в осадочны х породах в 
основном выделяется в тем пературном  интерва
ле от 3 0 0 -3 5 0  до 530-630°С , в андензитах -  в ин
тервале тем ператур от 30СТ470 до 500-570°С  -  
магнетит (титаномагнетит?) и от 5 0 0 -6 0 0  до  
670°С  -  гематит, в кислых лавах -  в интервале 
тем ператур 350-530°С  (магнетит) и от 4 7 0 -5 0 0  до  
600-630°С  (магнетит и гематит?). 30 ш туф ов на
магничены обратно, 10 -  прямо. Н амагничен
ность обратной полярности вы делена во всех ти
пах пород, прямой -  в андезитах, при этом  ее  но
сителем  м ож ет бы ть как магнетит, так и гематит  
(см. рис. 2, 3). П роекции компонент NRM  в древ
ней системе координат обр азую т на стереограм 
ме единую  совокупность (кучность распределе
ния -  12.2), которая в соврем енной системе имеет  
кучность 4.1. Результаты  использования тестов  
позволяю т считать, что намагниченность о б р а зо 
валась до складкообразования. П олож ительны м  
является и тест  обращ ения -  различия средних на
правлений прямой и обратной полярности равны  
144° в современной и 171° в древней системах ко
ординат (см. рис. 4).

Алтай. Н а А лтае результаты  были получены  
по 38 ш туфам. П ороды  слабомагнитны е, NRM  
колеблется в пределах 0 .3 -7 .0  м А /м . И нтерпрети
руемая компонента NRM  вы делена в тем ператур
ном интервале от 3 0 0 -3 5 0  до 500-570°С  и связана 
с магнетитом (см. рис. 2 и 3). В се изученны е поро
ды (кроме одного случая) намагничены обратно  
(см. рис. 4, табл. 1). Результаты  тестирования (см. 
табл. 2) свидетельствую т о доскл ад чатом возрас
те вы деленной компоненты  намагниченности.

Таким образом , для всех изученны х участков  
удалось установить направление доскладчатой ком
поненты естественной остаточной намагниченнос
ти. Складкообразование в рассматриваемом регио
не происходило в среднем карбоне -  ранней перми
[4]. Сравнение полученных наклонений с р е ф е 
рентными наклонениями относительно палео- 
магнитных полю сов В осточной Европы и Сиби
ри, при учете ош ибок определений, не позволяет  
уточнить возраст намагниченности. Н аличие о б 
разцов с прямой полярностью  ограничивает воз
можны й верхний возрастной предел намагничен
ности средним карбоном, а образцов с прямой и 
обратной полярностью  -  свидетельствует в поль
зу первичного происхож дение вы деленной ком
поненты  NRM  в девонское время. Д оводом  в



Рис. 2. Диаграммы Зийдервельда по температуре.
Интенсивность намагниченности в мА/м, пунктиром показана интерпретируемая компонента.
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Рис. 3. Кривые терморазмагничивания.
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Рис. 4. Проекции палеомагнитных векторов на стереограммах в современной (С) и древней (Д) системах координат. 
1,2 -  проекции на нижнюю (/) и верхнюю (2) полусферы; 3 -  средние направления по участкам; 4, 5 -  средние 
направления для прямо (4) и обратно (5, обращенное направление) намагниченных пород участка Кайнар; 6,7 -  овалы 
доверия средних направлений прямой (6) и обратной (7) полярности.



Таблица 1. Палеомагнитные данные

Участок Средние элементы N/n
D° 1° к <*95 D° г к <*95

залегания, ° Современная система Древняя система

Ерментау Аз. пад. 145, Z55; 
Аз. пад. 0, Z60

43/18 216 -17 5.1 14.7 230 -31 13.8 8.9

Кайнар Аз. пад. 30, Z60; 
Аз. пад. 260, Z30

97/40 254 -5 0 4.1 11.0 232 -4\ 12.2 6.4

Казахстан (Ерментау + Кайнар)1 140/58 239 -4\ 3.7 9.4 231 -38 12.4 5.2
Алтай Аз. пад. 15, Z20; 

Аз. пад. 70, Z30; 
Аз. пад. 200, Z30

70/38 285 -55 9.4 7.4 269 -51 25.5 4.5

Примечание. N -  общее и п -  вошедшее в статистику число штуфов. D0, 1° -  склонение и наклонение; (Х9 5 , к -  радиус овала 
доверия (в градусах) и кучность, определенные по статистике Фишера.
1 Среднее направление рассчитано по направлениям интерпретируемых компонент NRM штуфов.

Таблица 2. Результаты палеомагнитного тестирования

Участок

Тест
Распрям, 

при kmax в %Группирования Корреляционный Выравнивания

Fc FKp Fflp RSC RsKp К8ДР s SKp

Ерментау 24.05 3.29 0.72 0.678 0.64 0.32 2.69 1.77 100
Кайнар 43.35 3.12 1.24 0.871 0.442 0.285 2.97 1.45 95
Казахстан 41.83 2.45 1.43 11.93 2.66 1.81 3.39 1.36 100
Алтай 21.60 2.50 1.12 0.733 0.448 0.383 2.73 1.47 100
Примечание. S = kmax/kmin; F и Rs -  выборочные значения статистики (с -  в современной, др -  в древней системах координат, 
кр -  критическое значение); тесты группирования и корреляционный положительны (намагниченность -  доскладчатая) при 
значениях Fflp и Rsflp меньше критических, тест выравнивания положителен при S > Бкр; жирным шрифтом выделены данные 
положительных тестов.

пользу первичности намагниченности является 
такж е совпадение палеомагнитны х направлений  
в породах разного генезиса с различны ми магнит
ными минералами.

В таблице 3 приведены палеош ироты  для К а
захстана и А лтая, вычисленные по полученным  
палеомагнитны м наклонениям.

Л и т е р а т у р н ы е  д а н н ы е .  Казахстано-Кир
гизский среднепалеозойский сиалический блок  
испытал в позднем  палеозое слож ны е тектониче
ские деф орм ации, вклю чаю щ ие перемещ ения  
тектонических блоков по сдвигам и их вращ ение 
[2, 10, 20, 22, 28]. Н адеж ны х палеомагнитны х оп
ределений недостаточно для расш ифровки кине
матики внутренних деформаций в этом  сложном  
регионе. В озм ож но лишь сравнение палеомагнит
ных наклонений. В Северном и Срединном Тянь- 
Шане в терригенных и карбонатно-терригенных 
породах ср едн его-вер хн его  девона на трех участ
ках бы ла вы делена магнетитовая доскладчатая, 
вероятно, первичная палеомагнитная компонен
та [5]. Е е  среднее наклонение (I = 39° ±  1.5°) соот
ветствует палеомагнитны м наклонениям, оп реде

ленны м в одновозрастны х породах Казахстана. 
Н а той ж е территории Тянь-Шаня в восьми пунктах 
были изучены породы нижнего девона [И ]. Сред
нее палеомагнитное наклонение (I = 36° ±  13°), вы
численное по этим данным, находится в согласии  
с нашими определениями по породам ср ед н ёго -  
верхнего девона.

В Ц ентральном К азахстане палеомагнитное  
направление получено по ниж не-среднедевон
ским вулканогенным породам, отобранны м  в К а
рагандинском районе из Спасской тектонической

Таблица 3. Вычисленные палеошироты

Район i° «95 Ф° 6ф °

О9
-

<

> -6 о

Казахстан 37.9 5.2 21.3 ±3.65
10.4 ±4.4

Алтай 51.0 4.5 31.7 ±4.1
Примечание. 1° -  наклонение среднего вектора NRM в 
древней системе координат; а 5̂ -  радиус овала доверия; <р° и 
8(р° -  палеоширота и ошибка ее определения; А(р° и 5Д(р° -  
разность палеоширот и ошибка ее определения [25].



зоны  (см. Сп, рис. 1). В них бы ла вы делена магне- 
титовая доскладчатая биполярная палеомагнит- 
ная компонента вероятного первичного проис
хож дения [6]. П олученное палеомагнитное на
клонение (I = 40° ±  10°) соответствует наш ему  
оп ределени ю  наклонения в породах среднего д е 
вона и ф ранского яруса из Ч ингиз-Тарбагатай- 
ской тектонической зоны .

Саурский хребет (см. Ср, рис. 1) располож ен в 
пределах И рты ш -Зайсанской тектонической зо 
ны. З десь  бы ли изучены лавы и туф ы  ж иветского  
и ф ранского ярусов [7]. Они формировались на 
Ж арма-С аурской островной дуге, которая, веро
ятно, имела симатическое основание. В этих п о
родах бы ла вы делена магнетитовая доскладчатая  
биполярная палеомагнитная компонента, вероят
но, первичного происхождения. Величина палео- 
магнитного наклонения (I = 51° ±  8°) близка к полу
ченной нами для Рудного Алтая, что соответствует 
взаимному положению  этих тектонических зон.

В ы в о д ы .  И зучен палеомагнетизм  осадоч
ных и вулканогенных пород среднего девона и 
ф ранского яруса К азахстана и Алтая. П ороды  
бы ли подвергнуты необходим ы м  лабораторны м  
исследованиям, и полученны е данны е прошли ис
пытания палеомагнитны ми тестами. В результа
те бы ли надеж но определены  параметры доскла- 
дчатой намагниченности, вероятно, имею щ ей  
первичное происхож дение (см. табл. 1). Н овы е  
данны е им ею т вы сокую  точность и находятся в 
согласии с опубликованными результатами пале- 
ом агнитного изучения девонских пород в других  
частях региона. В се это  свидетельствует о том , 
что полученны е палеомагнитны е данные пригод
ны для использования при палеотектонических  
реконструкциях.

С О В Р Е М Е Н Н Ы Е  П А Л Е О Т Е К Т О Н И Ч Е С К И Е  
Р Е К О Н С Т Р У К Ц И И  В С В Е Т Е  Н О В Ы Х  

П А Л Е О М А Г Н И Т Н Ы Х  Д А Н Н Ы Х

Н овы е палеотектонические данные получены  
в северо-восточной части К азахстано-К иргизско
го среднепалеозойского сиалического блока и 
вблизи ю го-западного края А лтайского блока. 
В соврем енной структуре эти  блоки разделены  
И рты ш -Зайсанской тектонической зоной, ш ири
ной м енее 300 км. П алеомагнитны е данные п оз
волили определить ориентировку в пространстве 
указанны х тектонических единиц в ср едн ем -п о-  
зднем  девоне и вычислить палеош ироты . Бы ли  
получены  следую щ ие параметры , определяю щ ие  
полож ен и е изученных объ ек тов .

<а>. Северная (в девонских географ ических  
координатах) окраинная зона К азахстано-К ир
гизского сиалического блока имела почти ш ирот
ное простирание.

<б>. Эта окраинная зона (Чингиз-Тарбагатай- 
ская) находилась на ш ироте 21.3° ±  3.6°.

<в>. Активная окраина А лтайского сиаличес
кого блока имела северо-восточное направление.

<г>. Эта окраинная зона (Рудно-А лтайская) 
находилась на ш ироте 31.7° ±4 . 1° .

<д>. Расстояние м еж ду Чингиз-Тарбагатай- 
ской и Рудно-А лтайской зонами вдоль палеом е
ридиана бы ло 10.4° ±  4.4°, то  есть 1150 ±  500 км.

Сравним полученны е результаты  с полож ени
ем изученных нами объ ек тов  на девонских рекон
струкциях Ц ентральной А зии, предлож енны х в 
последнее время. Реконструкция в работе [10] о т 
вечает параметрам <в> и <д>, геодинамические  
реконструкции в работах [8, 17] отвечаю т пара
метрам <в>, <г> и <д>, палеотектонические р е
конструкции в работах [23, 28] отвечаю т параме
трам <а>, <б>  и <д>, палинспастическая реконст
рукция в работе [6] отвечает параметрам <в> и 
<г> и не соответствует остальны м параметрам.

А вторы  далеки от мысли о том , что палеомаг
нитные данные могут заменить тектонический  
анализ и быть критерием для вы бора геодинами- 
ческой модели. В м есте с тем , такая м одель дол ж 
на соответствовать результатам палеомагнитны х  
исследований. Больш инство перечисленны х м о
делей поддаю тся корректировке с учетом  новых  
палеомагнитны х данных.

Авторы благодарны Р.М. Антонюку, Ф.В. Дол- 
ганю, В .А . Жданову, А.М . Курчавову, О .В. М урзи
ну, В .А . О правхату, Н .В . П олянскому, И .А . Р ото- 
рашу, В.Г. Степанцу и В.М . Чекалину за консуль
тации по региональной геологии и помощ ь в 
организации полевы х работ. Работа вы полнена  
при ф инансовой поддерж ке М еж дународного на
учного ф онда (грант М 45000/М 45300) и Россий
ского ф онда фундаментальны х исследований  
(грант 97-05-65084).
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Р е ц е н з е н т ы :  А .Н .  Д и д е н к о , A . A .  М о с с а к о в с к и й

Kazakhstan and the Altai in the Devonian: Paleomagnetic Evidence
V. S. Burtman, G. Z. Gurarii, A. V. Belen’kii, and I. A. Kudasheva

G eo log ica l Institute (GIN), Russian A cadem y o f  Sciences,
P yzhevskii per. 7, M oscow , 109017  R ussia

The paleomagnetism of Middle Devonian and Frasnian sedimentary and volcanic rocks of Kazakhstan and the 
Altai Mountains was studied. New paleomagnetic data were obtained in the northeastern part of Central Kaza
khstan within the Ermentau-Chingiz-Tarbagatai tectonic unit and near the southwestern margin of the Altai 
block in the Rudny Altai zone. Based on the paleomagnetic evidence obtained, in the Middle Devonian, the 
Chingiz-Tarbagatai margin of the Kazakhstan-Kyrgyz block trended nearly E-W, and the active margin of the 
Altai trended NE-SW. In the Middle-Late Devonian, the northern (in Devonian reference frame) marginal 
zone of the Kazakhstan-Kyrgyz block was located at a latitude of 21.3° ± 3.6°, and the southeastern margin of 
the Altai block had a latitude of 31.7° ± 4.1°. In the present-day structure, these blocks are separated by the 
Irtysh-Zaisan tectonic zone less than 300 km wide. In Devonian time, the distance between them along the an
cient meridian was in the range 650-1650 km.
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Рассматриваются особенности эволюции структурно-вещественных парагенезов Кукасозерского 
сегмента Северокарельской внутриплитной коллизионной зоны, разделяющей Беломорский и Ка
рельский массивы. Формирование структуры проходило на свекофеннском этапе при общем пони
жении РТ-условий. Ранние структурно-вещественные парагенезы объединяют тектоно-метамор- 
фические образования кианит-силлиманитовой фациальной серии и структуры объемной пластиче
ской деформации, более поздние -  динамосланцы регрессивного этапа метаморфизма и структурные 
ансамбли хрупко-пластической деформации. В целом развитие данной структуры не является ре
зультатом многостадийных деформаций, а есть следствие единого в геодинамическом отношении 
процесса вертикального и горизонтально-продольного сдвигового тектонического течения, инди
катором которого является структурный парагенез: складки продольного течения, линейность типа 
“В”, линзовидные доменно-купольные и покровные структуры, колчановидные и диагональные 
складки, структуры вращения. В процессе тектоно-метаморфических преобразований в породах ар
хейского гранито-гнейсового фундамента и нижнепротерозойского протоплатформенного чехла 
сформировалась единая структурно-метаморфическая зональность, реологические особенности 
фундамента и чехла были снивелированы, в результате чего произошло наращивание гранитно-ме
таморфического слоя.

К настоящ ему времени представления о плат
ф орм ах как тектонически стабильных и инерт
ных структурах сильно изменились. Ф ундамент и 
чехол платф орменны х областей  могут обладать  
внутренней объ ем н ой  подвиж ностью , не связан
ной с тектоно-м агм атической активизацией зна
чительных по площ ади консолидированны х уча
стков земной коры [10 -14 ]. Рассмотрение част
ных случаев проявления такой подвижности  
указы вает на внутрикоровый уровень причинно- 
следственны х явлений ее  порож даю щ их.

П редварительны е данны е позволяю т пола
гать, что одним из ф акторов проявления о б ъ е м 
ной подвижности платф орменны х структур явля
ется сущ ествование внутрикоровы х латеральны х  
неоднородностей  -  плотностны х, вязкостных, ве
щ ественных и структурных [7]. Сущ ественные 
различия в строении чехла и фундамента, а такж е  
неоднородности их собственной организации в оп
ределенны х условиях (метаморфизм) порож даю т  
развитие ряда тектонических процессов -  ф орм и
рование куполов, структур горизонтального сры 
ва и тектонического расслоения [11-14, 23].

Н еоднородности  строения консолидирован
ной коры имею т сущ ественное значение при р аз
витии внутриплитных коллизионны х (ш овных) 
зон [24], отличающ ихся повы ш енной подвиж нос
тью  и интенсивными структурно-вещ ественны ми  
преобразованиями горны х пород кристалличес

кого ф ундамента и перекры ваю щ их его супра- 
крустальных комплексов чехла. Тектоно-метамор- 
фическая ремобилизация вещества в этих зонах 
резко контрастирует с менее активизированными 
внутренними частями массивов. В результате ин
тенсивной тектонической переработки пород, вы
полняющ их внутриплитные швы, петроструктур- 
ные различия м еж ду образованиями ф ундам ента  
и чехла в значительной степени сглаживаю тся, 
что приводит к наращ иванию кристаллического  
основания в реологическом  и геоф изическом  
смысле. Т акого рода процессы  предлагается рас
сматривать как “вертикальную аккрецию  ф унда
мента” за счет структурно-вещ ественны х п р ео б 
разований чехла.

В аж ной задачей при изучении внутриплитных 
коллизионны х зон является выявление ф орм  про
явления вертикальной аккреции ф ундам ента и 
тектоно-м етам орф ической ремобилизации кон
солидированной коры, а такж е выяснение харак
тера развития динамических процессов, проявля
ющихся в тектоническом  течении горных пород. 
П од последним понимается одноврем енное п о
ступательное движ ение, вращ ение и деформация  
обособленны х тел геологической среды [15]. 
Т ектоническое течение реализуется за счет коак
сиального (по модели чистого сдвига), некоакси
ального (м одель простого сдвига) и см еш анного



реж им ов течения с ш ироким развитием зон сдви
говых деформаций (в понимании [22, 26]).

П римером  внутриплитных коллизионных зон  
является Северокарельская структурная область  
Б алтийского щита [24]. О на разделяет Б ел ом ор 
ский гранулито-гнейсовый и Карельский гранит-зе- 
ленокаменный массивы, имеющ ие существенные 
структурно-вещественные различия. Гранулито- 
гнейсы Беломорский зоны отличаются изначально 
субгоризонтальной тектонической расслоеннос- 
тью, что явилось причиной концентрированного 
проявления, наряду с купольным тектогенезом, ли
нейной складчатости [7, 16] и покровно-надвиго- 
вых структур [17]. К арельская гранит-зеленока- 
менная область представляет собой  гранитоид- 
ный ареал, где доминирую т купольно-мульдовы е 
структуры  [7]. С еверокарельская шовная зона, 
выступая в качестве переходной области, сочета
ет элем енты  тектонического развития смеж ны х  
массивов с собственны ми особенностям и гео л о 
гической эволю ции. В пределах данной структу
ры отм ечаю тся интенсивные структурно-вещ ест
венные преобразования горны х пород кристал
лического фундамента и перекры ваю щ его его  
протоплатф орм енного чехла.

Северокарельская зона представляет собой бла
гоприятный объект для изучения процессов текто- 
но-метаморфической ремобилизации консолиди
рованной коры, общим итогом которых является 
вертикальная аккреция фундамента. В работе рас
сматривается Кукасозерский сегмент Северока
рельской зоны (рис. 1). Д етальное геологическое  
картирование с использованием структурно-вещ е
ственного парагенетического анализа помогло по
лучить новый фактический материал, позволяю 
щий пересмотреть сущ ествую щ ие представления 
о тектонической эволю ции данной структуры.

К Р А Т К И Й  Г Е О Л О Г И Ч Е С К И Й  О Ч Е Р К

Северокарельская структурная область впер
вые вы делена К .О . К ратцем  как синклинорная 
зона, выполненная нижнепротерозойскими (ка
рельскими) отложениями [3, 8, 9, 20]. В настоящей 
работе структура рассматривается как внутриплит- 
ная коллизионная зона, разделяющая Карельский и 
Беломорский геоблоки [24]. Она отличается интен
сивным проявлением деформаций, неоднородным  
высокоградиентным метаморфизмом кианит-сил- 
лиманитового типа и контрастны м магматизмом, 
связанных с раннепротерозойским  протоплат- 
ф орменны м  этапом развития Балтийского щита. 
В современной структуре зона трассируется разоб
щенными синклиналями, сложенными дислоциро
ванными и метаморфизованными карельскими оса
дочно-вулканогенными толщами. Синклинальные 
структуры разделены антиклинальными и куполь
ными поднятиями кристаллических образований  
докарельского (архейского) фундамента. Т ек то

нический облик С еверокарельской зоны  оп р еде
ляется существованием относительно узкой осевой  
части (собственно шов) и обширных областей о б 
рамления, не имеющих отчетливых ограничений.

Шовная часть зоны характеризуется высокой 
степенью линеаризованное™  и интенсивным сплю
щиванием структур. Она прослеживается от оз. Па- 
анаярви к северо-востоку и образует в районе 
оз. Кукас выгнутую к северу дугу. В пределах шва 
развиты сильно сжатые и тектонизированные Паа- 
наярвинская и Кукасозерская синклинали, за преде
лами которых шов маркируется цепочкой тектони
ческих линз нижнепротерозойских отложений и 
небольших массивов габбро-ультрабазитов. Синк
линали запрокинуты в северных румбах, максимум 
чего отмечается для Кукасозерской структуры, рас
положенной в области перегиба Северокарельской  
дуги (см. рис. 1).

Тектоническая структура областей  обр ам л е
ния отличается м енее линеаризованны м стилем и 
слож ной виргацией структурны х ф орм . Здесь  вы
деляется Куолаярвинский синклинорий, и м ею 
щий северо-западное простирание, и ряд бол ее  
мелких структур извилистой конфигурации в пла
не (синклинали в районе озер  Ханкусъярви, К уж ъ- 
ярви и Т икш озеро).

В Е Щ Е С Т В Е Н Н Ы Е  К О М П Л Е К С Ы

В ф ундам енте С еверокарельской  зоны  по  
ю ж н ом у борту образования К арельского масси
ва представлены архейскими гнейсо-гранитами. 
Вдоль северного обрамления в разрезе беломорид  
присутствуют различные мигматизированные био- 
титовые и ам фиболсодержащ ие гранито-гнейсы с 
горизонтами амфиболитов и секущие их плагиоми- 
кроклиновые граниты соколозерского типа. В Б е
ломорской зоне развиты лопийские осадочно-вул
каногенны е породы , преобразованны е в биотит- 
ам ф иболовы е микрогнейсы . Т екстурны е и п ет
рограф ические различия в зон е перехода м еж ду  
образованиями карельского и белом орского ком
плексов в значительной м ере сглажены  процесса
ми мигматизации.

В строении К укасозерского сегмента участву
ю т ниж непротерозойские образования сумийско- 
го, сариолийского и ятулийского надгоризонтов  
[17, 20, 21]. В отношении выделяемых некоторыми  
исследователями отложений людиковия однознач
ного мнения нет [20, 21]. М ожно констатировать 
лишь существование вещественно обособленного  
метаморфического комплекса, приуроченного к 
шовной части Северокарельской зоны, стратигра
ф ическое полож ение к оторого не установлено.

Сумийские образования залегаю т на архей
ском фундаменте с корой выветривания в основа
нии (метааркозы, кварциты, высокоглиноземистые 
гранатовые и кианитовые сланцы) и представлены
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Рис. 1. Схема геологического строения Кукасозерского сегмента Северокарельской зоны.
1 -  гранито-гнейсы беломорского комплекса; 2 -  лопийские метаморфизованные вулканиты; 3 -  гнейсо-граниты Карельского массива; 4 -  метаморфизованные 
андезито-базальты (а) и лавобрекчии (б) сумия; 5 -  сариолийские конгломераты; 6 -  кварцито-песчаники ятулия; 7 -  крупные массивы (а) и мелкие линзы (б) 
габбро-ультрабазитов; 8 -  шовная область Северокарельской зоны (тектоногенные образования “пестрой” толщи); 9 -  зоны интенсивного проявления верти
кально-плоскостного тектонического течения и диафтореза; 10 -  вязкие взбросо-сдвиги (а) и надвиги (б); 11 -  элементы залегания сланцеватости и линейности 
{а), опрокинутое залегание (б)\ 12 -  шарниры антиклинальных (а) и синклинальных (б) складок; 13 -  местоположение участка работ на карте-врезке.
Буквами на схеме обозначены: К -  Кужъярвинский покров, Хр -  Хирвинаволокские языкообразные складки, X -  Ханкусъярвинская синклиналь, Хн -  Ханку- 
съярвинский покров, С -  антиклиналь мыса Северный, Л -  структуры тектонического течения о. Лагерный.
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толщ ей андезито-базальтов, преобразованных в 
биотит-амфиболовы е сланцы и амфиболиты [20]. 
В  породах отмечаются признаки реликтовых поду
шечных и миндалекаменных текстур. Верхняя 
часть толщи представлена туфобрекчиями андези
то-базальтов. Максимальной мощности сумийские 
образования достигают в северном крыле Кукасо- 
зерской синклинали (до 800 м), значительно реду
цированы в ю ж ном  (1 0 0 -2 0 0  м), а в северо-запад
ном направлении (в Ханкусъярвской синклиналь
ной структуре) выклиниваются.

В близких соотнош ениях с сумийскими вулка
нитами по времени формирования и положению  в 
разрезе находятся расслоенные массивы перидо- 
тит-габбро-норитов Олаганской группы и связан
ные с ними дайки и силлы основного-кислого соста
ва (изотопный возраст 2350 ± 30 млн. лет [20]).

О тлож ения сариолийского надгоризонта с 
размы вом перекрывают нижележащ ие вулканиты. 
Они представлены метаморфизованными поли- 
миктовыми конгломератами, развитыми в виде 
линзы мощ ностью до 200 м в пределах северного  
крыла Кукасозерской синклинали. В обломках от
мечаются м етам орф изованны е образования о с
новного состава и гранитоиды , лиш енны е следов  
древней (докарельской) гнейсовидности.

Ятулийские отлож ения с несогласием перекры 
вают все ниж ележащ ие комплексы. С корой выве
тривания и линзами базальных конгломератов  
(мощ ностью  2 -1 0  м) в основании они залегаю т на 
архейском фундаменте и различных уровнях сумий- 
ско-сариолийской части разреза. Толща ятулийских 
осадков представлена кварцевыми и кварц-полево- 
шпатовыми кварцито-песчаниками с горизонтами  
вулканитов общ ей мощ ностью 500-800  м.

О бразования, рассматриваемы е ранее в каче
стве людиковийских (хирвинаволокская свита 
[20, 21]), представлены пестры ми по составу п о
родами: линзовидно-полосчаты м переслаивани
ем ам ф иболитов, мраморизованны х доломитов, 
углеродисты х, ам ф ибол-карбонатны х и зелены х  
сланцев с горизонтами мраморов и полимикто- 
вых конгломератов. Они локализованы  в осевой  
части К укасозерской синклинали, соответствую 
щ ей ш овной области С еверокарельской зоны . 
С тратиграф ические взаимоотнош ения этих обр а
зований с вмещ ающ ими породами не ясны, а их 
петроструктурны й облик позволяет рассматри
вать данны е породы  как тектоно-м етам орф иты , 
потерявш ие первичные черты  стратификации. 
Н иж е данны е образования будут рассматривать
ся под названием “пестрой толщ и” н еопределен
ного стратиграф ического возраста.

В пределах Северокарельской зоны горные по
роды описанных выше комплексов м етам орф изо- 
ваны от  начальных ступеней  зеленосланцевой  
до ам ф иболитовой  ф ации кианит-силлиманито- 
вого типа с единой м етаморфической зональнос

тью  [ 1 , 5 , 6 , 1 8 - 2 1 ] .  В настоящ ее время петрологи
чески и геохронологически задокументировано два 
этапа метаморфизма: раннего прогрессивного ме
таморфизма (1850-1950 млн. лет) [19, 20], обусл о
вившего формирование наблюдаемой ныне мета
морфической зональности, и более поздних регрес
сивных преобразований (180 0 -1 6 0 0  млн. лет  
[1, 19, 20]). О б о л ее  ранних и б о л ее  поздних вещ е
ственных преобразованиях достоверны х сведе
ний нет, хотя больш инство исследователей допу
скаю т сущ ествование архейских и раннекарель
ских тектоно-м етам орф ических собы тий, следы  
которы х уничтож ены  бол ее  интенсивным свеко- 
карельеким тек тоген езом  [1, 19, 20].

Гранито-гнейсы  белом ор ск ого комплекса ха
рактеризую тся минеральными ассоциациями ам
ф иболитовой фации, ослож ненны м и процессами  
мигматизации и диаф тореза: Би+П л (№  5 -2 5 ) + 
+ Кв + Эп + Ми + М у + Хл; Би + Ро + Кв + Ми + 
+ Пл + Му; в ам ф иболитовы х горизонтах -  Ро + 
+ Пл + Кв + Эп + Акт; Гр + Ро + Пл + Кв. В про
слоях глинозем исты х гнейсов отм ечается пара
генез кианита и граната. Для пород характерны  
л епидогранобластовы е структуры  и гнейсовы е  
текстуры , подчиненная общ ей  тектонической  
ориентировке минеральная линейность и другие  
признаки, свидетельствую щ ие о синкинематиче- 
ских условиях формирования метам орфических  
образований.

В гнейсо-гранитах комплекса основания К а
рельского массива наблю дается постепенное сни
ж ение степени м етам орф изм а по м ере удаления  
от зоны  сочленения с беломоридами: лепидогра
нобластовы е структуры по направлению  к ю гу  
постепенно сменяю тся ф лазерны м и и бластока- 
такластическими, что сопровож дается затухани
ем гнейсовидных текстур и деградацией мине
ральной линейности [21].

В осадочно-вулканогенны х образованиях ни
ж него протерозоя отм ечается вы сокоградиент
ное асимметричное возрастание степени м ета
м орф изм а (от зеленосланцевой до ам ф иболито
вой фации) в северном  направлении [1, 18, 19, 21]. 
Изограды метаморфизма имею т согласно-секущ ее 
положение по отнош ению  к стратиграфическим  
границам. Контакты между гранито-гнейсами ф ун
дамента и супракрустальными образованиями ни
ж него протерозоя часто носят характер зон посте
пенного перехода, что обусловлено, прежде всего, 
единой м етам орф ической зональностью . П ом и
мо этого  в осадочно-вулканогенны х отлож ениях  
отм ечаю тся жилы  и линзообразны е тела резор -  
бированны х и палингенетических биотитовы х  
плагиомикроклиновых гранитов, лейкогранитов  
и пегматоидов, число которы х резко возрастает  
по м ере приближения к контактам с археем . Н е 
посредственно в зонах контакта в полосе ш ири
ной от 10 до 150 м ниж непротерозойские породы



испытывали объ ем н ую  мигматизацию и иденти
фицирую тся как супракрустальные образования  
лишь по реликтам м етаосадков и вулканитов. 
М етам орфитам  ниж него протерозоя свойствен
ны хорош о вы раженны е микрострессовы е струк
туры: минеральная сланцеватость и полосча
тость, минерально-агрегатная и минеральная ли
нейности, тектоническая ориентировка которы х  
соответствует структурному плану пород ком 
плекса основания.

Отличительными особенностям и ранних про
грессивных м етам орф ических преобразований  
являются: 1 -  значительны е объ ем ы  охваченны х  
м етам орф изм ом  пород с общ ей  структурно-м ета
м орф ической зональностью  для всех комплек
сов; 2 -  соответствие минеральных п реобразова
ний кианит-силлиманитовой фациальной серии  
метаморфизма; 3 -  ш ирокое развитие локальных  
вы сокотемпературны х м етасоматических про
цессов (мигматизация); 4  -  отчетливо вы раж ен
ные минерально-структурны е ориентировки в 
м етам орфитах, подчиненны е общ ем у тектониче
скому плану С еверокарельской зоны.

Регрессивны е м етам орф ические преобразова
ния в С еверокарельской зоне им ею т локальный  
характер распространения без правильной м ета
м орф ической зональности и определяю тся струк
турными факторами. Зон ы  вы соко- и низкотем 
пературного ди аф тореза  связаны с тектоничес
кими нарушениями вязкого типа, а такж е с 
зонами интенсивного рассланцевания вдоль гра
ниц карельских и архейских образований. В бол ь
ш инстве случаев регрессивно преобразованны е  
породы  имею т черты  динам ом етам орфических  
образований с хорош о развитыми стрессовы ми  
структурами. В зонах диаф тореза интенсивно  
проявлены катаклаз, рассланцевание, милонити- 
зация и брекчирование, а такж е перекристалли
зация и метасоматические преобразования.

И нтенсивны е регрессивны е преобразования  
пород отм ечаю тся в ш овной области -  в осевой  
части К укасозерской синклинали. П рисутствую 
щ ие здесь образования “пестрой” толщ и интен
сивно дислоцированы и подверж ены  ди аф торезу. 
Д иафториты  зеленосланцевой и эпидот-ам ф ибо- 
литовой фаций находятся в слож ном  линзовидно
петельчатом чередовании. О тмечается пестры й  
набор метам орфических пород: гранат-актино- 
лит-хлоритовые, графит-биотит-кварцевые, тре- 
молит-биотит-карбонатные и слюдисто-хлорито
вые сланцы, амфиболиты и биотитсодержащ ие 
мраморы. Н овообразованны е минералы -  хлорит, 
серицит, эпидот, альбит, актинолит, тремолит -  в 
значительной степени зам ещ аю т ранние параге
незы  ам ф иболитовой и эпидот-ам ф иболитовой  
фаций. При этом  образую тся псевдом орф ны е  
ф орм ы  замещ ения по гранату и роговой обм анке, 
такж е сохраняю тся корродированны е кристаллы

ранних генераций. М инеральный состав н ов ооб
разованны х пород является неравновесны м и 
объединяет минеральные парагенезы  различны х  
ступеней м етам орф изм а, имею щ ие друг с другом  
реакционны е взаимоотнош ения.

В интенсивно дислоцированных образованиях  
ш овной зоны  процессы  регрессивной метасома- 
тической переработки привели к ф ормированию  
хлорит-эпидот-актинолитовы х, трем олит-карбо- 
натных, биотит-хлорит-кварцевы х пород, харак
терной чертой которы х являются м етасом атиче
ские сноповы е и перекрещ енны е структуры. На 
границах слоев разного состава отм ечаю тся реак
ционные каймы, часто происходит постепённая  
их гомогенезация и слияние в одну п етрограф иче
скую  разность: хлорит-ам ф иболовы е породы  за 
счет обм ена вещ еством со слю дисто-карбонат
ными сланцами обр азую т породу усредненного  
состава, напоминаю щ ую  скарноиды с больш им  
количеством минеральных ф аз.

О бособл ен н о  от диаф торитов эпи дот-ам ф ибо
литовой и зеленосланцевой фаций находятся на
лож енны е на них низкотемпературны е ди аф то
риты. П ространственно они приурочены  к тем  ж е  
зонам повышенной дислоцированное™ , но прояв
ляются в больш ей мере в связи с хрупкими деф ор 
мациями -  катаклаз, брекчирование, образование 
трещин. М инералообразование осуществлялось 
преимущественно за счет метасоматических и гид- 
ротермально-метасоматических процессов. Ш иро
ко развито окварцевание, альбитизация, серици- 
тизация и карбонатизация. В породах основного  
состава по трещ инам развиваются хлорит и эпи
дот. Н овообразованны е минералы этой  стадии  
диаф тореза, часто образую щ ие жилы  и тонкие 
прожилки, вы ступаю т в роли м етасоматического  
цемента катаклазитов и брекчий, заполняю т тр е
щины в какеритах.

В целом вещ ественны е преобразования в С е
верокарельской зоне связаны с реж им ом  и сти
лем деформаций. Регрессивны й ряд м етам орф и
ческих процессов отр аж ает общ ее сниж ение РТ- 
условий, параллельно с которы м происходит см е
на реж им а деф орм аций от пластического течения  
к хрупкому разруш ению  пород. В этой  связи м е
там орф ические образования различны х этапов  
могут рассматриваться как тектониты , обр азую 
щ ие вместе с синхронными им структурами еди
ный структурно-вещ ественны й парагенез. Такой  
подход позволяет проводить возрастное датиро
вание и корреляцию  структурных ф орм.

Т Е К Т О Н И Ч Е С К А Я  С Т Р У К Т У Р А

В структурном отнош ении Северокарельская  
зона хорош о изучена [2 -4 , 8, 9, 20, 21]. Н аи бол ее  
детально тектоническое строение данной обл ас
ти рассм отрено в р аботе Ю.Й. Сыстры [20], где



для различны х сегментов С еверокарельской зо 
ны выделяется от четырех до пяти этапов деформа
ции свекофеннского возраста. При всей детальнос
ти этих исследований нуж но отм етить чисто г е о 
м етрический подход к изучению  структурны х  
парагенезисов и выявлению региональны х эта 
пов деформации.

Тектоническая структура К укасозерского сег
мента С еверокарельской зоны  является резуль
татом слож ного ламинарно-турбулентного текто
нического течения горных масс с синхронным про
явлением элементов сдвиговой, купольной и 
покровно-надвиговой тектоники. Геометрический  
анализ, проведенный без выявления структурно 
гомогенны х сегментов, отраж ает эф ф ек т много
кратно наложенной складчатости, тогда как на са
мом деле различная тектоническая ориентировка 
линейно-плоскостны х структурных элементов и 
даж е “налож ен н ое” изгибание отдельны х скла
док являются следствием процессов вращения 
структур в поле сдвиговых деф орм аций. П ри ис
следовании данного региона нами использовался  
структурно-вещ ественны й парагенетический  
анализ главными элем ентам и к отор ого являю т
ся: 1 -  анализ структурных рисунков (по методике 
А .В . Лукьянова [15]), 2 -  корреляция структурных 
ф орм  по типам тектонитов и тектонической ориен
тировке в рамках структурно гомогенны х участ
ков, 3 -  стрейн-анализ, 4 -  микроструктурный  
анализ. Такой подход позволил по-новому рас
см отреть особенности  тектонической эволю ции  
данной области.

В строении К укасозерского сегмента С еверо
карельской зоны м ож но выделить структурно
м орф ологические элем енты , отличаю щ иеся по 
стилю  структурообразования: шовная зона пре
имущ ественно коаксиального тектонического т е 
чения (преобладание деф орм аций чистого сдви
га); области северного и ю ж н ого обрамлений с 
некоаксиальным типом тектонического течения.

Ш овная область Северокарельской зоны при
урочена к осевой части К укасозерской синкли
нальной структуры и прослеж ивается от западно
го до восточного окончания оз. Кукас, обнажаясь  
вдоль его ю жных берегов и на островах централь
ной части озера (рис. 1, 2). Шов образует дугу, по
лого выгнутую к северу. В его строении участвуют 
сильно тектонизированные образования пестрой  
толщ и, линзы-будины метаморфизованны х габ
бро и ультрабазитов, фрагменты  разрезов сумий- 
ского и ятулийского надгоризонтов. П ороды  име
ю т крутое залегание (6 0 °-8 0 °) при общ ем  субш и
ротном  простирании. Ш овная область отличается  
концентрированным проявлением пластических  
деф орм аций, широким распространением и зо 
клинальных и переж аты х складок течения, а так
ж е веретенообразны х будин, “плавающ их” в лин- 
зовидно-полоснатом сланцеватом матриксе. Харак
терной особенностью  тектонической структуры  
данной области является высокая степень линеари

зованное™  линейно-плоскостны х структурных  
элем ентов, ориентированны х в соответствии с 
общ им простиранием шва параллельно главной  
плоскости тектонического течения. При этом  ли
нейны е ф ормы  (шарниры складок, минеральная  
линейность, оси растяжения деформированны х  
галек и будин) им ею т субгоризонтальное п ол о
ж ение, полого погружаясь в западных румбах  
(20°-30°). С оответствие направлений общ его уд
линения деформированны х включений ориенти
ровке ш арниров складок характеризует послед
ние как структуры продольного течения. П лоск о
стны е структурны е элем енты  -  минеральная  
сланцеватость и полосчатость, сместители вязких 
разрывов и зоны  рассланцевания -  такж е подчи
нены общ ем у простиранию  шва и, вместе с ним, 
могут рассматриваться как основны е плоскости  
тектонического течения.

П риведенны е данны е характеризую т ш овную  
область С еверокарельской зоны  как структуру  
вертикально-плоскостного продольного тек то
нического течения. Р асполож ение главной оси  
удлинения параллельно плоскостям тектоничес
кого течения позволяет рассматривать последнее  
как коаксиальное с преимущ ественны м развити
ем деформаций чистого сдвига.

Область северного обрамления Кукасозерско
го сегмента. К  северу от ш овной зоны  степень ли
неаризованное™  тектонических структур п осте
пенно снижается -  отм ечается диагональное по 
отнош ению  к общ ем у простиранию  зоны  распо
лож ение складчатых структур, их сложная вирга
ция и извилистая конфигурация в плане. Н и ж н е
протерозойские вулканогенно-осадочны е обр а
зования слагаю т северное крыло К укасозерской  
синклинали и пространственно обособл енн ую  
Ханкусъярвинскую  покровно-складчатую  струк
туру (см. рис. 1).

С еверное крыло К укасозерской синклинали в 
области перегиба С еверокарельской дуги им еет  
относительно пологое залегание. Развитые здесь  
карельские комплексы  обнаж аю тся ш ирокой п о
лосой и ослож нены  дополнительны ми складка
ми, опрокинуты ми в северном  направлении. В за 
падной части синклинали в районе оз. Кужъярви  
северное крыло синклинали опрокинуто к восто
ку и перекры то крупным язы кообразны м  масси
вом архейских гранито-гнейсов (Кужъярвинский  
покров), образую щ их “пластичный залив” в поле  
карелид (см. рис. 1, 2). И х складчатая структура  
обр азует  гигантский S-образны й изгиб левосдви
гового смещ ения и вращения структур. В восточ
ном направлении вдоль северного края К укасо
зерской синклинали сумийские образования с 
тектонизированной корой выветривания в осн о
вании перекры ваю т либо белом орские гранито- 
гнейсы, либо лопийский комплекс. И нтенсивное  
разлинзование и рассланцевание образований ко
ры выветривания, а такж е развитие асимметрич
ных принадвиговых складок свидетельствую т о
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Рис. 2. Блок-диаграмма тектонического строения Кукасозерского сегмента Северокарельской зоны. (Условные обозначения см. рис. 1).
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формировании срыва в основании карелид и их 
надвигании в северном направлении. В восточной  
части К укасозерской дуги северное крыло синк
линали ослож н ен о асимметричными складками, 
образую щ им и правый рисунок.

Дополнительны е складки, ослож няю щ ие се 
верное крыло К укасозерской синклинали, харак
теризую тся диагональным располож ением  по о т 
нош ению  к общ ем у простиранию  всей зоны  и 
им ею т при этом  облик полискладчаты х структур. 
Х арактерны м примером является антиклиналь 
мыса Северный (см. рис. 1, 2). Структура сформи
рована в результате последовательного развития 
диагональной антиклинали северо-западного про
стирания с последующ им ее  вращением против ча
совой стрелки и наложением новой диагонально
кулисной системы складок. При этом  развиваю
щиеся структуры испытывают запрокидывание к 
северо-востоку, а их вращение вокруг вертикаль
ной оси сопровождается смятием структур в нало
ж енны е складки. Подобная картина интерпретиру
ется как результат развития складчатой структуры  
в п олосе левосдвиговы х объ ем н ы х смещ ений, 
совм ещ енны х с надвиганием к востоку и северо- 
востоку. Т ектоническое течение в данном случае  
некоаксиальное, что является причиной непре
ры вного вращения направлений главного удлине
ния к плоскости течения.

Для тектонической структуры  гранито-гней
сового основания свойственно развитие струк
турно обособленн ы х ячеек -  дом енов линзовид
ной и ром бовидной ф ормы . К ажды й из дом енов  
подверж ен внутренним объ ем н ы м  вязко-пласти
ческим деформациям с проявлениями элем ентов  
купольной и покровно-надвиговой тектоники, с 
развитием складок продольного течения и р аз
лично ориентированны х зон  сдвиговых деф ор м а
ций. В северном  обрамлении ш овной зоны  дом е
ны по длинной оси ориентированы  диагонально  
по отнош ению  к шву и достигаю т в длину 3 -6  км 
при ш ирине от 0.5 до 2.5 км. П о  м ере удаления от  
шва доменная структура постепенно исчезает.

Смежные домены связаны друг с другом посте
пенными переходами и разделены широкими без  
четких ограничений зонами вертикально-плоскост
ного тектонического течения (0.1-0.5 км), вдоль 
которы х отм ечаю тся вязкие перемещ ения взбр о
со-сдвигового характера. Эти зоны  преобладаю т  
в гранито-гнейсовом основании, иногда проявля
ются вдоль границ гранитоидов и карельских о б 
разований, нередко содерж ат переж аты е клинья 
последних, обозначая раздавленны е корни м ел
ких синклиналей -  отторж енцев  К укасозерской  
синклинали. В пределах кристаллического ф ун 
дамента зоны  тектонического течения отличаю т
ся хорош о вы раженной гнейсовидностью  и п ол о
счатостью  гранито-гнейсов, интенсивными про
явлениями процессов катаклаза, динамической  
перекристаллизации и диаф тореза, а также верти

кальной ориентировкой плоскостных структур
ных элементов. В бортах этих зон часто развива
ются сопряженные покровно-надвиговые структу
ры и диагональные по отнош ению  к простиранию  
сдвигов складки. Н аи бол ее показательны м явля
ется структурный рисунок “крыльев бабочки”, 
развитый вдоль левосдвиговой зоны  по ю ж ном у  
борту Х анкусъярвинской структуры. И з области  
сдвиговых деф ормаций происходит выжимание и 
надвигание в западном и северо-западном  направ
лениях серии пластин ультрабазитов, ятулийских 
пород и Ханкусъярвинского покрова гранито- 
гнейсов. П о ю ж ном у борту сдвига развиваются  
надвиги с восточной и северо-восточной вергент- 
ностью  (см. рис. 1, 2). П о простиранию  к востоку  
вдоль зоны  сдвига проявляются диагональны е  
складки (Ханкусъярвинская синклиналь и др.). 
В пределах карельских комплексов северного  
крыла К укасозерской синклинали зона сдвига за 
тухает, реализуясь в развитии К уж ъярвинского  
гранито-гнейсового покрова и S-образн ого изги
ба складчатых структур.

П о м ере перехода от граничных зон тектони
ческого течения во внутренние области дом енов  
круты е залегания сменяю тся бол ее пологими. 
В центральных частях доменов выражены элемен
ты купольного строения, подчеркнутые концентри
ческой ориентировкой гнейсовидности. Купола 
обы чно имеют асимметричную форму, образуя ко
зырьки и языкообразны е покровные складки плас
тического течения с вергентностью  в восточны х  
румбах. К  такого рода структурам относятся  
К ужъярвинский язы кообразны й покров и распо
лож енная ю ж н ее узкая каплевидная в плане 
структура выжимания гранито-гнейсов в поле  
развития карелид (см. рис. 1, 2).

Таким образом , в пределах северного обрам 
ления ш овной области преобладает некоаксиаль
ный тип тектонического течения горных пород. 
Частными ф ормам и являются дом енно-куполь
ные структуры, диагональны е складки и покро
вы, сдвиги и структуры прогрессивной сдвиговой  
деформации с вращ ением линейно-плоскостны х  
элем ентов вокруг вертикальной оси. Н аи бол ее  
развитыми являются структурны е рисунки, сви
детельствую щ ие о преобладании левосдвиговы х  
перемещ ений, только в восточном  крыле К укасо
зерской дуги отм ечаю тся слабо вы раженны е на
лож енны е структуры правого сдвига.

Южное обрамление шовной зоны. Здесь  эрро- 
зией вскрыто п ереж атое крутопадаю щ ее ю ж н ое  
крыло К укасозерской синклинали и слабо текто- 
низированны е гнейсо-граниты  К арельского мас
сива. М етам орф изм  в этой  области зам етно сни
жается, что отражается в более простой тектониче
ской структуре. Главным структурным элементом  
является система кулисообразно расположенны х  
линзовидны х дом енов, ограниченны х зонами вер-



тикально-плоскостного тектонического течения. 
Их строение им еет м ного общ его  с доменами се 
верного обрамления шва, но элементы  купольно
го и покровно-надвигового строения м енее вы ра
ж ены . И склю чение составляет доменная структу
ра восточной части мыса Хирвинаполок, для 
которой характерно развитие узких я зы к ообр аз
ных и колчановидных покровны х складок грани
то-гнейсового ф ундам ента, испы тавш его “плас
тичное” надвигание в восточном направлении  
(см. рис. 1, 2). К  западу хирвинаволокские покро
вы сменяются открытыми складками с вертикаль
ными осевыми плоскостями, которые, в свою  оч е
редь, угасают в центральной части домена.

П ространственное п олож ение длинных осей  
дом енов и характер смещ ения геологических гра
ниц свидетельствует о  формировании данной  
структуры в области некоаксиального тектони
ческого течения с преимущ ественно левосдвиго
вой кинематикой. О днако в восточном крыле К у- 
касозерской дуги отм ечаю тся правосдвиговые, 
по-видимому налож енны е, смещ ения дом енов о т 
носительно друг друга.

С Т Р У К Т У Р Н О -В Е Щ Е С Т В Е Н Н Ы Е
П А Р А Г Е Н Е З Ы

П роцессы  структурообразования в пределах  
Северкарельской зоны  сопровож дались ф орм и 
рованием тектонитов различны х РТ-условий. 
Э то позволило провести корреляцию  структур
ных ф орм  по типам тектонитов и выделить струк
турно-вещ ественны е парагенезы .

Ранние тектониты  представлены  образования
ми прогрессивного этапа м етам орф изм а с хо р о 
ш о развитыми линейно-плоскостны ми стр ессо
выми структурами. Эти породы  образую т общ ую  
для всех комплексов структурно-м етам орф ичес
кую  зональность С еверокарельской зоны . П л ос
костны е структуры тектонитов карельских об р а 
зований представлены минерализационной слан
цеватостью  и полосчатостью . В основании  
карел ид ш ироко развиты  тектониты , связанные с 
явлениями мигматизации пород и имею щ ие ана
логичны е стрессовы е структуры. В гранитоидах  
ф ундамента гнейсовидность подчеркнута ориен
тировкой слюдистых минералов, ам ф ибола, лей 
косомовы х и м еланосом овы х обособлений , п о
слойны х мигматитов и птигматитов.

М инеральная и минерально-агрегатная линей
ности в кукасозерской структуре образованы  
ориентированной роговой обманкой и линзовид
ными скоплениями биотита, кварца и хлорита. 
Ш ироко распространены  различны е виды струк
турной линейности: линейность растяжения  
(длинные оси будин, деф ормированны х галек и 
др.), плойчатость, шарниры мелких складок и ли
нейность ш трихов скольжения. Структурны е ви

ды линейности часто сочетаю тся с минерально
агрегатной вследствие развития ориентирован
ных минеральных структур в областях меж будин- 
ного растяжения, в трещ инах отрыва и замках 
мелких складок.

В пределах ш овной области С еверокарель
ской зоны  линейно-плоскостны е стрессовы е  
структуры тектонитов отличаю тся вы держанной  
ориентировкой и подчинены  общ ем у простира
нию  шва. Линейность различного типа зак он о
м ерно погруж ается в западных румбах, испы ты 
вая вариации в простираниях лишь в соответст
вии с общ им изгибом  всей зоны . П лоскостны е  
структуры тектонитов ш овной зоны  наследую т  
первичную слоистость, что отм ечается в крыльях 
и замковых частях парагенетичны х им складок. 
Э тот ф акт позволяет рассматривать последние 
как структуры пластического течения с послой
ным перемещ ением  вещ ества. М инеральны е и 
структурны е виды линейности им ею т сходную  
ориентировку с шарнирами складок течения, ис
пытывающ их такж е общ ее погруж ение в запад
ных румбах. Развитие линейности растяжения в 
таком структурном полож ении характеризует  
данные складки как структуры продольного пла
стического течения с сингенетичной линейнос
тью  типа “в”.

Данны е стрейн-анализа по изучению  д еф о р 
мированных галек и будинаж -структур свиде
тельствую т о проявлении в ш овной области тр е
хосной деформации. К рутопадаю щ ие вязкие слои  
подверж ены  растяж ению  в вертикальном, но в 
больш ей м ере субгоризонтальном  (по простира
нию) направлениях. А налогичны е наблю дения  
были сделаны по галькам конгломератов. Грани- 
тоидны е включения вдоль оси растяжения испы
ты ваю т деф орм ацию  порядка 400-500% . В доль  
вертикально направленной средней оси интенсив
ность деф ормации достигает 200-300% . В м енее  
компетентны х гальках вулканогенных пород д е 
формации по оси растяжения превы ш аю т 800%. 
В целом главная ось растяжения и средняя ось эл 
липсоида деф орм ации находятся в плоскости тек 
тонического течения ш овной зоны , ось сжатия  
направлена субгоризонтально и перпендикуляр
но к плоскости шва.

П риведенны е данны е позволяю т рассматри
вать ш овную  область как зону коаксиального  
продольного тектонического течения. О днако  
детальное изучение структурных парагенезов в 
области шва показы вает бол ее слож ную  динами
ческую  картину. Н а рисунке 3 показана принци
пиальная схема строения сегмента ш овной зоны , 
составленная на основе реальных наблю дений се 
рии ф рагментарны х обнаж ений тектоногенной  
“пестрой” толщ и по ю ж ном у берегу острова Л а
герный (центральная часть оз. Кукас). В целом  
шовная область состоит из многочисленны х лин-
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Рис. 3. Схематизированная блок-диаграмма структурных парагенезов шовной зоны по южному берегу о. Лагерный (центральная часть оз. Кукас).
1 -  зоны тектонического срыва (галвные плоскости течения); 2 -  тонкослоистые пластичные породы “пестрой” толщи; 3  -  вязкие тела габбро-амф иболитов; 
4  -  шарниры складок: а -  антиклинальных, б  -  синклинальных; 5 -  минеральная линейность; 6 -  осевые плоскости: а -  антиклиналей, б  -  синклиналей; 7 -  на
правления: а -  вращения, б  -  сдвига.
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зовидны х и пластинообразны х макролитонов -  
струйчаты х зон, в пределах которы х динамичес
кая ситуация видоизменяется. О бы чно макроли- 
тоны  разделены  зонами срыва, параллельными  
плоскостям тектонического течения и релаксиру- 
ю щ ими “динамические противоречия” см еж ны х  
струйчатых зон за счет смещ ений. М акролитоны , 
вы ступающ ие в качестве самостоятельны х зон  
тектонического течения, могут быть разделены  
на виды с коаксиальным, некоаксиальным и см е
шанным типами тектонического течения.

В зонах коаксиального течения вы деляю тся  
сегменты  с преобладаю щ им  продольным растя
ж ением  (чистый сдвиг), в которы х параллельно  
плоскости тектонического течения развиты ми
неральная сланцеватость, переж аты е и изокли
нальные складки продольного течения, будинаж - 
структуры, различны е виды линейности. Ядра  
складчатых структур часто испытывают будинаж  
в вертикальном и субгоризонтальном  направле
ниях с максимумом удлинения по простиранию  
зоны  параллельно ш арнирам складок. Тени дав
ления вокруг мелких включений образую т линей
но-вытянутые по оси растяжения хвосты. Вязкие  
включения габбро-амфиболитов в сегментах про
дольного растяжения подвержены тектоническому 
разлинзованию по системе зон рассланцевания ско- 
ловой природы. Деформация и перемещ ение по оси  
удлинения отдельных линз, обеспечивает общ ую  
объем ную  деформацию  линзовидно-построенной  
крупной будины.

П о  простиранию  сегменты  с преобладанием  
продольного растяжения закономерно переходят в 
области динамического скучивания вещества, где 
образую тся складки нагнетения, структуры торо
шения и надвигообразования. На рисунке 3 эта о б 
ласть обозначена как “сдвиг + надвиг”. Здесь ф ор 
мируются зоны субгоризонтального тектоническо
го течения и рассланцевания, разделающ ие 
дисгармонично построенны е тектонические паке
ты. В пластичных слоистых породах развиваются 
стрельчатые в плане складки, образую щ иеся в р е
зультате “телескопического вдвигания” отдель
ных сегментов складки. Весьма характерно р аз
витие асимметричных складок с противополож 
ным рисунком. Р еж е проявлены колчановидные 
складки.

В целом для зон  коаксиального течения свой
ственна выдержанная ориентировка всех линей
но-плоскостны х структурны х элем ентов в плос
кости общ его тектонического течения. Структу
ры наложения и пересечения складчатых ф орм  
не являются характерными. Они проявляются в 
областях динамического нагнетания и даю т про
тиворечивы е сведения о  последовательности  
структурообразования.

Зон ы  смеш анного типа тектонического т еч е
ния нередко обрам ляю т коаксиальные и часто

связаны с ними постепенны ми переходами. В сег
ментах с преобладанием  деф ормаций сдвига раз
виваются диагональны е и конф орм ны е прости
ранию  зоны  структуры, часто пересекаю щ иеся и 
наклады вающ иеся друг на друга. Вы вод о п осле
довательности развития складок не м ож ет бы ть  
однозначны м, т.к. по простиранию  этой  ж е зоны  
установлена обратная ситуация -  налож ение диа
гональных складок на конф орм ны е. В данном  
случае минеральная линейность растяжения м ел
ких включений по своей ориентировке отвечает  
коаксиальному типу течения, тогда как бол ее  
крупные структуры  ф орм ы  (будины, складки ме- 
зоуровня, зоны  рассланцевания) в той или иной  
м ере отклоняю тся от этого  правила. М ож но за
ключить, что коаксиальный и некоаксиальный  
реж имы  течения совмещ аю тся по времени прояв
ления, но затрагиваю т различны е масш табы  
уровни. Д еф орм ация вязких включений в рассма
триваемой зон е часто проявляется в разлинзова- 
нии, скольжении и вращении по принципу сдвига 
домино, что отр аж ает синхронное развитие диа
гонально-удлиненны х к плоскостям течения линз 
(некоаксиальное течение) и общ его  продольного  
(коаксиального) растяжения главного тела-буди- 
ны. Принцип строения сегмента сдвиг + надвиг 
им еет много общ его  с описанным ранее для коак
сиального типа течения.

Зон ы  некоаксиального течения характеризу
ются прогрессивны м развитием диагональных  
складок и косорасполож енны х структур удлине
ния, испы ты вающ их непреры вное вращ ение к 
плоскости течения. Результатом  этого  является 
система последовательно налож енны х складок с 
минимальным углом отклонения от плоскости т е 
чения у ранних структур и максимальным отк л о
нением у б о л ее  поздних. Вязкие включения в этих  
условиях распадаются на линзовидны е домены , 
испы ты ваю щ ие скольж ение по зонам скалыва
ния синтетического направления, с одноврем ен
ным вращ ением к плоскости течения. Н а микро
уровне компетентны е породы  сохраняю т следы  
пересекаю щ ихся систем сланцеватости или слан
цеватости и кливажа, что по аналогии со вкладча- 
тыми структурами объясняется вращ ением ран
них плоскостей делимости к плоскости течения и 
формированием  новых диагональных зонах  
скольжения (рис. 3, А ). П о внеш нему виду сход
ными с данными ф ормам и являются структуры  
C -S-тектоников, развивающ иеся вдоль плоско
стей тектонического срыва и общ его течения  
(рис. 3, Б). С егменты  типа сдвиг + надвиг в обл ас
ти некоаксиального течения характеризую тся  
широким распространением кулисообразно рас
полож енны х колчановидных складок, развиваю 
щихся из складчатых структур прогрессивного  
“вращения и пересечения” и связанных с ними по
степенны ми м орф ологическим и переходами.



П риведенны е выше наблю дения свидетельст
вую т, что тектоническое течение в пределах ш ов
ной зоны осуществлялось по обособленны м зонам  
коаксиального, некоаксиального и смешанного ти
пов. Часто отмечаются взаимные переходы зон раз
ного типа друг в друга, а также смена режимов тек
тонического течения в пределах отдельно взятой 
зоны. В целом можно отметить преобладание про
дольного коаксиального вертикально-плоскостно
го течения горных масс (сегменты продольного рас
тяжения и сдвига), сочетающ егося с продольным  
горизонтально-плоскостным (сегменты надвигооб- 
разования). Результатом сложного и неоднородно
го тектонического течения являются пересекаю 
щиеся складчатые структуры, которые нельзя рас
сматривать как складки разной генерации.

П о м ере удаления от шва Северокарельской  
зоны линейно-плоскостные стрессовые структуры  
тектонитов постепенно теряю т выдержанную тек
тоническую ориентировку. При этом  градиент на
растания отклонений в ориентировке от главной 
плоскости течения для мелких структур меньше, 
чем для крупных структурны х ф орм  -  складок, 
вязких разрывов и др. Э то объясняется больш ей  
скоростью  вращения мелких линейных неоднород
ностей в сравнении с “инертны ми” массами м ега
макроструктур. Таким образом  микроструктур- 
ная линейность по отнош ению  к крупным склад
кам не м ож ет быть отнесена в чистом виде к типу 
“в”. В м есте с тем по отнош ению  к мелким доп ол
нительным складкам течения она сохраняет свое  
первичное полож ение “в” линейности, что свиде
тельствует о идентичной степени вращения 
структур одного м асш табного уровня. Свидетель
ством проявления вращ ательны х движений м ел
ких складок являются м ногочисленны е ф ормы  
“прогрессивного вращения и пересечения”, во 
многом напоминаю щ ие структуры  зон некоакси
ального течения ш овной области  (см. рис. 3).

Структурны е парагенезы  гранито-гнейсовы х  
областей , обрамляю щ их карелиды , в основном  
определяю тся их доменно-покровно-купольны м  
строением. В пределах гранитных сдвиговых зон  
дом енов плоскость тектонического течения ран
них тектонитов, подчеркнутая развитием гнейсо- 
видности, полосчатости и мигматитовых жил  
им еет крутое залегание. К рутопадаю щ ие текто- 
ниты обр азую т ш ирокие зоны  и постепенно сли
ваются с изофациальными тектонитами внутрен
них частей доменов, отличаю щ ихся от первых  
тектонической ориентировкой плоскостны х э л е 
ментов. Гнейсовидность в центральных частях 
гранито-гнейсовы х дом енов обр азует  слож ны е  
ф орм ы  сам ого разного масштаба: асимметрич
ные купола, откры ты е, колчановидны е и язы ко
образн ы е покровны е складки, имею щ ие в попе
речном  ср езе концентрическое строение (рис. 4). 
К рупны е структуры такого рода отм ечены  в рай
оне оз. Кужъярви, в восточной части мыса Хирви-

наволок и на западе оз. Ханкусъярви (см. рис. 1). 
В интенсивно тектонически расслоенны х грани- 
то-гнейсах белом ор ского комплекса часто ф ик
сируются слож но пересекаю щ иеся складчатые 
структуры, которы е в отдельны х сечениях вы
глядят как результат полискладчаты х деф ор м а
ций. О днако прослеж ивание по простиранию  и 
о б ъ ем н ое  изучение этих структур показы вает, 
что чащ е мы имеем  дело с различными сечения
ми колчановидных складок, дающ ими лож ны е  
структурны е рисунки пересекаю щ ихся ф орм  (см. 
рис. 4). С оотнош ения структурны х элем ентов ха
рактеризую т данны е складки как структуры го 
ризонтально-плоскостного продольного течения  
с линейностью  растяжения типа “в”.

В обрамлении ш овной зоны  тектониты  крис
таллического основания и супракрустального ка
рельского комплекса обр азую т единую  структур
но-м етам орф ическую  зональность, связаны друг 
с другом тектонической ориентировкой микрост- 
рессовы х структур. Структуры мега-м езоуровня  
обр азую т взаимосвязанны е структурны е рисун
ки, различия м еж ду которы ми свидетельствую т о  
структурной дисгармонии архейского ф ундам ен
та и ниж непротерозойского проточехла. Для  
комплекса основания свойственна дом енно-по
кровно-купольная тектоника вертикального, но в 
больш ей мере горизонтально-продольного н еко
аксиального тектонического течения, тогда как в 
карелидах аналогичны е ф орм ы  течения проявля
ются в формировании диагонально-складчатых  
структур, испытывающ их прогрессивное вращ е
ние. Значительны е объ ем ы  ремобилизованны х и 
превращ енны х в тектониты  пород предполагаю т  
объем ны й характер тектонического течения и 
пластических деф ормаций на этапе раннего про
грессивного м етам орф изм а.

Б ол ее поздние тектониты , в целом наследуя  
простирания ранних тектонитов, занимаю т отн о
сительно локальны е объ ем ы  и представлены  о б 
разованиями низких степеней м етам орфизм а. 
Как правило они обр азую т узкие зоны  рассланце- 
вания, катаклаза и ди аф тореза  (первы е сотни м е
тров). О бычно диафториты имею т динамомета- 
морфическую природу, представлены динамослан
цами, перекристаллизованными катаклазитами и 
милонитами, отличаются хорош о выраженной ми- 
нерализационной сланцеватостью (в сильно изм е
ненных породах), либо слабоминерализованны м  
кливажем скольжения (в м енее измененны х). 
В диафторитах широко развиты различные формы  
минеральной и структурной линейности, представ
ленной ориентированны м актинолитом и линзо
видными обособлениям и слю дисто-кварц-хлори- 
тового состава. О риентировка линейности почти  
всегда повторяет линейны е ф орм ы  ранних тек то
нитов, что связано отчасти с развитием псевдо- 
морфны х замещений, но в большей мере со сходной  
кинематической обстановкой ее  формирования.



В гранитоидах нередко развиваются структуры  
C -S -тектонитов, а наложенная регрессивная мине
рально-агрегатная линейность такж е наследует  
б о л ее  ранние ф ормы .

В структурном отнош ении зоны  рассланцева- 
ния представляют собой  различно ориентирован
ные вязкие нарушения: субгоризонтальны е зоны  
надвигообразования, крутопадаю щ ие сдвиги и 
взбросо-сдвиги. В едином парагенезе с этими  
структурами находятся складки кливажного т е 
чения. П олож ение осевы х плоскостей этих скла
док связано с ориентировкой парагенетичны х им 
зон рассланцевания: надвиги сопровож даю тся оп 
рокинутыми и леж ачими складками, а крутопада
ю щ ие нарушения -  нормальными пликативными  
ф ормами. Размеры  этих складок находятся в пре
делах от 0.5 до 100 м, а области их распростране
ния от  сместителей вязких нарушений составля
ю т десятки и первы е сотни метров. Д анны е  
структуры  нередко сопровож даю тся н есовер
ш енным локальным кливажем осевой плоскости,

либо веерообразны м  кливажем скольжения. И н
тенсивность минеральных преобразований в мик
ротрещ инах кливажного скольжения постепенно  
возрастает по м ере приближения к зонам рас
сланцевания и ди аф тореза, что является главным  
признаком, объединяю щ им  данный структурно
вещ ественны й парагенез.

В ш овной области С еверокарельской зоны  ли
нейно-плоскостны е структурны е элементы  рас
сматриваемы х тектонитов ориентированы  в со 
ответствии с общ ей  плоскостью  тектонического  
течения горны х пород и, в основном, конф ормны  
простиранию  ранних структур. В обрамлении  
ш овной зоны  отм ечаю тся конф орм ны е и диаго
нальные соотнош ения структурных элем ентов  
ранних и бол ее  поздних тектонитов. Диагональ
ный тип наложения структур приводит к ф орм и 
рованию  кулисных систем складок кливажного  
течения, имею щ их на значительном протяжении  
закономерны й рисунок. Как правило в западном  
крыле К укасозерской дуги складки такого типа



им ею т левы й рисунок, тогда как восточное кры
ло характеризуется развитием правосторонних  
рисунков (см. рис. 1). А налогичны е соотнош ения  
на локальны х участках сохраняю тся и для п ер есе
кающ ихся систем ранней сланцеватости и клива
ж а скольжения. В западном крыле К укасозер- 
ской дуги в плане часто отм ечается отклонение  
кливажа от  плоскости сланцеватости по часовой  
стрелке на 15°-30°. При этом  нередко ф иксиру
ются “сноповы е” системы  последовательно р аз
вивающихся генераций кливажа, из которы х ран
ние им ею т минимальное отклонение от сланцева
тости, а поздние, им ею щ ие сквозное развитие, 
составляю т максимальный угол отклонения. П о 
добны е соотнош ения являются следствием неко
аксиального тектонического течения с развитием  
диагональны х структур, испы ты вающ их п осле
довательное вращ ение против часовой стрелки к 
плоскости тектонического течения в области л е 
восдвигового смещения.

Н аряду с отмеченны ми случаями диагональ
ных соотнош ений ранних и б о л ее  поздних струк
тур, не м енее характерным является их унаследо
ванное развитие. В пределах гранито-гнейсового  
ф ундам ента зоны  рассланцевания и катаклаза  
подновляю т дом енную  структуру комплекса о с 
нования, конф орм но накладываясь на бол ее ран
ние структуры. О бы чно они им ею т крутое зал е
гание и обозн ач аю т бол ее  узкие и четкие, неж ели  
ранние тектониты , контуры  линзовидных тел  
гранитоидов. П о м ере перехода в центральные 
части доменны х структур зоны  рассланцевания и 
ди аф тор еза  маркирую т пологие вязко-пластиче
ские сместители надвиговых структур. Эти надви
ги вы ступаю т в роли унаследованно-секущ их  
ф орм  -  в общ их чертах повторяют морфологичес
кие элементы  ранних покровно-надвиговых струк
тур пластического течения и, вместе с тем, подреза
ю т и ослож няю т их.

В целом  на регрессивном этапе развивались 
структурны е ф ормы  и парагенезы  во многом ана
логичны е ранним. И х отличие состоит в том , что  
в данном случае реализовы вались в основном  
хрупко-пластические деф орм ации, которы е кон
центрировались в относительно локальных о б ъ е 
мах зон  интенсивного рассланцевания, а за их 
пределами были рассеяны.

С ледую щ ая группа тектонитов представлена  
образованиями без значительны х вещ ественных  
трансформаций, связанных с хрупкими и хрупко
пластическими деформациями. Н аи более распро
странены  катаклазиты, р еж е встречаю тся мило- 
ниты, брекчии, какериты, зоны  тектонического  
м еланж а и кливажа скалывания. Данны е о б р а зо 
вания зачастую  сопровож даю тся низкотем пера
турны ми карбонатны м и и кварцевы ми м етасо-  
матитами, гидротермальными образованиями  
(кварцевы е жилы ) и продуктами реакций окисле

ния ж елезисты х минералов. Эти породы  нередко  
подверж ены  налож енном у брекчированию  и ка- 
таклазу в “сухих” условиях б ез  м инералообразо- 
вания, что предполагает развитие деформаций  
после прекращ ения гидротерм ально-м етасом ати- 
ческой деятельности. Тектониты  хрупкой дезин
теграции маркирую т относительно узкие см ести
тели зон наруш ений, унаследованно налож енны х  
на бол ее  ранние тектонические структуры -  сдви
ги, надвиги и т.д. С труктурны е парагенезы  во 
многом сходны с описанными выше. Сдвиговые и 
взбросо-сдвиговые нарушения, оперяющ ие их л о
кальные надвиги, кинк-зоны, кливаж скалывания, 
трещины различного генезиса. Н а участках выкли
нивания доменов часто проявляются структуры  
растяжения -  поперечны е сбросы  -  образую щ ие  
на поверхности грабены  и полуграбены , запол
ненны е современны ми озерам и и болотны ми п о
нижениями.

В целом этап хрупких деф ормаций во многом  
повторяет преды дущ ие этапы  в кинематическом  
отнош ении и является продолж ением  процессов  
тектонического течения горны х масс. О днако  
объ ем ы  тектонизированны х пород значительно  
сокращ аю тся, деф ормации реализую тся за счет  
незначительны х перемещ ений по м ногочислен
ным сместителям, подновляя бол ее  ранню ю  тек 
тоническую  структуру.

ЭВО Л Ю Ц И Я  С Т Р У К Т У Р Н О 
В Е Щ Е С Т В Е Н Н Ы Х  П А Р А Г Е Н Е З О В

П риведенны е выш е данны е позволяю т рас
сматривать Кукасозерский сегмент Северокарель
ской зоны как структуру вертикального и горизон
тально-продольного тектонического течения. П ро
цессы структурообразования развивались на ф оне  
метаморфических событий, имеющих тенденцию к 
понижению от высокобарических условий ам ф и
болитовой фации к низкотемпературны м зел е 
носланцевым преобразованиям. Ранние тектони
ты, соответствую щ ие прогрессивному этапу м е
там орф изма, развиты практически во всем  
о б ъ ем е  рассматриваемой структуры и маркиру
ю т основны е структурны е элем енты  объ ем н ого  
пластического течения начальных этапов разви
тия С еверокарельской зоны . Тектониты  этапа  
регрессивного м етам орф изм а развивались отн о
сительно локально в условиях хрупко-пластичес
кого течения, сменивш егося в последствии эта 
пом хрупкого разруш ения горны х пород с со о т 
ветствующ ими тектонитами. В целом намечается  
ряд структурно-вещ ественны х парагенезов, п о
следовательность развития которы х в схематизи
рованном виде отраж ена на рисунке 5.

Н а раннем этапе пластического течения в пре
делах рассматриваемой области обособились о т 
носительно линейная в плане шовная зона С еве
рокарельской структуры и сопряж енны е с ней



Рис. 5. Схема эволюции структурных парагенезов Кукасозерского сегмента Северокарельской зоны.
1 -  гранито-гнейсы беломорского комплекса; 2 -  гнейсо-граниты Карельского массива; 3 - 4  -  нижнепротерозойские поро
ды, развитые в приосевой (3 ) и краевых (4) частях Кукасозерской структуры; 5 -  куполовидные структуры; 6 -  шовная зона 
коаксиального тектонического течения; 7 -  тектонические нарушения: а -  взбросо-сдвиги, б  -  надвиги; 8 -9  -  систе
мы диагональных присдвиговых складок: 8  -  антиклинали, 9 -  синклинали; 10  -  направления сдвиговых перем ещ е
ний; 11 -  тангенциальные перемещения; 12 -  направления вращения линейно-плоскостных структур. I—II -  стадии эта
па пластического течения горных пород; III -  этап хрупко-пластического течения.

области  обрамления (рис. 5 , 1). В шовной области  
отмечается коаксиальное продольное и, в меньшей  
мере, вертикально-направленное тектоническое 
течение, что проявляется в развитии конформных

простиранию зоны линейно-плоскостных структур. 
В областях обрам ления с преобладаю щ им  н ек о
аксиальным реж им ом  течения ф орм ирую тся ди
агональны е складчаты е (в супракрустальны х



комплексах) и доменно-купольные (в фундаменте) 
структуры, испытывающие прогрессивное вращ е
ние к плоскости общ его течения по модели про
стого сдвига. В бортах сдвиговых зон образуются  
сопряженные с ними покровно-складчатые струк
туры. Характер структурных рисунков всей зоны  
свидетельствует о развитии преимущ ественно л е 
восдвиговы х перемещ ений, развивавшихся на ф о 
не общ его  вертикального и продольного тек то
нического течения.

Прогрессивное развитие некоаксиального тек
тонического течения в областях обрамления шва 
сопровождалось вращением складок и других ли
нейно-плоскостны х элем ентов к плоскости т еч е
ния с ф ормированием на их м есте новых диаго
нальных структур (рис. 5, И). Результатом этого  
явилось развитие распространенны х в регионе  
структур “прогрессивного вращения и п ер есеч е
ния”, которы е выглядят как лож ны е полисклад- 
чаты е ф орм ы , но в реальности объединяю т  
структуры единого парагенеза и сходного дина
м ического генезиса.

Н а этапе хрупко-пластического течения про
исходит ф ормирование К укасозерской дуги, что  
обозначается развитием правосдвиговых п ерем е
щений в ее  восточном крыле и левосдвиговых -  в 
западном (рис. 5, III). П ри этом  сохраняется р е
жим преобладающ его продольного тектоническо
го течения с частичным унаследованием основных 
структурных форм предыдущего этапа. Однако в 
данном случае перемещения более локализованы и 
концентрирую тся вдоль обособл ен н ы х п л оско
стей  -  зон  рассланцевания и диаф тореза. О ф о р 
мившаяся к концу этого  этапа тектоническая  
структура области в основном  соответствует со 
временной. Н а этапе хрупкого тектонического  
течения она была незначительно, в основном  
унаследованно, услож нена дизъю нктивны ми на
руш ениями с относительно небольш ими ампли
тудами перемещ ения.

П риведенная схема эволю ции структурных па
рагенезов К укасозерского сегмента предполага
ет чрезвы чайно длительный период их развития в 
сходной динамической обстановке. Структурное  
развитие сопровож далось сниж ением степени м е
там орф ических преобразований и соответствен
ным уменьш ением пластичности геологической  
среды.

О Б С У Ж Д Е Н И Е  М А Т Е Р И А Л О В

П риведенны е материалы  свидетельствуют, 
что в раннем п р отер озое архейская протокора на 
сты ке Беломорского и Карельского массивов ис
пытала тектоническую активизацию. Большинство 
исследователей выделяют три основных этапа этих 
событий [1 ,19 ,20]: 1 -  сумийско-сариолийский риф 
тогенный (тафрогенный) этап, 2 -  ятулийский суб

платформенный, 3 -  субгеосинклинальный лю ди- 
ковийско-ливвийский.

Т ектоно-м етам орф ические преобразования в 
С еверокарельской зоне начинаются после накоп
ления раннепротерозойских комплексов. Радио
логические датировки указы ваю т на больш ой  
разрыв во времени процессов карельского лито
генеза (245 0 -2 6 0 0  млн. лет [1, 20]) с периодом  
проявления раннего прогрессивного м етам ор
ф изм а (185 0 -1 9 5 0  млн. лет [1, 19]). Э тот ф акт, а 
такж е ф ормационны й состав н иж непротерозой
ских отлож ений позволяю т сделать вывод, что  
С еверокарельская зона не испытывала субгео- 
синклинального этапа развития, а проявленный в 
ней м етам орф изм  не являлся результатом  о б щ е
го прогибания и погружения толщ .

Активны е тектоно-м етам орф ические п р еоб
разования начинаются в С еверокарельской зоне  
на позднекарельском (свекофеннском) этапе раз
вития. П роисходит становление единой для всех 
комплексов структурно-метаморфической зональ
ности. Как показывают исследования включений 
докарельских гранитоидов в грубообломочны х от
ложениях нижнего протерозоя, карельские обра
зования в пределах данной зоны накапливались на 
гранитном основании фундамента Карельского  
массива, не имею щ его признаков тектоно-мета- 
морфической переработки [21]. О бразования кри
сталлического цоколя карелид испытали р ем оби 
лизацию  лишь после накопления протоплатф ор- 
менных отлож ений на свекоф еннском  этапе  
развития. В се эт о  свидетельствует о том , что гра- 
нитоидны е образования архейского возраста в 
процессе формирования С еверокарельской зоны  
были подвижны и преемственны  к развитию  
структурных ф орм  не м енее чем осадочно-вулка
ногенный комплекс карелид.

П роцессы  структурообразования в С еверока
рельской зоне носили интерф еренционно-гиб
ридный характер с преемственностью форм текто- 
генеза от двух смежных геотектонических облас
тей. Проявляются структуры, объединяющ ие 
элементы сдвиговой, купольной и покровно-склад
чатой тектоники, которы е отражаю т вертикаль
ную и горизонтально-продольную составляющие 
тектонического течения горных масс. В кристалли
ческом фундаменте течение бы ло организовано по 
доменно-покровно-купольному принципу -  за счет  
вязких перемещений и объемной пластической де
формации отдельных линзовидных тел. В расслоен
ных беломорских образованиях и слоистых карель
ских комплексах широко распространены складки 
продольного течения и колчановидные структуры с 
линейностью растяжения ориентированной вдоль 
их шарниров. П одобны е структуры весьма харак
терны  для зон сдвиговых деформаций и встреча
ются в различны х регионах мира [25]. В обрам ле
нии шва в области некоаксиального течения, эти



структуры  испытывали прогрессивное вращ ение 
от  диагонального к простиранию  зоны  п ол ож е
ния к конф орм ном у с синхронным образованием  
новых диагональных систем  складок. Х арактер  
вращ ения линейных элем ентов и общ ий струк
турный рисунок исследованной зоны  свидетель
ствую т о преимущ ественно левосдвиговых п ер е
мещ ениях в бортах зоны , указы ваю щ их на косой  
характер коллизии Б елом ор ск ого и К арельского  
массивов. Развитие К укасозерской дуги ослож н и 
л о  коллизионное взаимодействие двух массивов, 
обозначив область максимального вклинивания.

Процессы тектонического течения в Северока
рельской зоне датированы К -А г методом и соответ
ствуют моментам кульминации прогрессивного 
(этап пластического течения -  1850-1950 млн. лет) 
и регрессивного (хрупко-пластическое течение -  
1800-1600 млн. лет) этапов метаморфизма [1, 19, 
20]. В м есте с тем эт о  не исклю чает перманентное  
структурообразование в промеж утках и после  
этих достаточно длительных временных интерва
лов. Этап хрупких разрушений достоверно не дати
рован. Судя по тому, что его начало связано с завер
шающими регрессивные преобразования гидротер- 
мально-метасоматическими процессами, а в 
дальнейш ем деформация развивалась в “сухих” 
условиях, он был достаточно длительным и унас- 
ледованно развивался от  предыдущ их этапов.

Т ектоно-м етам орф ическая ремобилизация ве
щ ества в С еверокарельской ш овной зоне состав
ляет резкий контраст по отнош ению  к менее акти
визированным внутренним частям Карельского и 
Б елом орского массивов. В результате интенсив
ной структурно-вещ ественной переработки про- 
топлатф орм енны х отлож ений  петроструктурны е 
различия между образованиями ф ундам ента и 
чехла бы ли в значительной степени сглажены . 
П ри этом  сформировался единый в р еологичес
ком и геоф изическом  смы сле комплекс, соста
вивший реальное приращ ение гранитно-м ета
м орф ического слоя. Т акого рода процессы  пред
лагается рассматривать как “вертикальную  
аккрецию  ф ундам ента” за счет структурно-вещ е
ственных преобразований чехла.

В Ы В О Д Ы

1 -  современны й структурны й план К укасо- 
зерского сегмента С еверокарельской коллизион
ной зоны  есть результат вертикального и п р еоб
ладаю щ его горизонтально-продольного сдвиго
вого тектонического течения горных масс. 
Т ектоническое течение реализовы валось за счет  
сочетания коаксиального и некоаксиального р е
ж имов с субсинхронным ф ормированием  дом ен 
но-купольны х и покровно-надвиговы х структур, 
складок продольного течения и сдвиговых зон, 
колчановидных и диагональны х складок с ш иро

ким развитием процессов вращения линейно-пло
скостных структурны х элем ентов.

2 -  структурное развитие зоны  происходило на 
ф он е общ его  понижения РТ-условий с последова
тельной сменой типов тектонитов. В соответст
вии с этим изменялся и тип деформации: в едином  
поле напряжений последовательно и унаследо- 
ванно развивались структуры объ ем н ой  пласти
ческой деф ормации, вязко-пластического и хруп
кого разруш ения.

3 -  современны й структурный план К укасо
зерской зоны  не является результатом  м ногоста
дийных деф ормаций, а есть следствие длительно
го перманентного процесса тектонического т еч е
ния горных пород.

4 -  интенсивные структурно-вещ ественны е  
преобразования в С еверокарельской зон е приве
ли к становлению  единой структурно-м етам ор
ф ической зональности в образованиях прото- 
платф орм енного чехла и докарельского ф унда
мента, реологические различия этих комплексов  
были в значительной степени снивелированы, 
что отр аж ает процесс наращивания гранитно-м е
там орф ического слоя, т.е. вертикальную аккре
цию кристаллического ф ундамента.

Работа вы полнена при ф инансовой поддерж ке  
Российского Ф онда Ф ундаментальных исследова
ний (гранты №  96-05-64412 и 96-04243).
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Р ец ен зен т : А .А .  М о с с а к о вс к и й

Structural-Lithologic Parageneses of the Kukasozero Segment 
of the North Karelian Zone (Baltic Shield)

S. Yu. Kolodyazhnyi
G eo log ica l Institu te  (G IN ), R ussian  A ca d em y o f  Sciences,

P yzhevsk ii per. 7, M oscow , 10 9 0 1 7 R ussia

The article deals with the characteristic features of the evolution of structural-lithologic parageneses in the 
Kukasozero segment of the North Karelian intraplate collision zone separating the Karelian and Belomorian 
massifs. The structure was formed at the Svecofennian stage against a background of the general easing of the 
pressure and temperature conditions. The older structural-lithologic parageneses unite tectonometamorphic 
formations of the cyanite-sillimanite series and structures of 3D plastic deformation, and the younger ones 
unite dynamoschists of the regressive stage of metamorphism and groups of brittle-plastic deformation. On the 
whole, the development of this structure is not the result of multistage deformations, but the outcome of a geo- 
dynamically continuous process of vertical and horizontal-lengthwise strike-slip tectonic flow, the marker of 
which is represented by the structural paragenesis: lengthwise flow folds, type “b” linearity, lenticular domain- 
dome and cover structures, sheath and diagonal folds, and rotation structures. Tectonometamorphic transfor
mations in Archean granite-gneiss basement and Lower Proterozoic cratonic protocover produced a common 
structural-metamorphic zonality, and the rheologic features of the basement and cover were smoothed, which 
caused the build up of the granite-metamorphic layer.
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О СТАТЬЕ С.Ю. КОЛОДЯЖНОГО 
“СТРУКТУРНО-ВЕЩЕСТВЕННЫЕ ПАРАГЕНЕЗЫ 

КУКАСОЗЕРСКОГО СЕГМЕНТА СЕВЕРОКАРЕЛЬСКОЙ ЗОНЫ
(БАЛТИЙСКИЙ ЩИТ)”
© 1998 г. В. С. Федоровский

Значение С еверокарельской зоны  для расш и
ф ровки тектоники Б алтийского щита чрезвы чай
но велико, и в последние годы  это  становится все 
б о л ее  очевидно. П оним ание процессов, соп р о
вож давш их ее  формирование, долж но привести к 
раскры тию  стиля древней геодинамики щита, а в 
б о л ее  ш ироком плане -  к вы яснению  общ их зак о
ном ерностей  тектоники и геодинамики в раннем  
докембрии. В статье С.Ю. К олодяж ного приведе
но много интересны х новых данных, касающихся  
этих проблем . В м есте с тем  отдельны е п о л о ж е
ния статьи кажутся мне спорны ми или не всегда  
верными, а иногда -  и совсем  неверными. Рассм о
трим некоторы е из них.

1) А втор: “В результате интенсивной тек
тонической переработки пород , выполняющих 
внутриплитные швы , петроструктурные раз
личия между образованиями фундамента и чехла... 
сглаживаются, что приводит к наращиванию 
кристаллического основания в реологическом и ге
офизическом смысле. Такого рода процессы мы 
предлагаем рассматривать как “ вертикальную 
аккрецию фундамента” за счет структурно-ве
щественных преобразований чехла”.

З десь  м ож но вы сказать два замечания. В о- 
первых, очевидно, что вывод о  появлении едино
го в реологическом  отнош ении комплекса просто  
надуман. Как удалось узнать, что ему предш ест
вовало? А  если реликты  исходного материала  
действительно распознаваемы , то вряд ли м ож но  
говорить о единой реологии. П онятно, что про
цессы , рассматриваемы е в статье, приводят к 
уменьш ению  контрастности реологии компонен
тов изначальной геологической среды. О днако  
категорическая ф раза о едином  в реологическом  
отнош ении комплексе в данном контексте просто  
неверна. В результате процессов ремобилизации  
здесь возникло образование, реологические ха
рактеристики которого отличаю тся от тех пара
метров, которы е бы ли до ремобилизации. И  хотя  
автор склонен приращивать (в реологическом  
плане) возникший комплекс к фундаменту, я все 
ж е отм ечу, что и эт о  верно лишь наполовину, ибо  
это т  вновь возникший комплекс отличается не 
только от  чехла, но и от ф ундамента. П о ф и зи ч е

ским параметрам он, м ож ет быть, и ближ е к ф ун 
даменту, чем к чехлу, но и не есть его подобие.

В о-вторы х, совсем  запутанная ситуация с чех
лом. Трудно понять, что автор им еет в виду? Если  
это  доплатф орм енное образование (до возникно
вения В осточно-Е вропейской платф ормы ), то  
очевидно, что здесь происходит игра слов: этот “че
хол” на самом деле вовсе и не чехол (в общеприня
том смысле), а как раз наоборот, один из компонен
тов структуры самого фундамента платформы. Та
ковы фундаменты всех древних платформ Мира: 
они гетерогенны  по своей природе. Если, однако, 
тектонические перетрубации сопровождались м е
там орф изм ом , то  это  не просто тектоническая  
переработка, а бол ее  серьезны е и глубокие изм е
нения, требую щ ие, как минимум, упоминания. 
В заклю чительной строке этого  фрагм ента автор  
как бы констатирует причину: “за счет струк
турно-вещественных преобразований чехла”, и 
надо, видимо, понимать так, что некая п ер ер абот
ка чехла приводит к том у, что свойства ф унда
мента и этого  доплатф орм енного чехла сближ а
ются, чехол приобретает, на первый взгляд, как 
бы свойства ф ундамента и как бы становится его  
частью. Н о, во-первы х, здесь нет ничего нового. 
Эта тривиальная ситуация давным-давно извест
на геологам -докембристам . В о-вторы х, метам ор- 
физованны й чехол отню дь не становится частью  
фундамента, он лишь оказы вается частью  м ета
м орф ического слоя. Мы в целом, в грубых конту
рах, на первых порах исследования м ож ем  конеч
но, “промазать” и назвать это  ф ундаментом. Н о  
это  далеко не безусловно. Опытный п р оф есси о
нал такую  промаш ку не сделает. Сколько ни ме- 
там орф изуй чехол, он для тектониста все равно  
остается чехлом. Д ел о  просто в м астерстве гео л о 
га. Он либо сум еет, либо не сум еет реставриро
вать исходную  картину и отделить чехол от ф ун 
дамента. Нам ж е в данной статье предлагается  
элем ентарную  ош ибку принять за новый ф акт  
древней геологической истории. Конечно, это не 
повод для зубоскальства, так как ввиду грандиоз
ных по своим масштабам событий, охвативших ко
ру на ранних этапах геологической истории, отде
лить фундам ент от древнего (доплатф орм енного,



дориф ейского) чехла удается далеко не каждому  
и далеко не сразу. Я не вижу ничего страш ного и 
в том , что это  не удалось пока и автору статьи. С 
кондачка такие проблемы  не реш аю тся, не даю т
ся в руки. Ч тобы  утеш ить автора, скажу, что и 
сам я в ю ности не раз становился ж ертвой п одоб
ных мистификаций, которы е природа устраивает  
нам на каж дом шагу. Здесь  что важно? Здесь  важ 
но не слиш ком торопиться с публикациями н е
проверенны х данных. А  вот строить концепции, 
гипотезы , отталкиваясь от  таких “данных”, опас
но. М ож но попасть впросак. И м енно так в данном  
случае и получилось. И тог -  принципиально не
верно утверж дение автора о том , что структурно
вещ ественны е преобразования чехла привели к 
вертикальной аккреции ф ундамента. А втор явно 
находится в плену концепции. Читая статью, 
м ож но проследить, как постоянно и стихийно  
происходит как бы подмена терминов. “В ерти
кальная аккреция” зам еняет то  м етам орф изм , то  
магматизм, то  деф орм ацию . А  что м ож ет быть  
перечислено как признаки собственно вертикаль
ной аккреции? Или таких собственны х признаков  
вообщ е не сущ ествует, и под вертикальной ак
крецией понимается некое интегрирование гло
бальное свойство природы, а все остальное м о
ж ет  рассматриваться как его  части, компоненты?

2) А втор: “Неоднородности строения консо
лидированной коры имеют существенное значе
ние при развитии внутриплитных коллизионных 
(шовных) зон.. .”. Н а первый взгляд -  соверш енно  
безобидная ф раза, да и мы сль-то правильная. Она  
вообщ е-то  ни о чем. Д ействительно, н еоднород
ности коры долж ны  иметь какое-то значение при 
развитии шовных зон. Взгляд скользит по такому  
тексту, практически не останавливаясь. Если бы  
этой  ф разы  не бы ло здесь совсем , то  никакого  
ущ ерба для статьи это  бы не составило. О тмечу, 
однако, что данный текст появился здесь как раз 
в результате правки текста статьи после м оего  
первого отзы ва. Ф раза исправлена, утратила  
смысл, но сама первоначальная идея в статье ос
талась. Н е в этой  ф разе, а в других. Н е в прямом, 
так в завуалированном виде. А  вот что бы ло на
писано в самом начале, в первом варианте статьи: 
“ Результатом неоднородного строения консо
лидированной коры является формирование на 
границе различных геоблоков внутриплитных 
коллизионных (шовных) зон.. .”. Н етрудно видеть  
(это  следует из всего контекста статьи), что ав
тор, хотя он и изменил формулировку, не отош ел  
от такого взгляда. С.Ю. К олодяж ны й полагает, 
что природа этих швов коллизионная, и, вероят
но, это  так и есть. Н о тогда причем здесь вывод о  
том , что сопровож даю щ ие эт о т  процесс интен
сивные структурно-вещ ественны е преобразова
ния являются результатом  неоднородного стр ое
ния консолидированной коры? Н е прощ е ли бы ло  
предполож ить, что причиной ремобилизации ве

щ ества в коллизионны х зонах являлась сама кол
лизия? Я ещ е раз акцентрирую  внимание на пер
вых словах цитированной выше фразы : “Р езуль
татом  неоднородного строения коры является 
ф орм ирование... коллизионных зон ”. У тверждаю  
ещ е раз: ф ормирование коллизионны х зон явля
ется результатом  динамики столкновения раз
личных сегментов литосф еры , т.е. сама колли
зия. И больш е -  ничего. О днородность или н еод
нородность коры или каких-то блоков или 
геоблоков не им еет здесь никакого значения. П о 
пав в коллизионную  систему, они (неоднороднос
ти) как-то себя, конечно, проявят. Н о чтобы  ка
кие-то неоднородности консолидированной коры  
вы зы вали к оллизию  -  э т о  ч т о -т о  новен ькое. 
Э то  -  откры тие. Как я полагаю , со знаком минус. 
Н ет такого в природе. И не бы ло, потом у что не 
м огло бы ть никогда. П отом у что нет здесь ника
кой логики. В озм ож н о, все мои стенания по э т о 
му поводу есть просто результат неряш ливо на
писанной автором ф разы ? Н е думаю , что это  так. 
Статью  отличает хорош ий и ясный язык. И , зна
чит, текст, которы й я сейчас критикую, не слу
чайная описка, а выстраданная автором мысль. 
Эта мысль, однако, не соответствует реальному  
материалу. Она -  вне науки.

3) Автор: “Существенные различия в строе
нии чехла и фундамента, а также неоднороднос
ти их собственной организации в определенных 
условиях (метаморфизм) порождают развитие 
ряда тектонических процессов -  формирование 
куполов, структур горизонтального сжатия и 
тектонического расслоения”. З десь  нужно отм е
тить, что в первом варианте статьи упоминание о  
м етам орф изм е отсутствовало и утверждалось, 
что импульсом тектонических процессов являют
ся непосредственно различия в строении чехла и 
фундамента. Х отя эту идею  С.Ю. К олодяжны й  
почерпнул у других авторов (приведены ссылки), 
он ее  разделяет. А  м еж ду тем  несостоятельность  
такой идеи достаточно очевидна. Здесь  телега п о
ставлена впереди лош ади. Разве кто-нибудь со 
мневается в том , что тектонические н еоднород
ности важны для формирования того или иного 
стиля структур? Н о то, что они первичны (а именно 
так следует понимать то, что процитировано вы
ше), что именно неоднородности в строении чехла и 
ф ундам ента приводят в движение планетарную  
машину -  это  заблуж дение. Ч то касается, в част
ности, купольного тектогенеза, то  исходная тек 
тоническая неоднородность, конечно, им еет  
больш ое значение при ф ормировании гранито
гнейсовы х куполов, но реш аю щ им ф актором  ку
польного тек тоген еза  является м етам орфизм . 
В не м етам орф изм а никаких гранито-гнейсовы х  
куполов вообщ е не возникает. Н о  и сам м етам ор
ф изм  -  тож е не первопричина, ибо  он, в свою  о ч е
редь, генерирован в результате реализации ка
ких-то очень значительны х собы тий глубинного



характера. А  они, уж е эти причины, находятся  
вообщ е вне пределов той части коры, где сущ ест
вую т те неоднородности, о  которы х пиш ет автор. 
Так вот, какие-то б о л ее  глубинны е процессы  (ко
тор ы е мы сейчас обсуж дать не будем ) вы зы вают  
п одъ ем  геоизотерм , что и реализуется в виде м е
там орф изм а геологической среды . Т ут-то как раз 
и вступаю т в игру некие тектонические н еодно
родности коры и в результате слож ны х пертурба
ций возникаю т гранито-гнейсовы е купола. Ч то  
касается упомянутых в цитате диапиров, то  это , 
на мой взгляд излишне. П равда, это  лишь частное  
мнение рецензента, которы й, работая с куполами  
на протяжении нескольких десятилетий, никако
го диапирового эф ф ек та  никогда не наблю дал, а 
все то, что ему удалось наблю дать, говорит о том , 
что диапиризм куполов -  фикция. Скажу лишь 
м им оходом , что купола оттого  и ф ормирую тся, 
что диапиризм как раз не происходит. А  если бы  
он происходил, то возникаю щ ие структуры бы ли  
бы  чем угодно, но только не куполами. Здесь , 
правда, не место спорить на эту тему. П оэтом у  
упоминание о диапиризме б ез  серьезной аргумен
тации -  эт о  не бол ее чем пустое сотрясение в оз
духа. Возвращ аясь к основной мысли процитиро
ванного выш е фрагмента, отм ечу, что “объемная 
подвижность платформенных структур”, о  к о
тор ой  автор пиш ет в статье, есть следствие дейст
вия совсем  других ф акторов, относящ ихся к сис
тем е “кора-мантия-ядро”, т.е. причин глобального  
характера. Э то не результат некоей  спонтанной  
самоорганизации какого-то ограниченного о б ъ е 
ма геологической среды , а звено в цепи собы тий  
геодинамики и тектоники совсем  другого ранга.

У  меня возникла такая мысль в связи со всем  
этим. М ож ет быть, мы просто не понимаем друг 
друга? А втор  описы вает явления, наблю даем ы е  
им в определенном  ср езе зем ной коры, а прощ е  
говоря -  в конкретны х обнаж ениях. Он видит, 
что различия исходного вещ ественного состава, 
различия реологического характера, структур
ны е неоднородности -  так или иначе связаны с д е 
ф ормационны ми процессами. Отталкиваясь от  
этих реальны х наблю дений, он строит локальную  
тектоническую  гипотезу, оставляя за пределами  
такого анализа причины б о л ее  крупного плана. 
Э то просто не предмет его обсуж дения. Тогда все 
мои замечания -  это  холостой  выстрел. А втор го
ворит о мелких структурах, а я л езу  к нему со сво
ими глобальными реконструкциями. Если это  
так, то я долж ен был вообщ е снять свои зам еча
ния. Н о останавливает меня как раз то, что в изло
ж ении автора статьи выводам придается опреде
ленное общ егеологическое звучание. Э то ж е о ч е
видно. В от ключевые слова авторского текста: 
чехол, фундамент, ремобилизация, коллизия, Б ал
тийский щит, купола, тектоническое течение, вер
тикальная аккреция и т.д. Н еш уточны е категории, 
м еж ду прочим. Да и в выводах (в первом пункте)

читаем: “Современный структурный план Кука- 
созерского сегмента Северокарельской коллизи
онной зоны есть результат вертикального и 
преобладающего горизонтального тектоничес
кого течения горных масс”. Зон а-то , оказы вает
ся, коллизионная! Значит, эти сегменты  коры  
(Б еломорский и Карельский) -  это  не какие-то  
эф ем ерн ы е блоки, а крупные структуры, оп р еде
ление которы м в соврем енном  геологическом  
язы ке нужно бы ло бы найти. Если блоки, то не 
коллизия. Если коллизия, -  то  что вош ло в столк
новение? Н аучный аппарат той концепции, в ко
торой коллизия является непременны м ком по
нентом целой геодинамической системы , совсем  
иной. Как они назы ваются, эти структуры? К он 
тиненты, микроконтиненты , террейны , дуги? Е с
ли наблю даем ы е в регионе результаты  тектони
ческого течения сами есть следствие коллизии, то  
преж де всего бы ло бы неплохо обратиться к 
грандиозному списку собы тий, сопровож даю щ их  
такую  геодинамику. Н аблю даем ы е в регионе н е
однородности чехла и ф ундам ента не руководят  
процессом , они не первичны. Н ет, не случайны  
все эти спорны е моменты . И  чтобы  закончить с 
этим вопросом, возвращ усь ещ е раз от выводов к 
первой странице. Там написано: “ ...фундамент и 
чехол платформенных областей могут обла
дать внутренней объемной подвижностью , не 
связанной с тектоно-магматической активиза
цией значительных по площади консолидиро
ванных участков земной корьГ. Как ж е так? 
А  коллизия! Да ведь именно тектоно-м агм атиче- 
ская активизация и как раз значительны х по пло
щади участков, и как раз консолидированной ко
ры -  все это  и есть признаки коллизии, о  которой  
сам автор пйш ет. И , следовательно, объем ная п о
движность фундам ента и чехла платф орм  не “не 
связаны”, а как раз, наоборот, связаны с активи
зацией консолидированной коры. В результате  
коллизии.

4) К  слову сказать, мим оходом , хочу обратить  
внимание на одну комичную, как мне кажется, осо
бенность статьи. В первом абзаце статьи читаем: 
“ К  настоящему времени представления о плат
формах как тектонически стабильных и инерт
ных структурах сильно изменились”. Как видим, 
утверж дение крупное, м ощ ное, общ егеол оги чес
кого звучания. Л ю бопы тн о. З д есь  ж е приводят
ся ссылки на 5 р абот . С м отрю  список ли терату
ры -  все пять работ принадлежат самому автору 
статьи и его коллегам. Это, как нынче говорят, кру
то. Н еуж ели  не ясно, что представления о плат
ф орм ах изменились не в глазах мирового геол о
гического сообщ ества (в статье эт о  звучит имен
но так), а всего лишь у небольш ой группы  
исследователей, в том  числе и у автора статьи. 
Так ведь это  -  больш ая разница. Д а ж е б о л е е  т о 
го, как говорят в О д ессе , -  это  две больш ие р аз



ницы. А  до действительны х изменений общ их  
представлений -  дистанция огром ного размера.

5) Характеристика генеральной структуры  
Б еломорской и Карельской систем, которую при
водит автор, ошибочна. Он пишет, что Беломор
ская зона отличается изначальной субгоризонталь
ной расслоенностью и проявлением покровно-на- 
двиговых структур, а Карельская зона -  тотальным  
развитием купольного тектогенеза. Думаю, что та
кая ориентировка читателя неверна. В Б еломор
ской зоне, например (и это давно известно), велико
лепно развиты не только покровно-надвиговы е  
структуры , но и гранито-гнейсовы е купола. И х  
здесь полны м-полно (достаточно вспомнить ш и
роко известны е купола Риколатвы  с их м есто
рож дениями мусковита, откры ты е давным-дав
но), а в К арельской зоне, где купольный тектоге- 
нез тож е мощ но проявлен, немало структур  
иного рода, в том числе покровно-складчаты х. 
Опять повторяю , что, вырывая из природного ге
ологического сценария целы е страницы, приспо
сабливая его  к своему видению , автор рискует так  
исказить природную  картину, что это  не позво
лит и приблизиться к ее  расш ифровке. В м есте с 
тем  различия м еж ду Б елом орской  и К арельской  
системами, конечно, сущ ествую т. Н о  какие? Б ы 
ло бы как раз важно сказать о  них именно здесь. 
У веряю , однако, автора, что эт о  будут совсем не 
те признаки, которы е он перечислил в этой  ста
тье. М еж ду прочим, в ответе на мой первый о т 
зыв автор в связи с этим пиш ет, что счел нужным  
сохранить характеристики Б елом орской зоны  и 
К арельского массива и вновь утверж дает, что  
“ доминанта купольного тектогенеза для К а 
рельского массива и покровно-складчатой тек
тоники в беломоридах представляется главным 
их различием”. При этом  он ссылается на работу  
А .Н . К азак ова , откуда заим ствовано эт о  п о л о 
ж ен и е, м ногозначительно добавляя при этом: 
“ ...компетентность которого в структурной 
геологии оспаривать не стоит”. Н у, тут уж  ав
тор статьи неправ! Он сам бросил такую  кость р е
цензенту, что пройти мимо подобной  закуски бы 
ло бы греш но. Я и не сом неваю сь в ком петентно
сти А .Н . Казакова в структурной геологии. Причем  
здесь, однако, структурная геология? Речь-то идет о  
тектонике, а это совсем не синонимы. Структурная 
геология -  structural geology -  это  “отрасль геологии, 
которая занимается изучением ф о р м ы ,... анали
зом  структур в основном среднего и мелкого мас
штабов”  (“Glossary o f  G eology”, 1997). А  структу
ры -то, о  которы х мы сейчас талдычим, каждая  
разм ером  со средню ю  европейскую  страну. Да и 
не в этом  дело. Д аж е если А .Н . К азаков действи
тельно высказал то, на что ссылается автор ны
неш ней статьи, то соверш енно ясно, что и он сде
лал ош ибку, а наш автор эту  ош ибку повторил.

Х отел ось  бы в связи с этим подчеркнуть, что  
ссылка на какие-либо авторитеты  -  не лучший

способ вести научную  полемику. В от поучитель
ный пример. Вы даю щ иеся умы своего времени  
свято верили в то , что в природе сущ ествует ф л о 
гистон -  такое специальное вещ ество, обеспеч и 
ваю щ ее горение. Л авуазье провел простой эксп е
римент и доказал, что никого ф логистона в при
роде нет. А вторитетнейш ие лю ди, французские  
академики, “бессм ертны е”, как их называли, они  
что -  все поголовно бы ли неучами и идиотами? 
Д а ничего подобного! Таков бы л тогда уровень  
науки. Для того  времени это  бы ли действительно  
вы дающ иеся учены е, но весь их авторитет, вся их 
компетентность ничего не стоили перед величи
ем  простого научного факта. К то теперь помнит  
имена этих компетентны х в свое время ученых? 
А  имя Л авуазье знает каждый школьник. Так на
ука и развивается: от откры тия -  к откры тию , от  
ош ибки -  к ош ибке. И , слава Б огу, это  и об есп е
чивает общ ий прогресс.

Вернемся, однако, к тектонике. Х отелось  бы  
задать такой вопрос: если доминанта К арельско
го массива есть купольный тек тоген ез, то куда 
делись все зеленокам енны е пояса этой  террито
рии? О ни-то ведь ф орм ирую т отню дь не куполь
ные структуры, и их здесь немало. Не купола, а 
пояса. К ром е того, есть соверш енно очевидная  
особенность купольного тектогенеза: он никогда  
не происходит в системах, не прош едш их доку- 
польных весьма значительны х многоэтапны х д е 
формаций. Купольны й тек тоген ез реализуется на 
пике м етам орф изм а, но главным образом  -  на его  
нисходящ ей, регрессивной ветви. И , следователь
но, задолго до того, как возникает первый грани
то-гнейсовы й купол, ещ е на прогрессивной ветви  
м етам орф изм а, уж е ф ормировались какие-то  
весьма напряженны е складчаты е ансамбли. Э то  
ж е факт. Вряд ли м ож но согласиться с характери
стикой главных параметров тектоники Балтий
ского щита в трактовке автора. Она ош ибочна. 
П овторю  ещ е раз -  различия указанны х сегм ен
тов зем ной коры как раз есть, они очень велики, 
но это  не те отличия, на которы е указы вает
С.Ю. К олодяжны й.

6) М елочи. В статье буквально рассыпаны ф ра
зы, читая которые, просто вздрагиваешь. В вводной 
части написано: “Северокарельская структурная 
область впервые была выделена К.О . Кратцем и 
до настоящего времени рассматривалась как  
синклинорная зона, выполненная нижнепроте
розойскими (карельскими) отложениями. Нами 
Северокарельская структура рассматривается 
как внутриплатная коллизионная зона, разде
ляющая Карельский и Беломорский геоблоки.. ” . 
В чем ж е противоречие, спросит удивленный чи
татель? О т того, что эта зона стала считаться 
коллизионной, разве она перестала бы ть синкли- 
норной? Эти два понятия не им ею т никого отн о
шения одно к другому.



7) Раздел “О бсуж дение материалов”. В двух 
первых абзацах автор упоминает таф рогенны й, 
субплатф орменны й и субгеосинклинальный эта 
пы (здесь он ссылается на других исследовате
лей), а далее пиш ет уж е о т  себя: “формационный 
состав нижнепротерозойских отложений... поз
воляет сделать въщод, что Северокарельская 
зона не испытывала субгеосинклинального раз
вития . . Я с ним категорически согласен. Н о  не 
потом у, что не бы ло субгеосинклинального р аз
вития, а потому, что геосинклинального развития  
не бы ло вообщ е никогда. Читая этот  текст, я уж е  
совсем  растерялся. А  как ж е тогда коллизия, ко

торая в статье упоминается неоднократно? К акое  
м есто занимает коллизия в геосинклинальном  
процессе, которы й автором признается? Да ника
кое. П отом у что это  понятие -  из совсем  другой  
парадигмы. И  они несовместимы , они принципи
ально различны. П оэтом у: либо геосинклиналь, 
но тогда б ез коллизии. Л ибо коллизия, но тогда  
без геосинклиналей. И ногда не дано. Н е пора ли 
перестать плодить уродливы х мутантов из двух 
парадигм?

Рецензент: А .А . Моссаковский



Г Е О Т Е К Т О Н И К А , 1998, №  6, с. 95-96

АВТОРСКИЙ УКАЗАТЕЛЬ ЗА 1998 г.

Б абари н а  И .И . Структурная эволюция Кукасозерского сегмента
Северо-Карельской коллизионной зоны 3 80-96

Б алаган ски й  В .В ., Г лазн ев  В .Н ., О си пенко Л .Г . Раннепротерозойская 
эволюция северо-востока Балтийского щита: террейновый анализ 2 16-28

Б и ск э  Ю .С ., Ш илов Г.Г. Строение северной окраины Таримского массива 
в Восточно-Кокшаальском секторе Тянь-Шаня 2 51-59

Б о гд а н о в  Н .А . Проблема раздела Евразиатской и Северо-Американской 
литосферных плит в Восточной Арктике 2 4-15

Б у л га т о в  А .Н ., К л и м у к  В .С . Об особенностях строения 
Джидинской зоны каледонид Бурятии 1 45-55

Б урт м ан  В .С ., Г урари й  Г .З ., Б елен ьки й  А .В ., И гн а т ьев  А .В ., О д и б ер  М . 
Туркестанский океан в среднем палеозое: реконструкция 
по палеомагнитным данным по Тянь-Шаню 1 15-26

Б ур т м а н  В .С ., Г урари й  Г .З . , Б елен ьки й  А .В ., К уда ш ева  И .А . 
Казахстан и Алтай в девонское время (по палеомагнитным данным) 6 63-71

В аси л ьев  Е .П . Структурные парагенезы в метаморфических комплексах 
Байкал-Хубсугульского региона (динамический анализ) 6 51-62

Верж бицкий Е .В ., К азьм и н  В.Г . Геотермический режим и генезис 
литосферы бассейнов Восточного Средиземноморья 3 51-58

В лади м и рова  Т .В ., К ап уст и н  И .Н ., Ф едо р о в  Д Л .  Особенности тектоники 
верхневендских отложенй Московской синеклизы в связи 
с проблемой их нефтегазоносности 6 23-33

В ознесен ски й  А .И ., К н ип пер  А Л . ,  П ер ф и л ьев  А .С ., У спенская Е .А ., А реш и н  А .В .  
История восточной части террейна Горного Крыма в средней-поздней юре 1 27-44

Г луховски й  М .З ., М о р а л ев  В .М ., П уза н о в  В .И . Тектоническоя эволюция 
архейских эндербитовых куполов Алданского щита 5 32-45

З у б ц о в  С .Е . Новая интерпретация коллизионных деформаций в герцинидах 
Южного Тянь-Шаня 5 61-75

К аб ан  М .К ., А р т ем ьев  М .Е . , К араев  Д .И ., Б ел о в  А .П . Глубинное строение 
и геодинамика тектонических структур Туркменистана и прилегающих областей 
по гравитационным данным 4 81-91

К а р я к и н  Ю .В. Совещание “Тектоника и геодинамика: 
общие и региональные аспекты” 4 94-96

К н ип пер А Л . ,  Ш арасъкин А .Я . Эксгумация пород верхней мантии 
и нижней коры при рифтогенезе 5 19-31

К ож енов В .Я . Строение и развитие Алжирской части Сахарской плиты 4 66-80
К олодяж н ы й  С.Ю . Структурно-вещественные парагенезы Кукасозерского 

сегмента Северокарельской зоны (Балтийский щит) 6 72-89
К оп п  М Л .,  Щ ерба И .Г . Кавказский бассейн в палеогене 2 29-50
К о ст ю н ен к о  С  Л . ,  Е го р к и н  А .В ., С о л о д и л о в  Л .Н . Особенности строения 

литосферы Урала по результатам многоволнового глубинного 
сейсмического зондирования 4 3-18

К узьм и н  С .Б . Оценка ширины зон активных разломов методами 
неотектоники и структурной геоморфологии (на примере Восточного Саяна 
и Западного Прибайкалья) 1 70-78

Л е о н о в  М .Г., З ы к о в  Д .С ., К олодяж н ы й  С.Ю . О признаках тектоничского 
течения горных масс фундамента в постледниковое время 
(Северо-Карельская зона Балтийского щита) 3 71-79



Лиишевский Э.Н. Региональные структурно-плотностные неоднородности
архейского фундамента Карелии в свете гравиметрических данных 3 59-70

Лукьянов А.В. Структурные парагенезы и их ансамбли 
(IV Всероссийский симпозиум по экспериментальной тектонике 
и структурной геологии; VI Всероссийская школа по структурному анализу 
кристаллических комплексов) 4 92-93

Мазарович А.О. Структуры и этапы эволюции вулканических островов 
и подводных гор тропической Атлантики 4 53-65

Мейснер Л.Б., Туголесов Д.А. Туапсинский прогиб -  впадина 
с автономной складчатостью 5 76-85

Меланхолина Е.Н. Типы задуговых бассейнов востока Азии: тектонические, 
магматические и геодинамические аспекты 6 34-50

Милановский Е.Е., Милановский В.Е. Проблема соотношений восточных 
частей Лавразии и Гондваны в позднем палеозое и мезозое -  главный дискуссионный 
вопрос истории формирования Индийского океана 3 3-21

Минц М.В. Архейская тектоника миниплит 6 3-22
Моссаковский А Л ., Пущаровский Ю.М., Руженцев С. В. Крупнейшая структурная 

асимметрия Земли 5 3-18
Оксман В.С. Геодинамическая эволюция коллизионного пояса горной системы 

Черского (северо-восток Азии) 1 56-69
Пилипенко А.И. Структура глубинных разломов в северо-восточной части 

Индийского океана по сейсмическим данным 2 77-92
Попович С.В. Современная структура акватории Азовского моря 5 86-96
Пущаровский Ю.М. Геологическое выражение нелинейных 

геодинамических процессов 1 3-14
Пущаровский Ю.М. Тектоника и геодинамика спрединговых 

хребтов Южной Атлантики 4 41-52
Рассказов С.В., Логачев Н.А ., Иванов А.В. Корреляция позднекайнозойских 

тектонических и магматических событий в Байкальской рифтовой системе 
с событиями на юго-востоке Евразиатской плиты 4 25-40

Рыцк Е.Ю., НеймаркЛЛ., Амелин Ю.В. Возраст и геодинамические обстановки 
формирования палеозойских гранитоидов северной части Байкальской 
складчатой области -5 46-60

Савельев А.А., Астраханцев О.В., Книппер А Л ., Шарасъкин А.Я., Савельева Г.Н. 
Строение и фазы деформации северного окончания Магнитогорской зоны Урала 3 38-50

Суворов А.И. К вопросу о парадигмах в геотектонике 2 106-112
Талицкий В.Г. Некоторые механизмы и следствия деформационных 

объемных эффектов в неоднородной среде 2 93-105
Уфимцев Г.Ф. Тектонический анализ рельефа геоида 4 19-24
Федоров П.И., Шапиро М.Н. Неогеновые вулканиты 

перешейка Камчатки и геодинамика Алеутско-Камчатского сочленения 2 60-76
Федоровский В.С. О статье С.Ю. Колодяжного 

“Структурно-вещественные парагенезы Кукасозерского сегмента 
Северокарельской зоны (Балтийский щит)” 6 90-94

Чувашов Б.И. Динамика развития Предуральского краевого прогиба 3 22-37

Правила представления статей в журнал “Геотектоника” 1 79-80
Михаил Владимирович Муратов к 90-летию со дня рождения 2 3
Авторский указатель за 1998 г. 6 95-96

ОПЕЧАТКА
В выпуске журнала № 5 за 1998 г. на странице 3 в аннотации к статье А .А . Моссаковского и др. 

ошибочно напечатано (строка 7) слово “палеозойском”, которого в тексте не должно быть.
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