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ЭВОЛЮЦИЯ ТЕКТОНИЧЕСКИХ УСЛОВИЙ 
АНОРТОЗИТОВОГО МАГМАТИЗМА АЛДАНСКОГО ЩИТА 

© 1999 г. М. 3 . Глуховский, В. М. Морален
Институт литосферы окраинных и внутренних морей РАН, Москва 

Поступила в редакцию 05.11.98 г.

Новые геолого-геохимические и геохронологические данные по раннедокембрийским образовани
ям Алданского щита свидетельствуют о существовании здесь трех разновозрастных магматических 
комплексов, содержащих анортозиты, что впервые позволяет рассмотреть проблему эволюции 
тектонических условий их формирования. Петрогенезис наиболее древних раннеархейских анорто
зитов автономного и стратиформного типов контролируется процессами магматической диффе
ренциации высокоглиноземистой базитовой магмы, реализующимися в локальных короткоживу- 
щих очагах в обстановке нестабильного геодинамического режима плюм-тектоники. Петрогенезис 
более молодых позднеархейских анортозитов определялся теми же факторами, но в условиях, пе
реходных к тектонике плит, обусловивших локализацию расслоенных массивов габбро-анортози
тов в пределах сублинейных зон, секущих сиалические ядра (террейны). Становление наиболее 
крупных раннепротерозойских массивов автономных анортозитов происходило в конце периода 
смены режима тектоники плюмов режимом тектоники плит. Родоначальная магма этих анортози
тов имела смешанную (корово-мантийную природу), а ее зарождение и эволюция осуществлялись в 
крупных центрах магмогенерации в условиях интенсивного термотектогенеза, определявшего воз
никновение теплового гравитационного течения в горизонтальном слое и формирование глубин
ных надвигов с анортозитами во фронтальной части.

ВВЕДЕН И Е
К одной из отличительных особенностей до- 

кембрийской истории Земли относится формиро
вание таких специфических магматических ком
плексов, как автономные анортозиты и связанные с 
ними породы широкого спектра -  от ультраос- 
новных до кислых [9, 10, 43]. Велик и возрастной 
диапазон проявления анортозитов -  от архея до по
зднего протерозоя. Очевидно, что анортозиты яв
ляются показателями особых термотектоничес
ких условий, которые были характерны для ран
них стадий становления континентальной коры в 
ходе ее необратимого развития [36, 37].

Несомненные успехи в изучении полихронных 
анортозитов Алданского щита [1, 3-5, 8-11, 13, 
15, 20, 24, 29, 30, 31, 33, 35-37, 39,42-44 и др.] поз
воляют впервые рассмотреть проблему тектони
ческой эволюции анортозитового магматизма, 
так как свидетельствуют о существовании в пре
делах щита трех возрастных комплексов анорто
зитов: ранне- и позднеархейского, а такж е ранне
протерозойского. Это дает возможность путем 
сравнительного анализа геологического положе
ния и геохимических характеристик исследуемых 
комплексов пород выявить основные тенденции, 
отображающие некоторые черты тектонической 
эволюции анортозитового магматизма, хорошо со
гласующиеся с нуклеарной концепцией формиро
вания раннедокембрийской континентальной ко
ры в режиме тектоники плюмов [14-20]. Напом

ним, что в соответствии с этой концепцией 
Алданский щит является составной частью Алдано- 
Станового и Олекмо-Витимского нуклеаров, а так
же межнуклеарной области, располагающейся 
между ними (рис. 1 ).

ГЕО Л О ГИ ЧЕС К О Е 
П О Л О Ж ЕН И Е А Н О РТО ЗИ ТО В

Раннеархейские анортозиты Алданского щита 
тесно связаны с супракрустальными гранулито- 
гнейсовыми сериями, раннеархейский возраст ко
торых доказан многочисленными изотопными да
тировками [23,49,52,53], хотя в последние годы по
является все больше данных об их существенной пе
реработке в раннем протерозое [27, 28, 32]. Они 
отмечаются во многих местах распространения 
этих серий, но геологически и петрогеохимичес- 
ки охарактеризованы с разной степенью деталь
ности только в четырех пунктах. Первый распо
ложен на севере Алданского щита, на левобере
жье р. Унга-Киерги (одного из правых притоков 
р. Алдан, берущих начало на Суннагинском хреб
те) [38]; второй -  на юго-западе щита, на левом бе
регу р. Олекмы выше устья руч. Курульта [5, 23]; 
третий -  также в юго-западной части щита, в вер
ховьях р. Куранах (правом притоке р. Амедичи) 
[26], и четвертый -  на крайнем юго-западе регио
на на р. Талакит (левом притоке р. Кал ар) [19]. 
Первые три пункта локализованы в структурах



Рис. 1. Схема строения Алданского щита и размещения анортозитов.
1 -  область преимущественного развития гранулитовых инфра- и супракрустальных комплексов раннего архея; 2 -  об
ласти развития позднеархейских зеленокаменных шовных структур и широкого проявления позднеархейско-ранне- 
протерозойских процессов термотектогенеза (регрессивного метаморфизма, мигматизации и гранитообразования); 
3 -  оси зеленокаменных шовных структур (трогов); 4 ,5 -  проявления анортозитового магматизма; 4 -  раннеархейско
го (а) и позднеархейского (б), 5 -  раннепротерозойского: а -  автономного, б -  стратиформного типов; 6 -  нерасчле- 
ненные фанерозойские образования, платформенного чехла и гранитоидные массивы; 7 -  разломы; 8 ,9  -  условные 
границы: 8 -  нуклеаров, 9 -  крупных гранитогнейсовых овалов (куполов); 10 -  контур рисунка 2. Наименование структур
ных элементов, упомянутых в тексте (цифры на рисунке): 1 -  Олекмо-Витимский и 2 -  Алдано-Становой нуклеары; 3 -  
Каларский, 4 -  Чарский, 5 -  Центрально-Алданский, 6 -  Суннагинский, 7 -  Маймаканские гранитогнейсовые овалы 
(купола); 8 -  Становой и 9 -  Нюкжа-Амгинский разломы.

Алдано-Станового, а четвертый -  Олекмо-Ви- 
тимского нуклеаров (см. рис. 1 ).

В геологическом отношении анортозиты р. Ун- 
га-Киерги располагаются в зоне гнейсового окайм
ления Суннагинского эндербитового купола. Взаи
моотношения их с вмещающими образованиями не 
изучены. Они представлены лейкократовыми по
родами, состоящими из плагиоклаза с примесью 
граната и двух пироксенов, химический состав ко
торых известен (таблица).

Информация об анортозитах р. Олекмы более 
полна [5, 23, 49]. Они располагаются в краевой 
части Чарского гранитогнейсового овала в преде
лах реликтового поля гранулитового комплекса 
(Курультинский блок), сохранившегося в ходе по
зднеархейской -  раннепротерозойской эпохи рег
рессивного метаморфизма и гранитизации (рис. 2 , 
см. рис. 1). Здесь среди биотит-гранатовых силли
манитсодержащих гнейсов и кристаллических слан
цев супракрустального комплекса архея залегает 
согласная линза (200 х 60 м) мезо- и, реже, лейко- 
кратовых двупироксен-роговообманковых крис
таллических сланцев и амфиболитов иногда с гра
натом. Габбро-анортозиты (см. таблицу) в этой 
линзе слагают прослои мощностью от 15 см до не

скольких метров с нечеткими контактами. По трем 
фракциям циркона из одной пробы амфиболитов, 
ассоциирующих с габбро-анортозитами, был полу
чен сначала дискордантньй возраст раннего грану
литового метаморфизма -  3460 ± 1 6  млн. лет, а за
тем, после дополнительного изучения десяти фрак
ций циркона, -  3200 ± 52 млн. лет [5,7,23,49].

Анортозиты р. Куранах сосредоточены в зоне 
Станового разлома, чуть севернее его главного 
шва, в полосе диафторированных гнейсов и крис
таллических сланцев супракрустальной нижнеар
хейской зверевской серии. Эти образования вме
щают субпластовые тела метаморфизованных 
пироксенитов с обильными (вплоть до рудных 
концентраций) включениями апатита, магнетита 
и ильменита, а такж е габброидов, амфиболитов 
и автономных анортозитов (сеймский комплекс 
по [26]). М ощность этих тел от первых метров до 
30—40 м, протяженность -  2-7 км. Многие тела 
габброидов обнаруживают признаки дифферен
циации и содержат иногда горизонты анортози
тов мощностью более 5 м. Сведений о петрогео- 
химическом составе стратиформных и автоном
ных анортозитов и ассоциирующих с ними пород 
р. Куранах не приводится [26].



Составы разновозрастных анортозитов и связанных с ними пород Алданского щита (окислы в %, редкие элемен
ты в г/т)

№№ п/п 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

колич.
анализов 3 5 1 2 1 6 3 4 4 1

Si02 52.60 46.73 46.61 48.56 49.93 49.21-58.83 54.56 69.60 73.90 59.50
ТЮ2 0.90 1.65 0.71 0.86 0.54 0.16-1.51 0.15 0.66 0.26 0.81
ai2o 3 22.75 15.80 21.13 14.92 23.00 20.44-28.58 27.85 14.70 13.96 17.45
Fe20 3 2.15 5.22 9.47** 12.71** 1.55 0.16 2.18 1.84** 0.75
FeO 4.15 7.29 5.55 1.93-8.47* 1.59 2.45 6.00

MnO 0.11 0.21 0.13 0.20 0.13 0.03-0.14 0.01 0.09 0.02 0.10
MgO 2.40 6.75 6.35 8.34 4.70 0.69-4.36 0.34 0.69 0.44 1.74
CaO 8.30 9.27 13.17 12.07 9.76 6.29-12.85 9.97 1.95 0.86 4.30
Na20 4.65 3.80 2.12 2.16 3.09 2.90-5.36 4.80 2.60 2.76 3.11
k 2o 1.60 2.38 0.25 0.12 0.75 0.58-1.62 0.55 4.88 5.90 5.94
p2o 5 0.39 0.81 0.06 0.06 He обн. 0.03-0.37 0.02 0.20 0.06 0.30
Rb 19 49 5 1 He onp. 15-48 7 173 235 125
Sr 848 644 120 100 » 404-1025 535 215 122 150
Ba 740 730 28 29 » 180-639 322 858 1306 725
Y 29 61 15 18 » 7-18 2 55 47 11
Zr 2 11 310 52 48 » 45-78 3 508 254 164
Ni 22 40 145 147 » 12-63 34 20 15 9
La 35 88 1.92 1.97 » 6-16 8 95 117 240
Ce 66 163 5.71 6.04 » 13-32 11 150 169 560
Nd 38 91 4.94 5.47 » 5-16 4.2 44 68 210
Sm 9.6 21 1.69 1.90 » 0.95-3.45 0.71 13.17 12 34
Eu 2.1 4.3 0.64 0.74 » 0.54-1.56 0.75 2.18 1.28 1.10
Gd 5.5 14.5 2.30 2.62 » 0.88-2.81 0.61 9.91 6.42 15
Er 2.3 6.6 1.87 2.07 » 0.36-1.75 0.25 5.87 4.22 2.30
Yb 1.8 5.0 1.83 1.95 » 0.33-1.43 0.14 3.33 3.84 0.90

Примечание. 1-5 -  раннеархейские анортозиты (1, 3, 5) и метабазиты (2, 4) Талакитского купола (1, 2) [19], Курультинского 
блока (3, 4) [49], Суннагинского купола (5) [37]; 6 -  позднеархейские анортозиты (пределы содержаний) [5]; 7 -  раннепроте
розойские анортозиты Каларского массива; 8-10 -  ранне протерозойские гранитоиды Кодарского комплекса (8), аляскито- 
вые граниты (9), гиперстенсодержащие гранодиориты (10). * Все железо в форме FeO и ** -  в форме F^C^. Все окислы в 
пересчете на сумму 100%. Не обн. -  не обнаружено; не опр. -  не определено.

В отличие от вышеописанных проявлений, ран
неархейские анортозиты р. Талакит в геологичес
ком и петрогеохимическом отношении изучены на
иболее полно [19]. Они структурно связаны с Тала- 
китским эндербитовым куполом, расположенным 
на юго-восточной окраине Олекмо-Витимского 
нуклеара. Этот купол сохранился не полностью и 
представляет собой лишь часть древней структуры, 
выступающей в поле позднеархейских-раннепро- 
терозойских мигматитов и гранитогнейсов амфибо
литовой фации (древнестановой комплекс), заме
щающих гранулитовые образования купола и 
формирующих в свою очередь еще более круп
ный (250 х 200 км) Каларский гранитогнейсовый 
овал сложного строения [14]. Таким образом, лишь

ядро Талакитского купола, а также северный, севе
ро-западный и западный секторы его окаймления 
оказались не затронутыми процессами регрессив
ного метаморфизма и гранитизации. Ядро купола 
имеет сложное строение и длительную историю 
развития. Изначально оно было образовано ранне
архейской эндербит-базитовой ассоциацией пород 
инфракрустального комплекса (низкокалиевые эн- 
дербиты с меланократовыми включениями пирок- 
сен-плагиоклазовых кристаллических сланцев -  ре
ликтов базитовой протокоры). Этот комплекс 
пород сохранился лишь в виде разновеликих фраг
ментов, которые с трудом распознаются среди 
резко преобладающих более поздних эндербитов 
нормальной и повышенной щелочности (чарно-
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Рис. 2. Схема геологического строения Чарского гранитогнейсового овала (без фанерозойских образований) (см. рис. 1). 
1 -  поля развития нерасчлененных раннеархейских гранулитовых инфра- и супракрустальных комплексов и ассоции
рующих с ними небольших тел анортозитов (выделены вне масштаба в виде черного квадрата); 2 -  области развития 
кристаллических образований раннего архея, регрессивно метаморфизованных в позднем архее и раннем протерозое 
в условиях амфиболитовой фации, позднеархейских и раннепротерозойских мигматитов, гранитогнейсов и гранитои- 
дов; 3 -  позднеархейские зеленокаменные шовные структуры (троги); 4 -  осадочные породы удоканской серии нижне
го протерозоя (Кодаро-Удоканский протоплатформенный прогиб); 5-7 -  раннепротерозойские: 5 -  анортозиты Ка
нарского массива, 6 -  габбро и анортозиты Чинейского массива, 7 -  рапакивиподобные граниты кодарского комплек
са; 8 -  верхнепротерозойские отложения платформенного чехла; 9 -  структурные элементы гранитогнейсовых 
куполов (а) и валов (б); 10 -  разломы.

китов). Эти гранитоиды замещ ают не только по
роды инфракрустального комплекса, но и прони
зываю т всю супракрустальную серию пород, ко
торы е, слагая в основном окаймление купола, 
встречаются и в его ядре в виде провесов кровли.

Супракрустальные образования представлены 
биотитовыми гнейсами с кордиеритом, силлима
нитом и гранатом, которые чередуются с редки
ми и маломощными слоями мраморов, кальцифи- 
ров и кварцитов, а такж е с многочисленными со
гласными пластообразными телами (силлами) 
метабазитов (двупироксен-плагиоклазовых крис
таллических сланцев) и анортозитов. Последние 
состоят из плагиоклаза № 45-60 (до 90%) с приме
сью пироксенов, амфибола и магнетита (до 10%). 
Мощность таких тел от первых метров до несколь
ких десятков и первых сотен метров. Всего в преде
лах ядра Тал акитского купола были выявлены пять 
пластовых тел анортозитов. Непосредственных со
отношений между метабазитами и анортозитами 
выявить не удалось. Судя по всему они слагают изо
лированные одно от другого тела, в отличие от ана

логичных пород Курультинского блока и части тел 
габброидов р. Куранах, где установлены все призна
ки магматического расслоения. Из этого факта вы
текает вывод о двух генетических типах проявле
ний раннеархейских анортозитов -  стратиформном 
(курультинский тип) и автономном (талакитский 
тип), к которому относится и ряд тел на р. Куранах.

Возраст гранитоидов Тал акитского купола оп
ределяется на основании их сопоставления с радио
логически охарактеризованными подобными же 
породами других районов Алданского щита. Время 
формирования низкокалиевых эндербитов оцени
вается в 3.5-3.6 млрд, лет, а чарнокитов 3.2-3.3 млрд, 
лет [28, 34, 46, 53]. Из этого следует, что время 
образования пород супракрустальной серии и ас
социирующих с ними метабазитов и анортозитов 
укладывается в интервал между этапом наиболее 
раннего гранитообразования и этапом формиро
вания эндербитов нормальной щелочности и чар
нокитов, завершающим становление эндербито- 
вого купола (т.е. между 3.5 и 3.2 млрд. лет). Это 
заключение хорошо согласуется с приведенными



выше данными о возрасте метабазитов и анортози
тов Курультинского блока (3.2-3.4 млрд. лет). Кро
ме того, по всем этим данным раннеархейские анор
тозиты и связанные с ними породы Алданского щи
та можно отнести к наиболее древним комплексам 
из всех известных на других щитах. Например, са
мые ранние автохтонные анортозиты Канадского 
щита -  комплекса Ривер Велли в провинции Грен
вилл -  имеют возраст 2560 ± 155 млн. лет [50]; анор
тозиты и ассоциирующие с ними амфиболиты, об
разующие мощные пластовые тела среди гнейсов 
района Фискенассет Западной Гренландии, -  
2850 ± 100 и 2795 ± 11 млн. лет [48], а анортозиты 
Мессина пояса Лимпопо на юге А фрики -  около
2.7 млрд, лет [42].

Позднеархейские анортозиты связаны с рас
слоенными массивами сложного строения [5]. 
Это Нелюкинский и Тунгурчаканский массивы, а 
также интрузивы амнуннактинского комплекса. 
Большая часть их приурочена к тектоническим 
швам Алдано-Станового нуклеара, контролирую
щим размещение позднеархейских зеленокамен
ных трогов (см. рис. 1). Нелюкинский массив габ
бро, в котором анортозиты занимают не более 
10% объема, прорывает метавулканиты и мета- 
осадочные породы Субганского зеленокаменно
го трога в зоне дугового Нюкжа-Амгинского раз
лома. Возраст метагаббро-диоритов этого масси
ва, по данным Sm-Nd изохронного метода равен 
2919 ± 50 млн. лет [51]. Близкий возраст имеют 
породы амнуннактинского комплекса и Тунгур- 
чаканского массива в зоне Тункурчинского зеле
нокаменного пояса. Плутоны амнуннактинского 
комплекса состоят из ультраосновных, основных, 
средних пород и ассоциирующих с ними метагаб- 
бро-анортозитов, а также тоналитов и трондье- 
митов Возраст этих пород около 3000 млн. лет ус
тановлен U-Pb-методом по цирконам и Pb-Pb, Sm- 
Nd методами по породам в целом, а время их мета
морфизма оценивается в 2767 ± 1 1 6  млн. лет [52]. 
Возраст метагаббро-диорит-тоналит-трондьемито- 
вого Тунгурчаканского массива, с которым связаны 
плагиоклазиты, составляет 3000 ± 3 млн. лет (U-Pb 
метод по цирконам) [41].

Раннепротерозойские анортозиты получили на
иболее широкое развитие в пределах Алдано-Ста
нового нуклеара. Они относятся к двум генетичес
ким типам: автономному и стратиформному. 
Анортозиты первого типа слагают крупнейший в 
мире Каларский массив и ряд других разновеликих 
сближенных массивов хр. Джугджур общей пло
щадью более 12000 км2. Изолированно от них рас
полагается Верхнеларбинский массив (30 х 10 км) в 
верховьях Верхней Ларбы, в пределах Ларбин- 
ского гранулитового блока.

Автономные анортозиты Алданского щита 
всегда вызывали наибольший интерес в связи с 
уникальными размерами массивов, неоднознач

ностью и сложностью трактовки их возраста, ге
незиса и тектонической природы. Долгое время 
эти анортозиты относились к архею, хотя уже 
давно имелись и некоторые геологические пред
посылки, свидетельствующие об их раннепроте
розойском возрасте [13]. Лишь в последнее время 
появились радиологические данные, позволяю
щие отнести автономные анортозиты Алданско
го щита к раннему протерозою более уверенно 
(2.2-1.7 млрд, лет) [29, 35].

Основная часть массивов автономных анорто
зитов контролируется Становым разломом и его 
ветвями, и только Верхнеларбинский массив распо
лагается в зоне влияния Нюкжа-Амгинского дуго
вого разлома -  одного из главных структурных эле
ментов Алдано-Станового нуклеара. Массивы ав
тономных анортозитов, связанные со Становым 
разломом, сосредоточены в двух районах, пред
ставляющих собой тектонические узлы сопряже
ния (структурный парагенез) этого линеамента с 
крупными гранитогнейсовыми овалами длитель
ного (архей-ранний протерозой) развития: Чар- 
ским (200 х 140 км) на западе и Маймаканским 
(190 х 135 км) на востоке [14] (см. рис. 1,2). С Чар- 
ским овалом связан Каларский массив, а с Майма
канским -  массивы Джугджурской группы. Это по 
существу новый взгляд на тектоническое положе
ние массивов автономных анортозитов в кольцевых 
структурах и линеаментах Алдано-Станового нук
леара, находящихся в парагенетической связи [14]. 
Чарский овал был давно выделен Л.И. Салопом 
[40] (см. рис. 2) и изучен наиболее полно [14]. 
В его пределах отмечаются реликты раннеархей
ских гранулитовых комплексов с одновозрастны
ми анортозитами (см. выше), располагающихся в 
полях позднеархейско-раннепротерозойских гра- 
нитоидов, формирующих в свою очередь грани
тогнейсовые купола и валы второго поколения. 
Характерной чертой этого овала является также 
концентрическое расположение зеленокаменных 
рифтогенных структур и других тектонических зон, 
контролирующих размещение разновеликих тел 
габбро с анортозитами позднего архея, речь о кото
рых шла выше. С длительным (2.6—1.9 млрд, лет) 
раннепротерозойским этапом развития Чарского 
овала связывается не только ареальная гранитиза
ция, мигматизация, регрессивный метаморфизм 
гранулитового цоколя, прогрессивный метамор
физм пород, слагающих позднеархейские зеленока
менные троги и горизонты основания нижнепроте
розойской терригенно-карбонатной удоканской 
серии, но и формирование Каларского массива 
анортозитов и рапакивиподобных гранитов ко- 
дарского комплекса [14, 20].

Каларский массив, которому в плане сопутст
вует гравитационный максимум в 30-35 мГал, 
имеет вместе с погребенной частью форму плас
тины, вытянутой вдоль субширотного Станового 
разлома. Протяженность этой пластины -  200 км,
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Рис. 3. Нормированные по хондриту средние содер
жания редкоземельных элементов в метабазитах и 
анортозитах Тал акитского купола и в других анорто
зитах Алданского щита.
I -  метабазиты и 2 -  анортозиты Курультинского 
блока; 3 -  метабазиты и 4 -  анортозиты Тал акитского 
купола; 5 -  автономные анортозиты Каларского масси
ва; 6 -  анортозиты закалочной части Геранского масси
ва [44]; 7 -  поле стратиформных позднеархейских анор
тозитов Алданского щита [5].

ширина до 80 км, мощность -  8-10 км [24]. Она 
плавно погружается в северном направлении к 
центру Чарского овала. Предполагают, что гра
витационный максимум Каларского массива от
раж ает его первичную расслоенность и наличие в 
нижней его части мощного (около 1 км) слоя габ
бро и габбро-анортозитов [24, 39]. Существует, 
однако, и другой вариант интерпретации гравита
ционного максимума, согласно которому предпо
лагается, что нижняя часть пластины сложена ре- 
ститовыми эклогитами [15]. О реальности такого 
предположения свидетельствует постоянная ас
социация анортозитов, кристаллизующ ихся при 
Р = 5.5 кбар и Т = 1300°С [3, 4], с высокобаричес
кими гранулитами (Р = 964 кбар и Т = 1100°С), а 
иногда и с эклогитами (Р = 9-11 кбар, Т = 785- 
810°С) [8].

Раннепротерозойские анортозиты второй груп
пы (стратиформные) тесно связаны с разновелики
ми массивами и интрузивными телами габброидов, 
слагая незначительную часть их объемов. Б оль
шинство массивов и тел рассредоточено во внеш
ней наиболее подвижной и проницаемой зоне Ал- 
дано-Станового нуклеара -  Джугджуро-Становой

области. Это Чинейский, Л учанский, Лукиндин- 
ский, Ильдеусский массивы [47], дайки и малые те
ла гекунданского комплекса, прорывающие эффу- 
зивы раннепротерозойской элгетейской свиты [5]. 
Во внутренней части нуклеара в пределах Унг- 
ринского тектонического шва в полосе протя
женностью 150 и шириной до 30 км (Унгринский 
клин) располагаются четыре массива габбро-ам
фиболитов и метадиоритов. Наиболее крупный 
из них, где обнаружены анортозиты, -  Усть-Унг- 
ринский (30 х 10 км). Анортозиты слагают тон
кие горизонты (0 .8 -2  м), чередующиеся с габбро 
и метадиоритами, имея с ними постепенные пере
ходы. Возраст магматических пород унгринского 
комплекса оценивается в 2037 ± 20 млн. лет [5, 6].

Во внутренней части нуклеара, в среднем тече
нии р. Алдан, кроме этого, выявлены мелкие изоли
рованные тела и маломощные жилы плагиоклази- 
тов с возрастом 1962 ± 5 млн. лет (U-Pb изохрона по 
цирконам [5]), которые секут раннеархейские то- 
налито-гнейсы Центрально-Алданского грани
тогнейсового купола.

Как видно, стратиформные анортозиты по 
масштабности проявления значительно уступают 
автономным анортозитам, которые, в соответст
вии с этим, можно рассматривать в качестве глав
ных индикаторов тектонического режима ранне
го протерозоя.

ГЕО Х И М И ЧЕС К И Е О С О БЕН Н О С ТИ  
И П РО БЛ ЕМ Ы  П Е ТРО ГЕН ЕЗИ С А  

А Н О РТО ЗИ ТО В
Раннеархейские анортозиты, независимо от их 

типа, стратиформного или автономного, по срав
нению с анортозитами других возрастов обогащ е
ны Ti, Mg и Fe при различных вариациях в содер
жании как этих, так и всех других элементов, ис
ключая А1.

По сравнению с анортозитами Тал акитского 
купола, слагающими автономные тела, страти
формные анортозиты Курультинского блока бо
лее основные, содержат меньшее количество Sr, 
Ва, Y и Zr и обогащены Ni (см. таблицу). Они так
же отличаются меньшими величинами суммы 
РЗЭ  при относительно низком содержании лег
ких РЗЭ  (рис. 3). М етабазиты, ассоциирующие с 
анортозитами Тал акитского купола, отличаются 
от метабазитов Курультинского блока большими 
содержаниями суммы щелочей и Ti и меньшей 
магнезиальностью. Они, как и анортозиты, со
держат меньшее количество Sr, Ва, Y и Zr, обога
щены РЗЭ  (см. рис. 3).

Анализ петрогеохимических особенностей по
род раннеархейской анортозит-метабазитовой ас
социации показывает, что анортозиты и метабази
ты в каждом выделенном типе близки по степени 
дифференцированности редкоземельных элемен-



тов (LaN/YbN), равной в среднем 12.97 у анортозитов 
и 11.78 у метабазитов Талакитского купола и, со
ответственно, 0.70 и 0.68 -  Курультинского бло
ка. В обоих случаях анортозиты отличаются от ме
табазитов меньшей суммой РЗЭ, а также отсутстви
ем европиевой аномалии (среднее Eu/Eu* = 0.89 и
0.998, соответственно), столь характерной для по
род подобного типа (см. рис. 3). Кроме того, анор
тозиты Талакитского купола по содержанию и 
характеру распределения РЗЭ  обнаруживают оп
ределенные черты сходства с некоторыми разно
видностями габбро-анортозитов гор Адирондак 
провинции Гренвилл Канадского щита [56] и по
родами закалочной зоны Геранского массива ав
тономных анортозитов Алданского щита [42-44] 
(рис. 4, см. рис. 3). К ак полагают, в двух последних 
случаях эти разновидности анортозитов отража
ют состав родоначальной магмы. Обратная кор
реляция между Sr и Yb и прямая -  между Eu/Sm 
отношениями и содержанием А120 3 (рис. 5) в по
родах анортозит-метабазитовой ассоциации сви
детельствует об особых условиях петрогенезиса, 
которые способствовали отделению плагиоклаза 
при кристаллизации магм, имеющих высокогли
ноземистый состав [2]. Об этом же говорят зако
номерное положение фигуративных точек этих 
пород на тренде эволюции остаточного расплава 
на диаграмме Nd-Eu# (см. рис. 4) и субпараллель
ное распределение РЗЭ в анортозитах и метабази- 
тах (см. рис. 3). Геодинамический режим выплавле
ния пород анортозит-базитовой ассоциации Тала
китского купола определялся путем анализа 
отношений в них титана, циркония, иттрия и строн
ция [19] на соответствующих диаграммах [54]. Этот 
режим протекал в условиях, когда уже существо
вала эмбриональная континентальная кора и в 
очаге магмогенерации создавалась возможность 
кристаллизационной дифференциации расплава с 
отделением плагиоклаза.

Таким образом, геологические и петрогеохи- 
мические данные свидетельствуют о различных 
условиях образования анортозитов и ассоциирую
щих с ними пород Талакитского купола и Куруль
тинского блока. Петрогенезис анортозитов и мета
базитов Талакитского купола был связан с разделе
нием остаточного расплава, отделившегося в 
глубинном очаге вследствие дифференциации ро
доначальной высокоглиноземистой магмы, образо
ванной при относительно низкой степени частично
го плавления коровомантийного материала. Об 
этом свидетельствует характер спектра распреде
ления РЗЭ  (см. рис. 3). Происхождение страти- 
формных метаанортозитов Курультинского бло
ка осуществлялось в ходе кристаллизационной 
дифференциации магматического расплава уже 
после его внедрения [5]. Генерация этого распла
ва, судя по распределению РЗЭ  (см. рис. 3), проис
ходила при более высокой степени частичного 
плавления.

Nd г/т

Рис. 4. Диаграмма Nd-Eu# [55] для разновозрастных 
анортозитов Алданского щита и связанных с ними по
род Eu# = (NEu/[NSm + NGd] х 0.5).
7, 2 -  раннеархейские метабазиты (7) и анортозиты 
(2) Талакитского купола; 3 -  позднеархейские анор
тозиты [5]; 4-7 -  раннепротерозойские автономные 
анортозиты Канарского массива с использованием 
данных [44] (4) и гранитоиды: аляскитовые (5), рапа- 
кивиподобные (6), пироксенсодержащие (7); 8 -  габ
бро-анортозиты гор Андирондак как эталон магм, 
родоначальных для анортозитов [56]. Линии на диа
грамме -  тренды эволюции: остаточного расплава 
для пород Талакитского купола (А), кумулата (1Б) и 
остаточного расплава (2Б) для комплементарного 
комплекса анортозитов Канарского массива и связан
ных с ними гранитоидов.
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Рис. 5. Диаграммы Sr-Yb (А) и Eu/Sm-Al20 3 (Б) [2] для 
метабазитов (7) и анортозитов (2) Талакитского купола.

Вероятно, с разнообразием условий магмоге
нерации можно связать чрезвычайно широкий 
диапазон содержаний петрогенных, редких и 
редкоземельных элементов в позднеархейских



Рис. 6. Нормированные по хондриту средние содер
жания редкоземельных элементов в раннепротеро
зойских автономных анортозитах Каларского масси
ва и связанных с ними гранитоидах.
1 -  анортозиты; 2 -  аляскитовые граниты; 3 -  рапаки- 
виподобные граниты кодарского комплекса; 4 -  ги- 
перстенсодержащие гранодиориты.

стратиформных анортозитах, рассредоточенных 
на большой площади Алдано-Станового нуклеа- 
ра (см. таблицу). По максимальным содержаниям и 
дифференцированности РЗЭ  (LaN/YbN = 7.48-12.6) 
они приближаются к раннеархейским анортози
там, отличаясь от последних все же меньшей сум
мой РЗЭ  и положительной европиевой аномали
ей (Eu/Eu* = 1.54-1.81) (см. рис. 3), типичной для 
кумулятивных анортозитов. И действительно, по 
минимальным содержаниям РЗЭ  позднеархей
ские анортозиты очень близки к автономным 
анортозитам раннего протерозоя, кумулятивная 
природа которых не вы зывает сомнений. Однако 
на диаграмме эволюции магматических распла
вов (см. рис. 4) фигуративные точки позднеархей
ских стратиформных анортозитов группируются 
в поле неопределенности вдоль изогнутой линии 
тренда, попадающей на отрезок, характеризую
щий разделение родоначальной магмы на куму- 
лат и остаточный расплав. В отличие от них рас
пределение точек анортозитов раннего архея и 
раннего протерозоя более четкое и следует, соот
ветственно, линиям эволюции остаточного рас
плава и кумулата. Это позволяет предполагать в 
первом случае существование кумулата как одного 
из продуктов внутрикамерной дифференциации ро
доначальной магмы для раннеархейской анорто- 
зит-базитовой ассоциации, скорее всего, скрытого 
на глубине в очаге магмогенерации (Талакитский 
тип анортозитов); а во втором -  остаточного рас

плава, кумулат которого представлен раннепро
терозойскими анортозитами. Последние облада
ют высокой степенью дифференцированности 
(в среднем LaN/YN = 37.98) и большим значением ев- 
ропиевого максимума (Eu/Eu* = 3.50) (см. рис. 3), 
что отличает эти кумулятивные образования от 
более ранних анортозитов, имеющих другую гене
тическую природу. Другим компонентом компле
ментарного ряда кумулат -  остаточный расплав, по 
всей видимости, являются одновозрастные с авто
номными анортозитами (2 .0 - 1 .7 млрд, лет) рапаки- 
виподобные граниты кодарского и улканского 
комплексов [20]. Тела этих гранитов располага
ются вблизи или на некотором удалении от масси
вов анортозитов, как правило, к северу от послед
них (см. рис. 2). Продуктами кристаллизации оста
точного расплава, кумулатами которого являются 
породы, богатые плагиоклазом, могут быть ран
непротерозойские гиперстенсодержащие грано
диориты и аляскитовые граниты внутренней час
ти Алдано-Станового нуклеара, так как по харак
теру распределения РЗЭ  и других элементов они 
так же, как и рапакивиподобные граниты, ком
плементарны анортозитам (рис. 6, см. рис. 4 и 
таблицу). Все эти обстоятельства свидетельству
ют о возможности выделения комплементарных 
магматических комплексов, формирующихся в 
глобальную эпоху раннепротерозойского термо- 
тектогенеза [20, 33]. Этими процессами был охва
чен докембрийский суперконтинент, располагав
шийся в приэкваториальном горячем поясе, что, 
помимо прочих данных [14, 20], подтверждается и 
расчетами по материалам палеомагнитных иссле
дований Джугджурского и Сехтагского массивов 
автономных анортозитов Алданского щита [31]. 
Из этих расчетов видно, что во время формирова
ния анортозитов раннего протерозоя Алданский 
щит располагался в зоне экватора между 18° ю.ш. 
и 18° с.ш.

О БС У Ж Д ЕН И Е РЕЗУ Л ЬТА ТО В
Раннеархейские анортозиты Алданского щита 

относятся к наиболее древним образованиям подоб
ного типа, известным на древних щитах. Вещест
венный (метабазиты) и структурный (эндербито- 
вые купола), парагенезис, а также петрогеохимиче- 
ские особенности пород анортозит-метабазитовой 
ассоциации свидетельствуют о связи условий их об
разования с чередующимися геодинамическими ре
жимами, типичными для ранних этапов эволюции 
эндербитовых куполов -  следов мантийных струй 
[16, 19]. Анортозиты и связанные с ними метаба
зиты формировались только в тех случаях, когда на 
фоне часто меняющихся режимов сжатия и растя
жения возникали обстановки кратковременного 
относительного динамического равновесия, опре
делявшие возможность дифференциации родона
чальной магмы либо в глубоких магматических 
очагах (талакитский тип анортозитов), либо в уже



внедренных магматических телах (курультинский 
тип анортозитов). К  этому надо добавить, что фор
мирование раннедокембрийской литосферы проте
кало, по всей видимости, в условиях интенсивной де
газации и дегидратации первичной мантии. Отсюда 
можно предполагать и высокую водонасыщен- 
ность родоначальных магм, обладавших в связи с 
этим высокой способностью к дифференциации да
же в небольших объемах и в короткие интервалы 
времени относительной тектонической стабилиза
ции. Необходимо также подчеркнуть, что разнооб
разие состава и условий петрогенезиса анортози
тов, так же, как и других комплексов, формирую
щих эндербитовые купола, отражает, кроме того, 
глубинные и латеральные неоднородности ман
тии и нижней коры в разных нуклеарах и частях 
последних.

Образование позднеархейских анортозитов в со
ставе стратифицированных интрузивов габброи- 
дов, локализованных в зонах сублинейных разло
мов, можно связывать с заключительными этапами 
эпохи плюм-тектонического режима, которые ха
рактеризовались формированием зеленокаменных 
поясов и сопряженных с ними гранитогнейсовых 
овалов и куполов ремобилизованного фундамен
та. Об этом свидетельствует структурная связь 
гранит-зеленокаменных поясов позднего архея с 
крупными концентрически-кольцевыми элемен
тами нуклеарной тектоники -  внешними зонами 
нуклеаров и крупными гранитогнейсовыми ова
лами типа Чарского (см. рис. 2). Все это говорит 
о слабой степени кратонизации коры на заключи
тельных этапах плюм-тектонического режима, 
которая относительно полностью консолидиро
валась лишь к началу раннего протерозоя. Имен
но к этому времени в приэкваториальном поясе 
началась аккреция сиалических ядер в крупную 
континентальную массу первой Пангеи, кора ко
торой обладала уже достаточной мощностью, 
жесткостью и способностью к радиоактивной 
термогенерации, а также экранированию термо
флюидных потоков.

Этот вывод имеет принципиальное значение 
для построения тектонической модели образова
ния раннепротерозойских анортозитов и связан
ных с ними гранитов типа рапакиви, которые от
носятся к тектонически разобщенным компле
ментарным комплексам. Основной вариант этой 
модели, разработанный на примере Алданского 
щита и Алдано-Станового нуклеара, был опубли
кован ранее [20, 33]. В соответствии с этой моде
лью породы тектонически разобщенных компле
ментарных комплексов формировались за счет 
разделения родоначальной кварцево-диоритовой 
магмы по механизму фильтр-прессинга [21]. Очаги 
этой магмы зарождались в протоастеносферном 
слое в основании континентальной коры. Этот слой 
генерировался за счет частичного плавления верх

ней мантии и нижней гранулит-базитовой коры в 
условиях экранирующего влияния сиалической 
оболочки нуклеара. В ходе тектонической эволю
ции кумулятивная анортозитовая “каша” в резуль
тате гравитационного течения горизонтального 
слоя выдавливалась в верхние горизонты лито
сферы по системе пологого глубинного надвига, в 
то время как комплементарные граниты внедря
лись в кору, маркируя тем самым ход движения 
этого слоя от внутренних частей нуклеара к его 
краям.

Эта модель хорошо увязывается с более ранни
ми представлениями о Становом гранулит-анорто- 
зитовом поясе как глубинном надвиге [И , 25]. Она 
подтверждается плитообразной формой Каларско- 
го массива, полого наклоненного к северу и ассо
циирующего с высокобарическими породами, а 
такж е обосновывает закономерное по отноше
нию к анортозитам пространственное размещ е
ние комплементарных гранитов типа рапакиви. 
Вместе с тем эта модель не объясняла механизм 
гравитационного течения горизонтального слоя с 
анортозитовой “кашей”, не учитывала структур
ную связь анортозитов с крупными гранитогней
совыми овалами и ряд других факторов. В настоя
щее время появилась возможность предполагать, 
что потеря устойчивости вышеуказанного слоя и 
его гравитационное течение в сторону тектоничес
ки ослабленной и более проницаемой зоны могло 
осуществляться в результате превышения критиче
ского градиента температур, обусловленного дли
тельным нагревом снизу и охлаждением сверху, со 
стороны радиоактивно разогретой континен
тальной коры, служившей тепловым экраном. Эта 
модель теплового гравитационного течения (разра
ботанная для условий локального подтока тепла в 
осевой зоне СОХ и возникающего при этом гори
зонтального градиента температур [22]) может 
быть применена и для объяснения механизма дви
жения анортозитовой “каши” в горизонтальном 
слое. Структурная связь раннепротерозойских 
анортозитов с гранитогнейсовыми овалами, ко
торые можно рассматривать как геологические 
производные таких потоков, позволяет говорить 
об очаговом характере развития процессов гене
рации высокопластичного слоя и магм, родона
чальных для тектонически разобщенных компле
ментарных комплексов. В пределах Алдано-Ста
нового нуклеара можно выделить три центра 
такой генерации: Чарский, Маймаканский и Цен- 
трально-Алданский. Два первых соответствуют 
выделенным гранитогнейсовым овалам, а по
следний совпадает с внутренней частью Алдано- 
Станового нуклеара. С ним не связаны какие-либо 
крупные массивы анортозитов. На отрезке Стано
вого разлома, который сопряжен с этим центром, и 
южнее него выжимание анортозитовой “каши” в 
верхние горизонты литосферы произошло лишь 
частично (Верхнеларбинский массив), хотя здесь



спорадически встречаются блоки пород высокоба
рических комплексов [25]. По всей видимости, это 
было связано с дефицитом теплового потока, не
достаточного для достижения критического гра
диента температур, в отличие от Чарского и Май- 
маканского центров магмогенерации. Косвен
ным доказательством этого служит широкое 
развитие процессов высокотемпературного диа- 
ф тореза и гранитизации в пределах этих центров, 
в отличие от Центрально-Алданского, где архей
ские гнейсовые комплексы гранулитовой фации 
не подверглись регрессивному метаморфизму, а 
тепловое воздействие привело лишь к наруше
нию изотопных систем [32]. Между тем о сущест
вовании погребенных анортозитов во внутренней 
части Алдано-Станового нуклеара свидетельст
вуют находки ксенолитов анортозитов в мезозой
ских щелочных интрузивах Алданского щита
[45]. Не исключено такж е, что жилы плагиокла- 
зитов в среднем течении р. Алдан, речь о которых 
шла выше, могут представлять собой выплавки 
скрытых на глубине анортозитов, мобилизован
ных в ходе интенсивных процессов раннепроте
розойского термотектогенеза.

Проведенный ранее анализ пространственно
го размещения массивов автономных анортози
тов в глобальной системе нуклеаров [20] может 
свидетельствовать о том, что сиалические ядра 
докембрийского суперконтинента к концу архея 
выступали в качестве более или менее изомет- 
ричных террейнов с достаточно зрелой и мощной 
континентальной корой. В одних случаях эти тер- 
рейны находились в тесном коллизионном сопри
косновении друг с другом, в других разделялись 
существенно мафическими или эндербит-базито- 
выми межнуклеарными комплексами. На рубеже 
архея и раннего протерозоя под воздействием 
мощных глобальных процессов термотектогене
за, инициированных, с одной стороны, перестрой
кой глубинной геодинамической системы конвек
ции от одноярусной к двуярусной, а с другой -  эк 
ранирующим влиянием континентальной коры, 
началось взаимодействие архейских террейнов в 
режиме, близком к тектонике плит. По этой при
чине большинство поясов с автономными анорто
зитами, ассоциирующими с высокометаморфизо- 
ванными комплексами, располагаются в краевых 
частях нуклеаров (террейнов) и реже внутри них 
в зонах дуговых сдвиго-надвиговых разломов 
(анортозиты Анабарского щита) [14]. По всей ви
димости, пояса высокобарического метаморфиз
ма с анортозитами (типа Джугджуро-Станового) 
можно отнести к своеобразным зонам коллизии, 
в которых осуществлялся вывод на высокие уров
ни литосферы больших масс частично раскрис- 
таллизованных кумулятивных расплавов и ассо
циирующих с ними магм.

ЗА К Л Ю Ч ЕН И Е

Приведенные данные показывают, что харак
тер проявлений анортозитового магматизма на 
Алданском щите в раннедокембрийское время не 
оставался постоянным, а закономерно эволюцио
нировал в соответствии с изменением тектониче
ских условий петрогенезиса. Ведущим процессом 
формирования анортозитов в раннем архее яв
лялся механизм дифференциации родоночальной 
магмы базитового состава, который реализо
вался в условиях нестабильного геодинамическо- 
го режима плюм-тектоники, характеризующего
ся отсутствием длительно существующих однона
правленных стрессов (нелинейная геодинамика). 
Возможность достаточно интенсивного развития 
процессов магматической дифференциации, не
смотря на неблагоприятную геодинамическую об
становку, очевидно, определяется тем, что выплав
ление базитовых магм, часто повышенной глинозе- 
мистости, происходило из недеплетированного и 
богатого водой (и летучими) мантийного материа
ла. Эти факторы определили особенности геологии 
и петрогеохимии раннеархейских анортозитов, ши
роко распространенных в древнейших комплексах 
в тесной ассоциации с метабазитами, но всегда в ви
де небольших тел с признаками расслоенное™ либо 
без них.

Петрогенезис позднеархейских анортозитов в 
значительной мере контролировался теми же ф ак
торами, что и раннеархейских, однако локализация 
их в сублинейных зонах свидетельствует о форми
ровании в условиях, переходных от плюм-тектони- 
ческого режима к режиму, близкому к тектонике 
жестких плит и террейнов. Что же касается ранне
протерозойских анортозитов Алданского щита и, 
по всей видимости, протерозойских анортозитов 
других областей, то их формирование осуществля
лось также в переходный период от одного текто
нического режима к другому, когда, с одной сторо
ны, наблюдались актавные взаимодействия плит, 
сопровождавшиеся процессами погружения и экс
гумации нижней коры, а с другой, -  продолжали 
работать механизмы плюм-тектоники, обеспечи
вавшие возникновение градиентов температур, 
превышавших иногда критические параметры. Ис
точником анортозитов в это время явились уже 
магмы немантийного, а смешанного -  корово-ман- 
тийного (гибридного) происхождения. При этом 
оказалось подавленным значение процессов маг
матической дифференциации и ведущую роль в 
эволюции родоначальной магмы приобрели стрес
совые воздействия (типа фильтр-прессинга).
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Evolution of the Tectonic Setting of Anorthosite Magmatism
in the Aldan Shield
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New geological and geochemical data on the Early Precambrian formations of the Aldan shield indicate the 
existence of three non-coeval magmatic complexes with anorthosites within it, which makes it possible for the 
first time to study the evolution of the tectonic settings of their formation. The petrogenesis of the oldest Early 
Archean massif-type and stratiform anorthosites is controlled by the differentiation of high-alumina basic mag
ma in local short-lived chambers under the conditions of unstable plume-tectonic geodynamic regime. The 
petrogenesis of younger Late Archean anorthosites was governed by the same factors but in a setting transition
al to plate tectonics, responsible for the emplacement of layered gabbro-anorthosite massifs within the sublin- 
ear zones cross-cutting sialic nuclei (terranes). The largest Early Proterozoic bodies of massif-type anorthosites 
were formed at the end of the transitional period between plume and plate tectonics. The parent magma of these 
anorthosites had a mixed (crustal-mantle) origin. Its inception and development took place in large magma 
chambers in a setting of intense thermal tectogenesis, which was responsible for the formation of a horizontal 
thermal gravity flow and deep thrusts with anorthosites in their frontal sections.
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В настоящей работе представлены данные палеомагнитных исследований пород малгинской свиты 
Учуро-Майского района (юго-восток Сибирской платформы), формирование которых происходи
ло в конце среднего рифея (позднего мезопротерозоя). Полученный результат полностью удовле
творяет палеомагнитным критериям надежности [58] и при сравнении с палеомагнитными опреде
лениями, сделанными по близким по возрасту породам Лаврентии, подтверждает возможность того, 
что Сибирь и Лаврентия являлись частями единого континента. Существование связи между Сиби
рью и Лаврентией требует, однако, пересмотра полярности позднепротерозойских палеомагнит
ных направлений Лаврентии и Гондваны, что согласуется с новыми результатами, полученными 
Дж. Парком [42] и Д. Кларком и П. Шмидтом [21, 48]. Палеомагнитное определение, полученное 
нами по малгинской свите, подтверждает возможность расположения Сибирского кратона вблизи 
современных северных и северо-восточных границ Лаврентии, как это предполагалось в работах 
П. Хоффмана, К. Конди и О.М. Розена и С. Пелешаты [23,29,43], однако, в отличие от реконструк
ций, предложенных этими авторами, наши данные требуют того, чтобы Сибирь была повернута к 
северным и северо-восточным территориям Лаврентии своей юго-юго-восточной стороной. Этот 
результат замечательно согласуется с недавней реконструкцией Р. Рэйнберда с соавторами [46], по
строенной с учетом новых изотопных данных, полученных при изучении верхнерифейских пород 
Учуро-Майского района.

В В ЕД ЕН И Е

Лавинообразное накопление, по выражению 
И. Диела [26], “взрыв” новых геологических ре
зультатов (для обзора см. [25, 47]), глобальная 
корреляция мезопротерозойского гренвильского 
орогенеза и неопротерозойских рифтовых сис
тем привели к практически одновременному посту
лированию рядом авторов [24, 29, 38] существова
ния Мезо-Неопротерозойского суперконтинента 
Родиния. При этом предполагалось, что централь
ная часть этого суперконтинента была образована 
Лаврентией, с востока и севера к ней примыкали 
Сибирь и Восточная Гондвана (Индийский, А вст
ралийский и Восточно-Антарктический крато- 
ны), с юга и запада -  Балтика, Ю жно-Американ
ский и Африканские кратонные блоки.

В последние 3 -4  года гипотеза о существова
нии Родинии привлекала на свою сторону все 
большее число сторонников и к настоящему мо
менту превратилась, по сути дела, в историко-ге
ологическую и тектоническую (суб)парадигму, с 
позиций которой объясняются все важнейшие со
бытия позднепротерозойской и раннепалеозой
ской истории: формирование Гондваны [30, 57], 
образование Тихого океана [24], великие докемб- 
рийские оледенения [54], пониженная частота ин

версий магнитного поля Земли [55], ранневенд
ский эволюционный скачок [25], “взрыв жизни” 
на рубеже протерозоя и палеозоя [39] и т.д.

Методическая и аппаратурная революция, 
прошедшая в палеомагнетизме в 80-х годах, име
ла своим следствием появление новых высокока
чественных палеомагнитных определений. А на
лизируя палеомагнитные данные, имевшиеся к 
тому времени для Лаврентии и Восточной Гонд
ваны, К. Пауэлл с соавторами [45] показали, что 
они хорошо согласуются с предложенной рекон
струкцией суперконтинента для интервала време
ни 1050-720 млн. лет.

Однако при всей привлекательности этой ги
потезы нельзя не признать, что ее обоснование не 
является достаточно твердым. Особенно ярко это 
проявляется на примере Сибири, где предложен
ные геологические палеореконструкции прямо 
противоречат одна другой [23, 43], а палеомаг
нитные определения, удовлетворяющие совре
менным требованиям, крайне малочисленны. 
При этом обоснованное подтверждение или оп
ровержение вхождения Сибири в состав Родинии 
имело бы важное значение для доказательства ее 
существования.



“Ядром” этой проблемы является вопрос о том, 
входили ли Сибирь и Лаврентия в протерозое в со
став единого континента и, если да, то каково было 
их взаимное положение. Возможно, впервые этот 
вопрос был детально рассмотрен в работе [51], 
авторы которой, опираясь на некоторые черты 
сходства между древнейшими образованиями Лав
рентии и Сибирской платформы, высказали пред
положение о том, что последняя в результате риф- 
тогенеза была отчленена от западного края Лав
рентии в позднем протерозое. Такое же взаимное 
расположение Сибири и Лаврентии принимал 
Дж. Пайпер [44] в своей реконструкции поздне
протерозойского суперконтинента, опиравшейся, 
в значительной степени, на полученные к тому 
времени палеомагнитные данные.

К. Скотиз и У. М акКерроу [50], исходя из па- 
леоклиматических и палеомагнитных данных, так
же полагают, что в позднем докембрии Сибирь и 
Лаврентия входили в состав единого континента, 
однако в своей реконструкции они помещают Си
бирь к востоку от Гренландии.

На основе выполненной корреляции древних 
складчатых поясов и магматических зон Северо- 
Американской и Сибирской платформ П. Хофф
ман и К. Конди и О.М. Розен [23, 29] делают вывод 
о том, что Сибирь была присоединена к северной 
части Лаврентии, однако, если в реконструкции 
П. Хоффмана Сибирь обращена к Лаврентии своей 
северной частью, то К. Конди и О. М. Розен приво
дят доводы в пользу того, что Сибирь была развер
нута приблизительно на 60° против часовой стрел
ки относительно первого варианта.

В своей работе 1996 г. С. П елеш аты [43] при
водит данные стратиграфических исследований 
венд-кембрийских отложений Северной Сибири, 
которые, по его мнению, подтверждают реконст
рукцию П. Хоффмана и указывают на раннекем
брийское время разделения Сибирской и Северо- 
Американской платформ.

Результаты выполненных недавно изотопно
геохронологических исследований позднепроте
розойских силлов и цирконов из верхов уйской се
рии Учуро-Майского района [46] накладывают 
существенные ограничения на возможные рекон
струкции взаимного положения Лаврентии и Си
бири. Авторы этой работы указываю т на то, что 
полученные ими новые результаты могут быть 
согласованы с уже имеющимися данными в том 
случае, если предположить, что Сибирская плат
форма была обращена к северным территориям 
Лаврентии своей южной частью.

Таким образом, к настоящему времени предло
жено несколько в той или иной мере обоснованных 
альтернативных реконструкций, описывающих 
взаимное положение рассматриваемых континен
тальных блоков в позднем протерозое. Прямым и 
естественным путем тестирования этих реконст
рукций является сравнение палеомагнитных ре

зультатов, полученных по одновозрастным поздне
протерозойским объектам Северо-Американского 
и Сибирского кратонов. Используемые объекты 
должны удовлетворять следующим требованиям: 
во-первых, их возраст должен быть определен с 
максимально возможной для этого временного ин
тервала точностью и, во-вторых, результаты, полу
ченные по этим объектам, должны максимально 
удовлетворять палеомагнитным критериям надеж
ности [58]. Следует отметить, что, если для поздне
го протерозоя Северо-Американской платформы 
к настоящему времени получено уже несколько 
десятков палеомагнитных полюсов, жесткая се
лекция которых позволит выделить те из них, ко
торы е будут удовлетворять названным требова
ниям, то соответствующая база для сравнения для 
Сибирской платформы крайне ограничена.

Одним из наиболее подходящих сибирских объ
ектов для решения поставленной задачи являются, 
по-видимому, породы малгинской свиты Учуро- 
Майского района. Малгинская свита была одним из 
первых на территории СССР докембрийских объ
ектов, изученных палеомагнитным методом [18]. 
Как показали последующие исследования, получен
ные уже тогда результаты можно было использо
вать для приблизительной оценки положения Си
бирской платформы в конце среднего рифея.

В дальнейшем были выполнены более деталь
ные работы [5, 9], в процессе которых использова
лась методика пошагового размагничивания образ
цов пилотной коллекции с последующей чисткой 
всей коллекции при выбранном оптимальном ре
жиме. В ходе этих исследований, помимо малгин
ской свиты, были подробно изучены средне- и верх- 
нерифейские отложения тоттинской, ципандин- 
ской, нерюенской, игниканской, кандыкской и усть- 
кирбинской свит. Однако в печати были опублико
ваны только конечные результаты этих работ 
без представления детальных данных, позволяю
щих судить об их надежности. Следует отметить, 
что, исходя из современных требований к точности 
и надежности выделения компонент намагниченно
сти, результаты, приведенные в работах [5,9], нуж
даются в уточнении, поскольку при их получении 
детальным магнитным чисткам была подвергну
та только часть коллекции, а метод главных ком
понент [31] при расчете направления компонент 
намагниченности не использовался.

В настоящей работе представлены результаты 
новых исследований пород малгинской свиты, 
выполненных на основе современных методик с 
использованием передовой палеомагнитной ап
паратуры.

ГЕОЛОГИЯ И В О ЗРА С Т
Учуро-Майский разрез рифея по своей полноте, 

изученности, охарактеризованное™ палеонтологи
ческими остатками, слабой измененное™ и доволь
но хорошей обнаженное™ пород и прочим данным



Рис. 1. Географическое положение изученных разрезов.
Изученные обнажения отмечены звездочками: 1 -  Эмелекеен, 2 -  Селия, 3 -  Хаахар, 4 -  Ингили. На врезке показано 
географическое положение района работ.

является одним из лучших рифейских разрезов ми
ра. Здесь на территории в несколько сотен тысяч 
квадратных километров на поверхность выходят 
нижне-, средне- и верхнерифейские породы, отде
ленные от нижележащих архейских и раннепроте
розойских образований и от вышележащих венд- 
кембрийских комплексов крупными региональ
ными несогласиями [17].

В структурном отношении Учуро-Майский ре
гион состоит из двух крупных районов, разделен
ных региональным Нелькано-Кыллахским надви
гом: Учуро-Майской плиты, являющейся частью 
Сибирской платформы, и Юдомо-Майской склад
чато-глыбовой зоны, входящей в состав Верхоя- 
но-Колымской складчатой системы. В составе 
Учуро-Майского рифея выделяют пять осадочных 
серий: нижнерифейскую учурскую, среднерифей- 
ские аимчанскую и керпыльскую, верхнерифей
ские лахандинскую и уйскую [15]. Керпыльская 
серия наиболее широко распространена в преде
лах рассматриваемой территории и вклю чает в 
себя (снизу вверх) силикокластическую тоттин- 
скую и преимущественно карбонатные малгин- 
скую и ципандинскую свиты.

В настоящей работе представлены результаты 
палеомагнитных исследований пород малгинской 
свиты, выходящих на поверхность на территории 
У чуро-Майской плиты в долинах рек Мая (обнаже
ния Хаахар, Эмелекен, Селия) и Ингили (обнаже

ние Ингили). Изученные обнажения (рис. 1) нахо
дятся на расстоянии от 30 до 80 км одно от другого.

Породы малгинской свиты, изученные нами в 
долине р. Ингили, участвуют в строении крутопада
ющего (углы падения 60-90°) западного крыла Ин- 
гилийской структуры, возникшей 640-680 млн. лет 
назад [15] при внедрении крупного щелочно-ульт- 
раосновного массива. В обнажениях Хаахар, Эме
лекен и Селия породы залегаю т практически го
ризонтально.

В изученных обнажениях малгинская свита 
представлена пестроцветными (красными, зелены
ми, зеленовато-серыми, палевыми) тонкоплитча
тыми глинистыми известняками, переходящими 
иногда в верхней части разреза в разной степени би
туминозные известняки и доломиты. В нижней 
части свиты часто встречаются линзы и невыдер
жанные пласты эндокластических плоскогалеч
ных конгломерато-брекчий. Мощность свиты в 
изученных разрезах меняется от 40 до 110 м.

Отбор ориентированных образцов для палео
магнитных исследований производился относитель
но равномерно вдоль разрезов свиты с интервалом 
1-2.5 м. В данной работе представлены результа
ты исследований около 120  ориентированных об
разцов.

Формирование керпыльских отложений, как это 
следует из анализа результатов палеонтологичес
ких, литостратиграфических и изотопно-геохроно



логических исследований [1^4, 6- 8, И , 12, 15-17, 
20 32-34,40,52], происходило в пределах времен
ного интервала 1200-1000 млн. лет назад. Возраст 
малгинской свиты ограничен снизу двумя РЬ-РЬ 
изохронными датировками. Одна из них -  для ци- 
пандинской свиты -  была опубликована в 1976 г. 
[2] и составляет 980 млн. лет. Другая получена не
давно для возрастного аналога ципандинской сви
ты из Туруханского разреза -  сухотунгусинской 
свиты — 1035 ± 60 млн. лет [40].

Для подстилающей малгинскую тоттинской 
свиты известно более десятка К-Аг определений 
по глаукониту, образующих, в общем, правиль
ный ряд значений, возрастающих вниз по разрезу 
от 970 до 1170 млн. лет. Следует отметить, что да
тировки этих глауконитов были сделаны более 
четверти века назад, с использованием методик, 
не отвечающим современным требованиям к та
кого рода исследованиям, и поэтому должны рас
сматриваться как ориентировочные. Тем не ме
нее имеющиеся данные позволяют достаточно 
уверенно ограничить время формирования мал
гинской свиты интервалом 110 0 -10 0 0  млн. лет.

П А ЛЕО М А ГН И ТН Ы Й  А Н А Л И З

Лабораторные палеомагнитные исследования 
и первичная обработка результатов выполнялись 
в Палеомагнитных лабораториях Института об
щей и прикладной геофизики (г. Мюнхен) и Ин
ститута физики Земли (г. Париж) в соответствии 
со стандартной методикой [19, 22, 27, 31, 36].

Сравнение результатов чистки переменным маг
нитным полем и температурной магнитной чистки, 
выполненных на “пилотной” коллекции, показало 
значительно более высокую эффективность по
следней при выделении компонент естественной 
остаточной намагниченности. Поэтому все об
разцы были подвергнуты детальной температур
ной чистке, которая выполнялась, в большинстве 
случаев, до температур 685-690°С. Число шагов 
чистки составляло обычно не менее 15, в ряде 
случаев детальность чистки еще более увеличи
валась. Для размагничивания образцов использо
вались специальные немагнитные печи TSD-2 
производства компании Shonstedt. Измерения ос
таточной намагниченности производились на 
криогенных магнитометрах фирм 2G Enterprises и 
CTF. Все лабораторные процедуры выполнялись 
в помещении, экранированном от внешнего маг
нитного поля. Величина естественной остаточ
ной намагниченности изученных пород изменяет
ся в пределах 3 х 10~3-20  х 10-3 А/м, причем крас
ноцветные разности в целом более магнитны. 
Магнитная восприимчивость составляет обычно 
(20-150) х 10-6 СИ.

Магнитная чистка. В подавляющем большин
стве изученных образцов естественная остаточ

ная намагниченность вклю чает в себя две компо
ненты: менее стабильную, разрушение которой 
обычно полностью завершается к температурам 
300-350°С, и характеристическую (ChRM), с гораз
до более высокими максимальными разблокирую
щими температурами (рис. 2А, 2В-2Д). Н аправле
ние менее стабильной компоненты часто близко 
к направлению современного геомагнитного поля 
в районе работ. Характеристическая компонента 
имеет либо восточное склонение и умеренное отри
цательное наклонение, либо западное склонение и 
умеренное положительное наклонение. Поведение 
естественной остаточной намагниченности в про
цессе температурной чистки указывает на то, что 
основными носителями намагниченности являются 
две магнитных фазы: одна из них с максимальными 
разблокирующими температурами, близкими точ
ке Кюри магнетита, другая -  с максимальными 
разблокирующими температурами, соответству
ющими точке Кюри гематита (см. рис. 2Л, 2Р, 
2П). Выполненные ранее детальные магнито-мине
ралогические исследования пород малгинской сви
ты [13] подтверждают, что главными магнитными 
минералами в них действительно являются магне
тит и аутогенный гематит. Среди изученных образ
цов встречаются также и такие, где за намагничен
ность отвечает только один из названных магнит
ных минералов (см. рис. 2И, 2К, 2М, 20). Важно 
отметить, что, как это видно на рис. 2Б и 2Е, на
правления “магнетитовой” и “гематитовой” со
ставляющих характеристической компоненты 
практически не различаются. Статистический 
анализ подтверждает этот вывод.

Анализ векторных распределений. Распреде
ление векторов характеристической компоненты 
намагниченности показано на рис. 3. В каждом из 
изученных обнажений присутствуют группы век
торов прямой и обратной полярности со средни
ми направлениями, различающимися на угол, ста
тистически не отличимый от 180° (табл. 1 ).

Несмотря на то что залегание пород в обнаже
нии Ингили существенно отличается от залега
ния пород в других изученных обнажениях, сред
ние направления характеристической компонен
ты во всех разрезах практически одни и те же в 
древней системе координат и, очевидно, различ
ны в современной (рис. 4А и 4Б). Это означает, 
что выделенная компонента успешно проходит 
тест складки на региональном уровне.

Двадцать семь галек, отобранных из конгло- 
мерато-брекчии из нижней части обнажения Се
лия, были использованы для выполнения теста 
галек. В процессе температурного размагничива
ния поведение естественной остаточной намагни
ченности этих галек было практически такое же, 
как и при размагничивании других образцов мал
гинской свиты, с тем лишь отличием, что “магнети- 
товая” составляющая ChRM заметно преобладала
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Рис. 2. Диаграммы Зийдервельда типичных образцов (А-3) и характер изменений величины их естественной остаточ
ной намагниченности (И-P) в процессе температурного размагничивания.
Залитые кружки обозначают проекции векторов на горизонтальную плоскость, открытые кружки -  проекции векто
ров на вертикальную плоскость. Диаграммы даны в стратиграфической системе координат.

(см. рис. 2Ж). Однако такое поведение довольно 
обычно для образцов из нижней части обнажения 
Селия. Только в нескольких образцах галек можно 
было наблюдать несколько более сложное, чем 
обычно, поведение естественной остаточной намаг
ниченности в температурном интервале 580-680°С, 
связанное, вероятно, с некоторой задержкой в об
разовании “гематитовой” составляющей ChRM. 
Векторы высокотемпературной компоненты от
четливо присутствуют в 25 гальках, хаотически 
распределены (см. рис. 4В) и дают нормализо

ванную величину вектора-результанта, равную
0.190, что существенно меньше критической ве
личины 0.321 [22], превышение которой указыва
ет на вероятное присутствие в рассматриваемой 
совокупности векторов некоторой систематичес
кой компоненты. Несмотря на то что изученные 
гальки состоят из пород нижней части малгин- 
ской свиты, полученный положительный резуль
тат может быть распространен такж е на выш еле
жащие породы свиты, поскольку, во-первых, они 
содержат ту же (по направлению) характеристи



ческую компоненту и, во-вторых, по своим лито
логическим и магнито-минералогическим харак
теристикам существенно не отличаются от пород 
нижней части свиты.

Таким образом, положительные результаты те
стов галек, складки и обращения, так же, как бли
зость направлений ChRM в удаленных обнажениях 
и совпадение направлений “магнетитовых” и “гема- 
титовых” составляющих намагниченности, свиде
тельствуют в пользу того, что выделенная характе
ристическая компонента намагниченности образо
валась во время или вскоре после формирования 
пород малгинской свиты.

И Н ТЕРП РЕТА Ц И Я  
И О БС У Ж Д ЕН И Е РЕЗУ Л ЬТА ТО В

Палеомагнитный полюс малгинского време
ни, рассчитанный исходя из полученного направ
ления характеристической намагниченности, рас
полагается в юго-восточном секторе Тихого оке
ана и имеет координаты 25° ю.ш. и 230° в.д. Это 
означает, что рассматриваемый регион находился в 
малгинское время примерно под 25° ю.ш. и был 
развернут относительно меридиональной сетки 
приблизительно на 100° против часовой стрелки.

Оценка надежности результата. Существует 
несколько схем, позволяющих более или менее 
формально подойти к оценке надежности палео- 
магнитных результатов [14, 35, 58 и др.]. Все эти 
схемы предложены известными исследователями 
и опираются в той или иной степени на схожие 
критерии. Каждая из этих схем имеет свои досто
инства и недостатки, поэтому для оценки резуль
тата, полученного в настоящей работе, мы реши
ли применить наиболее популярную из них -  схе
му Р. Ван дер By [58], в которой, в зависимости от 
того, отвечает или нет данное палеомагнитное 
определение последовательно рассматриваемым 
критериям, оно получает оценку Qv по семибаль
ной шкале. Чем выше оценка, тем выше надеж
ность палеомагнитного определения. Попробуем 
оценить надежность нашего результата по схеме 
Ван дер By.

1. Возраст исследуемых пород достаточно хо
рошо определен.

Вопрос сводится к тому, насколько хорошо оп
ределен возраст малгинской свиты и что такое 
для среднего рифея “хорошо определенный воз
раст”. Вероятно, точность определения возраста 
20 млн. лет не может быть выбрана в качестве 
граничной при определении качества определе
ния возраста докембрийских пород, как это дела
ется Д.М. Печерским и А.Н. Диденко [14] для бо
лее молодых образований. В мировой практике 
известны точечные изотопные определения воз
раста докембрийских объектов с точностью не 
хуже первых миллионов лет (при этом не всегда яс-
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Рис. 3. Характер распределения векторов характери
стической компоненты в обнажениях Эмелекеен, Се
лия, Хаахар и Ингили.
Залитые кружки обозначают проекции векторов на 
нижнюю полусферу, открытые кружки -  проекции 
векторов на верхнюю полусферу. Стереограммы да
ны в стратиграфической системе координат.

но, что отражают приводимые оценки -  истинную 
точность определения возраста или аппаратурную 
погрешность), однако оценку длительности интер
валов времени в докембрии практически никогда не 
удается сделать с точностью лучше, чем несколько 
десятков миллионов лет. Малгинская свита при
надлежит к числу докембрийских объектов Сиби
ри, наиболее хорошо привязанных к ш кале вре
мени.

Вероятно, объективно ответить на вопрос, со
ответствует ли полученный результат первому 
критерию Р. Ван дер By, невозможно -  оценка -1  
или 0 в данном случае сильно зависит от личной 
позиции исследователя.

2. Результат основывается на более чем 25 об
разцах, при этом кучность векторов больше 10 и 
величина угла доверия меньше 16° -  полученное 
определение полностью отвечает этому крите
рию (см. табл. 1).

3. Выполнены детальные лабораторные ис
следования с использованием подробной магнит
ной чистки и компонентного анализа -  получен
ное определение полностью отвечает этому кри
терию.

4. Надежность палеомагнитного определения 
подтверждается положительными результатами



Таблица 1. Палеомагнитные направления и палеомагнитные полюсы

Обнажение N
Г еографическая 

система координат
Стратиграфическая 
система координат

Тест
обра
щения

Координаты ' 
палеомагнитного ; 

полюса •

D I К °Ц>5 D I к (Х95 Y Ус ф А dp/dm

Эмелекеен
<р = 58.3° X =135.0°
Нормальная полярность 7 99.3 —44.3 92.8 6.3 99.3 -44.3 92.8 6.3
Обратная полярность 16 275.5 42.3 66.7 4.5 275.5 42.3 66.7 4.5 3.4 7.8 -24.5 233.3 2.7/4.3
Сумма 23 96.6 -42.9 73.9 3.5 96.6 -42.9 73.9 3.5

Хаахар
ср = 57.6° Х= 135.4°

Нормальная полярность 9 104.2 -42.0 17.1 12.8 105.0 -41.8 17.8 12.6
Обратная полярность 12 278.7 39.4 30.7 8.0 278.8 39.4 30.4 8.0 4.9 13.7 -25.4 229.0 4.9/8.1
Сумма 21 101.0 -40.5 23.7 6.7 101.4 -40.5 24.0 6.6

Селия
ф = 58.7° 134.1°

Нормальная полярность 12 93.4 -44.8 44.3 6.6 93.4 -44.8 44.3 6.6
Обратная полярность 15 282.1 42.6 62.1 4.9 282.1 42.6 62.1 4.9 6.7 7.8 -25.9 231.3 з .1/5.0
Сумма 27 98.3 -43.7 50.2 4.0 98.3 -43.7 50.2 4.0

Ингили
ф = 58.5° X = 135.5°

Нормальная полярность 7 191.6 -61.1 39.9 9.7 94.6 -40.2 31.1 11.0
Обратная полярность 11 8.5 52.1 33.5 8.0 287.0 40.8 34.4 7.9 9.4 12.6 -26.0 228.1 4.6/7.6
Сумма 18 9.5 55.6 33.9 6.0 102.2 -40.7 31.5 6.3

Среднее по обнажениям 4 113.1 -51.2 33.6 8.5 99.8 -41.9 1139.3 2.7 -25.5 230.4 А95 = 2.5
Примечание к таблицам 1 и 2: <p, X -  широта и долгота места отбора проб; N -  число образцов; D, I, К, 095 -  характеристики 
фишеровского распределения: склонение и наклонение, кучность и радиус круга доверия соответственно; у -  угловое рассто
яние между средними векторами прямой и обратной полярности; ус -  критическое угловое расстояние; Ф, А, А95 -  широта, 
долгота и радиус круга доверия палеомагнитного полюса; dp/dm -  величины полуосей овала доверия.

полевых тестов -  приведенный в работе резуль
тат опирается на положительный результат тес
тов галек и складки.

5,а. Исследуемые геологические объекты  рас
положены на территориях, тектоническая пози
ция которых (принадлежность к тому или иному 
кратону, тектоническому блоку и т.п.) четко ус
тановлена.

Изученные разрезы малгинской свиты распо
ложены на восточном склоне Алданского щита в 
пределах Учуро-Майской плиты, являющейся со
ставной частью Алданского геоблока Сибирской 
платформы. Ряд исследователей [19, 60] высказы
вали предположение о том, что Сибирский кра- 
тон как единое жесткое образование возник в ре
зультате амальгамации Алданского, Анабаро- 
Оленекского и других геоблоков в конце поздне
го докембрия -  начале кембрия. Однако близость 
положения одновозрастных среднерифейских па- 
леомагнитных полюсов, полученных по породам

юго-востока, северо-запада и юго-запада Сибир
ской платформы [10], так же, как отсутствие вну
три платформы явных следов вендско-кембрий
ской коллизии и очевидное сходство геологическо
го строения и истории развития рифейских 
разрезов, расположенных в различных частях Си
бирской платформы, подтверждают скорее аль
тернативную точку зрения, согласно которой Си
бирская платформа (возможно, в несколько иной 
конфигурации, чем в настоящее время) к началу 
рифея уже была консолидирована. Это обстоя
тельство дает основание для отнесения палеомаг
нитного результата, полученного по малгинской 
свите, ко всей Сибирской платформе. Значитель
ная удаленность одних изученных разрезов от 
других гарантирует от ошибок, связанных с воз
можным неучетом локальной тектоники.

5,6. Хороший структурный контроль.

Это требование в данном случае подразумева
ет наличие надежной полевой информации, необ



ходимой для восстановления исходного (додефор- 
мационного) положения исследуемых геологичес
ких объектов. Породы малгинской свиты обладают 
хорошо выраженной слоистостью. Это позволяет 
для каждого из опробованных слоев произвести за
меры элементов залегания, необходимые для оп
ределения направления выделенной компоненты 
намагниченности в древней (додеформационной) 
системе координат. Как уже отмечалось выше, 
залегание пород в трех изученных разрезах (Хаа- 
хар, Селия и Эмелекеен) практически не наруше
но, тогда как в разрезе Ингили возможность ис
пользования обычной при палеомагнитных ис
следованиях модели дислокации пород (вращение 
слоев вокруг горизонтальной оси) подтверждает
ся отсутствием каких-либо геологических указа
ний на более сложные дислокации, с одной сторо
ны, и близостью средних палеомагнитных на
правлений, полученных по разрезу Ингили и по 
другим изученным разрезам, с другой.

6. Наличие в изученных объектах векторов 
прямой и обратной полярности, различающихся 
(статистически) на угол, равный 180° -  получен
ный результат полностью удовлетворяет этому 
критерию.

7. Отсутствие сходства положения полученно
го палеомагнитного полюса с положением более 
молодых полюсов -  малгинский палеомагнитный 
полюс находится на заметном удалении от всех 
более молодых полюсов Сибирской платформы 
и, в частности, от палеомагнитных полюсов, по
лученных для верхнерифейских свит Учуро-Май- 
ского региона [9].

Таким образом, согласно схеме Р. Ван дер By, 
малгинский палеомагнитный полюс имеет выс
шую оценку надежности, соответствующей пара
метру Qv, равному 6 или 7.

Выбор полярности. Общий подход к выбору 
полярности палеомагнитных направлений для 
древних пород состоит в использовании принципа 
минимальных перемещений, требующего, чтобы 
из двух возможных положений полюса в качестве 
северного выбиралось то из них, которое наименее 
удалено от наиболее близкого по возрасту одно
именного надежно установленного палеомагнит
ного полюса. При сравнении последовательности 
фанерозойских северных палеомагнитных полю
сов Сибири с рифейскими палеомагнитными по
люсами Учуро-М айского района (рис. 5) кажется 
очевидным, что в качестве северных следует при
нять полюсы, расположенные в центральной и 
западной частях Тихого океана. К  такому же вы
воду пришли М. Сметарс с соавторами [53], вы
полнившие недавно подробный анализ сибирских 
палеомагнитных данных и предложившие кри
вую кажущейся миграции полюса для позднего 
протерозоя и палеозоя Сибирской платформы.

Рис. 4. Распределение векторов намагниченности: А,
Б -  средние направления характеристической намаг
ниченности пород малгинской свиты из обнажений 
Эмелекеен (1), Селия (2), Хаахар (3), Ингили (4) и их 
круги доверия в географической (А) и в стратиграфи
ческой (Б) системах координат; В -  распределение 
векторов характеристической намагниченности га
лек из конгломерато-брекчий из нижней части разре
за Селия.

Согласно этой кривой, мы и выбираем поляр
ность полученных палеомагнитных направлений.

Несмотря на то что число надежных палеомаг
нитных полюсов, на основе которых построена 
кривая М. Сметарса с соавторами, ограничено 
(особенно, если принять во внимание длительность 
рассматриваемого интервала времени), предложен
ная траектория кажущейся миграции полюса хоро
шо аргументирована и на настоящий момент наибо
лее полно отражает имеющиеся палеомагнитные 
данные о характере горизонтальных перемещений 
Сибирской платформы в позднем докембрии и па
леозое. Сделанный выбор предполагает, что векто
ры восточного склонения и отрицательного накло
нения отвечают прямой полярности геомагнитного 
поля, тогда как векторы западного склонения и по
ложительного наклонения соответствуют его об
ратной полярности. С учетом полученных дан
ных это означает, что Сибирская платформа в 
малгинское время находилась в субтропических и 
умеренных широтах Южного полушария и была 
повернута к северу своей современной восточной 
стороной. Следует, однако, отметить, что, по
скольку в последовательности имеющихся палео-
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Рис. 5. Сравнение последовательности фанерозойских 
северных палеомагнитных полюсов Сибири с рифей- 
скими палеомагнитными полюсами Учуро-Майского 
района.
1 , 2 -  тренды палеомагнитных полюсов: 1 -  средне- 
позднерифейский Учуро-Майского района, 2 -  фане- 
розойский Сибири; 3 - 6  -  палеомагнитные полюсы:
3 -  фанерозойские Сибири, 4 -  средне-позднерифей- 
ские Учуро-Майского района [10], 5 -  венда и раннего 
кембрия [53] Сибири, 6 -  малгинской свиты.

магнитных полюсов присутствуют значительные 
п ер ер ы вы  (наиболее дли тельн ы й  из кото р ы х , 
позднериф ейский-ранневендский, соответствует 
интервалу времени не менее 100-120 млн. лет), 
приняты й выбор полярности не следует рассм ат
ривать как безусловный и окончательно доказан 
ный.

Выбор палеомагнитных полюсов Лаврентии.
К  настоящ ему времени известно более трех де
сятков палеомагнитны х полю сов Лаврентии, о т 
вечаю щ их периоду времени 1100-1000 млн. лет.

Таблица 2. Палеомагнитные полюсы Лаврентии

Возраст, 
млн. лет

Палеомагнитный полюс
Источник

Ф А А95

1090-1100 -37.5° 7.9° 14.5° [59]
1050-1075 -24.3° 356.8° 12.0° [59]
1020-1050 1 L/1 оо о 358.0° - [28, 45]

Примечание: см. Примечание к табл. 1.

К. П ауэл с соавторами и А. Вэйл с соавторами 
[45, 59] выполнили ж есткую  селекцию  этих дан
ных, выбирая только  те, которы е наиболее полно 
соответствую т современны м критериям надеж
ности. Сгруппировав эти полю сы по временным 
интервалам , получаем средние палеомагнитны е 
полю сы, приведенные в табл. 2.

Н есмотря на относительно больш ое количест
во имеющихся по Северной А м ерике качествен
ных палеомагнитны х определений, траектория 
кажущ ейся миграции полю са для позднего докем 
брия Лаврентии в настоящ ее время не м ож ет счи
таться окончательно установленной. Это связано 
главным образом с неравномерным распределени
ем полученных палеомагнитных полюсов по вре
менным интервалам. Более того, новые результа
ты, полученные Дж. Парком, Дж. М еертом и Р. Ван 
дер By [37, 41, 42] по породам вендского возраста 
указываю т на то, что в конце позднего докембрия 
Лаврентия испытывала быстрый дрейф  из приэк
ваториальной области к ю жному полюсу, после 
чего к концу кембрия снова вернулась в низкие 
ш ироты . Исходя из этих данных, Дж. П арк [42] 
предложил новую кривую  кажущ ейся миграции 
полю са для позднего докембрия Лаврентии. С о
гласно этой кривой, палеомагнитны е полю сы, 
рассматривавш иеся ранее как ю ж ны е, являю тся 
на самом деле северны ми полю сами и наоборот. 
Т акая интерпретация, однако, влечет за собой 
важ ны е следствия, состоящ ие, в частности, в том, 
что, как указы вается в работах [37,45], возникает 
необходимость либо кардинальны м образом  пе
ресм отреть классическую  конф игурацию  Роди- 
нии, либо изменить полярность гондванских доде- 
вонских палеомагнитны х направлений. О тметим, 
что в том случае, если оба эти варианта оказы ва
ются неприемлемы ми, полностью  разруш ается 
палеомагнитное доказательство  сущ ествования 
Родинии [45], а вместе с ним ставится под сомне
ние и сама гипотеза позднепротерозойского су
перконтинента.

Н а возмож ность иной, чем это обы чно приня
то, интерпретации полярности додевонских палео
магнитны х направлений Гондваны указы вали  
более 20 лет назад П. Ш мидт и У. М оррис [49]. 
Н овы е вы сококачественны е результаты , полу
ченны е недавно по среднепалеозойским породам 
северо-восточной А встралии [21], подтверж даю т 
эту гипотезу. О днако изменение полярности до
девонских палеомагнитны х направлений Гондва
ны, как отм ечает П. Ш мидт [48], с необходимос
тью  влечет за собой (при условии реальности су
щ ествования Родинии) изменение полярности 
палеомагнитных направлений позднего докем б
рия Л аврентии, что зам ечательно согласуется с 
предлож ением Дж. П арка [42]. Таким образом , 
полученные к настоящ ему времени данные даю т 
серьезное основание считать, что приведенные в 
табл. 2 полю сы являю тся северными, а это в свою
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Рис. 6. Палеоширотные положения Сибири и Лаврентии 1000-1100 млн. лет назад: А -  при выборе полярности позд
непротерозойских палеомагнитных направлений Лаврентии согласно Дж. Парку [42]; Б -  при традиционном выборе 
полярности; В -  палеореконструкция взаимного положения Сибири и Лаврентии в малгинское время.
Буквами С и Л на рисунке отмечены Сибирь и Лаврентия соответственно.

очередь означает, что в интервале времени 1100— 
1000 млн. лет Лаврентия находилась в Южном по
лушарии, перемещаясь при этом из умеренных 
широт в приэкваториальные (рис. 6А).

Взаимное положение Сибири и Лаврентии. 
Определение взаимного положения Сибири и Ла
врентии в конце мезопротерозоя существенным 
образом зависит от выбора полярности палеомаг
нитных направлений. Исходя из наших данных, 
мы можем утверждать, что в том случае, если су

ществующая на этот счет до последнего времени 
точка зрения [45, 56] оказалась бы справедлива, 
Сибирь и Лаврентия ни в какой конфигурации не 
могли бы быть объединены в единый континент, 
какой бы из возможных палеомагнитных полю
сов Лаврентии мы не взяли. Расстояние, разделя
ющее в этом случае самые ближние точки этих 
кратонов, составляло бы даже при самой благо
приятной оценке не менее 500 км (см. рис. 6Б).



Напротив, в том случае, если мы принимаем 
выбор полярности палеомагнитных направлений, 
следующий из кривой кажущейся миграции по
люса, предложенной Дж. Парком [42], то палео- 
широтные положения Сибири и Лаврентии ока
зываются взаимно согласованными (см. рис. 6А). 
При этом полученный результат подтверждает 
возможность расположения Сибирского кратона 
вблизи современных северных и северо-восточ
ных границ Лаврентии, как это предполагалось в 
работах П. Хоффмана, К. Конди и О. М. Розена и
С. Пелешаты [23, 29, 43], однако, в отличие от ре
конструкций, предложенных этими авторами, наши 
данные требуют того, чтобы Сибирь была поверну
та к северным и северо-восточным территориям 
Лаврентии своей юго-юго-восточной стороной. 
Этот результат замечательно согласуется с недав
ней реконструкцией Р. Рэйнберда с соавторами
[46], исходившими при ее построении из новых 
изотопных данных, полученных при изучении 
верхнерифейских пород Учуро-Майского района.

Предлагаемая нами реконструкция (см. рис. 6В) 
взаимного положения Сибири и Лаврентии в кон
це мезопротерозоя позволяет гармонично соеди
нить наши палеомагнитные результаты с данны
ми Дж. Парка, П. Шмидта и У. Морриса, Д. Кларка, 
П. Шмидта и Д. Кларка, М. Сметарса с соавторами, 
А. Вэйла с соавторами и Р. Рэйнберда с соавторами 
[21, 42, 46, 48, 49, 53, 59]. Отметим в заключение, 
что для тестирования предложенной реконструк
ции крайне необходимо получить новые надеж
ные палеомагнитные данные по венду и нижнему 
кембрию Сибири, которые позволят окончатель
но разрешить вопрос о полярности рифейских па
леомагнитных направлений Сибири.
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Paleomagnetically Derived Reconstruction of the Relative Positions of Siberia 
and Laurentia in the Terminal Mesoproterozoic
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The paper discusses the results of paleomagnetic studies of rocks from the Malga Formation of the Uchur- 
Maya region (southeastern Siberian craton) that were formed in the terminal Middle Riphean (Late Mesoprot
erozoic). The obtained data are completely consistent with the criteria of paleomagnetic data reliability [58] 
and, being compared with paleomagnetic determinations for approximately coeval rocks from Laurentia, sup
port an assumption that Siberia and Laurentia represent fragments of a single continent. The inferred connection 
between Siberia and Laurentia requires, however, a revision of the polarity of the Late Proterozoic paleomag
netic directions in Laurentia and Gondwana, which complies with the latest data obtained [21, 42,48]. Paleo
magnetic data, which we obtained for the Malga Formation, confirm an assumption that the Siberian craton 
could be located near the modem northern and northeastern Laurentian boundaries [23, 29, 43]. However, in 
contrast to the reconstructions suggested by these authors, our data indicate that Siberia was turned toward the 
northern and northeastern margins of Laurentia by its south-southeastern side. This is in excellent agreement 
with the recent reconstruction [46] based on new isotopic data on the Upper Riphean rocks of the Uchur-Maya 
region.
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В работе рассматриваются структурно-кинематические парагенезы Койкарской зоны сдвиговых 
деформаций, расположенной в центральной части Карельского массива вдоль западного крыла 
Онежской синклинали. В строении зоны участвуют гранитогнейсы раннего архея и позднеархей
ские гранит-зеленокаменные образования, составляющие фундамент Карельского массива, а так
же вулканогенно-осадочные породы раннепротерозойского чехла. Койкарская зона сдвиговых де
формаций является долгоживущим нарушением с существенно сдвиговой кинематикой. В процессе 
ребольского (AR2) тектоно-метаморфического цикла в пределах зоны развиваются объемные ле
восдвиговые перемещения. В раннем протерозое структура испытывает ремобилизацию и приоб
ретает правосдвиговую кинематику. Протерозойские структуры развиваются в значительной мере 
унаследованно от более древнего структурного плана. Структурные парагенезы Койкарской зоны 
характерны для зон сдвиговых деформаций. Их составными элементами являются системы сопря
женных конических складок, главных и вторичных сдвигов Риделя, диагональные складки и сдви
говые дуплексы, структуры вращения и асимметрично построенные структурные формы. Предла
гается выделять особый тип морфоструктур зон сдвиговых деформаций -  купольно-сдвиговые 
структуры. Их формирование связано с объемными сдвиговыми деформациями, охватывающими 
породы фундамента и чехла, с развитием горизонтально-продольного течения горных масс, кото
рое локально трансформируется в зоны продольного нагнетания. В пределах последних возникают 
условия для трехмерных деформаций с появлением вертикальной составляющей перемещений, от
ветственной за формирование куполообразных структур. Предполагается, что в областях сплошно
го развития чехла аналогами не вскрытых морфоструктур этого типа являются брахиформные 
складки, образующие закономерные кулисные системы и, видимо, связанные с активной сдвиговой 
тектоникой подстилающих комплексов.

ВВЕДЕН И Е

Опыт геологических исследований показыва
ет, что интенсивные структурные преобразования 
земной коры часто локализованы в протяженных 
объемных зонах концентрированного проявления 
хрупких и хрупко-пластических деформаций. Тако
го рода структуры рассматривались как линеа- 
ментные зоны, зоны тектонического течения или 
смятия [6, 8, 11, 16]. В англоязычной литературе 
для соответствующих структур существует тер
мин “зона сдвига” (shear zone), который применя
ется к широким зонам объемных складчато-раз
рывных деформаций независимо от их ориенти
ровки в пространстве и имеет механо-физический 
смысл [22, 23, 25, 29, 30, 32]. В русском переводе 
представляется наиболее удачным использовать 
понятие “зона сдвиговых деформаций” (противопо
ставляется термину “сдвиг” в геологическом смыс
ле), так как оно характеризует механизм формиро
вания структур, позволяет рассматривать прогрес
сивное развитие деформаций с позиций сдвигового 
тектонического течения горных масс, а также име- 
ет под собой мощную экспериментальную и ф ак

турную базу, обосновывающую закономерные 
структурные парагенезы, рисунки и кинематиче
ские индикаторы сдвиговых зон [2, 7, 8, 12, 23-27, 
29-32].

Изучение кинематики зон сдвиговых деформа
ций составляет одну из сложнейших задач структур
ной геологии и имеет большое значение для геоди- 
намических реконструкций. Теория структурно-па- 
рагенетического анализа и концепция структурных 
рисунков, разработанные А.В. Лукьяновым, иллю
стрируют чрезвычайно сложное строение нару
шений данного типа с развитием субсинхронных 
кинематически взаимосвязанных разно ориенти
рованных складок, надвигов, сдвигов и сбросо-раз- 
двиговых структур [7, 8]. Мезо- и микроструктуры 
тектонитов зон сдвиговых деформаций (сланцева
тость, кренуляционный кливаж, С-S структуры и 
др.) проявляют еще более сложные пространствен
ные соотношения, характеризуются пересечением 
линейно-плоскостных структурных элементов, но 
являются при этом единым в геомеханическом 
смысле. Основанием для объединения такого ро
да структур в единый парагенез является их кор
реляция по типам тектонитов, по кинематическо



му (единство перемещения) или динамическому 
(единство поля напряжений) признакам [8, 12].

В настоящее время накоплен огромный мате
риал по кинематическим индикаторам зон сдви
говых деформаций. Важнейшими достижениями 
в этой области являются представления о регио
нальных структурных рисунках, вторичных сдви
гах Риделя, С-S структурах, трещинах скалыва
ния и отрыва, асимметричных и сопряженных 
складках, а также деформациях в неоднородных 
средах [2,8,12,18,21,23-25,29—32]. Было также по
казано, что для структурных зон с преобладанием 
деформации простого сдвига (не коаксиальная де
формация) важнейшими кинематическими инди
каторами являются направление вращения гео
логических тел, а такж е степень асимметрии 
структурных рисунков различного масштаба [22, 
25]. Однако в каждом конкретном случае геологи 
сталкиваются с новыми формами структурно-кине
матических парагенезов, с их разноранговой мас
штабной организацией, требующими дальнейшего 
совершенствования методики их изучения. Особую 
сложность представляют случаи, когда формиру
ются долгоживущие зоны сдвиговых деформаций, 
последовательно проникающие в разновозрастные 
структурно-вещественные комплексы с различ
ной реологией (например, из складчато-метамор
фического фундамента в породы перекрываю 
щего чехла) [21, 26-28].

В последнее время были выявлены зоны сдви
говых деформаций в краевых частях Карельско
го массива Балтийского щита [1, 4]. В настоящей 
работе к структурам этого типа предлагается от
носить Койкарскую зону дислокаций, развитую в 
центральной части Карельского массива вдоль за
падного крыла Онежской синклинали (рис. 1, А). 
Детальные структурные исследования в районе 
пос. Гирвас, а такж е анализ картографических 
материалов позволили выявить для данной зоны 
структурно-кинематические парагенезы и пред
ложить модель их развития.

ГЕО Л О ГИ ЧЕС К И Й  О Ч ЕРК
Койкарская зона издавна привлекала внима

ние геологов в связи с рудоносностью кварцевых 
конгломератов и рассматривалась в качестве со
ставного элемента Онежско-Сегозерской систе
мы дислокаций [3, 5, 10, 17, 19]. Данная структура 
имеет крутое залегание и субмеридиональное 
простирание; прослеживается более чем на 100 км 
при ширине от 4 до 10 км (см. рис. 1, А , В). В ее стро
ении участвуют гранитогнейсы раннего архея и по
зднеархейские (лопийские) вулканогенно-осадоч
ные и интрузивные образования, составляющие 
фундамент Карельского массива, а также вулкано- 
генно-осадочные породы раннепротерозойского 
чехла. Все комплексы пород пронизаны линзовид- 
но-петельчатой системой крутопадающих разры 
вов -  зон рассланцевания и бластомилонитизации,

вдоль которых отмечается тектоническое перемер 
шивание линз разновозрастных образований^ 
В целом зона наследует простирание лопийскогс! 
зеленокаменного трога. 5

Структурный облик Койкарской зоны многие^ 
исследователи объясняли глыбовыми перемещение 
ями архейского фундамента либо магматогенными^ 
причинами, которые привели к формированию гра4 
бен-синклиналей и локальных дислокаций, осложе 
няющих в целом полого залегающие породы протек 
розойского чехла [5, 10]. В.С. Войтовичем б ы щ  
обосновано широкое развитие пликативных де4 
формаций чехольного комплекса, связанных со- 
взбросовыми и взбросо-сдвиговыми нарушения-^ 
ми конформных простиранию зоны [3]. При этом| 
автор отмечал, что вертикальные амплитуды пе-г 
ремещений вдоль разрывов составляют первые^ 
десятки метров, тогда как горизонтальные смеще-- 
ния вдоль многих сместителей достигают 300 м | 
Последующими структурными работами в Онеж# 
ско-Сегозерском районе было выявлено три э т а | 
па деформаций ребольского (AR2) и от четыре^ 
до шести этапов позднекарельского (PR^ текто-^ 
нических циклов [9, 17]. Как правило, в установи 
ленной последовательности этапов деформации 
ранние складчатые структуры реконструируются 
как северо-восточные, а более поздние -  имею1! 
северо-западную ориентировку. Некоторыми ис£ 
следователями был отмечен такж е ф акт перма
нентности процессов структурообразования, что 
обосновывается соотношениями сланцеватости с 
лопийскими интрузивными породами и широким 
развитием конседиментационных складок и разры
вов в протерозойских породах [3, 9].

Структурный рисунок Койкарской зоны имеет 
ярко выраженный линейный линзовидно-петельча- 
тый облик. Разновозрастные комплексы пород в 
пределах зоны в значительной степени линеаризо
ваны, но при этом сохраняются элементы кулисно
го и диагонально-асимметричного расположения 
линзовидных тел, складчатых структур и вязких 
разрывов высокого порядка (см. рис. 1, В). Карто
графический облик структурного рисунка может 
быть отнесен к категории миндалевидной вирга
ции, свойственной зонам сдвиговых деформаций 
(по [8,12]). В северной части Койкарской зоны ши
роко развиты кулисно расположенные крупные 
линзовидные структуры, сложенные лопийскими 
зеленокаменными и раннеархейскими гранито
гнейсовыми породами. Тектонические линзы, об
разующие закономерные системы дуплексов, по
[33], часто имеют сигмоидальную форму и огра
ничены вязкими сдвиговыми нарушениями. Гней- 
совидность и сланцеватость в пределах линз суб
конформна их ограничению.

Раннепротерозойские вулканогенно-осадочные 
образования в северной части зоны образуют диа
гонально и конформно ориентированные к про- 
стиранию зоны узко сжатые синклинали. В ю # ' 
ной части зоны складки в породах чехла выпола-



Рис. 1. Схема геологического строения Койкарской зоны сдвиговых деформаций (В ) и ее местоположение (А) (состав
лены с использованием материалов ПГО “Севзапгеология” и [3, 9, 17, 19]).

а схеме В: 7,2 -  ятулий (PRj): вулканогенно-осадочные (7) и терригенные (2) породы; 3 -  сумий-сариолий (PRi): ан- 
ниЗИТ°7  а3аЛЬТЫ и конгломеРаты; 4 -6  -  лопий (AR2): 4 -  осадочно-вулканогенные породы, 5 -  габбро-диориты, 6 -  гра- 

ы’ 7 ~ мигматизированные гнейсы ARj; 8  -  ультрабазиты; 9 -  сдвиговые нарушения: а -  установленные, б  -  пред- 
72 _агаемые’ Ю ~ взбросо-надвиги; 11 -  направления перемещения горных масс: а -  сдвиговые, б  -  тангенциальные; 
п о элементы залегания слоистости (а) и сланцеватости (б ). На схеме А: 13 -  нижнепротерозойские породы; 14 -  ло- 
НокСКИе ^ ^ 2 )  зеленокаменные образования; 15 -  гранитогнейсы ARj. Буквенные обозначения: С -  Семченский зеле- 

аменный трог, К -  Койкарская зона, Он -  Онежская система нарушений.
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ваются, а средние углы  падения слоистости 
составляю т 15°-20°. П ротерозойские породы  об- 

зуют здесь кулисную  систему брахиподобных 
антиклиналей, в ядрах которы х обнаж аю тся ло- 
пийские зеленокам енны е породы  и гранитогней- 
сы раннего архея (см. рис. 1, В). В ы ходы  архей
ских образований в этих структурах принято рас
сматривать как  выступы  ф ундамента, связанны е 
с разломно-блоковой тектоникой [9, 13, 15, 17]. 
Центральную позицию среди этих структур занима
ет Койкарский выступ, в пределах которого были 
проведены детальны е структурно-парагенетиче- 
ские исследования (рис. 2).

ГЕО Л О ГИ ЧЕСКО Е С Т РО ЕН И Е 
КО Й К А РС К О Й  СТРУКТУРЫ

Койкарская структура представляет собой бра- 
хиподобную антиклиналь, в ядре которой выходят 
лопийские зеленокаменные образования и пере
крывающие их со структурно-метаморфическим 
несогласием нижнепротерозойские породы сумий- 
ского и сариолийского надгоризонтов. На всех этих 
комплексах с четким угловым несогласием залега
ют ятулийские вулканогенно-осадочные образова
ния, образующие крылья антиклинали и округ
лую периклиналь, подчеркивающую крутое (45°) 
погружение структуры к северу (см. рис. 2).

В стратиграфическом разрезе лопийских обра
зований, несмотря на некоторые расхождения во 
взглядах разных авторов, в целом, принято выде
лять следующие толщи (снизу вверх): 1) коматии- 
ты, базальты, часто с подушечными и миндалека
менными текстурами, туфы основного состава 
(более 500 м); 2) полимиктовые конгломераты, ан
дезиты, туфы андезитов (около 100 м); 3) туфы раз
личной размерности андезитодацитового и дацито- 
вого состава (около 200 м); 4) тонкое переслаивание 
графитоидных сланцев, песчаников, силицитов с го
ризонтами кислых туфов и доломитов (более 300 м) 
[9, 13, 15]. Осадочно-вулканогенные породы про
рваны субвулканическими телами габбро-диабазов 
и дацитов. Весь комплекс лопийских пород интен
сивно дислоцирован и рассланцован в условиях

зеленосланцевой фации метаморфизма. Слоис
тость и сланцеватость обычно конформны и име
ют крутое залегание.

В северо-восточной части Койкарской анти
клинали лопийские образования с резким угло
вым и структурно-метаморфическим несогласи
ем перекрываются андезитобазальтовыми лава
ми сумийского надгоризонта. На породах сумия с 
угловым несогласием порядка 10° залегаю т глы 
бовые полимиктовые конгломераты сариолия с 
вулканомиктовым цементом. В конгломератах от
сутствует четкая слоистость и сортировка облом
ков, представленных угловатыми глыбами грани- 
тогнейсов, мигматит-гранитов и подстилающих ме- 
таморфизованных лопийских пород. В нижней 
части разреза отмечен горизонт аркозовых пес
чаников мощностью 5-9 м. Сумийско-сариолий- 
ские породы метаморфизованы весьма слабо и 
лишь по отдельным зонам рассланцованы и пре
вращены в зеленые сланцы.

Породы ятулийского надгоризонта залегают с 
резким угловым несогласием на сумийско-сарио- 
лийских либо непосредственно на лопийских обра
зованиях. В основании разреза отмечается базаль
ный горизонт кварцевых конгломератов и гравели
тов мощностью от 15 до 40 м. Выше залегает 
толща континентальных базальтов (мощность 
100-150 м), испытавших слабые зеленокаменные 
и краснокаменные (гематитизация пустот) преоб
разования [14]. В нижней части разреза базальтов 
отмечается горизонт кварцевых гравелитов и ко
сослоистых песчаников; в средней -  развит силл 
габбро-диабазов. Базальтовую толщу с несогласи
ем перекрывают карбонатно-терригенные породы, 
развитые в северо-восточной части района [3]. 
Высокая степень дифференцированности осадков 
ятулия, их незначительная мощность, внутрифор- 
мационные несогласия и конгломераты, признаки 
мелководности осадков (знаки ряби, корочки окис
ления на поверхноста слоев), а также гемататиза- 
ция базальтов свидетельствуют о платформен
ных условиях формирования пород. Вместе с тем в 
ятулийских осадках отмечены признаки проявле
ния конседиментационных складчато-разрывных

2. Схема геологического строения Койкарской антиклинали. Составлена с использованием материалов [3, 9, 15, 17].

/ -  четвертичные отложения; 2-5 -  ятулий (PRj): 2 -  силл габбро-диабазов, 3 -  карбонатно-терригенные породы, 4 -  базаль
ты (звездочка -  вулканическая постройка), 5 -  кварцевые конгломераты и песчаники; 6 -  сариолийские полимиктовые 
конгломераты с маркирующим горизонтом песчаников (PRi); 7 -  сумийские андезитобазальты (PR|); 8-14 -  лопий
ские образования (AR2): 8 -  доломиты, 9 -  графитистые сланцы, песчаники, силицилиты, 10 -  сланцы по туфам 
андезитов и дацитов, 11 -  полимиктовые конгломераты, андезиты, туфы, 12 -  коматииты, базальты и их туфы (звез
дочка -  Койкарский вулкан), 13 -  дациты, 14 -  габбро-диабазы; 15 -  сдвиговые зоны рассланцевания с линзами раз
личных пород; 76, 77- элементы залегания сланцеватости (76) и кливажа скалывания (77); 18-20 -  простирания осе
вых поверхностей складок Fj (18), F2 (79) и F3 (20): а -  антиклиналей, б -  синклиналей; 27 -  элементы залегания сло
истости (а) и линейности удлинения (6); 22 -  направления перемещений вдоль сдвиговых зон мезо-микроуровня (а) и 
макроуровня (б); 23 -  геологические границы (а) и надвиги (б).
^-D -  стереографические равноплощадные проекции на нижнюю планисферу полюсов сланцеватости и слоистости: 

С? ^ 1Ц̂ ВаТОСТЬ лопийских пород, 128 замеров, изолинии 3-5-10-18-20%; В -  слоистость сумийских пород, 48 заме- 
143 С -  слоистость сариолийских пород, 46 замеров, 1-5-12-15%; D -  слоистость ятулийских пород,
е« замера, 1-2-5-7-10-15%. Буквенные обозначения: Fj, F2 и F3 -  осевые плоскости складок первой, второй и треть- 

генерации, LF -  их геометрические шарниры, Р -  ост складчатости.



структур, среди лавовых полей базальтов выявле
ны реликты вулканической постройки трещинного 
типа, что свидетельствует об активном тектониче
ском режиме данной области в ятулийское время 
[3, 14].

СТРУ К ТУ РН О -К И Н ЕМ А ТИ ЧЕС К И Е
П А РА ГЕ Н Е ЗЫ

В Койкарской антиклинали можно выделить 
три основных структурно-формационных комплек
са: 1) фундамент, сложенный лопийскими порода
ми, 2) сумийско-сариолийские образования, состав
ляющие промежуточный комплекс, и 3) ятулийские 
осадочно-вулканогенные породы чехла. Структур
но-кинематические парагенезы изучались раздель
но в каждом из этих комплексов с последующей их 
корреляцией. В целом было выявлено три параге
неза структур, из которых первые два связаны с ло
пийскими породами фундамента, а последний явля
ется единым (сквозным) для всех комплексов.

Структурные парагенезы фундамента. Струк
турными исследованиями Ю.В. Миллера [9] было 
показано, что лопийский комплекс Койкарской 
антиклинали имеет складчато-линзовую структу
ру, состоящую из тектонических разновеликих 
линз, внутри которых отмечаются фрагменты ран
них линейных складок F b осложненных асиммет
ричными складками F2 (см. рис. 2). Ранние складки 
представляют собой сильно сжатые изоклиналь
ные структуры субмеридионального (ССВ 10°) про
стирания. Параллельно их осевым поверхностям 
развита минерализационная сланцеватость S b зани
мающая конформное положение по отношению к 
слоистости. В плоскости сланцеватости развиты бу- 
динаж-структуры, минеральная линейность и ли
нейность удлинения деформированных вклю че
ний (галек, миндалин, лавовых подушек). М орфо
логия сланцеватости в различных породах меняется 
от несовершенной и линзовидно-петельчатой -  в 
массивных базальтах и интрузивных породах -  до 
хорошо развитой композиционной минерально
плоскостной -  в туфах и сланцах. Композиционная 
сланцеватость и минерально-агрегатная линей
ность сформированы серицитом, хлоритом, клино- 
цоизитом, актинолитом, альбитом и кварцем, что 
свидетельствует о формировании структур ранней 
генерации в условиях мусковит-хлоритовой субфа
ции зеленосланцевой фации.

Статистическая обработка замеров ориентиров
ки плоскостей сланцеватости на стереографичес
кой проекции позволяет выделить два основных по
ля концентрации полюсов S { -  в восточном и запад
ном сегментах сетки, с распределением точек по 
дуге большого круга (см. рис. 2, А). Это характери
зует складки Fj как цилиндрические структуры. 
В северном и южном сегментах проекции отмеча
ется ряд полей с рассеиванием полюсов по дугам ма
лых кругов с центрами вращения (оси складчатости 
Р), локализованными в единой плоскости в позици

ях, близких к вертикальным. Такой структурный 
узор позволяет реконструировать единую плос^ 
кость наложенной складчатости F2 (простирание! 
ССВ 20°), а такж е предполагать, что складки вто-3 
рой генерации имеют коническую морфологию щ 
образуют сопряженную систему пликативных 
форм. Это подтверждается и наблюдениями за 
мелкими складками этой генерации. В западном 
борту оз. Келловейлампи, в скальном обнажении, 
представленном в трех срезах, были выявлены 
асимметричные складки течения F2 левого рисун
ка в плане (рис. 3, А , В). Шарниры складок погру
жаются к северу (верхняя часть обнажения) и к 
югу (нижняя часть), а в целом образуется сопря
женная система складок, интерференция кото
рых приводит к формированию колчановидных 
складчатых структур, шарниры которых парал
лельны линейности удлинения.

Шарниры мелких складок F2 имеют различ
ный наклон к горизонту и на стереографической 
проекции рассеиваются вдоль плоскости, поверх
ность которой повернута против часовой стрелки 
на 10° по отношению к полученной геометричес
ки осевой плоскости складок второй генерации 
(см. рис. 3, С и 2, А). Этот ф акт объясняется более 
интенсивным вращением мелких структурных 
форм по отношению к крупным в поле объемных 
левосдвиговых перемещений. Крупные складча
тые структуры F2 имеют такж е левый рисунок с 
подворотом коротких крыльев против часовой 
стрелки под различными углами от структуры к 
структуре (см. рис. 2). Складки расположены диа
гонально-кулисно, образуя рисунок, свойствен
ный зонам сдвиговых деформаций с левосдвиго
вой кинематикой.

Сопряженные и колчановидные складки кони
ческой морфологии, как правило, образуются 
при пластических не коаксиальных сдвиговых де
формациях при условии, что плоскость, подвер
женная деформациям, изначально находилась 
под большими углами к плоскости сдвига [21, 23]. 
В рассматриваемом случае сдвиговые деформа
ции и связанные с ними складки F2 наложены на 
структуры Fj. Учитывая, что общее простирание 
Койкарской зоны сдвига субмеридиональное 
(ССВ 10°-15°), можно предположить, что изна
чальная ориентировка складок первой генерации 
значительно отклонялась от плоскости сдвига и 
была, по-видимому, северо-восточной. Из этого 
следует, что ранние структуры испытали интен
сивные вращения вокруг субвертикальной оси 
против часовой стрелки, что отвечает условиям 
левого сдвига.

Со складками второй генерации связаны раз
нообразные мезо- и микроструктурные формы: по
верхности делимости различного генезиса, зонки 
сдвига высокого порядка, структуры вращения и 
кинк-зоны. Они хорошо обособлены в относитель
но слабо деформированных породах; с нарастанием 
деформации происходит их полная линеаризация и



Рис. 3. Система сопряженных и колчановидных складок F2 в сланцах лопия: А -  реконструкция обнажения в виде блок- 
диаграммы; В -  объемная реконструкция складок по поверхности сланцеватости Sj; С -  стереографическая проекция 
ориентировки шарниров складок F2 (нижняя планисфера).
у -  апотуфовые сланцы; 2 -  силициты; 3 -  минерально-агрегатная линейность. Буквы на схеме: S0 -  слоистость, Sj -  слан
цеватость, S2 -  кливаж скалывания, F2 -  складки второй генерации, L -  линейность удлинения.

Рис. 4. Сочетание структурных парагенезов второй и третьей генераций в лопийских породах: А,В -  зарисовки обна
жений в плане; C , D  -  схемы соотнош ений структур в парагенезах второй (С) и третьей (D) генераций.
У -  деформированны е шаровые базальты; 2 -  апотуфовы е сланцы; 3 -  ориентировка сланцеватости; 4 -  направления 
сдвиговых смещений (а ) и вращения структур (б ); 5 -  линейность удлинения. Буквы на схемах: S0 -  слоистость, Si -  сланце
ватость, S2 -  сланцеватость -  кливаж скалывания, F2, F3 -  складки второй и третьей генераций, С2 -  главные зоны  
сдвига, R2, R3 -  вторичные зонки сдвига Риделя (кренуляционный кливаж) второй и третьей генераций, Т -  трещины  
отрыва, RS -  структуры вращения, Kz-кинк-зоны, L -  линейность удлинения.

слияние в одну плоскость, близкую к поверхности 
что затрудняет диагностику данных структур. 

Наиболее полные структурно-кинематические па
рагенезы второй генерации были отмечены в слабо 
тектонизированных шаровых базальтах в районе 
лопийской вулканической постройки (Койкарский 
вулкан) (см. рис. 2). В одном из случаев был выяв

лен маломощный лавовый поток шаровых ба
зальтов с деформированными подушками, длин
ные оси которых ориентированы полого и диаго
нально к простиранию слоя, образуя линейность 
удлинения L (рис. 4, А). Параллельно удлинению 
подушек развита слабо минерализованная слан
цеватость S2, которая, проникая за пределы лаво-



вого потока во вмещающие апотуфовые сланцы, 
испытывает загиб против часовой стрелки и слива
ется с композиционной сланцеватостью Sb имею
щей субпослойную ориентировку. Линейность уд
линения подушек также испытывает вращение от 
диагонального к конформному положению по ме
ре приближения к контактам потока. Вдоль по
следних развиты бластомилонитовые зонки сры
ва -  главные плоскости сдвига С2. Во вмещающих 
туфосланцах и базальтах развиты диагональные 
вторичны е сдвиговые зонки Риделя (R2) с лево
сдвиговыми смещениями и морфологией крену- 
ляционного кливажа (см. рис. 4, Л). В целом, рас
смотренная совокупность линейно-плоскостных 
элементов образует многократно описанный в ли
тературе структурно-кинематический, в данном 
случае -  левосдвиговый парагенез С-S тектонитов 
[25, 30, 32]. Эта структурная ассоциация может 
быть дополнена диагональными асимметричными 
складками течения F2, располагающимися кулисно 
по отношению к плоскостям главного сдвига С2, 
что было отмечено в близлежащих выходах слан
цев (см. рис. 4, В). В схематизированном виде па
рагенез структур второй генерации изображен на 
рисунке 4, С.

В рассмотренных обнажениях были отмечены 
элементы слабо выраженного структурно-кине
матического парагенеза третьей генерации с право
сдвиговой кинематикой (см. рис. 4, А , В). К  таковым 
относятся наложенные разреженные сколовые 
зонки сдвига R3, трещины отрыва и отслаивания Т3, 
а также кинк-зоны и асимметричные складки F3, се
кущие и сминающие сдвиги и складки второй гене
рации. Эти структуры, с одной стороны, проявляют 
элементы хрупких деформаций, с другой, -  имеют 
признаки пластического течения. Зонки отслаи
вания и отрыва в базальтах часто сопровождают
ся пластичным затеканием вмещающих сланцев, 
кинк-зоны сколовой природы по простиранию 
нередко трансформируются в складки течения 
(см. рис. 4, А , В). Эта ассоциация структур может 
рассматриваться как начальная стадия развития 
объемных правосдвиговых перемещений, пред
шествующая формированию главных плоскостей 
сдвига С (см. рис. 4, D ).

Полно развитые и совершенные структурно-ки
нематические парагенезы третьей генерации весь
ма распространены и развиваются в значительной 
мере унаследованно по более ранним плоскостным 
структурам (рис. 5, А). При этом вдоль плоскостей 
ранних левых сдвигов С2 направление перемеще
ния полярно меняется, -  структуры преобразуются 
в правые сдвиги С3. Это подчеркивается присдвиго- 
вым подворотом вторичных сдвиговых зонок (кре- 
нуляционного кливажа) R2 и правосдвиговыми 
складками течения F3, развитыми вдоль плоскостей 
концентрированного сдвига. Характерно также 
развитие сигмоидальных структур вращения 
(RS3) мелких будин по часовой стрелке, что отра
ж ает вращательный момент в поле правосдвиго

вых перемещений (см. рис. 5, А). Вдоль поверхно^ 
стей раннего кренуляционного кливажа R2, суд^ 
по сигмоидальным загибам сланцеватости, отме-? 
чаются небольшие левосдвиговые перемещения^ 
отражающие кинематику структур второй генерал 
ции (см. рис. 5, В). Поверхности R2 часто подновля
ются конформными, но иногда секущими их зон- 
ками, проявляющими, с одной стороны, признаки 
минерализованного кливажа, с другой, -  левосдви
говых сколов (см. рис. 5, А). Эти структуры, по- 
видимому, представляют собой унаследованно раз
вивающиеся антитетические микросдвиги третьей 
генерации, смещения вдоль которых связаны с вра
щением межсдвиговых литонов по часовой стрел
ке (сдвиг типа “домино”). В структурном параге
незе третьей генерации они занимают позицию 
кливажа-сланцеватости S3 (см. рис. 5, С).

Рассмотренная выше структурная ситуация яв
ляется характерной. Статистическая обработка 
замеров ориентировки сдвиговых зонок типа С, R 
и S отражена на диаграмме, на которой показана 
смена в кинематике второй и третьей генерации, 
а также отмечен ф акт вращения по часовой 
стрелке плоскостей R2 и S2 (см. рис. 5, D ). Резуль
татом такого вращения, отмечаемым также в об
нажениях по постепенному подвороту диагональ
ных сдвиговых зонок к поверхностям С3, является 
переориентировка структур в одну плоскость.

Структуры третьей генерации часто осложне
ны наложенными на них сдвиговыми пликативно- 
дизъюнктивными формами, имеющими аналогич
ную кинематику и плоскостную ориентировку. 
Плоскости главных сдвиговых зонок С3 при этом 
испытывают смятие в асимметричные складки пра
вого рисунка либо осложнены сигмоидальными 
структурами вращения (рис. 6, А). При этом отме
чается появление новые плоскостей сдвига, секу
щих все более ранние структуры. Тем не менее нет 
никаких оснований выделять наложенные структу
ры в обособленный парагенез, -  их развитие связа
но с непрерывностью (перманентностью) процесса 
правосдвигового тектонического течения, с отми
ранием и блокировкой одних структур и зарожде
нием новых, а такж е со сложным чередованием в 
пространстве и времени складчатых и разрывных 
дислокаций.

В лопийских сланцах часто отмечаю тся со
пряженные системы кинк-зон (Kz3), кинемати
ческие пары которых образуют системы продоль
ного (по простиранию сланцеватости) сжатия (см. 
рис. 6, Л , В). В совокупности со структурами пра
вого сдвига типа системы “домино”, представля
ющими собой структуры продольного удлинения, 
эти формы образуют динамопары чередующихся 
по простиранию сегментов сжатия и растяжения 
(см. рис. 5, Л и 6, Л). Это свидетельствует о том, 
что объемные сдвиговые деформации в лопий
ских породах обусловливают общее продольное 
тектоническое течение, развивающееся с разной 
скоростью, в результате чего в пределах зоны те-



Рис. 5. Унаследованное развитие структур третьей генерации по структурам второго этапа деформации в сланцах ло- 
пия: А -  вид обнажения в плане; В, С -  схемы соотношений структур в парагенезах второй (В) и третьей (С) генераций; 
D -  стереографическая проекция на нижнюю планисферу полюсов главных (С2, С3) и вторичных (R2, S3) сдвиговых 
зонок: 32 замера, изолинии -  6-10-28%.
1 -  апотуфовые сланцы; 2 -  графитистые сланцы; 3 -  силициты; 4 -  жилы кварца; 5, 6 -  направления сдвиговых сме
щений второго (5) и третьего (6) этапов деформации; 7 -  направления вращения структур. Буквы на схемах -  см. рис. 4.

Рис. 6. Соотношения структур третьей генерации и сопряженные системы кинк-зон в сланцах лопия; А  -  вид обнаже
ния в плане; В -  стереографическая проекция на нижнюю планисферу полюсов осевых плоскостей кинк-зон (Kz3): 
34 замера, 12-30%.
Условные обозначения см. на рис. 5. Буквенные обозначения см. на рис. 4.

чения формируются области оттока и нагнета
ния. Важной кинематической характеристикой 
продольного течения для структур третьей гене
рации является связанный с ними момент враще

ния по часовой стрелке. Это хорошо видно и на 
стереографической проекции, где вокруг макси
мумов концентрации полюсов осевых плоскостей 
кинк-зон развиты асимметричные поля рассеива-
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Рис. 7. Стереографическая проекция на нижнюю пла
нисферу ориентировки линейности удлинения в ло- 
пийских образованиях (Л) и соотношение линейности 
(L -  удлинение галек) с вектором перемещения (В). 
Условные и буквенные обозначения см. на рис. 4.

ния, вытянутые по ходу часовой стрелки (см. 
рис. 6, В ). Пересечение вращающихся плоскостей 
образует субвертикальную линию -  ось вращения 
(см. рис. 5, D и 6, В).

Рассматривая картографический структурный 
рисунок лопийского комплекса в ядре Койкар- 
ской антиклинали, можно отметить много общего 
в его морфологии с мезо- и микроструктурами, опи
санными выше. Крупные тектонические линзы об
разованы сочетанием зон интенсивного рассланце- 
вания и разлинзования пород, имеющих север-севе- 
ро-восточное и север-северо-западное простирания 
(см. рис. 2). Из них первая система сопоставима с 
зонами главного сдвига (С) и соответствует общему 
простиранию Койкарской зоны. Смещения вдоль 
этих зон, судя по структурам тектонитов, отражают 
смену левосдвиговой кинематики на правосдвиго
вую. Нарушения север-северо-западного простира
ния, как правило, соответствуют левым сдвигам и, 
видимо, являются аналогами вторичных сдвиго
вых зонок Риделя (R2), выявленных в микро
структурах второй генерации. Обе системы нару
шений срезают складки F{; со складками второй 
генерации они формировались субсинхронно: в 
одних случаях срезают их, в других -  сами испыты
вают смятие. Вместе с тем, эти разрывы проника
ют в нижнепротерозойские вулканогенно-осадоч
ные породы, что позволяет рассматривать их как 
долгоживущие структуры унаследованного разви
тия. По-видимому, крупные тектонические линзы 
изначально сформировались как система дуплек
сов растяжения -  линз, образованных левосдвиго
выми зонами С2 и R2. В условиях последующих 
правосдвиговых смещений система переродилась 
в дуплексы сжатия с вращением линз по часовой 
стрелке (модель сдвига “домино”).

Важную характеристику кинематики крупных 
тектонических линз дает анализ структурного пове

дения линейности удлинения деформированных га
лек и других включений. На стереографическо$ 
проекции линейность этого типа рассеивается 
вдоль плоскости, соответствующей главному на-! 
правлению сдвигообразования (ССВ 10°) (рис. 7, А)± 
В пределах тектонических линз эта закономер-! 
ность проявляется в пологой ориентировке тра
екторий линейности в их центральных частях ц 
постепенном ее погружении (до вертикального 
положения) в областях выклинивания линзовид
ных тел (см. рис. 2). Известно, что линейность уд
линения отраж ает результирующее направление 
тектонического перемещения (результирующий 
эллипсоид деформации [25]). Этот ф акт под
тверждается и наблюдениями, сделанными в об
ластях выклинивания линз, где часто фиксирует
ся соответствие крутого положения линейности с 
результирующим вектором перемещения, выяв
ленного по смещениям в горизонтальных и вер
тикальных срезах (см. рис. 7, В ). Таким образом, 
в продольном разрезе тектонических линз фикси
руются элементы концентрически организован
ных траекторий перемещения.

В целом в породах фундамента развиты струк
туры объемных сдвиговых деформаций, повторя
ющиеся в высокой степени подобия на разных 
масштабных уровнях. Левосдвиговые парагенезы 
структур генерации сменяются, с унаследованием 
плоскостных элементов, правосдвиговыми струк
турно-кинематическими парагенезами третьей 
генерации.

Структурные парагенезы сумийско-сариолий- 
ского комплекса. Андезитобазальтовые лавы су- 
мия и конгломераты сариолия слагают крупную 
складчато-линзовую структуру в районе северного 
замыкания Койкарской антиклинали (см. рис. 2). 
Разрывы, ограничивающие линзу, имеют сквоз
ное развитие: прослеживаясь в лопийские обра
зования, имеют кинематические признаки сдви
говых структур третьей генерации, выявленной в 
лопийском комплексе. В целом слабо метаморфи- 
зованные протерозойские породы в этих зонах пре
образованы в бластомилониты зеленосланцевой 
фации, идентичные тектонитам в лопийских обра
зованиях. В породах сумия и сариолия фиксируются 
две системы сопряженных складок конической 
морфологии, осевые плоскости которых образуют 
острый угол (см. рис. 2, В, С). Складки не пересе
каются, что видно на карте: сжатия в южной час
ти линзы субмеридиональная складка (в породах су
мия) по направлению к северу плавно угасает и в по
ле сариолийских конгломератов затухает почти 
полностью, сменяясь складкой север-северо-запад
ного простирания (см. рис. 2). Кливаж осевой плос
кости отсутствует, но во всем объеме линзы развит 
кливаж разлома, представляющий собой мелкие 
зонки складывания, которые имеют аналогич
ную ориентировку с плоскостями С3 в лопийских 
породах. Траектория кливажа скалывания в пре
делах линзы испытывают сигмоидальный загиб,



указывающий на момент вращения по часовой 
стрелке (см. рис. 2).

Таким образом, сумийско-сариолийские образо
вания обнаруживают во многом сходную с лопий- 
ским комплексом складчато-линзовую структуру. 
Развитые в них конические складки свидетельству
ют о проявлении сдвиговых деформаций. Факт со
пряженности складок указывает на большой угол 
между плоскостью сдвигообразования и поверхнос
тями, сминаемыми в складки. Очевидно, на началь
ном этапе формирования структуры сдвиговые де
формации вдоль крутопадающих поверхностей в 
фундаменте отражались в полого залегающих су- 
мийско-сариолийских породах, приводя к разви
тию сопряженных складок. В последующем ком
плекс был пронизан сдвигами, в результате чего 
сформировалась линзовидная структура, унасле- 
дованно отраженная от линзовых структур фун
дамента. Х арактер вращения этой линзы, а также 
тип тектонитов и кинематика сдвиговых зон поз
воляет коррелировать данный структурный пара
генез со структурами третьей генерации.

Структурные парагенезы чехла. Вулканоген
но-осадочные породы ятулийского чехла слагают 
крылья Койкарской антиклинали и залегают с не
согласием либо на сумийско-сариолийских образо
ваниях, либо непосредственно на породах лопий- 
ского фундамента (см. рис. 2). Базальная поверх
ность контакта и слоистость ятулийских пород 
образуют субизометричную пликативную структу
ру. На стереографической проекции полюса этих 
поверхностей рассеиваются в пределах концентри
ческого поля, отражающего структурный узор ку
полообразной структуры (см. рис. 2, D). Вместе с 
тем отмечается две полосы концентрации полю
сов вдоль малодуговых траекторий, что соответ
ствует двум системам, по-видимому, сопряжен
ных складок конической морфологии, осложня
ющих морфоструктуру. Осевые плоскости этих 
складок составляют острый угол (55°), который 
более чем в два раза превышает угол между со
пряженными складками в сумийско-сариолий
ских породах (см. рис. 2 ,5 , С, D). Система складок 
северо-восточного (ССВ 15°) простирания имеет 
субвертикальную ось складчатости и, в целом, 
конформна простиранию Койкарской зоны сдви
говых деформаций. Складки северо-западного на
правления осложняют крылья Койкарской анти
клинали, имеют относительно пологую ось склад
чатости и занимают диагональное положение в 
общей структуре зоны (см. рис. 2).

Относительно слабо метаморфизованные и 
полого залегающие слои ятулийских пород рассе
каются разветвленной системой крутопадающих 
зон сдвиговых деформаций, ширина которых порой 
превышает 200 м (см. рис. 2). В их пределах породы 
интенсивно рассланцованы и разлинзованы, пре
вращены в альбит-биотит-хлоритовые (по базаль
там) и серицит-кварцевые (по терригенным поро
дам) бластомилониты. По отношению к общему

простиранию Койкарской зоны данные наруше
ния образуют системы конформных и диагональ
ных структур. Н екоторые из них прослеживают
ся в породы сумийско-сариолийского и лопийско- 
го комплекса, осложняя контакты сдвиговыми 
смещениями. В северо-западном замыкании Кой
карской антиклинали крутопадающие сдвиговые 
зоны, развитые в лопийских породах, в месте пе
ресечения с контактом ятулийских пород секут 
его и, вместе с тем, расщепляются на ряд субпос
лойных надвигов -  базальных срывов чехла (см. 
рис. 2). В разрезе такая структура имеет вид паль
мового дерева.

Во внутренней структуре конформных нару
шений отмечается закономерный структурно-ки
нематический парагенез правосдвиговых пласти
ческих деформаций (рис. 8, А). По пространст
венной ориентировке и набору структурных форм, 
по вещественному составу тектонитов и кинемати
ческому признаку данный парагенез сопоставим 
со структурами третьей генерации, развитыми в 
лопийском комплексе. Сочетание главных сдви
говых зонок (С3) и вторичных сдвигов Риделя (R3) 
обусловливает линзовидную структуру зон (см. 
рис. 8, А). Длинные оси тектонических линз обычно 
имеют субгоризонтальное положение, а размеры 
линзовидных тел вдоль этих осей варьируют от 
первых сантиметров до десятков метров. Процес
сы пластических деформаций в пределах зон мно
гократно подновлялись, о чем свидетельствуют 
складки течения, осложняющие эпидотовые и 
кварцевые жилы трещин отрыва Т3.

Система диагональных нарушений представ
лена антитетическими сдвиговыми зонами с лево
сдвиговой кинематикой. Их смесители, имея чаще 
крутое положение, нередко приспосабливаются к 
поверхности слоистости ятулийских пород, рассла
ивая чехольный комплекс. В принятой системе 
классификации диагональные сдвиги, по-видимо
му, соответствуют вторичным антитетическим 
сдвигам типа Х3 [30, 32]. На стереографической 
проекции полюса плоскостей нарушений этой си
стемы образуют поле в юго-западном сегменте 
полусферы (см. рис. 8, В). Для максимума концен
трации полюсов построена средняя плоскость Х3. 
Два асимметричных хвоста полей рассеивания 
указываю т на тенденции вращения этих структур 
по часовой стрелке и некоторого выполажива- 
ния -  приспособления к поверхностям слоистос
ти. Построенная на этой же проекции средняя 
плоскость конформных сдвигов (С3) определяет 
поверхность, к которой происходит вращение 
структур Х3. По всей видимости, такая ситуация 
соответствует развитию объемных правосдвиго
вых деформаций с  вращением структур по прин
ципу “домино”.

З а  пределами зон сдвиговых деформаций яту- 
лийские породы дислоцированы слабо: локально 
развит кливаж разлома, простирание которого, в 
целом, подчинено простиранию главных сдвиговых



Рис. 8. Структуры третьей генерации в ятулийских породах: А -  фрагмент обнажения зоны сдвиговых деформаций 
(план); В -  стереографическая проекция на нижнюю планисферу полюсов главных (С3) и вторичных (R3-X 3) сдвиго: 
вых зон: 84 замера, изолинии 3-6-10-15-20%; С, D -  кливаж скалывания, секущий контакты ятулийских и лопийских 
пород; Е -  стереографическая проекция ориентировки линейности удлинения в породах ятулия (нижняя планисфера). 
1 -  сланцы; 2 -  кварц-эпидотовые жилы; 3 , 4 -  ятулийские песчаники (3) и конгломераты (4); 5 , 6 -  направления сдви
говых перемещений (5) и вращения (6). Буквы на схемах -  см. рис. 4.

зон С3. Часто отмечается сквозное проникание яту- 
лийского кливажа в лопийские породы, где он сли
вается с конформно ориентированными с ним пло
скостными структурами третьей генерации (см. 
рис. 8, С). Иногда такие соотношения осложнены 
послойными срывами (см. рис. 8, D).

Линейность удлинения в ятулийских породах 
проявлена слабо. В зонах повышенной деформи
рованное™  изначально округлые гальки конгло
мератов приобретают явное удлинение (соотно
шения длинной и короткой осей от 2 : 1 до 3 : 1) в 
плоскости кливажа. На стереографической про
екции линейность ятулийских пород обнаружива
ет ту же тенденцию, что и линейность лопийского 
комплекса, -  рассеивается вдоль плоскости север- 
северо-восточного простирания (см. рис. 8, Е). Этот 
ф акт свидетельствует о том, что и в породах чехла 
сдвиговое тектоническое течение реализуется по 
траекториям, имеющим в продольном сечении (по 
простиранию сдвигов) концентрическое строение.

Приведенные выше данные позволяют выде
лить единый тип деформации, приводящей к ремо
билизации ранних структур в породах фундамента 
и прогрессивному структурообразованию в поро

дах чехла. В структурно-кинематическом отноше
нии он соответствует объемным сдвиговым дефор
мациям с правосдвиговой кинематикой. Вязкие 
сдвиги в пределах чехла наследуют простирания на
рушений фундамента и являются, таким образом, 
сквозными и “просвечивающими” сквозь призму 
осадков. Складчатая структура ятулийского ком
плекса, по-видимому, начинала формироваться с 
некоторым опережением по отношению к разры 
вам: сдвиговые деформации фундамента вдоль 
крутопадающих сместителей, перекрытых поло
го залегающим чехлом, отразились в образова
нии сопряженной системы диагональных и кон
формных складок чехла. Результатом взаимодей
ствия сдвиговой тектоники фундамента и чехла, 
по-видимому, явилась куполообразная структура -  
Койкарская антиклиналь, модель развития кото
рой приводится ниже.

М ОДЕЛЬ Ф ОРМ ИРО ВАН ИЯ 
К О Й К А РС К О Й  А Н ТИ К Л И Н А Л И

Объемная модель современной структуры Кой- 
карской антиклинали, судя по морфологии ба
зальной поверхности чехла, плавно облегающей



Рис. 9. Объемная модель Койкарской купольно-сдвиговой структуры (Л) и этапы ее формирования (В-Е) (пояснения 
см. в тексте).
1~4 -  стрелки, указывающие направления вращения (У), сдвиговых (2) и вертикальных составляющих (3) перемеще
ний, удлинения (4); 5 -  фундамент (а) и чехол (б) на схеме Е. Буквенные обозначения см. на рис. 4.

пликативный выступ фундамента, иллюстрирует 
ее куполообразный облик (рис. 9, А). Структура 
несколько нарушена рассекающими ее сдвигами 
и оперяющими их субпослойными срывами. О т
мечается система диагональных складок чехла, 
ориентированных в соответствии с объемными 
правосдвиговыми перемещениями. Породы ло- 
пийского фундамента в ядре Койкарской анти
клинали образуют кулисную систему линзовид
ных тел (дуплексов сжатия), вращающихся по ча
совой стрелке в поле правосдвиговых смещений. 
Такого типа деформация соответствует сдвигу по 
принципу “домино”. Она с высокой степенью по
добия повторяется в структурах мезо- и микро
уровней, отражая объемный характер сдвиговых 
деформаций. К ак было показано выше, результа
том этой деформации является общее продоль
ное тектоническое течение горных пород, что 
приводит к появлению локальных областей лате
рально-продольного растяжения и нагнетания. 
В пределах последних возникают условия для 
трехмерных деформаций [20]. Концентрические 
траектории линейности удлинения, отражающие 
направление тектонического течения вещества в 
пределах линзовидных тел, по-видимому, также 
связаны с локальными вариациями полей напря

жения в условиях продольного течения (см. 
рис. 9, А ). Не исключен, впрочем, и вариант раз
вития шарнирных взбросо-сдвиговых смещений, 
что и обусловливает появление концентрически 
замкнутых контуров траекторий перемещения.

Учитывая сумму имеющихся данных, можно 
предположить, что формирование Койкарской 
куполообразной структуры является результа
том комплексного взаимодействия ряда ф акто
ров: 1) объемные сдвиговые деформации с преоб
ладающим горизонтально-продольным переме
щением горных масс, 2) одновременное развитие 
деформации сдвига в породах фундамента и чех
ла, 3) развитие трехмерной деформации в струк
турах типа дуплексов сжатия, с появлением вер
тикальной составляющей перемещений, 4) вра
щение линзовидных тел вокруг субвертикальной 
оси, 5) концентрически организованные траекто
рии тектонического течения. Во многом сходные 
ф акторы  были выявлены путем математическо
го анализа трехмерных складок, развитых в пре
делах П лато Аппалачи в западной Пенсильвании
[24]. Для этих структур было такж е отмечено ку
лисообразное расположение и сопутствующее им 
развитие системы сопряженных складок. Эти 
признаки соблюдаются и в данном случае в мас
штабе всей Койкарской зоны сдвиговых дефор



маций. Структуры типа Койкарской антиклина
ли, видимо, есть смысл относить к своеобразному 
типу купольно-сдвиговых структур, развитие ко
торых обусловлено сложным взаимодействием 
пород метаморфического фундамента и чехла в 
условиях сдвиговых деформаций.

Последовательность развития структурных па
рагенезов в пределах Койкарской купольно-сдвиго
вой структуры представляется в следующем виде. 
В позднем архее в процессе ребольского тектоно- 
метаморфического цикла формируется система 
линейных складок F b имеющих в современных ко
ординатах северо-восточную ориентировку (см. 
рис. 9, В). Можно предполагать, что их образова
ние было связано с начальными этапами дефор
мации сдвига. Последующее развитие деформа
ций с левосдвиговой кинематикой приводит к по
явлению асимметричных складок F2, продольных 
сдвигов С2 и диагональных нарушений Риделя R2 
(см. рис. 9, С). Сочетание последних обусловлива
ет появление складчато-линзовой структуры, ко
торая развивалась синхронно со складчатостью и 
с взаимоналожением складчатых и разрывных 
структур друг на друга (см. рис. 9, D). В раннем 
протерозое происходит смена в кинематике сдви
говых зон, -  левый сдвиг сменяется правым (см. 
рис. 9, Е). При этом плоскостные структурные 
элементы древних структур наследуются моло
дыми, фундамент продолжает испытывать плас
тические сдвиговые деформации в режиме ремо
билизации. Достоверно можно утверждать, что 
протерозойские сдвиговые деформации начали 
проявляться после накопления сумийско-сариолий- 
ского переходного комплекса (возможно, и рань
ше), который образует складчато-линзовую струк
туру промежуточной морфологии между структу
рами фундамента и ятулийского чехла. Развитые в 
переходном комплексе сопряженные складки от
личаются от ятулийских меньшим углом между 
осевыми поверхностями сопряженных складча
тых систем (см. рис. 2, В-D ). Это объясняется тем, 
что сдвиговые деформации с вращательным мо
ментом в сумийско-сариолийских породах прояв
лялись еще до накопления ятулийского чехла и 
продолжались в том же режиме после его форми
рования. В конечном итоге в результате ком
плексного взаимодействия пород фундамента и 
чехла в поле сдвиговых деформаций формирует
ся Койкарская купольно-сдвиговая структура.

О БС У Ж Д ЕН И Е
Анализ структурного рисунка Койкарской зо

ны в сопоставлении с рассмотренными в работе 
структурно-кинематическими парагенезами Кой
карской антиклинали позволяет выявить у них 
много общего. Развитые в пределах зоны системы 
дуплексов, диагональные и конформные сопря
женные складки, главные и вторичные сдвиговые 
нарушения, сопоставимые с рассмотренными вы-

ше, указывают на единство процессов структур^ 
но-кинематических преобразований на всем ed 
протяжении (см. рис. 1 ,5 ). \

По структурно-кинематическим парагенезам! 
Койкарская зона во многом сходна с описанным# 
в литературе зонами сдвиговых деформаций, раз
витыми в породах метаморфического фундамен
та и перекрываю щего его чехла. К таковым от
носятся сдвиговые зоны Армориканского масси
ва, Западной Мессеты в М арокко, а также сдвиги 
Иберийской арки [12, 22, 26-28]. Как показывает 
опыт полевых и экспериментальных исследова
ний, характерными структурами зон сдвиговых 
деформаций являются конические сопряженные 
и колчановидные складки, главные и вторичные 
сдвиги Риделя, С-S структуры и структуры враще
ния, полого ориентированная линейность удлине
ния, диагональные складки чехла и системы дуп
лексов, асимметрично организованные морфо- 
структуры и структурные рисунки [22,23,25,29,30, 
32, 33]. Этот далеко не полный перечень охватыва
ет структуры, являющиеся важнейшими кинемати
ческими индикаторами. Их совокупность составля
ет структурные парагенезы Койкарской зоны, что, 
собственно, и позволяет рассматривать данную 
структуру как зону сдвиговых деформаций.

Методика структурного анализа нуждается в 
дальнейшем совершенствовании: выявлен™ новых 
структурно-кинематических типов и расшифровке 
их пространственного взаимодействия. На осно
вании изложенного в работе материала предлага
ется выделять купольно-сдвиговые структуры 
как особый тип морфоструктур зон сдвиговых де
формаций. В рассмотренном случае они имеют 
протерозойский возраст, дискордантно наложе
ны на различные структуры фундамента и обра
зуют кулисно расположенные системы, сочетаю 
щиеся со сдвиговыми нарушениями. Начальным 
условием развития этих форм является наличие 
складчато-метаморфического фундамента и по
лого залегающего чехла. Объемные сдвиговые 
деформации, охватывающие одновременно эти 
два комплекса, обусловливают общее преоблада
ющее горизонтально-продольное течение горных 
масс, которое локально трансформируется в зоны 
продольного нагнетания. В пределах последних 
возникают условия для развития трехмерной де
формации [20, 24] с появлением вертикальной со
ставляющей перемещений, ответственной, в дан
ном случае, за формирование куполообразных 
структур. В областях нагнетания формируются так
же тектонические линзы -  дуплексы сжатия, вра
щение которых вокруг субвертикальной оси также 
является дополнительным фактором этого процес
са. Возможность развития такого рода структур 
была обоснована путем математического анализа 
трехмерных складок, развитых в пределах Плато 
Аппалачи [24]. Не исключено, что в областях 
сплошного развития чехла аналогами невскрытых 
купольно-сдвиговых структур являются брахи-



формные складки, образующие закономерные 
кулисные системы. Изучение этих структур в це
лях выявления “слепых”, но активных в процессе 
эволюции платформ зон сдвиговых деформаций 
имеет большое значение для геодинамических 
построений.

Другим важным аспектом данной работы явля
ется расшифровка кинематической истории разви
тия Койкарской зоны сдвиговых деформаций. Б ы 
ло показано, что для этой структуры свойственно 
формирование сопряженных систем различно 
ориентированных складок и разрывов, которые 
часто трактуют как результат нескольких этапов 
деформации [17]. Нужно отметить, что геометри
ческий подход к выделению структурных парагене
зов в условиях деформации сдвига следует приме
нять осторожно, так как в этом случае в рамках еди
ного деформационного процесса структуры не 
имеют постоянной ориентировки в пространстве и 
испытывают непрерывное вращение с разной ско
ростью. Асимметрично организованные структур
ные рисунки и сопряженные структуры часто 
имеют ложный облик наложенных полискладча- 
тых форм.

Для структурных парагенезов Койкарской зо
ны важнейшим корреляционным признаком яв
ляется их кинематика. В целом можно выделить 
два основных структурно-кинематических типа 
сдвиговых деформаций, связанных с позднеар
хейскими левосдвиговыми и раннепротерозойски
ми правосдвиговыми перемещениями. На протеро
зойском этапе данная зона развивалась, в значи
тельной мере наследуя лопийский зеленокаменный 
трог. Вопрос, в чем состоит причина изменения 
кинематики данной зоны, остается открытым. 
Весьма вероятно, что это связано не со сменой 
ориентировки внешних полей тектонических на
пряжений, а с вращением всей Койкарской зоны 
по отношению к ним. Такое допущение предпо
лагает высокую степень объемной подвижности 
и значительное изменение первичного облика и 
формы всего Карельского массива. Если это так, то 
Койкарскую зону следует рассматривать во взаимо
действии с другими системами нарушений, в частно
сти, с зонами северо-западного транскарельского 
простирания. Кинематическая характеристика, а 
также информация о направлении вращения этих 
сопряженных структур могут значительно допол
нить наши представления о геодинамике Карель
ского массива.

ЗА К Л Ю ЧЕН И Е
1. Койкарская структура представляет собой 

зону сдвиговых деформаций с горизонтально
продольным вертикально-плоскостным тектони
ческим течением горных масс. Данная зона явля
ется долгоживущим нарушением с существенно 
сдвиговой кинематикой. Ранние периоды ее раз
вития связаны с ребольским тектоно-метаморфи-

ческим циклом; на этом этапе в пределах зоны 
развиваются объемные левосдвиговые переме
щения. В раннем протерозое структура испыты
вает ремобилизацию и приобретает правосдвиго
вую кинематику. Протерозойские структуры раз
виваются в значительной мере унаследованно от 
более древнего структурного плана.

2. Составными элементами структурных параге
незов Койкарской зоны являются системы сопря
женных конических складок, главных и вторичных 
сдвигов Риделя, диагональные складки чехла и 
сдвиговые дуплексы, структуры вращения и асим
метрично построенные структурные формы.

3. Важными структурными элементами Койкар
ской зоны являются купольно-сдвиговые структу
ры, которые предлагается выделять как особый 
тип морфоструктур зон сдвиговых деформаций. Их 
формирование связано с объемными сдвиговыми 
деформациями, охватывающими одновременно по
роды метаморфического фундамента и чехла, с раз
витием горизонтально-продольного течения гор
ных масс, которое локально трансформируется в 
зоны продольного нагнетания. В пределах послед
них возникают условия для развития трехмерной 
деформации с появлением вертикальной состав
ляющей перемещений, ответственной за форми
рование куполообразных структур.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (грант № 96-05-64412 и 99-05-65366).
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Structural Assemblages and Kinematics of the Koikar Shear Zone,
Karelian Massif

S. Yu. Kolodyazhnyi
Geological Institute, Russian Academy of Sciences,

Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia

This paper examines the structural-kinematic assemblages of the Koikar shear zone, which is situated in the 
center of the Karelian massif along the western limb of the Onega syncline. The zone consists of Lower 
Archean granite gneisses and Upper Archean granite-greenstone rocks, which make up the basement of the 
Karelian massif, and volcanic-sedimentary rocks of the Lower Proterozoic cover. The Koikar shear zone is a 
long-lived deformation structure dominated by shear kinematics. In the course of the Rebolian (AR@2) tec- 
tono-metamorphic cycle, the zone experienced three-dimensional left-lateral motions. In the Early Proterozoic, 
the zone underwent remobilization and acquired right-lateral kinematics. Proterozoic structures were largely 
inherited from the pre-existing structural fabric. The structural assemblages of the Koikar zone are typical of 
shear zones. Their components are systems of conjugate cone folds, principal and secondary Riedel shears, di
agonal folds of the cover, shear duplexes, rotation structures, and asymmetrically built structural features. A 
special type of shear zone morphostructure is proposed: domal shear structure. Structures of this type are pro
duced by three-dimensional shear deformations involving basement and cover rocks and horizontal longitudi
nal rock-mass flow, which is locally transformed into longitudinal injection zones. The latter zones provide 
conditions for bulk deformations with a vertical component, which is responsible for the emergence of domal 
structures. Presumably, the analogues of unexposed morphostructures of this type in areas with a continuous 
sedimentary cover are brachyform folds that form regular en echelon systems and are apparently related to the 
active shear tectonics of the underlying complexes.
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Параметры состояния литосферы Земли в архее охарактеризованы на основе данных геологичес
кой летописи. Симатический и сиалический сегменты архейской коры сформированы к рубежу 3.9-
3.8 млрд. лет. Физико-географические условия земной поверхности к этому времени были близки 
современным: температуры на несколько десятков градусов выше современных, глубоководные 
океанические бассейны омывали участки высокостоящей континентальной суши с расчлененным 
рельефом. Размеры раннеархейских “континентов” первоначально были относительно невелики, 
но быстро увеличивались. К рубежу 3.3-3.0 млрд, лет мощность килевидной литосферы под наиболее 
крупными кратонами (> 0.5 млн. км2) достигала 150-200 км. Мощность и распределение температур в 
континентальной коре й в субконтинентальной литосферной мантии и температуры нисходящих ман
тийных потоков были близки современным. Архейские континенты, по крайней мере к 3.0 млрд, лет, 
характеризовались жесткостью, сопоставимой с жесткостью современных континентальных плит. 
Ультрамафит-мафитовый состав “океанических” сегментов литосферной оболочки и низкий уро
вень температур на поверхности Земли должны были обеспечивать переменный характер плавуче
сти “океанических” сегментов, необходимый для их вовлечения в мантийную конвекцию. К рубежу
3.8 млрд, лет вершины вулканических построек в океанах располагались ниже уровня водной по
верхности, чем определялась гидратация пород океанической литосферы. Эти оценки позволяют 
предполагать функционирование тектоники плит с 3.9-3.8 млрд, лет, за исключением внутриконти- 
нентальных процессов, которые уверенно распознаются лишь с рубежа 3.1-2.9 млрд. лет.

ВВЕДЕНИЕ

В отечественной литературе, начиная с работ 
Л.П. Зоненшайна и М.И. Кузьмина [11], понятие 
“геодинамика используется в широком смысле и 
включает как общую, или глобальную, геодина
мику, так и частную геодинамику, построенную 
на основе тектоники плит” (с. 3). Оба раздела ге
одинамики тесто взаимосвязаны, но принципи
ально отличаются объектами и методами иссле
дований. Для первого более удачно наименование 
“глубинная геодинамика”, которое используется 
Н.Л. Добрецовым и А.Г. Кирдяшкиным [7]. Глав
ным объектом глубинной геодинамики является 
планета в целом, основное внимание уделяется 
“подкоровым процессам, происходящим на границе 
литосфера-астеносфера в активных зонах Земли, и 
на границе верхняя-нижняя мантия и нижняя ман
тия-ядро” [7, с. 5]. Объектами второго раздела гео
динамики являются тектоносфера Земли и прежде 
всего те ее части, которые доступны непосредст
венному наблюдению и изучению. Раздел удобно 
именовать “геодинамикой тектоносферы”. Основ
ные геодинамические модели, отвечающие этому 
Разделу, получили название “тектоники плит” и 
горячих точек” [63]. Для второй модели исполь

зуются и другие наименования: “тектоника плю- 
м°в” [63] и “тектоника горячих полей” [10, 12].

Возможность анализа раннедокембрийских про
цессов в рамках моделей тектоники плит и горячих 
точек далеко не очевидна. С теоретической точки 
зрения, представления о своеобразии геодинамики 
архея опираются на признаки принципиально ино
го, чем в настоящее время, теплового состояния 
планеты в ранние периоды геологической истории 
Земли.

В статье рассмотрены оценки параметров со
стояния архейской тектоносферы Земли, получен
ные в геологической летописи. На этой основе оха
рактеризованы возможности проявления в архее 
тектонических процессов, рассматриваемых в рам
ках актуалистического подхода в соответствии с 
моделями тектоники плит и тектоники плюмов.

ТЕК ТО Н И К А  ПЛИТ
При характеристике тектоники плит выделя

ют основные “постулаты”, “базовые идеи” и т.п. 
[7, 24, 31, 33]. Термин “базовые модели”, исполь
зованный в работе “Геодинамические реконст
рукции” [2], представляется мне наиболее удач
ным. Моделью тектоники плит не определены 
какие-либо временные границы ее применимос
ти. В принципе она может быть использована для 
характеристики как прошлых, так и будущих со
бытий в эволюции Земли. В следствие того, что



модель разработана на основе исследований со
временных геологических процессов, в ее описа
ние введены моменты, обязательность которых 
для тектоники плит прошлой или будущей Земли 
не очевидна.

Поэтому необходимо сформулировать харак
теристики базовых моделей таким образом, что
бы придать им, возможно, более общий характер:

1. Зем ля концентрически расслоена и состоит 
из металлического ядра и силикатной оболочки, 
образованной внешней тектоносферой и подтекто- 
носферной мантией. Тектоносфера в свою очередь 
делится на литосферу и астеносферу. Литосфера, 
включающая кору и верхнюю часть верхней 
мантии, характеризуется относительно высокой 
вязкостью. Она подстилается астеносферой, от
личающейся пониженной вязкостью. Мощность 
литосферы достигает 400 км, астеносферы варьи
рует от 60 до 400 км.

2. Источником энергии тектонических процес
сов является непрерывно созидаемое глубинное 
тепло планеты, независимо от природы его со
ставляющих.

3. Главным механизмом движения планетного 
вещества, является конвекция -  плотностная (теп
ловая) и, возможно, химико-плотностная. Перепад 
температур между глубинами и поверхностью пла
неты обеспечивается низкой температурой послед
ней, которая определяется космическими причина
ми и диссипацией глубинного тепла через внешние 
оболочки планеты -  гидросферу и атмосферу.

4. Тектонические процессы в жесткой холод
ной литосфере являются следствием вовлечения 
некоторых из ее сегментов в конвективные пере
мещения пластичного вещества горячей подлито
сферной мантии.

5. По особенностям участия в конвекции выде
ляются два типа литосферных сегментов (плит): 
первого (симатического или океанического) типа, 
обладающие знакопеременной плавучестью отно
сительно подлитосферной мантии и второго (сиа- 
лического или континентального) типа с посто
янной положительной плавучестью.

Последнее положение нуждается в пояснении. 
Участием океанических плит в конвекции опреде
ляется их временный (эмерджентный) характер: 
они возникают и наращиваются за счет дифферен
циации и охлаждения мантийного вещества в восхо
дящих горячих струях, обладают в момент появле
ния положительной плавучестью, горизонтально 
перемещаются вдоль поверхности планеты, ото
двигаясь от места выхода восходящей струи и теряя 
плавучесть по мере охлаждения вплоть до приня
тия ею отрицательных значений, затем вовлека
ются в погружающиеся потоки мантийного вещ е
ства и постепенно вновь разогреваются, частично 
гомогенезируясь в мантии. При этом не важно, 
как именно происходит погружение -  посредст
вом субдукции или как следствие формирования

мощных пакетов оббдуцированных пластин или 
иным способом. Возникновение и наращивание 
континентальных плит определяется экстракцией 
легкоплавких и геохимически некогерентных ком
понентов из горных пород океанических сегмен
тов и их фиксацией в континентальной коре Земли. 
Постоянная положительная плавучесть холодных 
континентальных плит определяется низкой сред
ней плотностью вещества коры и подкоровой ли
тосферы относительно конвектирующей подли
тосферной мантии. Близкая характеристика мо
дели тектоники плит предложена японскими 
исследователями [58, 60].

Граничные условия модели тектоники плит мо
гут быть сформулированы следующим образом:

1. Вовлечение мантийного вещества во всем 
объеме или только в верхней мантии или даже в ча
сти объема верхней мантии в конвективные движе
ния. (Это условие реализуется при определенном 
уровне разогрева земных недр и существовании 
холодного верхнего погранслоя. Мантийная кон
векция непосредственно проявляется в латераль
ных перемещениях литосферных плит.)

2. Дифференциация мантийного вещества в 
ходе конвекции, сопровождающаяся отделением 
относительно легкоплавких парциальных распла
вов от конвектирующей мантии, при кристаллиза
ции которых должны формироваться низкоплот
ные породы. (В настоящее время теоретически и 
эмпирически показано, что при распределении 
температур в мании, отвечающем условиям кон
векции, в поднимающихся потоках мантийного ве
щества по мере подъема и приближения к поверх
ности обязательно происходит парциальное плав
ление, а в некоторых, наиболее горячих, струях 
плавление может достигать весьма высокой сте
пени -  до 50% при образовании коматиитовых 
расплавов.)

3. Низкая температура поверхности является 
также условием кристаллизации парциальных май- 
тийных расплавов и формирования за их счет и за 
счет потерявшей пластичность части мантийного 
рестита жесткой внешней оболочки планеты -  
литосферы.

4. Переменный характер плавучести части сег
ментов литосферной оболочки, необходимый для 
ее вовлечения в мантийную конвекцию, и ста
бильная положительная плавучесть других сег
ментов литосферы, обеспечивающая появление и 
наращивание континентов и необратимость эво
люционных изменений.

5. Существование гидросферы, чем определя
ется возможность гидратации пород океаничес
кой литосферы. В современной Земле стабиль
ной положительной плавучестью обладает лито
сфера континентального типа. В рамках модели 
тектоники плит наращивание континентальной 
литосферы непосредственно связано с повтор
ным плавлением пород погружающейся в ман
тию в процессе субдукции гидратированной океа



нИческой литосферы. Поэтому, вне зависимости 
0т того, каким способом были созданы наиболее 
ранние фрагменты континентальной литосферы, 
это условие является необходимым для функцио
нирования тектоники плит.

Эволюция тектонических процессов и геоди- 
намических обстановок в рамках модели текто
ники плит (“эволюция тектоники плит") опреде
ляется эволюцией параметров планеты: теплово
го режима, особенностей конвекции, тепловых и 
вещественных неоднородностей недр, роста кон
тинентальных литосферных сегментов за счет со
кращения океанических. Необратимый характер 
вещественной эволюции литосферы и глубинных 
оболочек Земли  в значительной степени опреде
ляется перманентным ростом континентальных 
плит. В отсутствие этого процесса конвекция в 
силикатной мантии имела бы чисто тепловой ха
рактер, несмотря на временные эф ф екты , свя
занные с частичным разделением мантийного ве
щества при парциальном плавлении, так как при 
последующем погружении “океанических” плит 
вещество океанической коры снова было бы так 
или иначе перераспределено в мантии, переме
шиваемой конвективным круговоротом. Единст
венным следствием подобного перемешивания 
могло стать создание вещественных мантийных 
неоднородностей, а эволюция силикатного веще
ства Земли пошла бы по совершенно иному пути.

В соответствии со смыслом базовых моделей, 
геодинамическая модель т ект оники плит  ха
рактеризует современное, прош лое и будущее 
состояния Зем ли при условии сохранения соот
ветствия эт ого состояния базовым моделям. 
При этом размеры, количество и взаимное распо
ложение плит могут варьировать в широких преде
лах. Минимальным количеством и максимальными 
размерами плит характеризуются периоды форми
рования суперконтинентов (“Пангей”), когда число 
плит может сокращаться до двух. Максимальное 
количество плит, в принципе, не ограничено. Под
черкнем, что в сформулированных выше базовых 
моделях не участвуют в явном виде ни понятия ге- 
одинамических обстановок, ни представления о 
магматических или метаморфических процессах, 
ни упоминания о многих других явлениях и про
цессах, модели которых согласуются с базовыми 
моделями тектоники плит, но отнюдь не заменя
ют и не исчерпывают их.

К настоящему времени зарубежные и отечест
венные исследователи раннего докембрия, мно
гие из которых до последнего времени с большой 
осторожностью оценивали возможность текто- 
но-плитных реконструкций раннедокембрийской 
эволюции, находят все больше доказательств 
Функционирования в раннем докембрии геодина- 
мических механизмов тектоники плит. Возмож
ности такого подхода к интерпретации раннедо- 
кембрийских комплексов обстоятельно рассмот

рены К.С. Конди [13, 43], Ч .Б. Борукаевым [1], 
Г.М. Друговой, В.А, Глебовицким и др. [10],
В.Е. Хаиным и Н.А. Бож ко [33], О.Г. Сорохти- 
ным и С.А. Ушаковым [29], М.В. Минцем и др. 
[21], А.М. Гудвином [51], а такж е в тематических 
сборниках [37, 69].

М ОДЕЛЬ ГОРЯЧИХ Т О Ч Е К
Первоначально, начиная с У. Моргана [63], тер

мином “плюм-тектоника” (“тектоника плюмов”) 
обозначали явления, связанные с изолированными 
восходящими струями горячего мантийного веще
ства (плюмами или плюмажами). Выходы этих 
струй к поверхности фиксируются проявлениями 
специфического магматизма горячих точек или го
рячих пятен. Согласно У. Моргану, формирование 
и эволюция плюмов происходят вне прямой связи с 
мантийной конвекцией и определяются стационар
ными и относительно долгоживущими термальны
ми аномалиями в нижней мантии. Эти представле
ния получили развитие в работах Л.П. Зоненшайна 
и М.И. Кузьмина [10, 12], а затем теоретические 
и экспериментальные обоснования в работах 
Н.Л. Добрецова и А.Г. Кирдяшкина [7]. В недав
них работах японских исследователей [50, 58, 60] 
развиты представления о мантийных потоках 
глобального ранга, как восходящих, так и нисходя
щих (“суперплюмах”). Они рассматривают “горя
чие точки” в качестве проявления струй высоких 
порядков, отделяющихся от восходящих суперплю- 
мов по мере их приближения к поверхности. 
В свою очередь в монографии Н.Л. Добрецова и 
А.Г. Кирдяшкина в качестве “суперплюмов” рас
сматриваются крупные восходящие (но не нисхо
дящие!) потоки мантийного вещества, зарождаю
щиеся на границе ядра и нижней мантии в опреде
ленной связи с процессами тепловой конвекции 
[8]. При приближении этих струй к земной поверх
ности они могут ветвиться, образуя струи (плюмы) 
более высоких порядков, результатом активности 
которых является магматизм горячих точек и го
рячих полей. Близкая картина была продемонст
рирована результатами численного моделирова
ния мантийной конвекции при участии фрагмен
тов плавучей континентальной литосферы, 
проведенного В.В. Рыковым и В.П. Трубициным 
[26]. Согласно интерпретации этих авторов, кон
тиненты играют роль своеобразных “тепловых 
клапанов”, определяющих возникновение новых 
восходящих потоков в мантии преимущественно 
под континентами. Такие вновь возникающие по
токи могут рассматриваться в качестве плюмов, а 
их дальнейшая эволюция или отмирание зависят 
от целого ряда условий. Модель согласуется с 
первоначальными идеями У. Моргана о возмож
ности перерождения “горячих точек” в континен
тальные рифты [63].

Различное использование и толкование терми
нов вносит путаницу. Ниже будут использоваться



термины “горячие точки” и ‘‘горячие поля”, в пони
мании которых существует единство. “Плюмы” 
также будут упоминаться в понимании У. Моргана, 
Л.П. Зоненшайна и Н.Л. Добрецова с коллегами.

Реальные геологические объекты, фиксирую
щие размещение горячих точек, представлены 
проявлениями внутриплитного магматизма в пре
делах океанических (толеиты, щелочные базаль
ты и щелочные кислые лавы океанических остро
вов) и континентальных плит (толеиты траппов, 
щелочные граниты, ультраосновные-щелочные 
комплексы, карбонатиты, кимберлиты). Уникаль
ные проявления верхнемелового коматиитового 
вулканизма, который может быть связан с функ
ционированием Галапагосской горячей точки, со
средоточены в пределах Карибского бассейна и 
территории Восточной Пацифики близ побережья 
Коста-Рики и Колумбии (о. Горгона [49], о. К ю ра
сао, фрагменты офиолитовых комплексов Ни- 
коя-Тортугал и Ромерал [36]). Предполагается, 
что с активностью мантийных плюмов связаны 
проявления траппового магматизма. Согласно 
У. Моргану [63], с эволюцией плюмов продуциру
ющих трапповый магматизм, связано зарождение 
и развитие континентальных рифтов, последую
щий раскол континентов и заложение молодых 
океанических структур.

Вместе с тем, гипотеза мантийных плюмов по
стоянно критикуется О.Г. Сорохтиным. Наиболее 
существенное возражение связано с тем, что из вул
канов, ассоциируемых с горячими точками, излива
ются щелочные базальты. При этом известно, что 
магмы щелочных базальтов являются относитель
но “холодными” расплавами (1100-1200°С), возни
кающими при минимальной степени плавления 
мантийного вещества. Соответствующие условия 
возможны на глубинах 80-90 км. При высоких тем
пературах, существенно превышающих солидус 
мантийного вещества, которые следовало ожидать 
исходя из идеи “горячих точек” должны были вы
плавляться пикритовые базальты или коматии- 
ты. Согласно О.Г. Сорохтину и С.А. Ушакову [29], 
специфический внутриплитный магматизм, связы
ваемый с “горячими точками” или “горячими по
лями”, проявляется “только тогда, когда в лито
сферной оболочке возникают сквозные трещины, 
дренирующие верхние слои астеносферы и запол
няемые поступающими из них расплавами”.

Важная роль в формировании специфических 
составов внутриплитных магм, особенно таких, как 
кимберлитовые и карбонатитовые расплавы, свя
зывается такж е и с затягиванием в мантию осад
ков в процессе субдукции океанической литосфе
ры. Их “усвоением” может определяться формиро
вание своеобразных “вторично оплодотворенных” 
мантийных пород -  источников “обогащенных” 
расплавов [30, 71]. Эта версия представляет осо
бый интерес в связи с тем, что изверженные по
роды горячих точек сохраняют свои геохимичес
кие особенности и после совмещения их со струк

турами срединно-океанических хребтов (толеиты 
обогащенного типа). В этом случае предположение 
о минимальном уровне парциального плавления по. 
род мантийного источника для объяснения их гео. 
химической специфики дополняется признанием 
специфического характера мантийного источника.

В тектонической жизни современной Земли, 
роль геологических процессов, рассматриваемых 
в рамках модели горячих точек, заметно уступает 
роли процессов, отвечающих модели тектоники 
плит. Однако при обращении к наиболее ранним 
стадиям геологической истории многие исследо
ватели предполагают противоположные соотно
шения, вплоть до признания процессов, связан
ных с мантийными плюмами, в качестве единст
венного механизма формирования древнейшей 
земной коры и литосферы в целом [5, 32].

О Ц ЕН К И  Ф И ЗИ Ч ЕС К И Х  ПАРА М ЕТРОВ 
А РХ ЕЙ С К О Й  ТЕК ТО Н О С Ф ЕРЫ

Согласно теоретическим оценкам, в той или 
иной степени учитывающим разнообразные источ
ники энергии (радиоактивный распад, энергия ак
креции и гравитационной дифференциации планет
ного вещества, энергия приливного торможения) 
теплогенерация в архейской мантии й тепловой по
ток через поверхность планеты превышали со
временный уровень в 2-7 раз [13, 29, 40]. Тепловое 
состояние мантии регулируется как уровнем тепло- 
генерации и вкладом других источников энергии, 
так и условиями и особенностями теплопереноса и 
диссипации тепла через поверхность планеты. Осо
бенно эффективным регулятором теплового режи
ма является конвекция, возникающая по мере до
стижения определенного уровня прогрева и соот
ветствующего снижения вязкости мантийного 
вещества. В современной Земле основная часть 
теплового потока через поверхность Земли связана 
с океаническими пространствами. В более ранние 
периоды геологической истории эта доля была еще 
выше -  согласно расчетам О.Г. Сорохтина и
С.А. Ушакова [29], за 4.0 млрд, лет геологической 
истории Земли через кору океанического типа 
было потеряно около 90% всего полученного Зем 
лей тепла. Таким образом, оценки, свидетельст
вующие о высоком уровне генерации тепла в не
драх Земли, не являются сами по себе свидетель
ством столь же значительных температурных 
отличий ранней и современной Земли.

Современные представления о распределении 
разновозрастных пород в континентальной коре 
и о неизменности объема Земли свидетельствуют 
о постепенно-прерывистом росте континентальной 
коры в истории Земли. При этом преобладающая 
часть “плавучей” континентальной коры не вовле
калась в мантийный кругооборот. Скорость роста 
континентальной коры на порядок ниже скорости 
океанического корообразования. В соответствии



с этим, на поверхности планеты в архее были пер
воначально размещены ограниченные по разме
рам “континентальные ядра”. На остальной части 
поверхности формировалась мафическая кора, 
фрагменты которой сегодняшнему наблюдению 
не доступны.

Ниже рассматриваются данные геологической 
летописи, позволяющие оценить, в какой мере 
граничные условия модели тектоники плит вы
полнялись на ранних стадиях геологической эво
люции Земли.

Теоретические модели эволюции литосферы 
Земли позволяют получить приблизительные 
оценки термодинамических параметров раннедо- 
кембрийской литосферы, значительно варьирую
щие в зависимости от содержания моделей и прини
маемых их авторами граничных условий, таких как 
степень гетерогенности аккреции космического ве
щества, эволюция теплового режима ранней Зем 
ли. С другой стороны, многие параметры состояния 
раннедокембрийской литосферы могут быть оце
нены эмпирически. Важнейшими параметрами 
древнейшей коры и литосферы являются их мощ
ность, состав, соотношения сиалического (“конти
нентального”) и мафического (“океанического”) 
компонентов, латеральные размеры обособленных 
фрагментов литосферы “континентального” и 
“океанического” типов, распределения температур, 
особенности флюидных потоков. Знание этих па
раметров создает основу для эмпирической оцен
ки ограничений актуалистического подхода к 
анализу геологических процессов в архее и в ран
нем докембрии, в целом.

Состояние земной поверхности. Приемлемость 
актуалистического метода для исследований таких 
геологических процессов, как осадконакопление, 
вулканизм и т.п., для любых этапов геологичес
кой истории давно уже не подвергается сомне
нию. Использование этого метода применительно к 
раннему докембрию оказалось возможным после 
того, как был установлен раннеархейский возраст 
древнейших зеленокаменных поясов -  геологичес
ких структур, в которых сохранились слабо мета- 
морфизованные, в том числе принадлежащие пре- 
нит-пумпеллиитовой фации, осадочно-вулканоген
ные разрезы.

Особенности пород, слагающих разрезы зеле
нокаменных поясов, позволяют оценить физико- 
географические условия  раннеархейской земной 
поверхности. Наличие в основании разреза древ
нейшего пояса Исуа (3.9-3.8 млрд, лет [67]) кома- 
тиитовых и толеитовых пиллоу-лав и хемогенных 
осадков, представленных породами полосчатой 
железисто-кремнистой формации, свидетельст
вует о существовании к этому времени обширных 
и глубоких водных бассейнов. Этим обстоятельст
вом зафиксирована важнейшая особенность зем
ной поверхности: наличие гидросферы . Согласно 
К. Конди [13], слоистые кремнистые, сидеритовые, 
сульфидоносные, карбонатные и железистые осад

ки, отлагающиеся в современных океанах, идентич
ны этим породам в архейских зеленокаменных раз
резах, что должно свидетельствовать о близких 
свойствах современной и архейской морской воды. 
К  аналогичному заключению пришел О.М. Розен
[25], анализируя особенности литогенеза на ран
ней Земле.

Оценки температур воды в архейских морских 
бассейнах получены в результате изучения кисло- 
родно-изотопных отношений. Эти отношения в 
глинистых сланцах нижней части разреза пояса 
Барбертон (Южная Африка) указывают на темпе
ратуры порядка 70°С [57]. Близкая оценка (около 
100°С) получена при изучении изотопного соста
ва кислорода первичных и вторичных минералов 
подушечных лав коматиитов и толеитов того же 
разреза [27]. Согласно этим оценкам, темпера
т уры  поверхности раннеархейской Земли  со
ставляли примерно 70-100°С, что мало отличает
ся от современных условий.

Соотношения уровня воды и высоты вулкани
ческих построек в океанах -  следующий параметр, 
характеризующий физико-географические особен
ности земной поверхности в архее. Этими соотно
шениями определяется, в частности, возможность 
или невозможность гидратации океанической ко
ры. Значение этого параметра состоит в том, что 
гидратированностью коры непосредственно опре
деляется водонасыщение потоков, формирую
щихся при дефлюидизации океанической литосфе
ры при ее погружении в мантию. В свою очередь 
именно участием водного флюида определяется 
возникновение водонасыщенных магм острово- 
дужного и окраинно-континентального типов. 
Сошлемся на результаты исследований древней
шего комплекса пород, близких по составу поро
дам современной океанической коры, в пределах 
зеленокаменного пояса Барбертон (Южная Афри
ка). Согласно данным М.Дж. де Вита и Р.А. Харта
[47], в разрезе этого пояса размещены комагма- 
тичные мафит-ультрамафитовые пиллоу-лавы 
(3.48-3.49 млрд, лет), известные как офиолитовый 
комплекс Джеймстаун, которые были надвинуты 
на вулканический террейн островодужного типа 
спустя 45 млн. лет после их формирования. Ран
ние метаморфические преобразования пород, ми
нералогия метаморфических минералов, темпера
туры метаморфизма и степень гидратации пород 
идентичны таковым в продуктах гидротермальных 
систем, функционирующих в спрединговых зонах 
современных океанов. Эти и подобные данные сви
детельствуют о том, что не только накопление ма- 
фит-ультрамафитовых вулканитов, сосредоточен
ных ныне в зеленокаменных поясах, происходило в 
подводных условиях, но и соответствующие вулка
нические аппараты также находились ниже уровня 
поверхности воды. С долей условности эти оценки 
могут быть перенесены к уровню 3.9-3.8 млрд, лет, 
опираясь на наличие метаморфизованных пил- 
лоу-лав в пределах пояса Исуа (Гренландия) [61].



Из последнего заключения следует и другой вы
вод: уже в раннем архее существовали крупные по
нижения земной поверхности, заполненные водой -  
аналоги современных океанов. Говоря об аналогии 
этих бассейнов с современными океанами, мы 
имеем здесь в виду как географическое, так и ге
ологическое содержание этого термина: водные 
пространства значительной глубины (не менее 
1.5-2.0 км), которая в силу ограничений, налагае
мых изостазией, не может быть достигнута в случае 
эпиконтинентальных бассейнов. Значительные 
глубины бассейнов осадконакопления следуют и из 
участия мощных толщ пиллоу-лав и осадков турби- 
дитового типа в разрезах зеленокаменных поясов. 
В свою очередь подобные глубины в условиях ре
альных уклонов рельеф а земной поверхности 
указываю т и на значительные латеральные раз
меры этих бассейнов.

Геохронологическими исследованиями заф ик
сировано появление в геологической летописи по
род серогнейсовых ассоциаций 3.9-3.8 млрд, лет на
зад и наиболее ранних проявлений гранулитового 
метаморфизма -  3.65-3.60 млрд, лет назад. Следова
тельно, в начале раннего архея существовали и уча
стки конт инент альной коры , которые в той  
или иной степени могут  рассматриваться в ка
честве прообраза современных континентов.

Существует значительное количество седимен- 
тологических данных, показывающих, что относи
т ельная высота м ат ериков над уровнем м оря  
менялась весьма незначит ельно , начиная уже с 
3.7 млрд, лет назад. Главным свидетельством явля
ются особенности состава прибрежных терриген- 
ных морских отложений, прослеживаемых во всей 
летописи осадконакопления, включая архейские зе
ленокаменные пояса [13]. Исследования зеленока
менных поясов в пределах архейского кратона Пил- 
бара (Зал. Австралия) позволили выявить угловое 
стратиграфическое несогласие отделяющее зеле
нокаменный разрез группы Варравуна (3.46 млрд, 
лет) от подстилающей части разреза, прорванной 
гранитоидами с возрастом 3.5 млрд. лет. Эти со
отношения указывают на существование высоко
стоящей континентальной суши (и соответствен
но континентальной коры, мощность которой не 
уступала современной), подвергавшейся глубо
кой денудации с появлением гранитоидов на уров
не эрозионного среза по меньшей мере к 3.5 млрд, 
лет [39].

А бсолю т ны е и относит ельные размеры кон
т инент ов и океанов поддаются более приблизи
тельным оценкам. Несмотря на расхождения в 
оценках скорости роста континентальной коры, 
практически всеми исследователями принимается, 
что формирование континентальной коры проис
ходило прерывисто-постепенно, в том числе, и на 
раннедокембрийском этапе геологической исто
рии. В пользу этой оценки, в первую очередь, сви
детельствуют весьма ограниченные размеры древ
нейшей коры в составе современных континентов

[13, 14, 43]. Существующие оценки условий воз
никновения первых “континентальных ядер” со
средоточены, в основном, вокруг пяти вариантов: 
1 -  “ядра”, или “острова” сиалической коры были 
сформированы в результате дифференциации пол
ностью расплавленных участков мантии, появле
нию которых могли способствовать удары круп
нейших метеоритов и высокое содержание воды в 
первичном мантийном веществе [33]; 2 -  формиро
вание наиболее древней континентальной коры 
происходило за счет преобразования более ран
ней мафит-ультрамафитовой коры под воздейст
вием тектонических процессов, связанных с при
током  тепла и флю идов из мантии [5, 14, 22, 29]; 
3 -  формирование древнейшей коры в результате 
вторичного плавления гидратированной мафит- 
ультрамафитовой коры океанического типа, погру
жавшейся в мантию по мере нарастания ее мощно
сти в результате “торошения” или иных процессов, 
отличающихся от современной субдукции [18, 29, 
47]; 4 -  формирование древнейшей тоналит-трон- 
дьемит-гранодиоритовой коры в результате пар
циального плавления гидратированной мафит- 
ультрамафитовой океанической коры, непосред
ственно связанного с субдукцией современного 
типа, но с несколько иными термальными харак
теристиками [59]; 5 -  формирование гранит-миг- 
матитовых комплексов тоналит-трондьемит-гра- 
нодиоритового типа в результате гранитизации 
ранее сформированных симатических или сиали- 
ческих пород под воздействием расплавов и вод
ных флюидных потоков, генерируемых в связи с 
субдукцией современного типа [21]. Перечислен
ные концепции согласуются в том, что первона
чально размеры континентов были малы и со 
временем постепенно возрастали.

Понятия “большие” и “малые” размеры в от
ношении древнейших континентов остаются от
носительными. С тем, чтобы оценить их сопоста
вимость с размерами континентов, “пригодных” 
для участия в процессах тектоники плит, можно 
использовать признаки и масштабы проявления 
внутриконтинентальных процессов. В рамках кон
вективных и плюмовых моделей предполагается, 
что поднимающиеся струи нагретого мантийного 
вещества, достигая холодной поверхности планеты, 
преобразуются в латеральные потоки. При этом 
взаимодействие “плавучей” континентальной лито
сферы и восходящей струи, исходя из общих сооб
ражений, может происходить двояко -  континен
тальный фрагмент может сохранить устойчивость 
и подвергнуться воздействию восходящей струи или 
переместиться под воздействием латерального по
тока и “избежать” существенных преобразований 
под воздействием восходящей струи. Очевидно, 
что тот или иной вариант взаимодействия в зна
чительной степени должен определяться разме
рами континентального фрагмента: первый ва
риант вероятен при значительных, второй -  при 
малых размерах. Высказанное соображение под



тверждается результатами численного моделиро
вания мантийной конвекции при участии фрагмен
тов плавучей литосферы [26]. Иными словами, сте
пень проявления внутриплитных процессов может 
рассматриваться как качественный показатель от
носительных размеров континентов. Вместе с тем, 
использование этого критерия затруднено неодно
значностью интерпретаций части геологических 
данных, относящихся к раннему архею. Фактически 
единственным показателем возникновения ста
бильных континентальных фрагментов значитель
ного размера, не зависящим от интерпретационных 
проблем, является формирование внутриконтинен- 
тальных осадочных бассейнов. Наиболее древними 
образованиями подобного рода являются бассейны 
Понгола Витватерсранд и Вентерсдорп в преде
лах Каапваальского кратона в Южной Африке, 
сформированные 3.1-2.9 млрд, лет назад и запол
ненные слабо деформированными вулканогенно
осадочными отложениями. Поперечные размеры 
Каапваальского кратона по оценке М. де Вита и 
Р.А. Х арта [47] к этому времени превыш али 
1000 км (длина Японской дуги). Следовательно, 
рубеж 3.1 млрд, лет, приблизительно соответ
ствующий границе среднего и позднего архея, 
фиксирует появление континентальных образо
ваний, сопоставимых по своим размерам и ста
бильности с современными континентами [48].

Достоверные фрагменты древнейшей мафит- 
ультрамафитовой коры сохранились только в 
разрезах зеленокаменных поясов, подобно тому, 
как фрагменты коры домезозойских океанов со
хранились в сутурах и тектонических пластинах 
покровно-складчатых поясов.

Итак, геологическая летопись свидетельствует о 
существовании уже в раннем архее “континентов” и 
“океанов” с корой соответствующих типов. Фраг
менты каких-либо иных древнейших коровых обра
зований (например, анортозитовой коры) отсутст
вуют. Поэтому, хотя возможность существования 
коры подобного типа не может быть исключена, 
предположения о ее существовании остаются ги
потетическими.

Оценки мощности и температурных вариаций 
в архейской континентальной коре. Выше отме
чено, что признаки высокого стояния суши ран
неархейского континента (3.5 млрд, лет), ф раг
менты которого сохранились в пределах кратона 
Пилбара (Австралия), свидетельствуют о близ
кой современной мощности континентальной ко
ры этого континента [39]. Более точные оценки 
могут быть получены на основе данных о Р-Т па
раметрах и флюидном режиме метаморфизма 
горных пород. Особенности распределения тем
ператур в верхних уровнях коры охарактеризова
ны данными о параметрах метаморфизма зелено
каменных ассоциаций гранит-зеленокаменных 
областей. Среднему и нижнему уровням конти
нентальной коры отвечает формирование двух

типов высокотемпературных ассоциаций: грану- 
литовых ассоциаций гранулито-гнейсовых поясов 
и гранито-гнейсовых ассоциаций гранит-зелено
каменных областей.

Гранулитовые ассоциации. Наиболее высокие 
значения Р-Т параметров в архейской континен
тальной коре установлены в результате исследо
вания пород гранулитовой фации, образующих 
гранулито-гнейсовые пояса. Исследования двух 
последних десятилетий показали, что гранулито- 
вый метаморфизм не является специфическим 
архейским феноменом, а проявляется в течение 
всей геологической истории Земли. Наиболее 
значительные по размерам гранулито-гнейсовые 
пояса принадлежат ранне- и поздне-протерозой
скому этапам геологической истории [52, 53, 68].

Имеющиеся данные свидетельствуют об от
сутствии существенных различий в уровне пара
метров гранулитового метаморфизма разновоз
растных гранулито-гнейсовых поясов от раннего 
архея до мезозоя и кайнозоя [19, 20, 52, 53, 62]. 
Принимая гранулито-гнейсовые ассоциации в ка
честве фрагментов сечений нижней коры, можно 
рассматривать оценки условий метаморфизма 
этих ассоциаций в качестве характеристики Р-Т 
параметров нижней коры во время высокотемпе
ратурного метаморфизма в интервале глубин от 
раздела кора-мантия до -15 -2 0  км. Породы в ос
новании разрезов поясов в тех случаях, когда в их 
строении участвуют син- или преметаморфичес- 
кие тела мафит-ультрамафитов, могут рассмат
риваться в качестве наиболее глубинных коро
вых ассоциаций, которые первоначально разме
щались около коро-мантийной границы.

Результаты выполненного автором совместно 
с А.Н. Кониловым обобщения данных о Р-Т пара
метрах формирования гранулитовых ассоциаций 
различного возраста позволяют выделить два 
типа разрезов коры в ареалах гранулит ового  
метаморфизма. П ервый отвечает нормальной и 
ут оненной коре (25-40 км). Высокие и улътра- 
высокие температуры (до 1050°С) установлены  
в наиболее глубинных разност ях гранулитов 
эт ого типа. Температуры в верхней части т а
ких сечений коры (до глубин 10-15 км) сост авля
ли  750-800°С. Вт орой т ип соответствует  
ут олщ енной коре (50-55 км). Он характ еризует
ся умеренно высокими температурами в нижней 
коре (от 700-800°С около раздела кора-мантия 
и до 650-700°С в верхней части нижней коры).

Соответственно могут быть выделены два типа 
гранулитового метаморфизма: ГМ1 и ГМ2. “Внут
ренний”, отвечающий собственно области гранули
тового метаморфизма температурный градиент в 
нижней коре непосредственно во время гранули
тового метаморфизма варьирует в пределах 5 - 
10°С/км. Температуры в соответствующих сечени
ях верхней коры должны быть высокими, равно 
как и значения Т/Р. Температурный градиент в



верхней коре в подобных случаях варьирует от 
25°С/км (ГМ1) до 100-120°С/км (ГМ2). Мощность 
коры в ареалах гранулитового метаморфизма на
ходится в пределах 40-55 км (архей и ранний проте
розой) и 25-55 км (поздний докембрий и фанеро- 
зой). Единственное “возрастное” различие облас
тей коры в условиях гранулитового метаморфизма, 
фиксируемое имеющимися данными, состоит в 
признаках более существенного утонения фане- 
розойской и позднепротерозойской коры в наи
более высокотемпературной области [20, 62]. По- 
видимому, это различие является указанием на от
носительные ограничения процессов утонения ко
ры в раннем докембрии, что могло быть связано с 
относительно меньшими размерами и ограничен
ной стабильностью древнейших континентов.

Особенности ф лю идного режима гранулит о
вого метаморфизма также не зависят от возра
ста метаморфизма. Его основной характеристи
кой является “сухой” характер метаморфических 
флюидов, в составе которых преобладает С 0 2, 
участвуют СН4 и N2. С понижением температур 
метаморфизма в составе флюида появляется во
дяной пар, роль которого остается малозначи
тельной [8, 42].

В пределах гранит -зеленокаменных областей
гранитоидные и гранит-мигматитовые комплек
сы образуют преимущественно купольные струк
турные формы. Купола, образованные реоморфи- 
зованными гранит-мигматитовыми или гранито
гнейсовыми ассоциациями, деформируют толщи 
зеленокаменных поясов. Это имеет место и в тех 
случаях, когда геохронологические исследования 
указываю т на более раннее формирование грани- 
тоидных пород по сравнению с зеленокаменными 
породами поясов.

М етаморфизм пород центральных частей зе
ленокаменных поясов является реликтовым от
носительно метаморфизма периода куполообра- 
зования: условия формирования ассоциаций пре- 
нит-пумпеллиитовой фации подобны условиям 
проявления зеленокаменного метаморфизма со
временных разрезов океанической коры. Макси
мальный уровень последующего метаморфизма 
достигался в наиболее узких частях межкуполь
ных синформ. Такой характер метаморфической 
зональности свидетельствует о латеральной неод
нородности тепловых полей в коре в обстановке ку- 
полообразования. В организации тепловых пото
ков при формировании итоговых структур гранит- 
зеленокаменных областей определяющую роль 
играл теплоперенос поднимавшимися “всплывав
шими” гранито-гнейсовыми и гранит-мигматито
выми куполами. После их размещения в пределах 
верхней коры и при последующем охлаждении 
формировалась латеральная метаморфическая зо
нальность в структурах зеленокаменных поясов: 
от высокой амфиболитовой фации в краевых час
тях поясов в непосредственном контакте с купола
ми до реликтовой пренит-пумпеллиитовой фации в

центральных частях зеленокаменных синформ. 
Сохранение “докупольных” низкотемпературных 
ассоциаций в центральных частях синформ свиде
тельствует о достаточно низкотемпературном 
“фоне” на соответствующем уровне коры. Осо
бенности метаморфических парагенезисов свиде
тельствуют также о том, что глубинность форми
рования зональных метаморфических ассоциаций 
зеленокаменных поясов не превышала 10-15 км. 
В целом область размещ ения куполов, по-види
мому, охватывает интервал глубин от 18-20 до 
6-8 км. Соответственно “корни” куполов, т.е. об
ласть реоморфизма, располагались глубже -  в 
пределах нижней коры. Приведенные оценки сви
детельствуют о значительной латеральной неодно
родности температур коры в периоды куполообра- 
зования: локальные значения температурных гра
диентов варьировали от 10-15 до 40-50°/км.

Гранито-гнейсовые ассоциации, участвующие 
в строении гранит-зеленокаменных областей, при
надлежат типу “серых гнейсов”, среди которых 
преобладают гранитоиды тоналит-трондьемит- 
гранодиоритовой ассоциации. Минеральный состав 
этих пород свидетельствует об их формировании из 
расплавов при температурах 650-700°С с участи
ем водного флюида. Модели образования этих 
пород можно разделить на две группы по пред
полагаемым соотношениям гранит-зеленокамен
ных областей и гранулито-гнейсовых ассоциаций, 
которые либо связаны общим происхождением, 
но принадлежат разным уровням глубинности (1), 
либо сформированы в различных геодинамичес- 
ких обстановках и совмещены в результате тек
тонических процессов (2). Не обсуждая существа 
моделей, отметим, что охарактеризованные вы 
ше особенности распределения температур в об
ластях гранулитового метаморфизма “не остав
ляю т места” для формирования протяженных по 
вертикали объемов серых гнейсов в тех же разре
зах коры. Это должно рассматриваться как свиде
тельство латеральной разобщенности областей 
гранулитового метаморфизма и проявлений ин
тенсивного гранитообразования в пределах гра
нит-зеленокаменных областей. Вероятность ла
теральной разобщенности исходных обстановок 
формирования зеленокаменных (осадочно-вулка
ногенных, в том числе островодужного типа) и 
гранулито-гнейсовых (парагнейсовых) ассоциа
ций отмечалась рядом авторов [13, 34].

Достоверных оценок давлений при минералооб- 
разовании и соответственно мощности “серо-гней
совой” коры в период ее формирования получить 
не удается из-за отсутствия в составе пород гранат
содержащих ассоциаций. По косвенным оценкам и 
расчетам мощность тоналит-трондьемитовой коры 
могла достигать 30-35 км. По сообщению В.А. Гле- 
бовицкого, Л. Котовой исследованы “серогнейсо
вы е” парагенезисы, соответствующие давлениям 
13-14 кбар (глубины до 40-43 км) при температу
рах не более 700°С. Степень прогрева коры буффе-



рировалась процессами парциального плавления 
при участии водного флюида. Соответственно, при 
формировании тоналит-трондьмит-гранодиорито- 
вых ассоциаций температуры никогда не достига
ли уровня гранулитовой фации. (Это заключение, 
естественно, не противоречит возможности позд
нейшего наложения гранулитового метаморфиз
ма на ранее сформированные гранит-зеленока- 
менные ассоциации.)

Оценки мощности и температурных вариаций 
в архейской субконтинентальной мантии. Источ
ником информации для оценки мощности и со
стояния субконтинентальной мантии древнейших 
кратонов являются геофизические данные об 
особенностях современной литосферы и данные 
о составе и возрасте ксенолитов в изверженных 
породах, сформированных в глубинах литосфе
ры, а такж е о возрасте реликтовых минералов и 
мантийных включений в минералах этих пород.

Очевидным свидетельством высокого уровня 
прогрева архейской мантии считается присутст
вие ультраосновных лав (коматиитов) в разрезах 
зеленокаменных поясов. Температура выплавле
ния сухих коматиитовых расплавов (при содержа
нии в расплавах 27-30% MgO) составляет примерно 
1600°С [65], что примерно на 250-350°С выше тем
ператур выплавления толеитов в пределах совре
менных срединно-океанических хребтов (от 1270 до 
1340°С). Для коматиитов с 33% MgO температуры 
достигают 1800°С [64]. Однако исследования наи
менее измененных коматиитов показывают, что 
они, возможно, содержали до 3-4%  магматической 
воды. Эти оценки перекликаются с представления
ми о более высоком, чем ныне, содержании воды в 
архейской мантии. Если это верно, то коматиитам с 
подобными содержаниями воды и MgO порядка 
25% должны были отвечать ликвидусные темпе
ратуры 1320-1350°С [46]. С другой стороны, по
добные условия могли быть реализованы в пре
делах зон субдукции при погружении гидратиро
ванной океанической литосферы при условии 
погружения более горячей плиты, по сравнению с 
фанерозойской субдукцией [35]. Таким образом, 
представления о том, что присутствие коматиитов в 
архейских зеленокаменных поясах указывает на 
особенно высокотемпературный режим архейской 
мантии, несомненно, преувеличены. Более того, 
принимая высокие ликвидусные температуры ко
матиитов, нет причин распространять эти оценки 
на всю архейскую мантию. Согласно А.М. Гудвину 
[51], превышение среднего уровня температур в 
мантии на 200°С против современного должно 
было привести к хаотической конвекции и сдела
ло бы невозможным сохранение континенталь
ной коры. Это заставляет предполагать, что ар
хейская мантия была в среднем на 100°С горячее 
современной [40], а “перегретые” области мантии 
были относительно невелики по объему. Дейст
вительно, доля коматиитов в вулканогенной час
ти разрезов зеленокаменных поясов, в том числе

наиболее древних, не превышает 10%, лишь в 
единичных случаях достигая 20-30% [46]. С дру
гой стороны, участие в разрезах зеленокаменных 
поясов как коматиитовых, так и толеитовых, из
вестково-щелочных и незначительных количеств 
щелочных лав указывает на тепловую неодно
родность архейской, в том числе и раннеархей
ской, мантии.

Наиболее полные данные получены для Каапва- 
альского кратона. Мантийные ксенолиты в ким
берлитах образованы метаморфизованными пери
дотитами и эклогитами. Алмазы с перидотитовыми 
включениями имеют возраст 3.3-3.2 млрд, лет [38]. 
Следовательно, к этому времени литосферный 
“киль” под формирующимся Каапваальским кра- 
тоном достигал мощности 150-200 км [47, 70]. 
Сходство С-изотопных отношений в этих алмазах 
и в породах зеленокаменного пояса Барбертон 
рассматривается как указание на формирование 
литосферного “киля” за счет субдуцированной 
мафит-ультрамафитовой коры, фрагменты кото
рой сохранились в пределах зеленокаменного пояса 
[47, 55]. Согласно результатам интерпретации дан
ных о распределении скоростей сейсмических волн 
в области Каапваальского кратона, мощность со
временной литосферы достигает 350 км при ее со
кращении в отдельных участках до 170-220 км. Ва
риации мощности литосферы коррелируются с 
расположением тектонических структур на по
верхности, что рассматривается как свидетельст
во унаследованное™ наблюдаемых вариаций 
мощности литосферы, возникших при объедине
нии архейских литосферных блоков различной 
мощности [47].

Подобные же данные получены из ксенолитов 
в кимберлитовых трубках Сибири -  возраст по
род, вынесенных из литосферы, составляет 3.3- 
3.0 млрд, лет [23]. Ксенолиты литосф еры  Дал- 
дынского блока представлены двупироксен-гра- 
натовыми и гранат-скаполит-циозит-плагиоклазо- 
выми гранулитами (последние, вероятно, представ
ляют собой метакарбонаты), сформированными 
при температурах 800-950°С в интервале давлений 
от 8 до 13 и более кбар. Ксенолиты в трубках со
предельных блоков представлены двупироксен- 
гранат-амфиболовыми, плагиоклаз-гранат-ортопи- 
роксен-кварцевыми кислыми гранат-силлиманито- 
выми гранулитами и клинопироксеновыми амфи
болитами [3, 15, 72]. В отличие от данных по кра- 
тону Каапвааль, где включения непосредственно 
заключены в алмазах, эти данные скорее указы
вают на захват ксенолитов с подкоровых глубин, 
что не позволяет однозначно судить о мощности 
архейской литосферы Сибирского кратона, дости
гающей в настоящее время 150-200 км [4]. Данные 
о возрасте литосферы, подстилающей архейский 
кратон Каапвааль, остающиеся пока уникальны
ми, дают основания предполагать, что мощная ли
тосф ера, образованная ультрамафитами и экло
гитами, была сформирована под континентами к



концу среднего архея -  3.3-3.0 млрд, лет назад. 
П о мнению X. Хельмштедта [54], в пользу “суб- 
дукционной” модели формирования архейской 
субконтинентальной литосферы свидетельствует 
наличие в кимберлитах мантийных ксенолитов, об
разованных эклогитами корового типа и гроспиди- 
тами с признаками преобразований в условиях оке
анического дна, а также изотопные характеристики 
минеральных включений в алмазах и изотопно-лег
кий состав углерода эклогитовых алмазов, унасле
дованные от осадочных пород.

Оценки мощности и температурных вариаций 
в архейской океанической литосфере. Возможнос
ти получения эмпирических оценок параметров ар
хейской океанической литосферы проблематичны. 
Более определенные цифры могут быть даны для 
океанической коры, фрагменты которой сохрани
лись в разрезах зеленокаменных поясов. Они обра
зованы толеитовыми и коматиитовыми пиллоу-ла- 
вами, особенности которых указываю т на ф ор
мирование морских бассейнов в удалении от 
каких-либо континентальных образований.

Оценки, опирающиеся на исследования разре
зов зеленокаменных поясов, указывают на повы
шенную мощность архейской океанической коры, 
по сравнению с корой последующих периодов. Со
гласно Е.Г. Нисбету и К.М. Фаулеру, эта кора име
ла, в среднем, коматиитовый состав и мощность 
около 15 км [66]. С другой стороны, формирова
ние мощных толеит-коматиитовых разрезов мог
ло быть результатом активности плюмов. В та
ком случае эти разрезы, мощность которых, по 
оценкам М. Клооса [41] и К. Конди [44,45], могла 
достигать 20-30 кМ, следует отождествлять с раз
резами океанических плато. При этом отсутствие 
достоверных офиолитов в архее не позволяет оп
ределенно решить, были ли эти плато включены 
в океаническую кору нормальной мощности, ко
торая оказалась уничтоженной при последующих 
событиях. Значительная роль коматиитов позво
ляет предполагать повышенные температуры ар
хейской океанической коры.

Оценки плотности архейской океанической ко
ры значительно варьируют. В большинстве случаев 
предполагается, что она имела повышенную плот
ность относительно современной коры -  за счет 
коматиитов. Однако М. де Вит и Р.А. Харт на ос
нове данных по зеленокаменным поясам предпо
лагаю т обратные соотношения. По их расчетам, 
древняя океаническая кора включавшая до 25% 
ультрамафитов, была на 95% гидратирована, со
держание воды в соответствующих породах со
ставляет от 2 до 16 объемных процентов. Средняя 
плотность гидратированной коры невысокая -  
около 2.67 г/см3 [47].

Эмпирические оценки мощности архейской оке
анической литосферы отсутствуют. Разброс теоре
тических оценок ее мощности и температур зна
чителен. Так, согласно упоминавшейся работе 
Е.Г. Нисбета и К.М. Фаулера, мощность литосфе

ры составляла примерно 60 км при температуре 
астеносферы около 1700°С [66]. Расчеты М. Кло
оса указывают на то, что базальт-коматиитовые 
плато подстилались литосферной мантией мощ
ностью порядка 100 км [41]. Напротив, расчеты
О.Г. Сорохтина и С.А. Ушакова [29] указывают 
на малую мощность океанической литосферы в 
архее -  менее 30 км. При этом температура асте
носферы, по их оценке, была на 400-500°С выше 
современной, достигая 1700-1900°С. Эта оценка 
представляется завышенной, так как в этом слу
чае океаническая кора была бы полностью обра
зована коматиитами. Подобные температуры в 
астеносфере, по-видимому, имели ограниченное 
распространение и были непосредственно связа
ны с проявлениями коматиитового вулканизма.

А РХ ЕЙ С К И Й  М АГМ АТИЗМ
ВН УТРИ П ЛИ ТН О ГО  ТИ П А

Эффузивные и субвулканические породы архей
ского возраста, сосредоточенные в зеленокамен
ных поясах, принадлежат четырем петрохими- 
ческим сериям: ультраосновной (коматиитовой), 
толеитовой, известково-щелочной и щелочной. 
Преобладают породы основного состава, принад
лежащие толеитовой и известково-щелочной сери
ям [13, 45]. Доля коматиитов в среднем не превыша
ет 10% от общего объема вулканитов в разрезах ар
хейских поясов [46]. Наименее распространены 
породы субщелочного и щелочного состава (ще
лочные базальты, трахиандезиты, трахиты, лейци- 
товые трахиты). Наиболее древние (около 3.2 млрд, 
лет) трахиты и трахиандезиты известных в преде
лах формации Шонгецихт в верхней части разре
за пояса Барбертон, Южная А фрика [13]. Геохи
мические типы вулканитов без принципиальных 
затруднений сопоставляются с соответствующи
ми породами “базовых” геодинамических обстано
вок [13, 45]. Отчетливо преобладают типы, харак
терные для обстановок океанического спрединга, 
внутриокеанических плато, островных дуг и актив
ных окраин. Исключение составляют лишь кома- 
тииты, достоверные аналоги которых в недавней 
истории Земли крайне редки. Их появление свя
зывается с горячими точками [36, 49].

Наиболее древнее проявление магматизма во 
внутриконтинентальной области связано с осадоч
ным бассейном Понгола в пределах Каапваальско- 
го кратона (3.1-2.9 млрд, лет [48, 56]). Лавы, уча
ствующие в строении вулканогенно-осадочного 
разреза, представлены бимодальной серией, вклю
чающей континентальные толеитовые базальты 
и риолиты, чем определяется рифтогенный ха
рактер вулканогенной ассоциации [56].

Проявления магматизма, которые принято 
связывать с плюмами или горячими точками, та
кие как ультраосновные-щ елочные комплексы 
центрального типа, карбонатиты и кимберлиты,



в архее не известны. Равным образом отсутству
ют достоверные проявления траппового магма
тизма.

О БС У Ж Д ЕН И Е И ВЫ ВОДЫ

Подведем итоги предпринятого обзора и по
пытаемся оценить степень правомерности пред
положений о возможности и масштабах функци
онирования в архее тектоно-плитных механизмов 
и проявлений тектоники плюмов.

1. Большинство современных исследователей 
тектоники архея принимают представления о высо
кой степени разогрева земных недр уже к раннему 
архею. Высказываются точки зрения об особо ак
тивных тепловых процессах в архейской мантии, 
следствием чего могла быть или интенсивная не
упорядоченная многоячейковая конвекция или 
преобладание процессов, описываемых моделью 
горячих точек (или плюм-тектоники, если пони
мать этот термин в соответствии с первоначаль
ным смыслом). Прямым отражением конвектив
ных процессов в мантии являются латеральные 
перемещения литосферных плит. Однако сущест
вующими методами непосредственно подтвер
дить или опровергнуть предположение о подоб
ных перемещениях в архее невозможно. Тем не 
менее, существование в архее лат еральных на
пряжений уверенно доказывается широким раз
витием тектонических покровов. Такие покровы 
представлены структурными ансамблями грану- 
лито-гнейсовых поясов, роль тектонических по
кровов в строении зеленокаменных разрезов так
же доказана во многих случаях.

2. Активные магматические процессы сопро
вождались дифференциацией мантийного веще
ства и отделением от мантии относительно легко
плавких низкоплотных пород, сформировавших к 
рубежу 3.9-3.8 млрд, лет мафический и сиаличес- 
кий сегменты архейской коры.

3. Можно утверждать, что во многих отноше
ниях физико-географические условия земной по
верхности в раннем архее были близки современ
ным. Температуры на поверхности были на не
сколько десятков градусов выше современных. 
В раннем архее уже существовали глубоковод
ные океанические бассейны, омывавшие участки 
высокостоящей континентальной суши. Расчле
ненность рельефа древнейших континентов оп
ределялась их высоким стоянием и интенсивными 
процессами механической денудации. Температу
ры земной поверхности обеспечивали кристалли
зацию парциальных расплавов, вклю чая наибо
лее кислые. Близкие современным температуры 
поверхности при одновременном существовании 
гидросферы, очевидно, свидетельствуют о подоб
ных же современным условиях диссипации глу
бинного тепла.

4. Размеры раннеархейских “континентов” пер
воначально были невелики, но быстро увеличива
лись. К рубежу 3.3-3.0 млрд, лет мощность килевид
ной континентальной литосферы под наиболее 
крупными кратонами достигала 150-200 км, а пло
щадь кратонов превышала 0.5 млн. км2 (1000 или 
более километров в поперечнике). Мощность и рас
пределение температур в субконтинентальной ли
тосферной мантии были близки современным. 
К З . 1-2.9 млрд, лет на поверхности Каапвааль- 
ского кратона, а также, возможно, и в пределах 
других кратонов, скрытых ныне под чехлом древ
них платформ, появились первые эпиконтинен- 
тальные осадочные бассейны.

5. Имеющиеся оценки свидетельствуют также 
и о близких современным мощностях и распреде
лениях температур в архейской континентальной 
коре. Их вариации непосредственно связаны с 
формированием отдельных фрагментов коры в 
различных геодинамических обстановках. Под
черкнем, что приведенные в статье оценки пара
метров состояния коры относятся к стадиям актив
ных процессов корообразования, относительная 
кратковременность протекания которых четко 
фиксируется геохронологическими данными. Л а
теральное распределение областей формирова
ния тоналит-трондьемит-гранодиоритовых ассо
циаций и областей гранулитового метаморфизма 
и эпизодичность проявления соответствующих 
процессов не позволяют согласиться с расчетны
ми моделями, предполагающими перманентное и 
повсеместное размещение в основании архейской 
коры гранулитов и частично расплавленных по
род [28].

6. Согласно приведенным оценкам, к 3.0 млрд, 
лет архейские “континенты” в отношении таких 
параметров, как глубинное строение и распреде
ление температур были подобны современным. 
Это позволяет сделать следующий важный вывод о 
том, что температуры в нисходящих мантийных 
потоках в это время также были подобны совре
менным. Из этого в свою очередь следует, что ар
хейские континенты по крайней мере к 3.0 млрд, 
лет характеризовались жесткостью, такж е отве
чающей значениям этого параметра для совре
менных континентальных плит.

7. Температуры воды в океанах и условия дисси
пации глубинного тепла также были близки совре
менным. Эти оценки, а также существование “хо
лодной” килевидной литосферы под архейскими 
кратонами позволяют заключить, что температу
ры в пределах погружающихся в мантию ф раг
ментов океанической литосферы были достаточ
но низкими, существенно не отличающимися от 
современных, по крайней мере, при их погруже
нии под “континенты”.

8. Ультрамафит-мафитовый состав “океаничес
ких” сегментов литосферной оболочки и низкий



уровень температур на поверхности Земли, в прин
ципе, должны были обеспечивать переменный ха
рактер плавучести “океанических” сегментов лито
сферной оболочки, необходимый для ее вовлече
ния в мантийную конвекцию. Впрочем, знание 
оценок только лишь этих параметров не позволяет 
сделать заключение о характере механизмов погру
жения “океанической” литосферы (субдукционный 
или какой-либо иной).

9. Проявление стабильной положительной пла
вучести архейских “континентов” достоверно ус
тановлено с 3.9-3.8 млрд. лет.

10. К рубежу 3.8 млрд, лет на Земле была сфор
мирована гидросфера. Вершины вулканических по
строек в океанах, образованные в процессе извер
жений основных и ультраосновных лав, располага
лись ниже уровня водной поверхности, чем 
обеспечивался высокий уровень гидратации пород 
океанической литосферы.

11. Практически все типы магматических про
явлений, связываемых с горячими точками совре
менной Земли (плато-базальты, щелочные поро
ды, кимберлиты, карбонатиты) отсутствуют в ар- 
хее или представлены весьма ограниченными 
проявлениями в верхнем архее.

Приведенные оценки свидетельствуют о том, 
что выдвигаемые предположения о существен
ных отличиях состояния земной поверхности и 
температур континентальной коры и литосферы 
в раннем архее и в настоящее время существенно 
преувеличены. Имеющиеся к настоящему време
ни эмпирические оценки состояния верхних обо
лочек Земли вполне позволяют предполагать 
функционирование тектоники плит с 3.9-3.8 млрд, 
лет, за исключением внутриконтинентальных про
цессов, которые уверенно распознаются лишь с ру
бежа 3.1-2.9 млрд. лет. Из этого утверждения не 
следует, что проявления архейской и современ
ной тектоники плит в полном объеме совпадали. 
Вопрос о специфике архейской (как и далее проте
розойской) тектоники плит требует дальнейшего 
обсуждения. Однако на основании проведенного 
анализа можно утверждать, что применение изве
стных методов реконструкций тектоно-плитных 
обстановок при разработке моделей архейской эво
люции является, безусловно, оправданным. В свою 
очередь, суждение о специфике тектоники плит в 
различные периоды геологической истории (об 
эволюции тектоники плит) может быть получено 
именно в результате последовательных палеоге- 
одинамических реконструкций.

С другой стороны очевидно, что магматизм, 
связанный с горячими точками современного ти
па, равно как и проявления внутриплитного магма
тизма, свойственные ранним стадиям континен
тального рифтогенеза, не характерны или вообще 
отсутствовали в наиболее ранний период геологи
ческой истории Земли [7,13,16,17]. Единственное

исключение представляют собой коматииты, по
явление которых зафиксировано в геологической 
летописи от раннего докембрия до верхнего мела. 
Иными словами, модель магматизма горячих то
чек лишь со значительными ограничениями мо
ж ет рассматриваться в качестве актуалистичес- 
кой основы для исследования магматических 
плюмов, предполагаемых для наиболее ранних 
стадий геологической истории.
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Lithospheric State Parameters and Plate Tectonics in the Archean
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Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia

Lithospheric state parameters of the Earth are characterized on the basis of geochronological data. The simatic 
and sialic segments of the Archean crust were formed by 3.9-3.8 Ga. Jhe Earth's surface physiography was 
similar to nowadays: temperatures were several tens of degrees higher than at present, and deep oceanic basins 
bounded segments of emergent continental areas with rugged topography. The Early Archean “continents” 
were originally small but rapidly increasing in size. Approximately 3.3-3.0 Ga, the carinate lithosphere beneath 
the major cratons (> 0.5 million km2) was up to 150-200 km thick. The thickness and temperature distribution 
within the continental crust and subcontinental lithospheric mantle as well as the temperature of descending 
mantle flows were close to those at present. At least 3.0 Gy ago, the Archean continents were characterized by 
rigidity comparable to that of the present-day continental plates. The mafic-ultramafic composition of the “oce
anic” segments of the lithosphere and the low temperatures of the Earth’s surface probably gave rise to a vary
ing buoyancy of the “oceanic” segments that was necessary for drawing them in mantle convection. By 3.8 Ga, 
the summits of volcanic edifices in the oceans remained below sea level, which accounts for the hydration of rocks 
in the oceanic lithosphere. These assumptions suggest that plate tectonics is under way since 3.9-3.8 Ga, with the 
exception of intracontinental processes, which can be confidently recognized not earlier than 3.1-2.9 Ga.
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На основании геофизических и буровых материалов рассматривается положение и состав глубоко 
погруженных горизонтов осадочного чехла Московской синеклизы. Выделен нижне-среднерифей- 
ский комплекс, в котором, кроме осадочных отложений, присутствуют интрузивные образования, 
и показано его распространение на территории синеклизы. Высказано предположение о существо
вании мощного размыва на рубеже 1200-1300 млн. лет и начале авлакогенного этапа развития со 
среднего рифея.

Московская синеклиза всегда вызывала огром
ный интерес у отечественных геологов. Более или 
менее хорошо изучены верхние горизонты осадоч
ного чехла вплоть до венда. Сложнее обстоит дело 
с нижними, рифейскими, горизонтами чехла, по
скольку они малодоступны для прямого изучения 
из-за глубокого залегания. В пределах Московской 
синеклизы уже давно выделены рифейские авлако- 
гены [11,13,17 и др.]. В дальнейшем было составле
но много схем расположения и глубин этих авла- 
когенов [3, 8, 20 и др.]. Вещественный состав и 
стратиграфия рифейские комплексов, включая 
нижний, описаны в целой серии работ [6, 7, 10 и 
др.]. Вместе с тем многие вопросы строения и со
става рифейских отложений в М осковской сине
клизе до сих пор остаются спорными или откры 
тыми.

За  последние 5-6 лет в Московской синеклизе 
были проведены сейсмические работы МОГТ, поз
волившие уточнить глубины фундамента и внут
реннее строение наиболее погруженных горизон
тов чехла в авлакогенах [5, 19 и др.]. Кроме того, 
была произведена переинтерпретация старых про
филей КМПВ, позволившая получить иную карти
ну строения низов чехла в центральной части Мос
ковской синеклизы [4]. Эти данные и просмотр бу
ровых материалов дают возможность попытаться 
оценить состав, строение и структуру рифейских 
комплексов Московской синеклизы. Поскольку 
существуют разногласия по поводу наименования 
рифейских авлакогенов, будут использоваться 
названия, применяемые Т.В. Владимировой и др.
[5] для новой карты фундамента региона, хотя, 
как будет показано ниже, глубины поверхности 
кристаллического фундамента на ней не всегда 
соответствуют действительности. В связи с тем, 
что строгая стратиграфическая шкала рифея для 
Московской синеклизы не принята из-за малого 
количества данных, для корреляции горизонтов

будет использована ш кала Е.М. Аксенова [2], 
обобщившего огромный материал по рифею 
Восточно-Европейской платформы.

Н екоей идеей, давшей направленность работе, 
служат слова М.В. М уратова, написанные почти 
25 лет назад: “Следует отметить, что в составе 
фундамента древних платформ участвуют во 
многих случаях интрузивные комплексы извер
женных пород значительно более молодого воз
раста, чем сам фундамент, в который они внедре
ны. Такие интрузивные породы позднепротеро
зойского (рифейского) возраста известны во 
многих м естах...” [12, с. 36].

Сейсмические профили М ОГТ, проведенные в 
западной части М осковской синеклизы, показы
вают, что поверхность кристаллического фунда
мента располагается на 500-1000 м глубже, чем 
она проводилась ранее. На профиле 029302, пере
секающем Крестцовский авлакоген (рис. 1), гори
зонт IV отвечает кровле рифейских отложений, а 
горизонт Ш -  примерно соответствует поверхности 
среднего рифея. Это подтверждается при сопостав
лении с разрезом скв. Молоковская Р-1, где вскры
то около 1000 м средне-верхнерифейских отложе
ний, представленных преимущественно песчаника
ми с прослоями аргиллитов и алевролитов, выше 
горизонта III -  сероцветными, а ниже -  красно
цветными. Этот разрез характеризуется от 
3000 до 3500 м/с.

Ниже на глубинах 2500-2800 м прослежен от
ражающий горизонт II. Примерно на этом уровне 
ранее по КМ ПВ проводилась поверхность фунда
мента, выраженная хорошей преломляющей гра
ницей с Vr = 5700-6700 м/с. Площади, где V ~ 
~ 5700-6000 м/с, совпадают с площадями, на кото
рых прослежен горизонт II МОГТ. Комплекс, за
ключенный между горизонтом II и поверхностью 
фундамента, имеет = 4500 м/с, что свидетель
ствует либо о насыщенности его карбонатными
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Рис. 1. Сейсмогеологический разрез через Крестцов- 
ский авлакоген по профилю 029302 (по Ю.Б. Коно- 
вальцеву, 1995 г.).
1 -  дневная поверхность; 2-4 -  отражающие горизонты:
2 -  внутри палеозоя -  венда, 3 -  по рифею: IV -  поверх
ность рифея, Ш -  приблизительно кровля среднего ри
фея, П -  поверхность осадочно-магматической толщи 
нижнего? рифея, 4 -  поверхность кристаллического 
фундамента (архейско-раннепротерозойского); 5 -  оса
дочно-магматическая толща нижнего рифея; 6 -  раз
рывные нарушения; 7 -  глубокие скважины, вскрыв
шие кристаллический фундамент (Р-1 расположена в 
2.5 км к западу от профиля). Местоположение 
профиля см. на рис. 5.

породами, либо о присутствии магматических об
разований. Наличие в скв. Молоково-1 кварце
вых порфиров мощностью в несколько метров, 
залегающих над фундаментом, представленным 
мигматитами, позволяет предположить послед
нее. Другое проявление магматической деятель
ности в низах чехла отмечается в Крестцовских 
скважинах, где среди красноцветных песчаников

и кварцито-песчаников выше фундамента вскры
ты  дайки диабазов и диабазового порфирита 
мощностью 42 и 20 м соответственно. Их изотоп
ный возраст -1300 млн. лет (К-Аг-метод), что со
ответствует низам среднего рифея [2]. Ю.Б. Ко- 
новальцев (1995 г.), на основании положения 
Крестцовских и М олоковских скважин в одной 
структурной зоне (Крестцовский авлакоген), на
личия в этих скважинах магматических пород в 
низах чехла, выделяет вулканогенно-осадочную 
толщу. С ним следует согласиться по поводу вы
деления толщи, но, учитывая, что магматические 
породы представлены все-таки интрузивами, на
зывать ее правильнее осадочно-магматической.

На временных разрезах осадочно-магматичес
кая толща выделяется достаточно четко. В каче
стве примера приведен профиль, полученный 
экспедицией № 2 “Спецгеофизики” на западе 
Московской синеклизы (рис. 2). В ее верхней части 
прослеживается слоистый горизонт, изредка пре
рываемый хаотическими участками. В средней час
ти, наоборот, преобладает хаотическая запись с 
единичными отражающими площадками. Причем 
наблюдаются как горизонтальные, так и наклон
ные отражения. В самой нижней части толщи опять 
выделяется тонкий пакет отражений, повторяю
щий конфигурацию поверхности фундамента. Гео
логическая интерпретация приведенного профиля 
может быть такова: верхняя часть представляет со
бой осадочный горизонт, сложенный плотными по
родами, скорее всего, песчаниками или кварцитами, 
прорванный дайками; в средней части широко раз
виты силлы магматических пород, обрамленные 
слабодеформированными отложениями. Деформа
ции происходили во время внедрения силлов. Очень 
характерным является объект под пикетом 195 на
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Рис. 2. Фрагмент временного разреза по профилю ОГТ 029301 через Крестцовский авлакоген, иллюстрирующий на
личие горизонтальной слоистости в осадочно-магматической толще (I), заполняющей максимальные погружения по
верхности кристаллического фундамента (Ф). Местоположение профиля см. на рис. 5.



глубине 1.8 с. Хорошо видно, как блок с хаотичес
кой записью шириной около 4 км и мощностью 
около 0.1 с обрамляется достаточно четкими отра
жениями, которые на границе блока имеют накло
ны 10-15°, а в сторону от него выполаживаются. 
Снизу этот блок ограничен горизонтальными отра
жениями. Именно так выглядят внедренные магма
тические тела на временных разрезах в хорошо изу
ченных бурением районах [15]. Аналогичная кар
тина штрихового поля наблюдается и на других 
профилях, пересекающих разные районы Мос
ковской синеклизы.

Недавно Е.В. Васина [4] провела переинтер
претацию группы профилей КМ ПВ, покрываю 
щих центральную часть Московской синеклизы. 
В результате переобработки были построены ге
олого-геофизические разрезы, один из которых 
по профилю Кубенка-Кузнецово приведен на 
рис. 3.

На профиле выделяются осадочные отложения 
венда-палеозоя, характеризующиеся скоростями 
от 3.0 до 4.7-5.0 км/с. Кристаллический фунда
мент, сложенный деформированными и метамор- 
физованными образованиями архея-раннего про
терозоя, имеет значения скорости 6.0 км/с и выше. 
Новая граница поверхности фундамента распола
гается намного ниже старой. Разница составляет 
от 2.5 до 4.0-5.0 км, т.е. на столько увеличивается 
мощность чехольного комплекса. Между вендом 
и фундаментом прослежены три слоя, которые 
по их скоростным характеристикам нельзя отнес
ти к кристаллическому фундаменту, хотя именно 
по кровле верхнего слоя проводилась раньше по
верхность фундамента, что видно на Любимской 
площади. Верхний слой характеризуется интер
валом скоростей 4.8-5.4 км/с и может быть сло
жен осадочными породами верхнего риф ея1. П е
счаники, алевролиты этого возраста вскрыты 
Любимскими скв. 3 и 6. Скв. Любимская-7, кото
рая на рис. 3 пересекла верхнюю границу верхне
го слоя, остановлена в терригенных отложениях 
венда, что противоречит предложенной интер
претации. Такое несоответствие может быть вы
звано прежде всего неточностью положения гео
физической границы либо ошибкой в определе
нии возраста пород, так как он устанавливался 
только на основании литологического сходства с 
фаунистически охарактеризованными разрезами. 
Однако первый вариант кажется более предпо
чтительным. Следует отметить, что скв. Лежская 
на забое под кембрием вскрыла габбро-диабаз, а 
рифейские и вендские осадочные толщи в ней от
сутствуют.

Средний слой имеет интервал скоростей 5.4- 
6.0 км/с, а нижний -  5.8-6.0 км/с. Это свидетельст-

1 Стратиграфическая привязка слоев дается условно, по
скольку прямые геологические данные, особенно для двух 
нижних слоев, отсутствуют.

Рис. 3. Геологическая интерпретация сейсмическо
го разреза по профилю КМПВ Кубенка-Кузнецово 
(по [4]).
1 -  осадочные отложения венда-кайнозоя; 2 -  комплекс 
отложений верхнего рифея со скоростями 4.8-5.4 км/с; 
3 -  комплексы верхнего и среднего рифея нерасчленен- 
ные; 4 -  осадочно-магматические образования: 4 -  сред
него рифея со скоростями 5.4-6.0 км/с, 5 -  нижнего ри
фея (или нарушенные слои кристаллического фунда
мента) со скоростями 5.8-6.0 км/с; 6 -  кристаллический 
фундамент (архейско-раннепротерозойский) со скоро
стями 6.2-6.4 км/с; 7 -  разрывные нарушения; 8 -  кровля 
фундамента в старой интерпретации; 9 -  скважины. 
Местоположение профиля см. на рис. 5.

вует о наличии в составе слоев магматических или 
карбонатных пород. Е.В. Васина [4] предполагает, 
что нижний слой сложен нарушенными и раздроб
ленными породами фундамента и даже отличается 
наличием тектонических пластин фундамента, на
двинутых одна на другую. Однако довольно трудно 
представить себе 1.0-1.5 км дробленой толщи, тем 
более, что к западу и востоку от профиля К убенка- 
Кузнецово проходят параллельные ему II и III 
профили МОГТ, где поверхность фундамента 
проводится примерно на тех же глубинах, а ни
жняя часть чехла имеет достаточно хорошие от
ражения, свидетельствующие об осадочном ха
рактере слоев.

На одном из участков профиля III “Спецгео- 
физика” отработан весь комплекс геофизических 
методов: сейсморазведка МОГТ, электроразвед
ка М ТЗ, грави- и магниторазведка и в результате 
построена согласованная физико-геологическая 
модель (рис. 4) [16]. Северо-западная часть про
филя пересекает наиболее прогнутые структуры 
центральной части Московской синеклизы, а 
юго-восточная часть -  характеризует ее южный 
борт, проходит через Решминский выступ и далее 
к Токмовскому своду.

Электроразведка М ТЗ дала возможность до
статочно уверенно выделить границу кристалли
ческого фундамента, слабо прослеживаемую в 
сейсмическом поле. Поверхность фундамента на 
кривых электропроводности фиксируется резкой 
сменой градиента изменения электропроводности с
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Рис. 4. Фрагмент согласованной физико-геологической модели регионального пересечения Московской синеклизы, 
по [16].
1-3 -  комплексы чехла: 1 -  кайнозой, мезозой, палеозой, 2 -  осадочный венд, верхний и средний рифей, 3 -  средний- 
нижний рифей; 4 -  предполагаемое интрузивное тело ранне-среднерифейского возраста; 5 -  архейско-раннепротеро
зойский фундамент; 6-9 -  значения: 6 -  интервальных продольных сопротивлений, 7 -  интервальных скоростей рас
пространения продольных волн, в км/с, 8 -  плотностей пород, г/см3, 9 -  намагничения пород; 10 -  зоны тектонических 
нарушений. Местоположение профиля см. на рис. 5.

глубиной. Кроме того, комплекс фундамента имеет 
повышенные значения плотности (до 2.73 г/см3) и 
скоростей (до 7.0 км/с). Глубина поверхности 
фундамента колеблется от -6 .0  до -2 .5 ...-3 .0  км. 
В наиболее прогнутых частях поверхность фун
дамента находится на 1.0-1.5 км глубже, чем про
водилась ранее.

В чехле выделяются два верхних слоя, по сво
им геофизическим характеристикам отвечающих 
осадочным отложениям. Они же по волновой кар
тине обладают горизонтально-слоистой структу
рой. В районе пикетов 0-60, где поверхность фун
дамента наиболее погружена, прослежен слой, по 
своим геофизическим параметрам отличающийся 
как от вышележащих слоев чехла, так и от кристал
лического фундамента. Значения интервальных 
продольных скоростей составляет 4.6-4.8 км/с, а 
плотность пород достигает 2.65 г/см. Эти парамет
ры отвечают комплексам, состоящим из кварцитов, 
карбонатов с присутствием эффузивных и интру
зивных образований, но неметаморфизованным. 
В районе пикетов 20-30 наблюдается высокоскоро
стная (6.8 км/с) и высокоомная аномальная зона, ог
раниченная субвертикальными разломами. Форма 
зоны, ее геофизические характеристики, отсутст
вие “следов” объекта в наблюденном гравитацион
ном поле, что говорит о различном составе пород в 
аномальной зоне и кристаллическом  фундамен
те, -  все это позволяет предположить наличие здесь 
интрузивного тела, прорвавшего нижний комплекс 
чехла почти до его поверхности.

Таким образом, различные геофизические ме
тоды, в том числе при комплексном анализе, свиде
тельствуют о распространении под существенно 
осадочным чехлом Московской синеклизы высоко
скоростного нижнего слоя чехла, сложенного плот
ными осадочными породами с внедренными в них 
магматическими образованиями.

Наличие нижне-среднерифейских отложений 
в пределах Московской синеклизы отмечалось 
многими авторами [7, 9 и др.]. Они представлены 
кварцевыми и полевошпат-кварцевыми песчаника
ми, красновато-коричневыми песчаниками с про
слоями алевролитов и аргиллитов, с маломощными 
дайками диабазов и диабазовых порфиритов в ни
жней части (крестцовская свита), имеющих абсо
лютный возраст от 1345 до 1245 млн. лет (К-Аг-ме- 
тод) [7]. Выше залегает сероцветная терригенная 
толща, представленная в основном тонким пере
слаиванием аргиллитов, алевролитов и песчани
ков, из которых выделены комплексы микрофос- 
силий, датирующих вмещающие породы средним 
рифеем. Такие толщи вскрыты в Бологоевской, 
Рослятинской и других скважинах.

Очень важным является разрез скв. Коноша-1, 
где вскрыты кварцевые песчаники лилового, виш
нево-бурого цветов мощностью 147 м. Они отнесе
ны к континентальной песчано-аргиллитовой фор
мации нижнего рифея [6] и сопоставляются по ли
тологическому составу с юлово-ишимской свитой 
Среднего Поволжья и Надеждинской свитой Кам- 
ско-Бельского авлакогена. Возраст песчаников в



скв. Коноша определен К-Аг-методом в 1700 млн. 
лет [11], хотя, вероятно, он несколько одревнен. 
Следует отметить, что скв. Коноша расположена 
не в прогибе фундамента, а практически в своде 
Кубенского структурного носа, где поверхность 
фундамента расположена на отметках -1 .0  км [5].

Осадочные породы, подвергнутые метамор
физму, вскрыты в скв. Рыбинская-2 (доломитизи- 
рованные мраморы с прослоями кварцитов) и 
скв. Пошехонская (сланцы, а по петрографичес
кому анализу -  слабо метаморфизованные пер
вично осадочные породы с остатками органичес
кого и углистого вещества). Калий-аргоновым 
методом возраст мраморов определен в 1400 млн. 
лет, а сланцев по биотиту -  1510 ± 40 и по муско
виту -  1570 ± 30 млн. лет, т.е. они могут быть от
несены к нижнему рифею, хотя калий-аргоновый 
метод может давать существенные ошибки в оп
ределении возраста. Слабый метаморфизм этих 
осадочных пород может быть объяснен их поло
жением либо в зоне разлома, либо вблизи контак
тов с магматическим телом.

Несколькими скважинами в пределах цент
ральной части Московской синеклизы (Лежская, 
Урдомская-2, Великоустюгская-1 и др.) вскрыты 
габбро и габбро-диабазы, относимые ранее к крис
таллическому фундаменту. Нижние границы этих 
пород нигде не вскрыты, датировок их к настояще
му времени не существует. Правда, у этих интрузив
ных образований есть существенная особенность. 
Породы кристаллического фундамента, относи
мые к архею-раннему протерозою, подвержены 
высоким степеням метаморфизма вплоть до гра- 
нулитовой и представлены гнейсами, амфиболи
тами, мигматитами или менее метаморфизован- 
ными гранитоидами. Габбро и габбро-диабазы 
сохраняют свою первичную структуру и практи
чески не раздроблены. Только иногда, когда на 
основных породах залегает кора выветривания 
(например, скв. Лежская), 5-10 м габбро-диабазов 
подвержены интенсивному выветриванию и мес
тами в них замещены первичные минералы. Кро
ме того, единичные датировки основных интрузи
вов Московской синеклизы (Крестцовские скважи
ны) и геохронологический возраст этих же пород в 
соседних регионах показывают время их формиро
вания не древнее 1500-1600 млн. лет. Все это позво
ляет предполагать, что основные породы, вскры
тые на границе чехла и фундамента, должны быть 
отнесены к раннему рифею и, учитывая вышеиз
ложенные геофизические данные, включены в 
состав нижнего осадочно-магматического чехла. 
Необходимо обратить внимание на то, что габбро 
и габбро-диабазы в скважинах расположены на 
бортах авлакогенов (рис. 5), тогда как на удале
нии от бортов под чехлом вскрываются высоко- 
метаморфизованные породы архея-раннего про
терозоя.

Таким образом, высокоскоростной комплекс, 
выделяемый по геофизическим данным, должен 
быть датирован как ранний-средний рифей. Верх
няя его граница определяется условно, так как в 
связи с глубоким положением не хватает фактичес
кого материала. По возрасту и литологическому со
ставу нижне-среднерифейский комплекс Москов
ской синеклизы соответствует кырпинской серии 
(надеждинская, калтасинская, арланская свиты) 
Приуралья и иотнию (салминская, солозерская 
свиты) и субиотнию юго-запада Балтийского щи
та, представленными красноцветными песчани
ками, кварцитами, алевролитами с подчиненными 
прослоями доломитов и мергелей, прорванными 
интрузиями, дайками и силлами габбро-диабазов с 
возрастом от 1200 до 1600 млн. лет, определенным 
К-Аг-, U-Pb- и Rb-Sr-методами [2, 7 и др.].

На приведенной схеме распространения ни- 
жне-среднерифейского осадочно-магматическо
го комплекса (см. рис. 5) он занимает наиболее 
прогнутые части Московской синеклизы от юго- 
западной (Валдайский и Крестцовский грабены) 
до северо-восточной части (Рослятинский и Вели- 
коустюгский грабены). Судя по геофизическим 
данным, комплекс резко меняет мощность от 
первых сотен метров до 1-2 км, причем иногда 
прослеживается над выступами кристаллическо
го фундамента. Практически везде комплекс ог
раничен разломами, ограничивающими также 
осадочные толщи среднего-верхнего рифея, т.е. 
авлакогены более позднего времени. Сейчас 
практически невозможно провести фациальный 
анализ нижне-среднерифейских осадочных обра
зований. Однако, учитывая общую закономер
ность распространения комплекса по площади, 
можно предположить более широкое его распро
странение в прошлом. Об этом говорит, в частно
сти, наличие осадочной части комплекса на под
нятии фундамента (район скв. Коноша); близко 
расположенные Ладожская и Онежская впадины; 
прослеживающиеся на геофизических разрезах 
выходы верхних частей комплекса за пределы 
грабеновых структур (см. рис. 2). Если это пред
положение верно, то надо каким-то образом объ
яснять современное распространение комплекса. 
Естественно признать наличие мощного размыва 
на рубеже примерно 1300-1200 млн. лет, т.е. где- 
то в низах среднего рифея, в результате которого 
комплекс сохранился в наиболее прогнутых час
тях и только в единичных случаях на поднятиях 
фундамента. Размыву подверглись отложения 
комплекса мощностью до 1 км. Это означает, что 
территория Московской синеклизы в конце ран- 
него-начале среднего рифея на протяжении пер
вых десятков миллионов лет испытывала поднятие 
(или находилась в состоянии высокого стояния).

Нижне-среднерифейский осадочно-магматичес
кий комплекс характеризует, скорее всего, квази- 
платформенный этап развития территории, кото-
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Рис. 5. Схема распространения нижне-среднерифейского осадочно-магматического комплекса в Московской сине
клизе.
1 -  вулканогенно-осадочные образования; 2 -  осадочные образования; 3 -  предполагаемые границы распространения 
комплекса; 4 -  разломы; 5, 6 -  скважины, вскрывшие: 5 -  осадочные образования комплекса (1 -  Коноша, 2 -  Поше
хонская, 3 -  Рыбинская-2), 6 -  магматические образования (4 -  Крестцы-1,5 -  Крестцы-2, 6 -  Бологоевская, 7 -  Леж- 
ская, 8 -  Урдомская-2, 9 -  Переяславль-Залесская, 10 -  Тарногская, 11 -  Бобровская, 12 -  Великоустюгская); 7 -  про
фили, приведенные в статье: А -  рис. 1, Б -  рис. 2, В -  рис. 3, Г - рис. 4.

рый описывали Р.Е. А йзберг и Р.Г. Гарецкий [1]. 
Он имеет много общего с готской и дальсланд- 
ской эпохами Балтийского щита в Юго-Западной 
Швеции, где происходило дробление фундамента, 
блоковые движения, магматическая активность, в 
результате которых формировалась сходная по ли
тологии и мощностям толща. Правда, в Москов
ской синеклизе отсутствуют (вернее, пока неизвест
ны) гранитоиды платформенного типа, приурочен
ные к этим этапам. Средне-позднерифейский этап 
развития Московской синеклизы может быть от
несен к авлакогенному, когда формировались 
глубокие прогибы, заполненные осадочными об
разованиями, а магматическая активность пре
кратилась. Эти два этапа относятся к доплитному 
периоду развития территории Московской сине
клизы.

Аналогичные нижне-среднерифейские ком
плексы, включающие осадочные и вулкано-плуто
нические породы, распространены и в других райо
нах Восточно-Европейской платформы: Мезенской 
синеклизе, Волго-Уральской области, Волыно-Ор- 
шанской впадине, Рязано-Саратовском и Днепрово- 
Донецком авлакогенах [8,14,18 и др.]. Они отмеча
ются не только в погруженных районах Русской 
плиты, но и на щитах: уже упоминавшиеся Ладож
ский и Онежский грабены южного склона Бал

тийского щита, Овручский грабен на севере Укра
инского щита и т.д.; т.е., если учесть предполагаю
щийся мощный размыв 1300-1200 млн. лет назад, 
нижне-среднерифейские комплексы покрывали 
практически всю территорию Восточно-Европей
ской платформы в виде относительно маломощно
го плаща (1-2 км). Формирование авлакогенов с на
коплением мощных осадочных толщ началось по
сле этапа высокого стояния платформы не ранее 
среднего рифея. Однако эта гипотеза требует 
дальнейшей проверки.
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Tectonic Evolution of the Moscow Syneclise in the Riphean
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Based on geophysical and drilling data, the structure and composition of deep horizons of the Moscow Synec
lise’s sedimentary cover are discussed. The Early-Middle Riphean complex, which includes not only sedimen
tary, but also intrusive rocks, has been recognized, and its spatial distribution in the syneclise is described. It is 
suggested that a deep scour occurred 1200-1300 Ma ago and the aulacogen development commenced in the 
Middle Riphean.
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Активная фаза рифтогенеза в Алжиро-Прованском бассейне, по геотермическим данным, началась 
в начале-середине олигоцена 34 ± 3 млн. лет назад, что согласуется с другими геолого-геофизичес
кими данными. Высокий тепловой фон (81 мВт/м2) и тонкая (45 км) литосфера свидетельствуют в 
пользу образования Алжиро-Прованского бассейна вследствие растяжения и спрединга дна. Одно
временное образование задуговых бассейнов в Западном и Восточном Средиземноморье в олигоце
не (Алжиро-Прованский, Эгейский, Киликийский, или Аданский) связывается с изменением кине
матической обстановки в зоне конвергенции Африки и Евразии. Для Тирренского моря выполнен 
с использованием геотермических данных расчет скоростей раздвижения (спрединга?) в осях раз- 
движения (Маньяги, Вавилов, Марсили). Установленные таким образом скорости: 1.4 см/год (Мань- 
яги), около 3 см/год (Вавилов) и 5.7 см/год (Марсили) близко совпадают со скоростями, вычислен
ными по результатам глубоководного бурения. Смещение осей раздвижения с северо-запада на 
юго-восток и одновременное увеличение скорости раздвижения может свидетельствовать об уско
рении “отката” Африканской плиты (т.е. об увеличении угла ее наклона в Калабрийской зоне суб- 
дукции) в связи с блокировкой субдукции мощной осадочной толщей Ионической котловины.

ВВ ЕД ЕН И Е

По современным представлениям, бассейны 
Восточного и Западного Средиземноморья имеют 
разное происхождение. В то время, как Восточное 
Средиземноморье является, в основном, реликтом 
М езогеи (ветви океана Тетис, раскрывшейся в 
раннем мезозое [11, 12, 47]), Западное Средизем
номорье образовано двумя неогеновыми задуго- 
выми бассейнами: Алжиро-Прованским и Тир
ренским [3, 33, 41].

Несмотря на большой объем  геолого-геофи
зических исследований, многие вопросы происхож
дения и истории бассейнов Средиземного моря ос
таются неясными. Так, точно не известен возраст 
литосферы Левантийской и Ионической котловин 
Восточного Средиземноморья. Геологические дан
ные позволяют лишь ограничить его весьма широ
кими рамками: от позднего триаса до конца ранне
го мела. В отдельной работе [6] мы попытались 
уточнить возраст литосферы этих котловин, ис
пользовав данные теплового потока. Было уста
новлено, что спрединг океанского дна (раскры
тие Мезогеи) происходил в поздней юре и длился, 
по крайней мере, до 140 млн. лет тому назад.

В этой статье делается попытка проанализиро
вать данные теплового потока Алжиро-Прован
ской котловины и Тирренского моря (котловины 
Вавилова и Марсили), чтобы выяснить, насколько 
история бассейнов Западного Средиземноморья, 
установленная по результатам сейсмических ис

следований и бурения, подтверждается геотерми
ческими исследованиями. Наиболее важным на
правлением статьи является выяснение времени 
раскрытия Алжиро-Прованского бассейна и ско
рости раскрытия Тирренской глубоководной кот
ловины.

А Л Ж И РО -П РО ВА Н С КИ Й  БА С С ЕЙ Н
Алжиро-Прованский бассейн состоит из А л

жиро-Прованской котловины и прилегающих к ней 
Лигурийского, Балеарского и Альборанского мо
рей, а также Лионского и Валенсийского заливов 
(рис. 1). Балеарское море отделено от Алжиро- 
Прованской котловины Балеарскими островами. 
Алжиро-Прованский бассейн окружен горной си
стемой Альпийского складчатого пояса: на евро
пейском побережье -  северными Апеннинами, З а 
падными Альпами, хребтами Каталонии и Бетских 
Кордильер, а на африканском побережье -  гор
ными массивами Эр-Рифа и Телль-Атласа.

По комплексу геолого-геофизических данных, 
образование Алжиро-Прованского бассейна отно
сят к олигоцену-миоцену [40]. В олигоцене направ
ление движения Африканской плиты по отноше
нию к Евразии изменилось с меридионального на 
северо-западное [14], что привело к образованию 
зон субдукции в Западном Средиземноморье. В ты 
лу зоны субдукции вследствие рифтогенеза и 
спрединга произошло отделение континенталь
ных блоков Северной Сицилии, Кабильских мас-



Рис. 1. Карта геотермической изученности А лж иро-П рованской котловины.
1 -  точки измерений теплового потока и его  плотности в мВт/м2, по: а -  [27], б  -  [2, 39], в  -  [32], г -  [28]; 2 -  границы  
океанической коры, по [21 ,43]; 3 -  разломы; 4  -  линейные магнитные аномалии (6, 6А , 6В ), по [21]; 5  -  сдвиги.

сивов, Корсики и Сардинии, бывших до того час
тью Европы. В результате образовались неогено
вые задуговые бассейны.

Алжиро-Прованская котловина, согласно гео
лого-геофизическим данным [40], подстилается ко
рой океанического типа (см. рис. 1). На это указы
вает сейсмический разрез кристаллической части 
коры. Слой 2 характеризуется скоростями продоль
ных волн 5 .2-5 .4  км/с, слой ЗА -  скоростями 
6.7 км/с. Граница Мохоровичича (Vp = 8 км/с) за
фиксирована на глубине 8-10 км от поверхности 
дна, мощ ность консолидированной коры  около 
5 км, что близко к средней мощности океанской ко
ры. Мощность осадочного слоя (V = 4.1-5.0 км/с)

достигает 5 км, причем мессинские эвапориты 
имеют, по данным глубоководного бурения, мощ
ность до 2 км [31].

В Алжиро-Прованской котловине выделены 
линейные магнитные аномалии 6, 6А и 6В (см. 
рис. 1), соответствующие позднеаквитанскому и 
раннебурдигальскому времени (23.5-19 млн. 
лет), в течение которого в результате спрединга 
(~3 см/год) сформировалась океаническая кора. 
В это же время Сардиния (повернувшись против 
часовой стрелки на 25°) и Корсика заняли совре
менное положение [21].

Положительные региональные гравитацион
ные аномалии в свободном воздухе (до 100 мГал)



и аномалии Буге (до 200 мГал) [9, 45] в Алжиро- 
Прованской котловине и драгировки толеитовых 
базальтов [21] также указываю т на океанский ха
рактер литосферы.

В районе Алжиро-Прованской котловины из
вестно 12 измерений теплового потока, получен
ных с помощью погружных термоградиентографов 
[18,27,32], и одно измерение в скважине 372 глубо
ководного бурения [28]; девять из них превышают 
средний мировой уровень (60 мВт/м2), четыре зна
чения ниже этого уровня -  33,50,57 и 58 мВт/м2 (см. 
рис. 1).

Вариации измеренного теплового потока в рай
оне Алжиро-Прованской котловины могут быть 
обусловлены топографией дна, контрастностью 
тепло- и температуропроводности пород осадоч
ного чехла [8] и фундамента, быстрым перемеще
нием осадочных масс и другими причинами. Влия
ние всех этих искажающих факторов может сни
жаться при оценке средней региональной величины 
теплового потока вследствие различных условий 
измерений.

Рассчитанная средняя величина теплового по
тока Алжиро-Прованской котловины составляет 
81 ± 27 мВт/м2. В непосредственной близости от 
скважины DSDP 372 были выполнены специаль
ные исследования теплового потока и получено 
значение 92 ± 10 мВт/м2 [32] (см. рис. 1). Эта вели
чина с точностью 10% совпадает с рассчитанной 
выше средней величиной. Необходимо отметить, 
что среднее значение примерно вдвое выше, чем 
в глубоководных котловинах развитых океанов 
(40 мВт/м2), указывая на сравнительную моло
дость Алжиро-Прованской котловины.

В российско-испанской экспедиции на Н И С 
“Академик Николай Страхов” (17-й рейс, октябрь 
1993 г.) в восточной части Альборанского моря, 
примыкающей к Алжиро-Прованской котловине 
на юго-западе, было выполнено 27 определений 
теплового потока, среднее его значение составило 
118 ± 4 мВт/м2 [2, 39]. Поскольку это более чем на 
30% превыш ает среднее значение теплового по
тока (81 мВт/м2), определенное для Алжиро-П ро
ванской котловины, мы не использовали его в на
ших расчетах. Скорее всего, значение 118 мВт/м2 
связано с более молодой, чем Алжиро-Прован
ская котловина, Альборанской структурой.

Можно оценить средний возраст литосферы А л
жиро-Прованской котловины по средней величине 
теплового потока 81 ± 27 мВт/м2, используя реше
ние уравнения теплопроводности для геотермичес
кой (кристаллизационной) модели образования 
океанской литосферы [16,19,22,24,38,44,49]:

q = = К / Л  (1)
J n a t

где q -  мккал/см 2 с, тепловой поток; = 7.5 х 
х 10_3 кал/см 2 с °С, коэффициент теплопроводно

сти вещества литосферы; Та = 1350°С, температура 
астеносферы; а = 7.8 х 10-3 см2/с, коэффициент тем
пературопроводности вещества мантии; t -  млн. 
лет, возраст литосферы.

Подставляя в уравнение (1) эти параметры и 
среднее значение теплового потока в Алжиро- 
Прованской котловине, получим:

t -  |  = K 2/q 2 = 11.52/<?2 = 3 4 ± 3  млн. лет.
naq

Как было отмечено выше, возраст океанской 
литосферы Алжиро-Прованской котловины, ус
тановленный по имеющимся здесь магнитным 
аномалиям 6.6А и 6В, составляет 23.5-19 млн. 
лет, т.е. примерно на 10-15 млн. лет меньше, чем 
возраст дна, полученный по геотермическим дан
ным. При расчете среднего геотермического ф о
на котловины мы использовали данные теплово
го потока, измеренного как на океанической, так 
и на утоненной континентальной коре (см. рис. 1), 
имеющей малую радиогенную составляющую 
гранитного слоя. Поэтому можно предполагать, 
что возраст, рассчитанный по геотермическим 
данным, отражает время начала утонения конти
нентальной литосферы, т.е. время начала рифто- 
генеза. Это предположение неплохо согласуется 
с геологическими данными. В раннем олигоцене 
Сардино-Балеарский блок был еще присоединен 
к Европе. Об этом, в частности, говорят находки 
речной гальки, принесенной с хребтов Каталонии 
и Пиренеев [26].

Время рифтогенеза, отделившего Сардино- 
Балеарский блок от континента, хорошо датиро
вано бурением и сейсмическими исследованиями 
в Валенсийском и Лионском заливах, т.е. на пас
сивной окраине Алжиро-Прованского бассейна. 
Синрифтовые отложения имеют здесь средне-по- 
зднеолигоценовый (28-30 млн. лет), а пострифто- 
вые -  раннемиоценовый возраст [41]. С учетом 
точности расчета по геотермическим данным 
(34 ± 3 млн. лет) совпадение оценок возраста риф 
тогенеза можно считать удовлетворительным.

Из общего уравнения теплопроводности мож
но получить выражение, устанавливающее связь 
между временем остывания океанической лито
сферы и ее мощностью [5, 16, 37, 50]:

н ,  = { T J T a) J n r t ,  (2)

здесь Я; -  км, мощность литосферы; TJTa = 
= 1200/1350 °С, отношение температур солидуса и 
ликвидуса базальтов мантии; а = 7.8 х 10*3 см2/с, 
коэффициент температуропроводности вещест
ва мантии; t -  млн. лет, возраст литосферы.



Для возраста 34 млн. лет средняя мощность ли
тосферы центральной части Алжиро-Прованско
го бассейна получается равной

Н, = (1200/1350)J n a t  = 7 .8 /f  = 45 км,

что согласуется с величиной, независимо опреде
ленной по сейсмологическим данным и равной 
40 км [46].

ТИ РРЕН С К И Й  БА С С ЕЙ Н
Тирренский бассейн с трех сторон обрамляется 

сложно построенными континентальными блока
ми: Корсикано-Сардинским на западе, Апеннин
ским на северо-востоке и Сицилийским на юге. Од
ним из наиболее дискуссионных вопросов в геоло
гии Тирренского моря остается вопрос о природе 
коры в его глубоководной (глубже 3000 м) впади
не (рис. 2). Развитая здесь тонкая (5-6 км) кора, 
по данным глубоководного бурения, сложена ба
зальтами [31, 33], по составу близкими к базаль
там ложа океанов. Здесь, однако, отсутствуют 
четко выраженная ось спрединга и линейные маг
нитные аномалии, поэтому механизм формирова
ния коры остается невыясненным. В качестве 
возможных способов образования рассматривал
ся “рассеянный (диффузный) спрединг” [23], т.е. 
наращивание коры в нескольких короткоживу- 
щих раздвигах, или очень большое (в 4-5 раз) уто
нение континентальной коры, сопровождавшее
ся базальтовым магматизмом [5,13]. Обе концеп
ции, по сути дела, сходны, так как предполагают 
сильное растяжение континентальной коры, ее 
раскалывание и интенсивное внедрение и излия
ние базальтовой магмы.

Внутреннее строение глубоководной впадины 
неоднородно. Она включает большое количество 
блоков, возможно, континентальной природы и 
участки, сложенные базальтовой новообразован
ной корой [30]. Одним из таких участков является 
котловина Марсили шириной примерно 80 км на 
крайнем юго-западе впадины. Другая котловина -  
Вавилова отделена от котловины Марсили пере
мычкой с более мощной (до 16 км) корой (op. cit.). 
Возможно, и в самой котловине Вавилова распро
странение базальтового ложа не сплошное, хотя 
достоверная информация об этом отсутствует.

Особое место в проблеме происхождения Тир
ренского моря принадлежит крупным подводным 
вулканам -  Маньяги, Вавилов и Марсили, распо
ложенным в пределах глубоководной впадины. 
Эти овальной формы подводные вулканы с суб
меридиональными длинными осями рассматрива
лись как оси рассеянного спрединга [48]. В то же 
время состав вулканитов (щ елочны е и субще
лочны е базальты , известково-щ елочны е лавы  
[15, 42, 43]) значительно отличается от магнези
альных толеитов ложа глубоководной впадины

Рис. 2. Участки глубоководной котловины Тиррен
ского моря (глубж е 3400 м), возм ож но, с новообразо
ванной базальтовой корой (заш триховано).
Кружки с номерами -  скважины глубоководного бу
рения.

[20]. Было высказано предположение [13], что рас
сматриваемые подводные вулканы сходны с осевы
ми вулканическими хребтами Афара. Последние 
сформировались вдоль осей раздвижения после то
го, как активный раздвиг прекратился или, во вся
ком случае, резко замедлился. Как и в Тирренском 
море, вулканиты осевых хребтов Афара отличают
ся от более ранних базальтов повышенной щелоч
ностью и дифференцированным составом. Вы
сказанное предположение можно подтвердить, 
используя данные о возрасте базальтового ложа 
в котловине Вавилова и возрасте самого вулкана 
Вавилов. По данным глубоководного бурения
[34], возраст базальтов, установленный К-Аг ме
тодом в районе осевой зоны котловины (скв. 651, 
см. рис. 2), 3.0 и 2.6 млн. лет. Примерно в 22 км за
паднее (скв. 655) возраст базальтов равен уже 
4.3 млн. лет. И звестно такж е определение 7.2 ± 
± 0.9 млн. лет, полученное на восточной окраине 
котловины в скважине 373 [20]. Хотя точность 
последнего определения из-за сильной изменен- 
ности пород невелика, все же можно считать, что 
возраст базальтового ложа котловины, т.е. время 
активного раздвижения (спрединга?), приходится 
на интервал 2.6-7.0 млн. лет.

На самом вулкане Вавилов датированы моло
дые вулканические конусы в его гребневой части. 
Возраст базальтов, установленный К-Аг мето
дом, 0.37 ±0.10 млн. лет и <0.12 млн. лет, т.е. сред
не- или позднеплейстоценовый [42]. В базальтах 
нижней части вулкана есть линзы карбонатных 
илов, содержащих позднеплейстоценовую микро
фауну (op. cit.). Анализ магнитных аномалий [29]



Рис. 3. Х ронология собы тий в осях раздвижения в 
глубоководной впадине Т ирренского моря.
1 -  спрединг; 2 -  развитие осевы х вулканов.

показал, что молодые привершинные излияния 
происходили в эпоху Брюннес (0-0.78 млн. лет), а 
основное тело вулкана формировалось во время 
доолдувайского интервала эпохи Матуяма (2.02- 
2.64 млн. лет). Таким образом, вулкан сформиро
вался в течение двух ф аз -  в позднем плиоцене и 
среднем-позднем плейстоцене после завершения 
спрединга в котловине Вавилова.

Аналогичные соотношения, по-видимому, ха
рактерны и для вулканов Маньяги и Марсили.

Скорости раздвижения в осях Маньяги, Вавилова и 
Марсили глубоководной впадины Тирренского моря 
по величинам теплового потока

t h d V ср

Ось Маньяги
117
155
185

12.9
7.3
5.2

9.9
4.3
2.2

34
27
23

Ось Вавилова

0.35
0.63
1.05

0.68

203
237
162
176
221

5.6 3.1 40 1.3
3.9 1.3 32 2.46
8.2 5.6 57 1.02
7.0 4.4 50 1.14
4.4 1.8 30 1.66

Ось Марсили
193 3.7 2.9 63 2.17
202 3.4 2.6 73 2.81 2.84
267 1.9 1.1 39 3.54

Примечание: q -  тепловой поток, в мВ т/м 2; t -  возраст дна, в 
млн. лет; t x -  время раздвижения, в млн. лет; d  -  расстояние 
от оси спрединга, в км; V -  полускорость спрединга, в см/год; 
V4> -  средняя полускорость спрединга, в см/год.

Для лав вулкана Маньяги известны К-Аг опреде
ления 2.7-3.0 ± 0.2 млн. лет [43], т.е. этот вулкан 
древнее вулкана Вавилов. Палеомагнитные дан
ные позволяют предполагать и более поздние 
проявления вулканической активности в эпохи 
Матуяма и Брюннес -  2.02-2.64 и 0-0.78 млн. лет 
[29]. Природа основания вулкана не известна. Ес
ли предполагать, что он такж е связан с осью раз
движения, то активный раздвиг в последней дол
жен был прекратиться до 3 млн. лет.

С вулканом Марсили положение более ясное. 
Бурение в краевой части котловины Марсили 
(скв. 650) вскрыло базальты, перекрытые карбо
натными осадками с возрастом около 1.87 млн. лет. 
Следовательно, возраст подстилающих базаль
тов -  конец позднего плиоцена. В вершинной ча
сти вулкана М арсили известны лавы  с возрас
том < 0.2 млн. лет [43]. Вулкан сложен базальта
ми с нормальной намагниченностью, т.е. его 
формирование не выходило за пределы эпохи 
Брюннес [29]. Таким образом, спрединг в котлови
не Марсили происходил в конце плиоцена-начале 
плейстоцена (2.0-0.8 млн. лет), а сам вулкан сфор
мировался позднее. Этапы развития осей раздви
жения в глубоководной котловине Тирренского 
моря суммированы на рис. 3.

Используя приведенные данные, можно оце
нить скорости раздвижения в котловине Вавило
ва и Марсили. Ширина базальтового ложа в кот
ловине Марсили около 80 км (см. рис. 2). Оно бы 
ло сформировано между 2 и 0.7-0.8 млн. лет, т.е. 
в течение 1.2 или 1.3 млн. лет (таблица). Скорость 
спрединга должна бы ла составлять примерно 
6.1 см/год (полускорость около 3 см/год). Воз
можно, что скорость была несколько меньшей, 
так как время начала образования вулкана точно 
не известно. Если считать, что вулкан Марсили на
чал формироваться около 0.4 млн. лет тому назад, 
т.е. одновременно с последней вспышкой вулка
низма на вулкане Вавилов, то скорость спрединга 
окажется равной 5 см/год, а полускорость, соот
ветственно, 2.5 см/год.

Для котловины Вавилова можно дать достаточ
но точную оценку скорости спрединга. Расстояние 
между скважиной 651 и скважиной 655 на самой оси 
раздвижения равно 22 км, а разность в возрасте ко
ры составляет 1.7 млн. лет (4.3-2.6 млн. лет). П о
лускорость спрединга, соответственно, составля
ла 1.3 см/год, полная -  2.6 см/год. Значительно 
меньшую величину получим, измеряя скорость 
спрединга между осью раздвижения и скважиной 
373. Расстояние здесь примерно 32 км, а времен
ной интервал с учетом возможной ошибки в опре
делении возраста базальта (7.2 ± 0.9 млн. лет) может 
составлять от 3.7 (6.3-2.6 млн. лет) до 5.5 млн. лет 
(8.1-2.6 млн. лет). Даже при минимальном значе
нии этой величины мы все же получим значение по- 
лускорости, равное 0.87 см/год. Вероятно, справед
ливо предположение, что древние базальты сква-



Рис. 4. К арта геотермической изученности Тирренского моря.
1 -  изобаты , в км; 2 -  изолинии плотности теплового потока, в мВт/м2, по [25]; 3 -  точки измерений теплового потока, 
в мВт/м2, использовавшиеся при расчетах.

жины 373 накапливались еще до начала спрединга 
[13]. Как показали результаты бурения на пассив
ной Корсикано-Сардинской окраине глубоковод
ной впадины Тирренского моря, синрифтовые 
комплексы отвечаю т интервалу от верхов торто- 
на до низов плиоцена. Таким образом, излияния 
древнейших базальтов, обнаруженных в скважи
не 373, совпадают по времени с эпохой рифтоге- 
неза, предшествовавшей спредингу. Спрединг же, 
происходивший в раннем-позднем плиоцене, ха
рактеризовался полускоростью 1.3 см/год.

Интересно сопоставить приведенные выше 
расчеты с данными по тепловому потоку Тиррен
ского моря [7, 10, 17, 25].

Для трех осей раздвижения в Тирренском море 
(Маньяги, Вавилова, Марсили) были построены 
по формуле (1) теоретические кривые зависимос
ти величины теплового потока от возраста дна, 
исходя из кристаллизационной модели формиро
вания литосферы в осях спрединга [5]. Эти кри
вые с достаточной точностью описывали реаль
ное распределение величин теплового потока на 
флангах соответствующих осей, что подтвержда
ло спрединговую природу литосферы в котлови

нах Вавилова и Марсили. Бы ла такж е сделана по
пытка определить скорость спрединга. Для этого 
по значениям теплового потока в отдельных точ
ках определялся теоретический возраст литосфе
ры. Делением расстояния от оси спрединга на те
оретический возраст литосферы в данной точке 
определялась скорость спрединга. Полученные 
значения сравнивались со скоростями, рассчитан
ными для точек, в которых возраст коры был оп
ределен глубоководным бурением. В этих расче
тах не были учтены некоторые данные по возра
сту базальтового ложа в котловине Вавилова и 
данные палеомагнитного анализа по горам М ань
яги, Вавилова и Марсили, опубликованные после 
выхода статьи. Кроме того, в расчетах возраст 
осей раздвижения принимался нулевым.

Ниже приводится расчет скоростей спрединга 
с учетом внесенных поправок. Расчет произво
дился по той же методике, что и в ранее опубли
кованной работе [5], но с учетом возраста оси 
спрединга, составляющего для осей Маньяги при
мерно 3, Вавилова -  2.6, а для оси Марсили -  около
0.8 млн. лет. Для вычисления возраста выбирались 
значения теплового потока, наиболее близкие к



теоретической кривой остывания литосферы, ко
торые приведены на рис. 4. Возраст литосферы рас
считывался по формуле (1) при К  = 9-11.5. Время 
раздвижения определялось как разность между по
лученным возрастом и возрастом оси спрединга. 
Полученные результаты представлены в приве
денной выше таблице.

Как видно из таблицы, средние пол у скорости 
спрединга, рассчитанные по геотермическим дан
ным, очень близки к вычисленным по результа
там глубоководного бурения. Для котловины Ва
вилова, где полускорость спрединга установлена 
бурением наиболее точно (1.3 см/год), отклоне
ние составляет менее 17%. Ещ е лучше совпаде
ние результатов для котловины Марсили: по ре
зультатам бурения полускорость спрединга здесь 
2.5-3.0 см/год, а по геотермическим данным -  
2.84 см/год. Н адежность геотермических расче
тов для котловин Вавилова и Марсили позволяет 
принять как достаточно достоверную  и оценку 
полускорости раздвижения для оси М аньяги
0.68 см/год. Геологические данные для такого 
расчета отсутствуют.

О БС У Ж Д ЕН И Е РЕЗУ Л ЬТА ТО В
Расчет возраста литосферы Алжиро-Прован

ской котловины геотермическим методом дал ци
фру 34 ± 3 млн. лет. Учитывая геологическую ин
формацию [40], можно считать, что полученный 
возраст отражает время рифтогенеза, т.е. сильного 
утонения континентальной литосферы и подъема 
компенсирующего выступа астеносферы. Как и 
предполагалось [4], геотермическая эволюция бас
сейнов с сильно утоненной континентальной ли
тосферой близка к эволюции бассейнов с новооб
разованной океанской литосферой. Это положе
ние справедливо, очевидно, лишь для тех случаев, 
когда континентальная литосфера утоняется на
столько значительно, что дальнейшее утонение 
может привести к ее разрыву и началу спрединга. 
Как показывают наблюдения на пассивных окраи
нах, речь идет об утонении в 3-5 раз. В континен
тальных рифтах со сравнительно мощной конти
нентальной корой (утонение (3 = 1.2) закономер
ность остывания литосферы, описанная выше, 
будет сильно осложнена поступлением радиоген
ного тепла и другими факторами.

К ак отмечалось ранее, для другого задугового 
бассейна Средиземного моря, Эгейского, геотер
мические расчеты такж е дали возраст, близкий к 
началу рифтогенеза, -  30 млн. лет [6]. Этот ре
зультат интересен еще и потому, что он достаточ
но убедительно подтверждает одновременность 
образования задуговых бассейнов в Восточном и 
Западном Средиземноморье.

Уже давно высказывалось предположение о 
связи образования Алжиро-Прованского бассей
на с изменением вектора сближения Африки и Ев

разии в олигоцене [14]. Одновременность образова
ния задуговых бассейнов также и в Восточном Сре
диземноморье (Эгейский бассейн, Киликийский 
бассейн к северу от Кипра и его наземное продол
жение -  Аданский или Сейханский, бассейн) [6] яв
ляется, с нашей точки зрения, дополнительным 
аргументом в пользу такого предположения. Со
ответствующая реконструкция с использованием 
“Палеогеографического атласа Северной Евра
зии” [35] дана на рис. 5.

Для Тирренского моря удалось выполнить рас
четы скорости спрединга по величинам теплово
го потока и сравнить полученные результаты с 
имеющимися геологическими данными. Сущест
венно новым в этих расчетах явилось то, что для 
трех известных осей спрединга удалось установить 
время прекращения активного раздвижения и пере
хода к формированию над ними щитовых вулканов 
(Маньяги, Вавилов, Марсили). С учетом этих дан
ных средняя скорость спрединга, рассчитанная по 
геотермическим данным, оказалась близкой к по
лученной по данным глубоководного бурения 
[34]. Различия в оценках не превышают 17%. 
Очевидно, оценки скорости спрединга по геотер
мическим данным достаточно надежны и могут 
быть эффективно использованы в бассейнах с ко
рой океанского типа, где линейные магнитные 
аномалии отсутствуют. Последнее, как в случае 
Тирренского моря, характерно и для ситуации, 
когда раздвижение идет из нескольких коротко- 
живущих и быстро сменяющих одна другую осей.

Интересен и другой аспект полученных резуль
татов. В последовательно возникавших осях спре
динга Маньяги-Вавилов-Марсили скорость раздви
жения нарастала. Для оси Маньяги она составляла
1.2 см/год, для оси Вавилова -  2.6-3.0 см/год, а для 
оси Марсили -  5-6  см/год. Таким образом, в на
чальный период раскрытия глубоководной впади
ны скорость раздвижения соответствовала мини
мальной для срединно-океанских хребтов, затем 
она возросла до уровня медленноспрединговых и, 
наконец, быстроспрединговых хребтов. В чем 
причина такого ускорения темпа раскрытия заду
гового бассейна, остается предметом предполо
жений. Если предполагать, что раскрытие обус
ловлено эфф ектом  отката (rollback) погружаю
щейся в зоне субдукции Африканской плиты [13], 
то можно говорить об убыстрении темпа погру
жения и увеличения угла ее наклона. Возможно, 
плита начинает быстрее “тонуть” в мантии в свя
зи с тем, что мощная осадочная толща Ионичес
кого бассейна все сильнее блокирует субдукцию в 
Калабрийской дуге.

Другая возможная причина -  возрастающее 
влияние выступа астеносферы под Тирренским 
морем. Высокий уровень астеносферного подня
тия [36] может приводить к его “растеканию” в 
силу гравитационной неустойчивости. В сочета
нии со снижением вязкости коры и мантийной ча
сти литосферы в результате прогрева, создающим



Рис. 5. Реконструкция С редиземноморского бассейна на 30 млн. лет.
1 -  континентальные блоки; 2 -  глубоководны е бассейны; 3 -  ф ронт надвига; 4 -  зон а  субдукции; 5  -  сброс (а), сдвиг 
(б). Стрелками показано направление движения Африканской плиты относительно Е вразиатской в олигоцене. П ока
зана такж е траектория движения А фрики относительно Евразии за последние 65 млн. л ет  [14].
А  -  Альпы; А н -  Анатолия; Ап -  Апулия; А -П р -  Алжиро-Прованский бассейн; А р  -  Аравия; А ф  -  Африка; Б К  -  Большой  
Кавказ; Дн -  Динариды; Ев -  Европа; И б -  Иберия; Ир -  Иран; КС -  Корсика-Сардиния; бассейны: К (А ) -  Киликийский 
(Аданский); Ч -  Черноморский; Эг -  Эгейский; ЮК -  Ю жно-Каспийский.

условия для вязкого течения [1], такой процесс 
может способствовать ускорению раздвига. Как 
подчеркивает Артюшков (op. cit.), растяжение 
реализуется в том случае, когда оба или один из 
обрамляющих рифтовую зону литосферных бло
ков имеет возможность отодвигаться. В случае 
Тирренского моря такая возможность имеется у 
Калабрийского блока, смещающегося в сторону 
Ионического бассейна.

ВЫ ВОДЫ

1. Геотермические данные свидетельствуют 
об олигоценовом (34 ± 3 млн. лет) возрасте А лжи
ро-Прованского бассейна. Сопоставление с гео
логической информацией позволяет коррелиро

вать этот возраст с эпохой рифтогенеза, предше
ствовавшей началу спрединга. Подтверждается 
вывод, полученный partee для Восточного Среди
земноморья, о том, что величины теплового по
тока в задуговых бассейнах отраж аю т термичес
кую эволю цию  литосф еры  с момента ее сильного 
утонения (рифтогенеза).

2. В глубоководной впадине Тирренского моря 
по геотермическим данным рассчитаны скорости 
раздвижения (спрединга?) для трех осей: Маньяги, 
Вавилова и Марсили. Они равны, соответственно, 
1.4,3.0 и 5.7 см/год и близки к скоростям, рассчитан
ным по данным глубоководного бурения. Оценка 
скорости раздвижения по величинам теплового 
потока эффективна для бассейнов, где нет линей
ных магнитных аномалий. Увеличение скорости



раздвижения от древних осей к молодым может
свидетельствовать об ускорении “отката” (rollback)
Африканской плиты, т.е. об увеличении угла ее
наклона в Калабрийской зоне субдукции.
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Geothermal Regime and Specific Features of the Tectonic Evolution 
of the Western Mediterranean Basins

E. V. Verzhbitskii and V. G. Kaz’min
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According to the data on heat-flow parameters, the active phase of rifting in the Algiers-Provencal basin started 
in the Early-Middle Oligocene, 34 ± 3 Ma, and this correlates with other geological and geophysical data. The 
high background heat-flow values (81 mW/m2) and thin (45 km) lithosphere indicate that the Algiers-Proven
cal basin was formed by extension and sea floor spreading. Contemporaneous formation of back-arc basins in 
the western and eastern Mediterranean during the Oligocene (Algiers-Provencal, Aegean, Cilician, or Adana) 
is connected with the change in the kinematic conditions in Africa-Eurasia convergence zone. For the Tyrrhe
nian Sea, the rate of spreading was calculated from heat-flow data for the three axes of spreading (Magnaghi, 
Vavilov, and Marsili). The rates of spreading received: 1.4 cm/year (Magnaghi), about 3 cm/year (Vavilov), 
and 5.7 cm/year (Marsili), are very close to the rate values calculated from deep sea drilling data. The south
eastward shift of the axes of spreading with a simultaneous acceleration of spreading may indicate the acceler
ation of the rollback of the African plate (i.e., an increase in its dip angle in the Calabrian subduction zone), in 
the context of blocking the subduction by the thick sedimentary strata of the Ionian basin.
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На севере Чукотского полуострова и на его шельфе выявлен простирающийся в северо-восточном 
направлении правосторонний сдвиг Чегитунь-Лисбурн, вдоль которого осуществлялась передача 
смещения от зоны растяжения северо-западного крыла к располагающейся на том же крыле зоне 
сжатия. На Чукотке разлом представлен Ратхатским и Ныныкинским правыми сдвигами. Зона рас
тяжения выражена сбросами северо-западного простирания, определяющими структуру третично
го бассейна Хоуп, и сбросами севера Чукотского полуострова. Зоне сжатия соответствуют надвиги 
полуострова Лисбурн Аляски и гряды Геральда в Чукотском море. Охарактеризованная кинемати
ческая система была активна в эоцен-олигоцене, но, возможно, образовалась еще в позднем мелу. 
Формирование ее связано с поздней стадией орогенического коллапса земной коры, утолщенной в 
ходе образования Беринговоморской ороклинали.

В В ЕД Е Н И Е

Район Берингова пролива и прилегающие аква
тории Берингова и Чукотского морей представля
ют собой сложный структурный узел, в котором 
сочленяются позднеокомовая Ю жно-Ашойская 
сутура Чукотки и леж ащ ая на ее простирании 
позднеюрско-раннемеловая сутура Кобук северной 
Аляски (рис. 1). К узлу вплотную подходит ранне
меловой складчато-надвиговый пояс хр. Брукса, не 
имеющий явного продолжения на территории Чу
котки. Чукотский складчатый пояс здесь выклини
вается. Этот район имеет большое значение для 
корреляции структур Чукотки и северной Аляски, 
которые имеют много общего в геологическом 
строении [2, 7, 8, 10, 23]. Расшифровка деталей та
кой корреляции в значительной мере осложняет
ся тем, что в середине мела район подвергся рас
тяжению [22, 32], в результате которого сформи
ровались метаморфические купола Чукотка и 
Сьюард, где к поверхности были подняты мета
морфические породы амфиболитовой и гранули- 
товой фаций, изначально залегавшие на глубинах 
около 25 км [17, 20]. Существовал и более позд
ний эпизод растяжения -  в конце мела -  начале 
третичного периода, образовавший бассейн Хоуп 
в Чукотском море [26, 42].

Особенностью района является существование 
расположенных почти под прямым углом складча- 
то-надвиговых поясов -  Брукса и Геральда. Одной 
из первых попыток объяснения этой необычной ге
ометрии было привлечение гипотезы Берингово
морской ороклинали или Чукотского синтаксиса 
[11, 38, 40], согласно которой надвиговые пояса

Брукса и Геральда представляют собой единый рез
ко изогнутый надвиговый пояс. Этому противоре
чат указания на то, что надвиговые пояса имеют 
разный возраст -  пояс Брукса был сформирован к 
концу альба, а в поясе Геральда в надвиги вовлече
ны и средненемеловые отложения [25, 26, 31, 34]. 
В статье предлагается модель формирования и 
структурного сочленения этих поясов, основанная 
на выявлении системы сбросов северо-западного 
простирания, связанных с зоной правосторонних 
сдвигов северо-восточного простирания на севере 
Чукотского полуострова и прослеживании этих 
структур на основании геофизических данных на 
шельфе Чукотского моря.

ОБЩ ИЕ Ч ЕРТЫ  ГЕО Л О ГИ ЧЕСКО ГО  
СТРОЕН ИЯ ПОЛУОСТРОВОВ 

Ч У К О Т К А  И СЬЮ АРД
На большей части северной половины Чукот

ского полуострова распространены метаморфичес
кие породы амфиболитовой фации (рис. 2). Вдоль 
побережья Чукотского моря они обрамлены палео
зойскими терригенно-карбонатными отложения
ми, которые лишь у контактов с глубоко метамор- 
физованными породами затронуты метаморфиз
мом зеленосланцевой фации. Меловые вулканиты 
Охотско-Чукотского пояса залегают с несогласием 
в основании, а комагматичные им гранитоиды про
рывают метаморфический комплекс [6,12]. К севе
ру, в Чукотском море, выявлен Южно-Чукотский 
прогиб [5] или прогиб Хоуп [26], выполненный ме
зозойско-третичными отложениями. Предпола
гается, что его формирование было обусловлено
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Рис. 1. Схема главных тектонических единиц Чукотки и северной Аляски. Буквами обозначены: КИ -  купол Киглу- 
айк, КК -  Кооленьский купол, СП -  Сенявинское поднятие.
1 -  ордовикско-нижнедевонские шельфовые карбонатные осадки (Новосибирская карбонатная платформа), залега
ющие на докембрийском фундаменте блока Беннетт-Барровия [39]; 2 -  девонско-каменноугольные глубоководные 
отложения активной окраины (задуговой бассейн) блока Беннетт-Барровия; 3 -  девонско-каменноугольный аккреци
онный комплекс; 4 -  средне-верхнепалеозойские отложения, залегающие на среднепалеозойском (франклинском) 
фундаменте (субтеррейны Северный склон, Этдикот, Де Лонг [34]); 5 -  Чукотская складчатая система, пассивная ок
раина; 6 -  юрско-раннемеловые аккреционные комплексы; 7 -  юрско-раннемеловые островодужные комплексы; 
8-9 -  меловые метаморфические комплексы: 8 -  амфиболитовой и гранулитовой фаций в ядрах гранито-гнейсовых 
куполов, 9 -  амфиболитовой и зеленосланцевой фаций на крыльях куполов; 10 -  меловые прогибы; 11 -  кайнозойские 
впадины; 12 -  мезозойские сутуры; 13 -  предполагаемое сочленение сутур; 14 -  надвиги; 15 -  сдвиги; 16 -  разломы не- 
диференцированные; 1 7 -  разломы предполагаемые; 18 -  водное пространство.

процессом растяжения, вызванного правосторон
ним смещением по разлому Кобук [42]. В гряде 
Геральда, обрамляющей прогиб на северо-восто
ке, преобладающими структурами являются на
двиги с перемещениями в северо-восточном на
правлении [26, 42].

М етаморфические породы полуотровов Чу
котка и Сьюард часто рассматриваются в качест
ве докембрийского фундамента срединного масси
ва [1,6,15,16], основания Чукотской складчатой си
стемы [9, 10] или террейна Сьюард, определенного 
как метаморфизованная пассивная континенталь
ная окраина [37]. Недавние исследования показали,

что метаморфический комплекс имеет гетероген
ное строение, и среди участвующих в нем пород, по- 
видимому, присутствуют палеозойские шельфовые 
терригенно-карбонатные породы, породы девон
ской магматической дуги и аккреционного ком
плекса; кроме того, не исключено присутствие 
докембрийских пород [20, 39]. Установление на 
Чукотке переходных зон между глубоко метамор- 
физованными породами и неметаморфизованными 
породами обрамления, представленными палеозой
скими терригенно-карбонатными осадками, интер
претировано как свидетельство мезозойской ремо
билизации докембрийского метаморфического
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Рис. 2. Схема геологического строения севера Чукотского п-ова (составлена по [4] с изменениями автора).
1 -  кайнозойские осадки; 2 -  меловые вулканиты; 3  -  меловые гранитоиды; 4  -  юрско-раннемеловые офиолиты; 
5 -  триасово-юрские осадочные и вулканогенные толщи Колючинско-Мечигменского прогиба; 6  -  триасовые осадки 
Чукотской складчатой системы; 7 -  девонско-нижнекаменноугольные осадки; 8  -  ордовикско-нижнедевонские шель
фовые карбонаты; 9 - 1 0  -  меловые метаморфические комплексы: 9 -  амфиболитовой и гранулитовой фаций в ядрах гра
нито-гнейсовых куполов, 10  -  амфиболитовой и зеленосланцевой фаций на крыльях куполов; 11 -  разломы; 12 -  сдвиги; 
13 -  сбросы; 14 -  простирания структур; 15 -  водное пространство.

комплекса [3, 9], вызвавшей формирование Коо- 
леньского купола [9]. С его поздней стадией раз
вития связаны внедрения раннемеловых гранито- 
идов, а структурные соотношения, наблюдаемые 
на Чукотке, были интерполированы на имеющий 
сходное строение купол Киглуайк полуострова 
Сьюард [9, 10, 14].

Дальнейшие исследования показали, что в яд
ре купола Киглуайк метаморфизм верхней ступе
ни амфиболитовой и гранулитовой фаций, сопро
вождающая его деформация и гранотоидный маг
матизм произошли в интервале 105-91 млн. лет 
(U-Pb возраст цирконов и монацита [17, 18]), с 
осты ванием до тем пературы  350° в интервале 
83-84 млн. лет (40АтР9Аг возраст слюд) [21, 33]. 
Близкие даты были получены для метаморфиче
ских пород амфиболитовой фации Кооленьского 
купола -  U-Pb возраст монацита из пегматитов, 
образованных за счет частичного плавления в хо
де метаморфизма и сопровождающей его дефор

мации составляет 104 млн. лет, а возраст монаци
та из прорывающих недеформированных грани
тов определен в 94 млн. лет. 40АтР9Ат возраст 
слюд из метаморфических пород варьирует от 92 
до 95 млн. лет [20].

Образование Кооленьского и Киглуайкского 
метаморфических куполов было объяснено ме- 
ридианальным растяжением Беринговоморского 
ш ельфа и прилегающих районов Чукотки и А ля
ски, которое вызвано откатыванием оси мелово
го глубоководного желоба (trench roll-back model) 
[22, 32]. Основанием для такого предположения 
явилась меридианальная ориентировка линейности 
растяжения на крыльях купола Киглуайк. В ядре и 
на южном склоне Кооленьского купола линей
ность растяжения в метаморфических породах 
также имеет северные и северо-западные прости
рания, а кинематические критерии указывают на 
перемещения вдоль линейности в южном и юго- 
восточном направлениях [20]. В целом это согла-



суется с предложенной моделью, однако последую
щие исследования на северном крыле Коолень- 
ского купола, новые изотопные датировки и 
региональный тектонический анализ позволили 
предложить иную модель, основанную на: 1) про
грессивном омоложении изотопных датировок, 
коррелируемом с направлением тектонической 
транспортировки; 2) последовательном вращении 
линейности растяжения по часовой стрелке на Чу
котке и против часовой стрелки на полуострове 
Стюард; 3) западных направлениях смещений, ука
зываемых самой молодой линейностью; 4) сходстве 
кинематике смещений в Кооленьском и Киглуайк- 
ском куполах при корректировке вращения ли
нейности [35, 36]. Согласно такой модели, растя
жение было вызвано орогеническим коллапсом 
утолщенной континентальной коры. Утолщение 
происходило в ядре Беринговоморской орокли- 
нали, начавшей свое формирование сразу же по
сле коллизии Чукотско-Аляскинского блока с Ази
ей вдоль Южно-Анюйской сутуры. Тектоническая 
транспортировка в ходе растяжения осуществля
лась с запада на восток, что следует из ориентиро
вок линейности разных возрастов, скорректирован
ных палинспастической реконструкцией орокли- 
нали. Важно подчеркнуть, что земная кора перед 
и в ходе начальных стадий мелового растяжения 
имела мощность около 45-50 км [18, 22]. Ее уто
нение до 30 км является совокупным результатом 
как мелового, так и поздне-мелового-третичного 
растяжения.

С ТРО ЕН И Е СЕВЕРН ОГО О БРА М ЛЕН И Я 
К О О Л ЕН ЬС К О ГО  КУ П О Л А

Палеозойские отложения на севере Чукотского 
полуострова, обрамляющие северный склон Коо- 
леньского купола, интерпретировались в качестве 
чехла Эскимосского массива и рассматривались 
как непрерывная стратиграфическая последова
тельность, начинающаяся средним ордовиком и 
завершающаяся средним карбоном [6, 12]. Иссле
дования в долине реки Чегитунь показали, что 
структурные стили ордовикско-нижнедевонских 
отложений с одной стороны и девонско-среднека
менноугольных с другой, а также седиментацион- 
ные условия их формирования слишком различны, 
поэтому предложено выделить здесь две тектони
ческие единицы Танатапскую и Чегитуньскую 
[35, 36] (рис. 3).

Танатапская единица протягивается вдоль 
контакта с метаморфическим комплексом. Она 
представлена филлитами, углеродистыми слан
цами, тонкоритмичными турбидитами, в том чис
ле и карбонатным, линзами тонкослоистых глу
боководных известняков с эйфельской фауной, 
редко туфами и лавами липаритов и базальтов та- 
натапской свиты, тонкослоистыми известняками 
и филлитами икычуренской свиты, содержащими

живетскую фауну, и нижнекаменноугольными 
известковистыми песчаниками, филлитами, тур
бидитами и мелководными известняками [12, 13]. 
Осадочные структуры и бедность органическими 
остатками указывают на относительно глубоко
водные условия формирования в бассейне с огра
ниченной водной циркуляцией, соседствующим с 
магматической дугой [35, 36]. Судя по появлению 
мелководных фаций в карбоне, бассейн был бли
зок к заполнению. Практически повсеместно по
роды метаморфизованы и обнаруживают ясно 
выраженную сланцеватость (Slt) и минеральную 
линейность (Llt), а метаморфизм пород не превы
ш ает зеленосланцевой фации. Танатапская еди
ница была многократно деформирована.

Чегитуньская тектоническая единица сложена 
мелководными известняками, в том числе рифовы
ми, возраст которых варьирует от среднего ордови
ка до раннего девона [12,13]. Лишь верхнесилурий
ские отложения представлены черными глинисты
ми сланцами, отмечающими резкое углубление 
бассейна, связанное с заложением по соседству того 
бассейна, в котором сформировались породы Тана- 
тайской единицы. М етаморфических преобразо
ваний в Чегитуньской единице не обнаружено, а 
деформации вызвали образование простых скла
док и крутопадающих разломов.

Северное крыло Кооленьского купола сложе
но биотитовыми, биотит-мусковитовыми, биотит- 
амфиболовыми с гранатом и силлиманитом гней
сами и кристаллическими сланцами, мраморами и 
известково-силикатными породами (рис. 3). П о
следние преобладают на верхних структурных 
уровнях. Близ контакта с палеозойскими отложе
ниями присутствуют минеральные парагенезисы 
зеленосланцевой фации (тремолит, мелкозернис
тый биотит и мусковит), развивающиеся по мине
ралам амфиболитовой фации. Повсеместно рост 
минералов зеленосланцевой фации осуществлял
ся синкинематически, наследуя структурный кар
кас, созданный деформацией в условиях амфибо
литовой фации.

ДЕФ ОРМ А ЦИИ , ПРЕДШ ЕСТВУЮ Щ ИЕ 
П О ЗД Н ЕМ ЕЛ О В О М У -ТРЕТИ Ч Н О М У  

РАСТЯЖ ЕНИЮ
В деформации Танатапской единицы выделе

ны три принципиальных эпизода. Первый привел 
к формированию лежачих складок F lt, сланцева
тости S lt и линейности растяжения и минеральной 
линейности L lt. Хорошо развитая сланцеватость и 
линейность указывают на высокую степень де
формации пород, которая практически исключа
ет восстановление первичной стратиграфической 
последовательности. Сланцеватость S lt деформи
рована в ходе последующих эпизодов деформа
ций, но в целом имеет преимущественные северо- 
восточные простирания, параллельные контакту



Рис. 3. Геологическая карта долины р. Чегитунь (составлена с использованием данных В.Ф. Недомолкина [12], X. То
ро и Д. Амато).
I -  6 -  образования северного склона Кооленьского купола: 1 -  кварц-полевошпатовые очковые гнейсы, 2 -  биотит- 
гранатовые гнейсы, 3 -  мраморы, 4 -  кварциты, 5 -  биотит-гранатовые кристаллические сланцы, 6 -  мраморы и изве
стково-силикатные сланцы и гнейсы; 7-11 -  образования Танатапской тектонической единицы: 7 -  нижнекаменно
угольные известняки и филлиты, 8  -  известняки и мраморы среднедевонской икычуренской свиты, 9 -  известняки и 
мраморы среднедевонской танатапской свиты, 10 -  филлиты, сланцы и известняковые турбидиты танатапской свиты,
I I -  танатапская свита неразделенная; 1 2 -1 7  -  образования Чегитуньской тектонической единицы: 12 -  нижнедевонские 
известняки, 13 -  верхнесилурийские известняки и доломиты, 14 -  нижнесилурийские глинистые сланцы, 15 -  верхнеордо
викские известняки, чегитуньская свита, 16 -  среднеордовикские известняки и доломиты иссетенской свиты, 17 -  катакла- 
зированные карбонаты; 18 -  меловые гранитоиды; 19 -  кайнозойские отложения; 20  -  сдвиги; 21 -  сбросы; 22 -  надвиги; 
2 3 -2 5  -  разломы: 23 -  неразделенные, 24 -  предполагаемые, 25 -  скрытые; 26 -  геологические контакты; 2 7 -2 8  -  контакты: 
2 7 -  предполагаемые, 2 8  -  скрытые; 29 -  слоистость; 3 0  -  сланцеватость Sjt и SJh; 31 -  кливаж S2t; 32 -  линейность Lih и L!t.

с метаморфическим комплексом (рис. 3). Линей
ность L lt имеет пологие погружения или субгори
зонтальна. Кинематические индикаторы указы 
ваю т на смещения в южном направлении.

Две 40Аг/39Аг датировки возраста мусковита, 
сланцеватости S lt, составляют 121 и 117 млн. лет 
[35, 36], что соответствует времени коллизии Чу
котско-Североаляскинского блока с Азией вдоль



Южно-Анюйской сутуры [10]. Примечательно, что 
следов более ранних деформаций в Танатапской и в 
Чегитуньской единицах или в породах северного 
крыла Кооленьского купола не обнаружено. При
мечательно также, что смещение материала в ходе 
первого этапа деформаций Танатапской единицы 
осуществлялось параллельно простиранию глав
ных стратиграфических единиц и границе с Коо- 
леньским куполом.

Второй этап деформаций Танатапской единицы 
привел к образованию лежачих складок, осевым 
поверхностям которых параллелен кливаж S2t, а в 
северной половине изученного района и сланце
ватость, подчеркнутая слюдистыми минералами. 
Шарниры складок F2t имеют северо-восточные 
простирания, в целом параллельные шарнирам 
складок F lt. Складки F2t асимметричны и облада
ют устойчивой вергентностью, указывающей на 
смещения в юго-восточном направлении. Непо
средственно датировать возраст второго этапа 
деформаций не удалось. Оценка их возраста про
изведена на основании сходства кинематических 
особенностей этих деформаций и деформаций се
верного кры ла Кооленьского купола.

В породах амфиболитовой фации северного 
крыла Кооленьского купола хорошо проявлены 
сланцеватость S lh и линейность L lh. В региональ
ном плане сланцеватость Slh имеет западные и севе
ро-западные пологие падения, согласующиеся с 
купольным строением метаморфического ком
плекса (рис. 3). Местами наблюдались отклонения, 
связанные с вовлечением сланцеватости S lh в более 
поздние складки. Минеральная линейность L lh ори
ентирована меридианально (рис. 3) и часто предо
ставляет надежные кинематические индикаторы, 
указывающие на смещения в южном направле
нии. ^А г/^А г возраст слюд сланцеватости S lh со
ставляет 108 и 105 млн. лет [35}, что существенно 
моложе возраста сланцеватости S lt Танатапской 
единицы.

Последующие складки F2h на северном крыле 
Кооленьского купола, определенные по вовлече
нию в них сланцеватости S lh и линейности L lh, 
имеют метровые размеры. Шарниры их ориенти
рованы в северо-восточном направлении. Складки 
F2h сопровождаются сланцеватостью, подчеркну
той мусковитом, датировать которую, к сожале
нию, не удалось. Сходные складки той же вергент- 
ности наблюдались в ядре и на южном склоне К о
оленьского купола [20].

Таким образом, деформации второго этапа в 
Танатапской единице соответствуют либо дефор
мациям первого, либо второго этапов в глубоко 
метаморфизованных породах Кооленьского ку
пола. Из общих предположений, более вероятна 
их корреляция с деформациями второго этапа. 
Устойчивые южные и юго-восточные смещения в 
пределах северного и южного крыльев Коолень

ского купола, а также его ядра свидетельствуют о 
том, что Кооленьский купол формировался в усло
виях деформации простого сдвига, когда однона
правленное смещение висячего крыла вдоль серии 
пологих сбросов привело к подъему пород, кото
рые по петрологическим данным образовались на 
средних уровнях земной коры [20]. Южные смеще
ния в современных координатах или восточные с 
учетом палинспастической реконструкции Бе- 
ринговоморской ороклинали по кинематике рез
ко отличны от более поздних структур, установ
ленных на северном обрамлении Кооленьского 
купола.

СТРУКТУРЫ
П О ЗД Н ЕМ ЕЛ О В О ГО -ТРЕТИ Ч Н О ГО

РА СТЯЖ ЕНИ Я

Северное крыло Кооленьского купола, Тана- 
тапская и Чегитуньская тектонические единицы от
делены друг от друга соответственно Ныныкин- 
ским и Ратхатским разломами северо-восточного 
простирания. Они срезают литологические еди
ницы, выделенные в Танатапской единице и на 
северном крыле Кооленьского купола (рис. 3). 
Ныныкинский разлом разделяет комплексы по
род с весьма различной степенью метаморфизма. 
Предполагается, что смещения по Ратхатскому 
разлому привели к исчезновению краевых оса
дочных фаций Танатапского бассейна, что свиде
тельствует о значительной амплитуде смещений 
вдоль разломов.

Сами зоны разломов плохо обнажены. Там, 
где это видно, планарные структуры зон (сколы, 
трещины, зоны катаклазитов) имеют крутые или 
умеренные падения, что находится в контрасте с 
более пологими падениями планарных структур, 
сформировавшихся в ходе первого и второго эта
пов деформации Танатапской единицы. С другой 
стороны, наклон планарных структур зон разло
мов обычно согласуется с общим наклоном пла
нарных структур более ранних этапов деформа
ции, что было использовано для реконструкции 
ориентировки плоскости Ратхатского разлома 
(рис. 4).

Зоны  Ныныкинского и Ратхатского разломов 
сложены катаклазитами и брекчированными по
родами. Их видимая ширина не превышает пер
вых десятков метров. Сланцеватости S lh, S lt и S2t 
вовлечены в катаклаз и брекчирование. Изуче
ние мелких структур (штрихов и борозд скольже
ния, сколов Риделя, изменения характера смеще
ний при изменении ориентировки зон разломов) 
показывает (рис. 4В), что Ныныкинский и Рат- 
хатский разломы представляют собой правые 
сдвиги.

В Танатапской единице установлены откры 
ты е складки, в которые вовлечена сланцеватость



Рис. 4. Структуры позднемелового-раннетретичного растяжения. Буквами на рис. обозначены : А  -  зарисовка обна
жения, иллю стрирую щ его вращ ение блоков известняков чегитуньской свиты между наклоненными на северо-восток  
сбросами; Б -  отпрепарированная плоскость сброса (зарисовка обнажения); В -  реконструированная плоскость Рат- 
хатского разлома; Г -  стереограм м а ориентировок сбросов в Чегитуньской тектонической единице; Д  -  стереограмма  
ориентировок систем сближ енны х трещин, грубого кливажа и даек в Танатапской тектонической единице.
1 -  известняки и доломиты  (для А  и Б); 2 -  осыпь (для А  и Б); 3 -  ориентировка штрихов скольжения (для В); 4 -  ш три
хи скольжения (для Г) и полю са даек (для Д); 5 -  плоскости сбросов (для Г); 6-9 -  плотности концентрации полюсов  
систем трещ ин (для Д): 6 -  бол ее 2%, 7 -  бол ее 4%, 8 -  бол ее 5%, 9 -  бол ее 6%.

S2t и все более ранние структурные формы. Шарни
ры этих складок обычно ориентированы в соответ
ствии с региональным падением сланцеватости S lt и 
S2t (обе имеют северо-восточные региональные 
простирания), а асимметричный профиль складок 
свидетельствует о правосторонних смещениях в 
плоскости региональной ориентировки S lt и S2t. 
Эти складки широко распространены, следователь
но, можно предполагать, что Танатапская единица 
была затронута объемной правосторонней сдвиго
вой деформацией, которая по сходству кинематики 
и возрастным соотношениям с другими структура
ми осуществлялась синхронно с формированием 
Ратхатского и Ныныкинского правых сдвигов.

Другими важными структурами в Танатапской 
единице являются системы трещин северо-запад
ного простирания (нередко открытых) (рис. 4Д), 
которые местами выглядят как грубый кливаж. 
К  трещинам иногда приурочены дайки кислого 
состава (рис. 4Д), свидетельствующие о том, что 
Танатапская единица испытывала растяжение в 
северо-восток-юго-западном направлен™. Ориен
тировка систем трещин и даек, позволяет полагать, 
что их образование также связано со смещениями 
по Наныкинскому и Ратхатскому правым сдвигам. 
В.Ф. Недомолкин закартировал дайки кислого со
става северо-западного простирания в глубоко 
метаморфизованных породах северного крыла



Кооленьского купола [12]. По-видимому, внедре
ние этих даек такж е контролировалось формиро- 
ванием зон растяжения в зонах правосторонних 
сдвигов.

В Чегитунской единице установлена система 
хорошо выраженных сбросов северо-западного 
простирания, круто и умеренно наклоненных в 
северо-восточном направлении (рис. 4А, 5). П ло
скости сбросов хорошо обнажены и местами кон
тролируют формы рельефа (рис. 4Б). Эти разломы 
обычно представлены плоскостями скольжения с 
прекрасно выраженными штрихами и бороздами, 
аккреционными ступенями, месяцеобразными тре
щинами растяжения, субперпендикулярными плос
костям скольжения и быстро выклинивающимися 
вглубь пород крыльев разлома. Эти кинематичес
кие критерии указывают на смещения по падению. 
Редко зоны сбросов представлены маломощными 
(десятки сантиметров) зонами катаклазитов, между 
которыми заключены ненарушенные блоки карбо
натных пород. Лишь на отрезке широтного тече
ния р. Чегитунь встречена зона тектонических глин 
видимой мощностью около 60 м, ориентированная 
параллельно сбросам. В пределах Чегитуньской 
единицы мощные зоны “милонитизации” (по-види
мому, тектонических глин) отмечали М.М. Орадов- 
ская и А.М. Обут [13] северо-западнее района на
ших работ.

В.Ф. Недомол кин закартировал систему севе
ро-западных разломов практически на всей тер
ритории Чегитунской единицы [12]. И хотя ин
формация о кинематике смещений и ориентиров
ке плоскостей разломов им не дана, легко 
заметить, что все закартированные разломы об
ладают одинаковой особенностью -  более моло
дые породы находятся в северо-восточных кры 
льях разломов (рис. 3 и 5). Это полностью соот
ветствует тому, что наблюдалось в изученных 
сбросах северо-западного простирания.

Сбросы северо-западного простирания обра
зуют кинематическую пару с Ратхатским правым 
сдвигом. Они не имеют явного продолжения в 
пределах Танатапской единицы, хотя, упоминае
мые ранее системы открытых трещин и даек севе
ро-западного простирания, являются родственны
ми им структурами. Анализ имеющихся среднемас
штабных геологических карт на территорию 
Чукотского полуострова показал, что Ратхатский и 
Ныныкинский разломы не имеют значимого про
должения к юго-западу (рис. 2). Вместе с тем, на 
космических снимках выявлены линеаменты се
веро-восточного простирания, располагающиеся 
на продолжении установленных в долине р. Чеги
тунь разломов [30]. Линеаменты совпадают с по
ясом сейсмичности, а решение очагов землетрясе
ния указывает на правосторонний сдвиговый харак
тер деформаций [30]. Современные движения 
скорее всего являются результатом реактивации

ослабленной зоны, контролируемой на северо-вос
токе Ныныкинским и Ратхатским разломами. Ос
новная же активность разломов относится к бо
лее ранним эпизодам тектонической истории.

Приведенные данные свидетельствуют о том, 
что на севере Чукотского полуострова присутст
вует система падающих к северо-востоку и про
стирающихся в северо-западном направлении 
сбросов, сопряженных с простирающимися к се
веро-востоку правыми сдвигами. Устойчивая 
ориентировка плоскостей сбросов отражает од
нонаправленное смещение висячих крыльев к се
веро-востоку. Это направление растяжения ко
ренным образом отличается от направления рас
тяжения, свойственного средне-позднемеловому 
эпизоду растяжения. Сопряженные со сбросами 
Ныныкинский и Ратхатский разломы не имеют 
продолжения к юго-западу. Скорее всего на севе
ре Чукотского полуострова мы наблюдаем окон
чание этой сдвиговой зоны (рис. 2).

Отсутствие коррелятных отложений не позво
ляет точно определить возраст сбросов и сдвигов. 
Наиболее молодые структуры, на которые нало
жены эти деформации (сланцеватость S lh) имеют 
возраст 103 млн. лет. На южном склоне Коолень
ского купола слюды, подчеркивающие ту же слан
цеватость Slh, имеют и более молодые 40Аг/39Аг воз
раста -  92-95 млн. лет [20]. С учетом этого возраст 
Ратхатского и Ныныкинского сдвигов, а также 
сопряженных сбросов должен быть моложе при
веденных дат.

БА С С ЕЙ Н  ХО УП
И П РО Д О Л Ж ЕН И Е Н И Н Ы К И Н С К О ГО  

И РА ТХА ТСКОГО СДВИГОВ
Бассейн Хоуп или Ю жно-Чукотский бассейн 

имеет северо-западное простирание и располага
ется к северу от побережья Чукотского полуост
рова [5, 25, 26]. Прямые геологические данные о 
возрасте осадочного выполнения бассейна отсут
ствуют. Лишь на восточном замыкании бассейна 
близ устья р. Кобук бурением установлено, что 
наиболее древними породами являются эоцено- 
вые туфы, конгломераты и базальты, залегаю 
щие выше деформированных палеозойско-мело
вых пород [29, 42]. Учитывая данные бурения, 
сейсмического профилирования и сведения о гео
логическом строении прилегающих районов 
Аляски, большинство американских исследовате
лей предполагают, что осадочное выполнение 
восточной части бассейна Хоуп вклю чает только 
кайнозойские отложения [29, 41, 42]. Н екоторые 
исследователи допускают присутствие среди 
осадков бассейна самых верхов мела [25, 27]. 
Оценки русских геологов отличаются. В частнос
ти, Я.И. Полькин помимо кайнозойских отложе
ний предполагает наличие и практически всего 
разреза мела [5]. Для данной статьи особое значе-
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Рис. 6. Структурная схема поверхности аккустического фундамента бассейна Хоуп и положение разлома Чегитунь- 
Лисбурн. Структура бассейна Хоуп дана по данным [42,43]. Надвиги гряды Геральда и пояса Брукса изображены по 
данным [25, 34]. Разломы Чукотской платформы (ЧП) показаны по данным [41]. Буквой “а” помечен разлом, обсуж
даемый в тексте.
1 -  суша; 2 -  водное пространство; 3 -  ядра гнейсовых куполов мелового возраста; 4 -  мезозойские сутуры; 5 -  разлом 
Чегитунь-Лисбурн; 6 -  зона разломов Коцебу; 7 -  надвиги; 8 -  сбросы; 9 -  сбросы; 10 -  сдвиги; 11 -  разломы недиффе
ренцированные; 1 2 -  изогипса 1 с.

ние имеет восточная часть бассейна, для которой 
принимается американская схема.

Восточная часть бассейна Хоуп состоит из 
двух впадин: Коцебу (на юго-востоке) и Хоуп (на 
северо-западе), разделенных валом Коцебу ([42], 
рис. 6). М аксимальная мощность осадков во впа
дине Хоуп достигает 5.8 км. В истории бассейна 
выделено три эпизода [42]. В раннем палеогене 
(эоцен-олигоцене), а возможно, уже в позднем ме
лу, сформировалась система полуграбенов, прости

рающихся в северо-западном направлении. Грабе
ны заполнялись континентальными, озерными и, 
возможно, прибрежно-морскими осадками. Этот 
эпизод сопровождался излияниями базальтов (40 
и 42 млн. лет). На ранний миоцен приходится ста
дия термального погружения ниже уровня моря и 
накопление толщи осадков, нивелирующей неров
ности фундамента. На средний миоцен приходится 
стадия реактивации ранних разломов и формирова
ние системы ориентированных в северо-западном 
направлении грабенов. Последние обильны во



Рис. 7. Тектонический контроль распространения нижней олигоцен-эоценовой сейсмостратиграфической единицы 
(единица 1 на рис. 8) разломом Чигитунь-Лисбурн. Распространение единицы 1 и разломы бассейна Хоуп приведены 
по [42,43] с небольшими изменениями.
1 -  суша; 2-3 -  мощность эоцен-олигоценовых отложений: 2 -  более 1 км; 3 -  более 3 км. Остальные условные обо
значения см. на рис. 6.

впадине Хоуп и отсутствуют во впадине Коцебу 
(рис. 6 [29, 42, 43]). Как следует из седиментаци- 
онных схем Р. Толсона [42], вал Коцебу контро
лировал седиментацию на миоценовом и более 
позднем этапе эволюции бассейна Хоуп (рис. 7).

Касаясь различий раннепалеогенового и мио
ценового эпизодов деформаций, Р. Тол сон отме
чает [42], что простирания миоценовых разломов 
в большей степени отклоняются к северо-западу. 
Ряд выявленных разломов сопровождается “цвет
ковыми” структурами, плоскости сместителя мо
гут менять направление падения вдоль простира
ния и знак смещения. Все это интерпретирова
лось как свидетельство сдвиговой компоненты 
смещения. В целом образование бассейна Хоуп 
было объяснено, как связанное с правосторон
ним смещением по широтному разлому Кобук.

Анализ данных, использованных Р. Толсоном 
[42, 43], а такж е сейсмических профилей, лю без

но предоставленных А. Гранцом, позволил вы
явить некоторые особенности структуры бассей
на Хоуп, которые указывают на более сложный 
путь эволюции.

К ак уже отмечалось, впадина Коцебу дефор
мирована в меньшей степени, чем впадина Хоуп. 
Вдоль северного склона вала Коцебу протягивается 
система сближенных разломов субширотного про
стирания, которая в региональном плане является 
южным ограничением грабенов (разлом Коцебу на 
рис. 6 и 7), широко распространенных во впадине 
Хоуп. Большинство этих разломов имеют крутые 
падения и в центральной части зоны представля
ют собой сбросы, интерпретированные как анти
тетические ([42], рис. 8А). Западнее та же зона 
разломов обнаруживает более сложный характер 
смещений и ориентировка плоскостей разломов 
не столь устойчива (рис. 8Б). Изменение знака 
вертикальных смещений и ориентировок плоско-
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Рис. 8. Интерпретированные сейсмические профили, характеристиризующие структуры бассейна Хоуп и надвиги гря
ды Геральда. Положение профилей показано на рис. 6 и 7. Буквами на рис. обозначены: А -  зона разломов Коцебу 
(по [42] с упрощениями); Б -  зона разломов Коцебу (интерпретация автора фрагмента профиля 024); В -  реактивиро
ванный в среднем миоцене разлом (“а” на рис. 6 и 7), контролировавший осадконакопление нижней сейсмостратигра- 
фической единицы (эоцен-олигоцен) бассейна Хоуп (по [42] с упрощениями); Г -  соотношение структур бассейна Хоуп 
и надвигов гряды Геральда (по [41] с упрощениями).
1 -  акустический фундамент; 2 -  верхнедевонско-пермский комплекс; 3 -  триасово-нижнемеловой комплекс; 4 -  ме
ловой комплекс; 5-7 -  сейсмостратиграфические единицы бассейна Хоуп: 5 -  эоцен-олигоценовая (возможно, вклю
чает верхи мела), 6 -  нижне-миоценовая; 7 -  средний миоцен-плиоценовая; 8 -  разломы.

стей при движении вдоль простирания типично 
для сдвигов или же для разломов с шарнирными 
смещениями [44].

Продолжение позднемелового-раннетретич- 
ного разлома Кобук, протягивающегося в широт
ном направлении более чем на 450 км к западу по
казывает ([24], рис. 1), что он не имеет прямой 
связи с зоной разломов Коцебу. В юго-восточной 
части впадины Коцебу установлен крупный раз
лом (рис. 6, 7), протягивающийся на северное по
бережье полуострова Сьюард, который опреде
лен как западное продолжение разлома Кобук 
[29, 42]. Этот разлом, по-видимому, был ответст
венен за раскрытие наиболее крупного грабена 
во впадине Коцебу [29].

Разломы, определяющие структуру акустичес
кого фундамента впадины Хоуп, большая часть 
которых имеет среднемиоценовый возраст, при

общих северо-западных простираниях имеют от
четливый излом, где простирания разломов меня
ются на широтные и северо-восточные (рис. 6 и 7). 
Примечательно, что разломы этого направления 
ограничивают депрессии, выполненные эоцен
олигоценовыми отложениями запечатанные ран
немиоценовыми осадками (рис. 8В). Излом в про
стираниях разломов можно интерпретировать 
как свидетельство наличия в фундаменте ослаб
ленной зоны (разлома) или же разлома (рис. 6 и 7), 
активного в раннепалеогеновый эпизод тектони
ческой эволюции бассейна Хоуп, и реактивиро
ванного в миоцене. Примечательно, что этот 
предполагаемый разлом лежит па простирании 
Ратхатского и Ныныкинского правых сдвигов се
верной части Чукотки (рис. 6). Данное обстоятель
ство можно использовать для определения кинема
тики разлома впадины Хоуп, намеченного по изло
му простираний. Другим критерием может быть



то, что полуграбен, ограниченный с севера разло
мом “а” (рис. 6) и выполненный эоцен-олигоцено- 
выми осадками, подходит к предполагаемому раз
лому под острым углом. Если образование полу- 
грабена и разлома синхронно, то последний 
должен быть правым сдвигом.

Исходя из вышеизложенного, предполагается, 
что наиболее ранними структурами впадины Хо
уп были простирающийся в северо-восточном на
правлении разлом, который в дальнейшем будет 
называться Чегитунь-Лисбурн, и приуроченные к 
нему грабены. Более поздними структурами яв
ляются среднемиоценовые грабены северо-за
падного простирания и ограничивающий их с юга 
разлом Коцебу.

НА ДВИ ГИ  П О ЛУО СТРО ВА Л ИСБУ РН 
И ГРЯДЫ ГЕРА Л ЬДА

Структуру северной Аляски определяет ши- 
ротно ориентированный складчато-надвиговый 
пояс Брукса, перед фронтом которого находится 
прогиб Колвилл (рис. 1). Надвиговые смещения в 
поясе Брукса ориентированы в северном направ
лении. Деформации в поясе начались в поздней 
юре и в основном завершились в предальбское 
время. Аптско(?)-альбские и более молодые осад
ки прогиба Колвилл обычно запечатываю т на
двиги, но вместе с тем сами они вовлечены в 
складки и нарушены более поздними надвигами, 
имеющими те же направления смещений. По- 
стальбские деформации по интенсивности усту
пают позднеюрско-раннемеловым. Величина го
ризонтального сокращения для первых оценива
ется в 10-15 км, тогда как вторая по некоторым 
оценкам достигает 200 км [34].

Н а полуострове Лисбурн надвиги ориентиров- 
ны в меридиональном направлении. В них вовле
чены палеозойские и мезозойские отложения, из 
которых самые молодые имеют альбский возраст 
[25, 31, 34]. Амплитуда смещений оценивается в 
12 км [41], что намного уступает амплитуде сме
щений в поясе Брукса. Надвиги полуострова Лис
бурн прослежены на шельфе Чукотского моря как 
надвиговый пояс Геральда (рис. 1, 6). Большинство 
исследователей полагают, что возраст надвигов Ге
ральда и полуострова Лисбурн позднемеловой-ран- 
нетретичный [25,31,41,42]. Наиболее весомым ар
гументом в пользу этого предположения является 
тот факт, что надвиги Геральда срезают структуры, 
связанные с формированием надвигового пояса 
Брукса [25,31]. Последние развиты в пределах про
гиба Колвилл и его продолжения в Чукотском море 
и представлены системой ориентированных в ши
ротном направлении складок. В них помимо сред
немеловых пород вовлечены и верхнемеловые 
[25]. Н а западе надвиги Геральда приобретают 
крутые падения, и здесь для них предполагается 
сдвиговая компонента смещения [41]. В этом рай

оне надвиги Геральда срезают меридиональные 
разломы Чукотской платформы (рис. 6), которые 
нарушают раннемеловые, позднемеловые и даже 
раннетретичные осадки [41].

Существуют указания, что третичные осадки 
бассейна Хоуп определяют верхний возрастной 
предел формирования надвигов Геральда [28, 34]. 
Вместе с тем третичные осадки бассейна Хоуп на
легают только на юго-западный склон поднятия Ге
ральда, которое располагается в тылу надвигов, а 
не на сами надвиги. Кроме того, ни один из опубли
кованных сейсмических профилей не дает основа
ний полагать, что третичные сбросы бассейна Хоуп 
пересекают надвиги Геральда (рис. 8Г). Общий 
структурный рисунок позволяет предполагать, 
что сбросы на глубине сливаются с поверхностью 
надвига.

Надвиги Геральда и полуострова Лисбурн со
ставляют достаточно явно выраженный пояс и 
его продолжение к югу или юго-востоку пред
ставляет большой интерес. Примечательно, что 
воздействие этих более молодых деформаций на 
западную часть пояса Брукса, где можно было бы 
ожидать наложение меридиональных структур на 
широтные, не обнаружено. Поздние надвиги в за
падной части хр. Брукса имеют широтную ориен
тировку и сопряжены с правыми сдвигами севе
ро-западного простирания [31]. Эти структуры не 
соответствуют режиму широтного сжатия, кото
рое можно было бы предполагать как результат 
режима, сформировавшего надвиги на полуост
рове Лисбурн.

О БС У Ж Д ЕН И Е
Пространственная близость, сходство ориен

тировки и возрастные ограничения позволяют 
коррелировать структуры растяжения северной 
части Чукотского полуострова и бассейна Хоуп. 
При этом остается неясным, какому эпизоду рас
тяжения бассейна Хоуп, раннетретичному или 
среднемиоценовому, соответствуют структуры, 
наблюдаемые на Чукотке.

Сопряженность сбросов севера Чукотки с Рат- 
хатским и Ныныкинским правыми сдвигами поз
воляет наметить кинематическую пару и связать 
структуры растяжения с присдвиговыми дефор
мациями. Структура бассейна Хоуп указывает на 
то, что Ратхатский и Ныныкинский правые сдви
ги, возможно, имеют значительное протяжение и 
пересекают весь бассейн как разломная зона Ч е
гитунь-Лисбурн. Эта зона является ограничением 
области накопления наиболее древней, эоцен
олигоценовой, сейсмостратиграфической едини
цы бассейна Хоуп, а индивидуальные, ограничен
ные сбросами впадины, выполненные образова
ниями этой единицей, ориентированы по отноше
нию к разлому Чегитунь-Лисбурн под острым 
углом, кинематически соответствующему право-
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Рис. 9. Изостатически скомпенсированные гравитационные аномалии (по [19]) на стыке разлома Чегитунь-Лисбурн, 
надвигового пояса хр. Брукса и надвигового пояса полуострова Лисбурн-гряды Геральда.
1 -  правые сдвиги; 2 -  надвиги; 3 -  границы впадин.

сторонним смещениям по разлому. Суммируя из
ложенное, можно сделать вывод о том, что ранняя 
стадия тектонической эволюции бассейна Хоуп оп
ределялась правосторонними смещениями по раз
лому Чегитунь-Лисбурн и образованием связанных 
с ним структур растяжения, предоставившим мес
то для накопления осадков.

Разлом Чегитунь-Лисбурн не имеет явного 
продолжения как на юго-запад во внутренние рай
оны Чукотского полуострова, так и на северо-вос
ток в пределы прогиба Колвилл. Кинематически 
смещение по слепо оканчивающемуся правому 
сдвигу Чегитунь-Лисбурн нуждается в компенса
ции, и в качестве зоны подобной компенсации на-
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Рис. 10. Модель формирования трансферного разлома Чегитунь-Лисбурн и зоны разлома Коцебу. А -  поздний мел- 
раннетретичное время: формирование разлома Чегитунь-Лисбурн и передача смещения от зоны растяжения на севере 
Чукотского п-ова к зоне сжатия в гряде Геральда; Б -  средний миоцен: зона разломов Коцебу, компенсирующая сме
щения по разно ориентированным сбросам во впадине Хоуп.
1 -  активные разломы; 2 -  слабо активные разломы; 3 -  направления смещений.

иболее приемлемы надвиги Геральда и полуост
рова Лисбурн. Возраст надвигов соответствует 
возрасту разлома Чегитунь-Лисбурн и ранних 
структур растяжения в бассейне Хоуп. Этот вы
вод подкрепляется тем фактом, что на полуост
рове Лисбурн надвиги сопряжены с малоампли
тудными правосторонними сдвигами северо-вос
точного простирания [31], т.е. сдвигами той же 
ориентировки, что и сдвиг Чегитунь-Лисбурн. Ес
ли принять предлагаемую модель, то можно не 
ожидать продолжения надвигов Лисбурн на юг и 
юго-восток. Это находится в соответствии с тем, 
что структуры, сходные со структурами полуост
рова Лисбурн, в западной части хр. Брукса отсут
ствуют. Примечательно, что структуры растяже
ния, связанные с разломом Чигитунь-Лисбурн, 
практически не развиты в юго-восточном крыле 
разлома. Во всяком случае впадина Коцебу, где 
такж е присутствуют отложения нижней сейсмо- 
стратиграфической единицы, деформирована

очень слабо. На севере Чукотки сбросы имеют од
нородные северо-восточные падения сместите- 
лей. Данное обстоятельство указывает на то, что 
вторая зона компенсации смещений по разлому 
Чегитунь-Лисбурн располагается на юго-западе и 
характеризуется однонаправленными северо-вос
точными смещениями.

Характер гравитационного поля на западе се
верной Аляски в основном определяется кайно
зойскими осадочными бассейнами (рис. 9, [19,29]). 
Тем не менее, можно заметить, что надвигам Ли
сбурн соответствуют положительная и отрица
тельная изостатически скорректированные ано
малии [19], которые имеют резкое окончание на 
траверсе разломов Коцебу. Разлом Чегитунь-Ли
сбурн затушеван отрицательной аномалией, свя
занной со впадиной Хоуп, но в районе его предпо
лагаемого северо-восточного окончания можно 
видеть замыкание положительной аномалии и



смещение отрицательной аномалии, связанных с 
надвигами Лисбурн (рис. 9).

Таким образом, в эоцен-олигоцене существо
вала кинематическая система, вклю чаю щая зону 
растяжения, представленную простирающимися 
в северо-западном направлении сбросами, зону 
сжатия, представленную надвигами Геральда и 
полуострова Лисбурн, и правосторонний сдвиг 
Чегитунь-Лисбурн, простирающийся в северо- 
восточном направлении (рис. 6, 10А). Разлом Ч е
гитунь-Лисбурн представляет собой трансфер
ный разлом [44], вдоль которого осуществлялась 
передача смещения из зоны растяжения к зоне 
сжатия (рис. 10А). Образование данной системы 
наиболее приемлемо объясняется ее связью с по
здней стадией орогенического коллапса утол
щенной коры, образовавшейся в ядре Берингово- 
морской ороклинали [35,36]. Судя по имеющимся 
данным, северная половина Чукотского п-ова, 
п-в Сьюард, западная часть прогиба Колвилл и 
центральная часть Чукотского моря с конца аль- 
ба представляли собой поднятую территорию. 
Это указывает на то, что, несмотря на начавший
ся еще в середине мела (108 млн. лет) орогениче- 
ский коллапс, реализовавшийся в формировании 
метаморфических куполов полуостровов Чукот
ки и Сьюард за счет широтно ориентированного 
растяжения, рассматриваемый район сохранял от
носительно поднятое стояние. С другой стороны, 
Северо-Чукотский прогиб и шельф моря Бофорта 
характеризуются мощными толщами позднемело
вых и третичных осадков, синхронных с процес
сом растяжения [26]. Возникший “топографичес
кий” склон, вероятно, способствовал смене направ
ления смещений в ходе орогенического коллапса.

Миоценовая эволюция бассейна Хоуп осуще
ствлялась в сходном структурном плане. Миоце
новые сбросы имеют отчетливое южное оконча
ние, совпадающее с разломом Коцебу. Этот раз
лом по типу принадлежит к трансферным, но в 
отличие от разлома Чегитунь-Лисбурн, вдоль не
го осуществлялась компенсация смещения по 
имеющим одинаковое простирание, но наклонен
ным в разные стороны сбросам (рис. 10Б).

Работа выполнена при финансовой поддержке 
фонда национальных научных исследований 
США (EAR-93170087-005), а также группой GloTec 
Совета по научным и научно-техническим исследо
ваниям Турции. Я благодарен X. Торо и Д. Амато за 
помощь в проведении полевых работ и обсужде
ние различных аспектов статьи и А. Гранцу за 
предоставление возможности работы с сейсмиче
скими профилями бассейна Хоуп и многочислен
ные ценные замечания.
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Late Cretaceous-Tertiary Deformations in the Chukotka Peninsula: 
Implications for the Origin of the Hope Basin 

and the Herald Thrust Belt (Chukchi Sea)
B. A. Natal’yin

Istanbul Technical University, Ayazaga 80626, Istanbul, Turkey 
Institute of Tectonics and Geophysics, 65 Kim Yu Cheng St., Khabarovsk, 680063 Russia

A NE-trending right-lateral Chegytun-Lisbiime fault has been identified in the northern Chukotka Peninsula 
and the adjacent shelf. Along this fault, movement was transmitted from an extension zone on its northwestern 
limb to a compression zone on the same limb. Within the Chukotka Peninsula, the fault is represented by the 
Ratkhat and Nynykin right-lateral wrench faults. The extension zone is marked by NW-trending faults that de
fine the structure of the Tertiary Hope basin and the faults, exposed in the northern Chukotka Peninsula. The 
compression zone is marked by thrusts on the Lisbume Peninsula in Alaska and the Herald Ridge in the Chuk
chi Sea. The discussed kinematic system was active during the Eocene-Oligocene, but probably arose as far 
back as the Late Cretaceous. The inception of this system was related to a late phase of the orogenic collapse 
of the crust thickened during the formation of the Bering Sea orocline.
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