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УДК 551.14/551.242.5

НАПРЯЖЕНИЯ В ЛИТОСФЕРЕ И ВНУТРИПЛИТНАЯ ТЕКТОНИКА
© 1995 г. Ю. Г. Леонов

Геологический институт РАН , Москва 
Поступила в редакцию 22.11.94 г.

Приведен обзор подходов к изучению современных и древних напряжений в земной коре. Рассмот
рены результаты и возможности использования информации о напряжениях для решения проблем 
внутриплитной тектоники и геодинамики. Анализ современного напряженного состояния позволя
ет сделать вывод, что основные характеристики внутриплитного геодинамического режима обус
ловлены процессами в глобальной системе литосферных плит, а вместе с данными о палеонапряже
ниях он показывает, что действие сил, приложенных на границах литосферных плит и платформ, 
передается во внутренние, в том числе наиболее устойчивые, части плит. Поставлен вопрос о гео- 
динамической роли внутриплитных швов и шовных зон, типа Уральской зоны внутри Евразийской 
литосферной плиты, которые отражаются в поле современных напряжений. Они обеспечивают из
вестную автономность разделенных ими частей плит. Тем самым они оказываются фактором, по
нижающим степень монолитности и жесткости литосферных плит, и объясняют существование 
в пределах единой плиты провинций, различающихся ориентировкой осей напряжения. Специаль
ное внимание уделено согласованию данных по внутриплитным современным и палеонапряжениям, 
полученных разными способами.

ВВОДНЫЕ ЗАМЕЧАНИЯ

Сведения о напряженном состоянии земной 
коры служат источником информации при текто
нических и геодинамических исследованиях. Они 
применимы при решении задач различного мас
штаба, начиная от локальных, связанных с изуче
нием геодинамического режима отдельных мас
сивов, объектов, участков, и до общих проблем 
геотектоники. Для внутриплитной тектоники их 
роль особенно велика: в региональном масштабе 
они являются обязательной компонентой при 
разработке моделей формирования и взаимодей
ствия тектонических элементов в пределах от
дельных литосферных плит, в глобальном мас
штабе -  при изучении внутриплитных процессов 
как части глобального тектогенеза. Здесь цент
ральное место занимает вопрос, на который до 
сих пор не получено однозначного ответа, в ка
кой мере внутриплитный (и платформенный) 
тектогенез является самостоятельным процес
сом, а в какой -  вписывается в общую систему 
глобальной геодинамики. Материал данной ста
тьи, опирающийся на накопленную к настоящему 
моменту информацию по напряжениям, опреде
ленно подтверждает тезис о влиянии на внутри- 
плитные напряжения и, следовательно, на внут- 
риплитную геодинамику причин общего значе
ния -  параметров движения литосферных плит 
и процессов на их границах и в подвижных поясах.

В мировой науке изучению напряженного со
стояния коры и литосферы отводится приоритет
ное место [78]. Большое внимание на протяжении 
последнего десятилетия уделялось современным

напряжениям. Этот этап завершился составлени
ем карты напряжений мира, сопровождаемой 
серией публикаций [79]. В отечественной лите
ратуре эта тема, особенно в том, что касается 
тектонической интерпретации материала по на
пряжениям и современных напряжений в особен
ности, разработана в меньшей степени. Несмотря 
на выдающийся вклад ряда российских ученых 
в разработку проблемы напряженного состояния 
(М.Б. Гзовский, П.Н. Кропоткин, О.И. Гущенко, 
Л.М. Расцветаев, П.Н. Николаев, С.И. Шерман 
и др.), в среде наших тектонистов до сих пор не 
осознана роль информации о напряжениях при 
анализе внутриплитной тектоники.

Необходимо иметь в виду, что современные на
пряжения и палеонапряжения не только определя
ются разными способами, но до известной степени 
представляют собой разные понятия. Современ
ные напряжения, определяемые инструменталь
ным путем, отображают “моментальную” геоди- 
намическую обстановку сегодняшнего дня. Это 
главное; но кроме этого, сам способ их измерения 
позволяет фиксировать не только сильные, но и 
относительно слабые напряжения, не вызываю
щие остаточной деформации пород. В противо
положность этому, палеонапряжения, во-первых, 
не являются “моментальными”. Они всегда осред- 
нены за какой-то геологически продолжитель
ный отрезок времени. Во-вторых, они реконстру
ируются по деформационным особенностям по
род и минералов и, следовательно, фиксируются 
лишь тогда, когда их величина оказывается выше 
некоторого порога, обеспечивающего появление 
остаточной деформации. Указанные отличия



усугубляются разной точностью получаемых дан
ных, а также тем обстоятельством, что современ
ные напряжения характеризуют слой коры толщи
ной до 20 - 25 км, тогда как следы древних напря
жений удается наблюдать главным образом 
в приповерхностном слое. Наконец, редко опре
деляется полная характеристика (тензор) напря
жения. Чаще, и в особенности при палеореконст
рукциях, определяются некоторые компоненты 
тензора напряжения, что также затрудняет пря
мое сопоставление данных, полученных разными 
методами и на разном материале.

В результате отмеченных выше причин ис
пользование разных групп данных может приво
дить к неидентичным, на первый взгляд, геодина- 
мическим выводам. Возникает проблема согласо
вания данных с целью их непротиворечивого 
использования в тектонических и геодинамичес- 
ких построениях.

Для понимания того, что дают разные методы 
и насколько достоверны получаемые результа
ты, полезно, кроме того, познакомиться с глав
ными особенностями существующих способов 
определения напряжений, что в минимально не
обходимом объеме и сделано перед обсуждением 
материала.

ОСОБЕННОСТИ СОВРЕМЕННОГО 
НАПРЯЖЕННОГО СОСТОЯНИЯ КОРЫ 

ВНУТРИПЛИТНЫХ ОБЛАСТЕЙ
В зависимости от масштаба задач при изуче

нии современных напряжений различаются, хотя 
и несколько условно, два аспекта: (а) исследова
ния локального масштаба, такие, как изучение 
напряженного состояния отдельного массива или 
района; (б) исследования регионального и гло
бального масштаба. Они, главным образом, и рас
сматриваются в данной статье. Их объектом явля
ется напряженное состояние коры континентов, 
литосферных плит и их крупных частей. Указан
ные аспекты тесно связаны один с другим, по
скольку глобальные построения зависят от каче
ства материала локальных наблюдений и кор
ректности операций по их генерализации. Но в то 
же время каждый из этих аспектов имеет свою 
сферу приложений и выводов, которые не долж
ны автоматически переноситься из одного мас
штаба в другой [22, 90]. Так, разброс данных на 
площади какого-либо района или массива сам по 
себе не свидетельствует о хаотичности регио
нального или глобального поля напряжений.

Для определения параметров современного по
ля напряжений используются: а) измерения в гор
ных выработках, б) измерения в скважинах, в) сейс
мологические данные [8,13, 20, 32, 86, 89,90,93].

Особую проблему, которая нередко игнориру
ется, представляет использование для этих же це
лей данных по современным разрывам и трещи
нам, чаще голоценовым, но также и более широ

кого возрастного диапазона. При принятой на 
карте напряжений мира точности определения 
ориентировки осей напряжения ±25° возможные 
искажения за счет включения этих данных неве
лики. Но в принципе корректность их использо
вания в комплексе с инструментальными данными 
зависит от решения вопроса об устойчивости и ве
личине флуктуаций поля напряжений во времени.

Строго говоря, проблема короткопериодных 
вариаций напряженного состояния существует и 
для периода инструментальных наблюдений; их 
наличие выявляется с помощью мониторинга [21]. 
Такого рода вариации играют большую роль 
в динамике многих современных процессов и име
ют большие практические следствия (сейсмич
ность, гидродинамический режим подземных вод 
и колебание уровня замкнутых водоемов, и т.д.). 
Однако эффект данного явления в контексте рас
сматриваемых вопросов, по-видимому, невелик.

В настоящее время определены компоненты 
поля напряжений для отдельных континентов и 
крупных провинций [35,37,47,52,56,68,69,71,80] 
и выполнено их обобщение в виде карты напря
жений мира [90, 93]. Материалы по России, даже 
имеющиеся, в карте почти не учтены.

При использовании данных по напряженному 
состоянию в геодинамических целях важно сле
дующее.

Во-первых, начиная с работы [20], доказано, 
что практически повсеместно напряженное состо
яние содержит девиаторную компоненту (избы
точное напряжение), свидетельствующее о дейст
вии каких-то сил дополнительно к литостатичес
кой нагрузке. Задача заключается в выявлении 
этой компоненты и расшифровке ее геологичес
кого смысла.

Во-вторых, результаты, полученные разными 
методами, удовлетворительно согласуются между 
собой [90, 93].

В-третьих, ориентировка напряжений в гори
зонтальной плоскости в пределах точности изме
рений существенно не меняется с глубиной; поле 
напряжений в первом приближении постоянно для 
верхней хрупкой части коры до глубин 20 - 25 км 
[89,90]. При этом, правда, девиаторные напряже
ния на платформах могут фиксироваться в фун
даменте и отсутствовать или ослабевать в осадоч
ном чехле [9,13]. Последнее согласуется с резуль
татами моделирования, показывающими, что 
величина напряжений возрастает в более проч
ных породах [59]. Особый случай представляют 
сорванные чехлы, типа мезозойского чехла Юр
ских гор, в которых деформация и поле напряже
ний могут быть автономными по отношению 
к подстилающим горизонтам [38].

Имеющиеся данные позволили установить 
(см. работы, отмеченные выше), что во внутри- 
плитных областях доминирует режим горизон
тального сжатия. Он характеризуется условием:



Рис. 1. Обобщенная схема ориентировки оси максимального горизонтального сжатия (SH) в Западной Европе (А ), 
по [71], и Северной Америке (Б), по [66].
1 -4 -  направление максимального горизонтального сжатия: 1 -  обобщенные данные (Северная Америка), 2 -  данные, 
базирующиеся на более чем десяти определениях, 3 -  то же, от 5 до 10 определений, 4 -  то же, менее 5 определений; 
5 -  фронт Альп; 6 -  зона Тессейра-Торнквиста (ТГЗ).

SH > Sh > Sv, где SH -  максимальное напряжение 
в горизонтальной плоскости (максимальное гори
зонтальное напряжение), Sh -  минимальное на
пряжение в горизонтальной плоскости (минималь
ное горизонтальное напряжение), Sv -  вертикаль
ное напряжение. Это соответствует взбросо- 
надвиговому полю напряжений: ось сжатия суб
горизонтальна, ось растяжения субвертикальна, 
т.е. О] ~ SH, о3 ~ Sv. Реже, по [13], режим гори
зонтального сжатия характеризуется условием 
SH > Sv > Sh, что соответствует сдвиговому полю 
напряжений: ось сжатия и растяжения субгори
зонтальны, т.е. о, ~ SH, а 3 ~ Sh.

Режим горизонтального растяжения, при ко
тором ось сжатия субвертикальна, ось растяже
ния субгоризонтальна (Sv > SH > Sh) наблюдает
ся в континентальных внутриплитных областях 
значительно реже: в зонах рифтов [13] и на

площадях с высотами более 1000 м над уровнем 
моря [93]. По мнению некоторых авторов, этот 
тип поля напряжений обусловлен локальным 
преобладанием напряжений второго порядка, на
рушающих генеральную картину, обусловлен
ную напряжениями первого порядка. Так, доми
нирующее растяжение в горных массивах (запад 
Севернор Америки, Анды, Тибет) объясняется 
действием местных напряжений, обусловленных 
рельефом, превышающих величину общего сжа
тия [37, 90].

Кроме вывода о том, что внутренние части 
плит находятся в основном в состоянии горизон
тального сжатия, принципиальное значение для 
понимания геодинамики внутриплитных процес
сов и выяснения природы сил, создающих наблю
даемые напряжения, имеют особенности ориен
тировки оси максимального горизонтального



Рис. 2. Гистограммы ориентировки (азимутов) оси SH, по [90]:
А -  Северо-Американская плита (364 замера; среднее значение 63° СВ ± 28°); Б -  Западная Европа (332 замера; сред
нее значение 144° ЮВ ± 26°).
1 -  сейсмологические данные; 2 -  измерения в скважинах и горных выработках; (имеющиеся в оригинале данные 
по разрывам на рисунке не показаны).

сжатия SH, отмеченные в [89, 90, 93] и других 
работах. Судя по SH, поле напряжений, с одной 
стороны, сохраняет устойчивую ориентировку на 
больших площадях, с другой стороны, оказывает
ся определенным образом упорядоченным и в мас
штабе земного шара.

Относительно устойчивая ориентировка оси 
горизонтального сжатия в пределах больших 
площадей (провинций) позволяет рассматривать 
характеризуемое ими поле напряжений как регу
лярное (О.Б. Гинтов, В.Н. Исай) или однородное 
по направлению главных осей (О.И. Гущенко). 
Оно свидетельствует о наличии однородного сжа
тия коры на больших пространствах литосфер
ных плит. Наиболее яркими примерами такой об
становки могут служить территории Северной 
Америки (континентальной части Северо-Аме
риканской плиты) и внеальпийская Западная 
Европа (рис. 1, 2). На Северо-Американской пли
те ось SH ориентирована в направлении СВ до 
ВСВ [35, 39, 62], в Западной Европе от фронта

Альп до Северного моря и Британских остро
вов -  в направлении СЗ до ССЗ (несколько отли
чается от остальной Европы Скандинавия, где на 
фоне большого разброса доминирует ЗСЗ ориен
тировка [47, 56, 71]). На других плитах из числа 
тех, где есть надежные данные, как, например, на 
территории Южной Америки, Китая, также на
мечаются провинции с устойчивой, но меняю
щейся от провинции к провинции ориентировкой 
оси SH [37, 52].

Сказанное свидетельствует о том, что одни 
плиты (Северная Америка, территория Западной 
Европы) ведут себя в рассматриваемом аспекте 
как гомогенные тела: под действием приложен
ных сил, какова бы ни была природа этих сил, 
на их территории повсеместно возникает регу
лярное поле напряжений. Другие плиты (Европа 
в более широких рамках и тем более Евразия, 
Южная Америка, территория Китая) более гете- 
рогенны. Отдельные их участки (провинции) в силу 
каких-то особенностей литосферы неодинаково



реагируют на приложенные силы, или же в раз
ных провинциях доминируют разные силы, но 
ориентировка напряжений в них варьирует. Воз
можное решение этого важного для внутриплат
ной тектоники вопроса будет предложено дальше.

ВОЗМОЖНЫЕ ПРИЧИНЫ 
И МЕХАНИЗМЫ ВОЗНИКНОВЕНИЯ 

СОВРЕМЕННЫХ НАПРЯЖЕНИЙ 
В КОРЕ ЛИТОСФЕРНЫХ ПЛИТ

В настоящее время нет единого мнения о силах, 
создающих наблюдаемые девиаторные напряже
ния в коре литосферных плит. Имеется несколько 
источников сил, влияющих на напряженное состо
яние [92]: (а) нагрузка на верхнюю поверхность 
литосферы (вес осадков, в том числе с отрица
тельным эффектом при эрозии; вес толщи воды; 
вес тектонических покровов и вулканических по
род; отрицательные и положительные формы ре
льефа); (б) локальные гравитационные неоднород
ности (латеральные вариации плотности и пр.); 
(в) силы, возникающие при изгибах разного мас
штаба, в том числе мембранные силы, обуслов
ленные перемещением плит по поверхности гео
ида с меняющейся кривизной, и силы, возникаю
щие при неодинаковом изгибе слоев при 
разогреве (охлаждении) реологически расслоенной 
литосферы (см. также [15]); (г) силы, связанные с 
движением литосферных плит (Plate driving forces). 
К перечисленным следует добавить также силы ро
тационной природы, обусловленные параметрами 
вращения Земли (или системы Земля-Луна).

В реальной обстановке перечисленные силы 
действуют совместно и наблюдаемое поле напря
жений представляет суммарный эффект этого 
воздействия. Из их числа важно выделить доми
нирующие в каждом случае силы, вносящие ос
новной вклад в напряженное состояние первого 
порядка, по терминологии М. Зобак [90]. На эту 
роль могут претендовать лишь немногие из сил, 
указанных в перечне. Остальные способны обес
печить второстепенные (второго порядка) вариа
ции напряженного состояния, иногда значитель
ные по величине, но локального действия. Для их 
реализации не требуется передачи внешних меха
нических воздействий. Возбудить напряжения 
(второго порядка) могут любые перечисленные 
выше силы, чем, возможно, объясняются некото
рые деформации внутри недеформированных 
объемов, например, в чехлах, без привлечения 
внешних сил и механизмов их передачи.

По указанной причине отпадают силы, пере
численные в пунктах (а) и (б). Из них только си
лы, обусловленные избыточными массами при 
высоком рельефе, создают относительно устой
чивые поля напряжений. Но они не создают регу
лярного поля напряжений на литосферных пли

тах, так как их действие затухает при удалении от 
горных систем, как это показано для Высоких 
Анд, находящихся в режиме широтного растяже
ния [37]. И в случае компенсационных сил релье
фа, и в случае большинства остальных сил, пере
численных в пунктах (а) и (б), ограничения накла
дываются, кроме того, величиной напряжений. 
Для внутренних частей плит напряжения составля
ют в среднем 200 - 300 бар (20 - 30 МПа), местами 
(Урал, Хибины) -  до 600 - 700 бар (60 - 70 МПа) [14]. 
Эти значения превышают [13] напряжения, обус
ловленные как литостатическим давлением, так 
и рельефом поверхности Земли.

Из пункта (в) в расчет могли бы быть приняты 
только мембранные силы, ориентировка ко
торых связана с кинематикой литосферных плит.

Выбор вариантов еще более сужается, если 
участь, что величина напряжений также не поз
воляет, по заключению ряда авторов, связать их 
с действием ротационных и приливных сил [32]. 
К тому же ротационной природе противоречит 
глобальный рисунок траекторий оси SH [93]. Не
смотря на регулярность в пределах континентов и 
обширных провинций, поле напряжений не сим
метрично относительно фигуры и оси вращения 
Земли и, следовательно, не определяется, во вся
ком случае прямо, особенностями ротационного 
режима. Что касается опосредованного влияния 
ротационного режима -  через движение плит, 
если допустить, что оно зависит от режима 
вращения Земли, то сказанным оно не отрицает
ся; соответствующий механизм рассмотрен в [13]. 
Но в этом случае непосредственная причина за
ложена в кинематике плит.

Источник напряженного состояния остается 
искать в силах тектонической природы и к тому 
же достаточно крупного, скорее всего, глобаль
ного масштаба. В концепции плитной тектоники 
к ним принадлежат силы, связанные с движением 
плит (пункт г).

Ориентировка напряжений на многих плитах 
определенным образом согласуется с геометрией 
границ плит и современной кинематикой системы 
литосферных плит. В нескольких крупных про
винциях, особенно отчетливо в Северной Амери
ке и Западной Европе, имеется удовлетворитель
ная корреляция между направлением оси SH и либо 
вектором абсолютной скорости движения плит 
(который приблизительно совпадает с направле
нием движения от спредингового хребта), либо 
направлением конвергенции плит [71, 75, 93]. 
Известны, правда, и другие примеры, когда оче
видного соответствия не наблюдается (восток 
Китая, большая часть Индо-Австралийской пли
ты и др.). Для некоторых плит (Африканской, Ан
тарктической, территории Северной Азии) дан
ных недостаточно. Устойчивая корреляция между
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Рис. 3. Силы, действующие на субдукционных и спре- 
динговых границах литосферных плит согласно моде
ли плитной тектоники.
1 -  континентальная и 2 -  океаническая литосфера.
Рф -  сила давления спредингового хребта (ridge push);
Fdr -  сила волочения в основании плиты (drag force);
Fte -  сила всасывания (trench suction); Fsp -  сила (тяга) 
опускающейся пластины (slab pull).

направлением SH и вектором абсолютной скоро
сти движения плит, полученная для перечислен
ных плит, позволила многим исследователям 
прийти к заключению, что силы, вызывающие 
движение плит или возникающие при движении 
плит, определяют и поле напряжений во внутри- 
плитной области.

Данное соображение представляется исклю
чительно важным, ибо дает основания анализи
ровать внутриплитные напряжения, и вообще 
внутриплитную геодинамику, не обособленно, 
объясняя ее специфическими внутриплатными 
процессами, а в единой системе с процессами 
в тектонически активных поясах на окраинах 
и границах плит и с общей кинематикой плит. 
На внутриплитные области распространяется дей
ствие сил, которые вызывают движение плит ли
бо возникают при движении и столкновении 
плит, что, естественно, не исключает возможнос
ти существования также собственно внутриплит- 
ных процессов. Кроме того, суть заключения 
о зависимости и взаимосвязанности напряженно
го состояния внутри плит (платформ, континен
тальных масс) с процессами более общего поряд
ка не теряет смысла и в том случае, если глобаль
ную геодинамику рассматривать не с плитных, а 
с каких-нибудь иных позиций.

При обсуждении механизмов формирования 
внутриплитных напряжений приоритет отдается, 
как уже сказано, силам, так или иначе связанным 
с движением плит. Укажу некоторые из работ, 
посвященных этой проблеме, дающие достаточ
но полное представление о подходах к ее реше
нию, -  [13, 32, 43 - 46, 49, 74, 75, 83, 84, 93]. В [32] 
приведены величины сил и напряжений. Созданию 
одной адекватной модели мешает, прежде всего, 
неопределенность в оценках величины сил и на
пряжений от потенциально возможных источни
ков (многие из которых к тому же в той или иной

степени гипотетичны) и в способах передачи на
пряжений на большие расстояния.

Рассматривается несколько сил, которыми 
можно объяснить напряженное состояние внутри 
плит. Прежде всего, это силы, возникающие на 
спрединговых и конвергентных (субдукционных 
и коллизионных) границах плит (boundary forces), 
и силы волочения в основании литосферных плит 
(drag forces) (рис. 3).

Наиболее реальными (на фоне гипотетичнос
ти всех моделей) представляются силы давления 
спрединговых хребтов и коллизионные. Многие 
исследователи приоритет отдают силам давле
ния хребта на спрединговых границах (ridge push) 
[69, 74, 75, 83, 90]. Остальные силы в этих моде
лях если и рассматриваются, то только как допол
нительные. Но иногда им отводится принципи
альная роль. Например, в [74] силами волочения, 
при приоритете действия сил давления хребта, 
объясняется совпадение ориентировки осей внут
риплитных напряжений с вектором абсолютной 
скорости движения плит.

Для оценки роли сил давления спредингового 
хребта важно следующее. Если в прежних расче
тах величина напряжений внутри плиты, обуслов
ленных давлением хребта, оценивалась в не
сколько сот бар, то позже в оценки были внесены 
существенные поправки: согласно новым вариан
там модели [83], напряжения во внутриплитной 
области, получаемые таким образом, могут быть 
на порядок больше и выражаться в килобарах.

Расчеты в [43] также показывают реальность 
возникновения при определенных условиях 
достаточно сильных сжимающих напряжений 
(порядка 90 МПа) в верхней континентальной ко
ре внутренних частей литосферных плит за счет 
сил давления хребта. В частности, допускается 
возможность объяснить таким образом, а именно 
за счет процессов в Срединно-Атлантическом 
хребте, внутриплитные напряжения на востоке 
Северной Америки и на северо-западе Европы.

Возможно, примером такого влияния служат 
деформации в осадочном чехле Северо-Американ
ской платформы, хорошо вписывающиеся в поле 
современных напряжений. Деформации выраже
ны системой малоамплитудных надвигов на юге 
бассейна Иллинойс [72], ориентированных пер
пендикулярно господствующему направлению 
оси SH. Авторы исследования полагают, что эти 
деформации нельзя связать ни с ориентировкой 
древних напряжений, ни с причинами нетектони
ческого характера.

Не подлежит сомнению роль сил, обусловлен
ных коллизией. Два примера -  определяющее 
коллизионное воздействие Альп и Гималаев на со
временное поле напряжений в коре прилегающих 
к ним частей Евразийской плиты -  убеждают в
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Рис. 4. Распространение сжатия в коре литосферных плит у коллизионных границ Гималаев (А) и Альп (Б), по [S8,85]. 
1 -  траектории оси сжатия (SH) (в Европе -  в консолидированной коре); 2 -  то же в осадочном чехле на западе Се
веро-Германской впадины; 3 -  коллизионный шов в Гималаях; 4 -  фронт Альп; 5 -  зона Тессейра-Торнквиста (ТТЗ); 
6 -  граница Тибета; 7 -  Верхне- и Нижнерейнский грабены.

этом с полной очевидностью [58,68,69,71,85,93]. 
В том и другом случаях наблюдаются характер
ные системы траекторий оси SH. Они веерооб
разно расходятся к северу в одном случае от кол
лизионного фронта альпийской дуги -  коллизия 
Европы и Африки, в другом -  от коллизионного 
фронта Гималаев -  коллизия Индии и Азии (рис. 4). 
При этом в единую систему увязываются напря
жения не только в форланде, но на значительных 
внутренних пространствах плиты. Напряжения, 
обусловленные действием коллизионных сил, 
прослеживаются в глубь плиты на расстояние до 
тысячи с лишним километров в Европе и не ме
нее тысячи -  полутора тысяч километров на тер
ритории Китая.

Менее ясна роль сил, действующих на субдук- 
ционных границах плит. Из них на напряжения 
внутри плит, по представлению некоторых авто
ров, могут влиять две группы сил: тяга опускаю
щейся пластины (slab pull) и сила всасывания 
(trench suction). Допускается, что тяга опускаю
щейся пластины является доминирующей силой 
в формировании внутриплитного поля напряже
ний и что напряжения передаются на расстояние 
до нескольких тысяч километров [49]. Другие ис
следователи отрицают возможность эффектив
ной передачи силы тяги опускающейся пластины 
поверхностным плитам, полагая, что их действие 
ограничивается площадью, прилегающей к зо
не субдукции, и не может оказывать заметного



влияния ни на внутренние части плит, ни на верх
ние горизонты коры вообще [74, 75].

Гипотетические силы волочения в основании 
литосферных плит (drag forces или mantle drag), 
как отмечают многие авторы, не обеспечивают 
наблюдаемого поля напряжений во внутриплит- 
ных областях. Им чаще отводится дополнитель
ная роль [74, 84], хотя силы волочения и служат 
обязательным элементом ряда моделей. В целом 
возможность ощутимого влияния сил волочения 
и сил сопротивления на внутриплитные напряже
ния маловероятна. Этому противоречит отсутст
вие достаточных латеральных градиентов напря
жений, которых следовало бы ожидать в этом 
случае [90].

Следует указать еще на одну сложность на пу
ти создания модели передачи сил волочения, при
ложенных в основании литосферы (если эти силы 
в такой форме вообще существуют), в верхнюю 
кору, где фиксируются напряжения. Она связана 
с реологическим расслоением коры и тем более 
литосферы, с наличием слоя или слоев понижен
ной вязкости. В этих слоях, возможно, происхо
дит течение коры или срыв вещества в горизон
тальной плоскости и, как следствие, возникает 
дисгармония коры в вертикальном сечении. С воз
можностью подобного строения коры приходит
ся считаться, в том числе для платформенных 
и вообще внутриплитных областей [10, 16, 17]. 
Наличие в литосфере даже одного маловязкого 
слоя, способного при определенных условиях 
к течению, усложняет задачу о передаче в верх
ние слои коры сил, действующих в низах лито
сферы или низах коры. В определенном смысле 
уместна аналогия с сорванными чехлами. Как 
упоминалось, напряженное состояние в сорван
ных чехлах может отличаться от напряженного 
состояния в фундаменте (коре) ниже поверхности 
срыва. Это еще один аспект параллели между так 
называемой “тонкокожной” (дисгармония в чехле) 
и “толстокожной” (дисгармония в масштабе коры 
и литосферы) тектоникой, о чем приходилось упо
минать в другом контексте [16]. В рамках сказан
ного логичным представляется предположение, 
сформулированное на основании других сообра
жений в [75], согласно которому системы напря
жений внутри литосферных плит определяются не 
прямо подкоровыми или подлитосферными тече
ниями, а через параметры движения плит.

Предложены также сложные механизмы воз
никновения напряженного состояния с действием 
нескольких сил разной природы [44 и др.], см. так
же [32].

Наряду с моделями, основанными на классиче
ской концепции плитной тектоники, даются и 
другие объяснения, учитывающие дополнитель
ные факторы, но, как правило, остающиеся

в пределах представлений мобилизма о переме
щении континентальных масс. Например, в [13] 
напряжения связываются с дрейфом континентов 
под действием горизонтальных напряжений, обус
ловленных знакопеременными изменениями раз
меров Земли. В этой гипотезе происходит объе
динение принципов мобилизма, пульсационной 
концепции и контракции.

Все рассмотренные модели в большей или 
меньшей степени гипотетичны и нуждаются в со
вершенствовании. Но некоторые положения пред
ставляются убедительными, и можно думать, что 
совершенствование моделей будет базироваться 
на их развитии.

Во-первых, наиболее удовлетворительное объ
яснение внутриплитных напряжений получается 
в рамках мобилистических представлений, а точ
нее -  как результат движения литосферных плит. 
При этом две группы сил дают на уровне моделей 
наиболее согласующиеся с наблюдаемыми на
пряжениями результаты: коллизионные силы 
(наиболее очевидные) и силы давления спредин- 
говых хребтов. Существуют, правда, соображе
ния, в полной мере противоположные изложен
ным, отрицающие как крупномасштабную упо
рядоченность ориентировки осей напряжений, 
так и обусловленность ее причинами глобального 
фактора. Так, в работе [18] на материале Коль
ского полуострова высказано мнение, что повы
шенные напряжения формируются под влиянием 
чисто локального фактора -  воздымания и дену
дационного среза. В локальном масштабе эти со
ображения, возможно, справедливы, но их было 
бы неправомерно распространять на закономер
ности глобального масштаба.

Во-вторых, модельные построения и их сопос
тавления с натурой показывают возможность од
новременного действия на плиту сил от более чем 
одного источника. Например, для Западной и 
Центральной Европы идея действия двух сил 
(коллизионных и давления хребта) согласуется 
с результатами моделирования методом конеч
ных элементов [58]. На разных плитах, в том чис
ле в зависимости от их внутренней структуры 
(монолитности, гетерогенности и т.д.), такое ком
бинированное воздействие может выражаться 
в полях напряжений различной структуры.

В-третьих, реологическая и тектоническая 
расслоенность литосферы (и коры), скорее всего, 
ограничивает возможность прямой передачи 
сил, обусловленных под литосферными (и под ко
ровыми) процессами.

В-четвертых, на структуру поля напряжений 
внутри плиты, регулярного на площади всей пли
ты или распадающегося на некоторое количество 
провинций, влияет степень гетерогенности и, ве
роятно, размер плиты. Очевидно, наибольший



эффект дает деление литосферной плиты на гео
логические провинции, разделяемые внутриштат
ными тектоническими швами. Данный вопрос 
рассматривается в следующем разделе.

ВНУТРИПЛИТНЫЕ ШВЫ: 
ОТРАЖЕНИЕ В ПОЛЕ 

СОВРЕМЕННЫХ НАПРЯЖЕНИЙ 
И ГЕОДИНАМИЧЕСКАЯ РОЛЬ

Выше было отмечено существование двух групп 
литосферных плит: а -  плиты, которые на всей пло
щади характеризуются однородным (по направ
лению главных осей) полем напряжений; наибо
лее очевидный представитель этой группы -  Се
веро-Американская плита. С точки зрения этой 
характеристики она обладает монолитностью 
и соответствует понятию жесткой плиты; б -  пли
ты, распадающиеся на участки или провинции 
с различной ориентировкой напряжений. К ним 
относится сложная по своему строению Евразий
ская плита и др. Эта особенность, несомненно, 
имеет принципиальный смысл. Она свидетельст
вует об отсутствии абсолютной жесткости таких 
плит. Возникает серия вопросов: какие геологи
ческие особенности лежат в основе такого деле
ния? Как границы между провинциями с разной 
ориентировкой напряжений отражаются в текто
нической структуре? и т.д. Эти вопросы практи
чески не исследованы, хотя они и представляют 
первостепенное значение для понимания внутри
штатной геодинамики и, в частности, того, каким 
образом сложная, гетерогенная и не обладающая 
абсолютной жесткостью (в противоположность 
тому, что принималось в ортодоксальной плитной 
концепции), плита адаптируется к системе прило
женных к ней извне сил. Здесь затрагивается одна 
сторона этой многосторонней проблемы -  вопрос 
о внутриштатных тектонических швах.

Вероятно, интересные результаты со време
нем принесет исследование Евразийской лито
сферной плиты, но сейчас она изучена неравно
мерно и даже имеющийся материал соответствую
щим образом для всей плиты не проанализирован. 
Все же лучше изученная ее европейская часть поз
воляет высказать некоторые соображения.

В европейской части плиты имеются два глав
ных внутриштатных шва, разграничивающих 
провинции с принципиально разными историей и 
строением коры. Это -  швы (шовные зоны) Тес- 
сейра-Торнквиста (ТТЗ) и Урала. Оба шва ока
зывают влияние на внутриплитное поле напряже
ний. Альпийская сутура к этой категории швов не 
относится. Она представляет не внутриплитный 
элемент, а границу плиты.

На территории внеальпийской Европы две ге
ологические провинции, разделенные зоной Тес- 
сейра-Торнквиста, представлены древней Вос

точно-Европейской платформой -  кратоном, пе
рекрытым по краю аллохтоном Скандинавских 
каледонид, и эпипалеозойской Западно-Европей
ской платформой. Данные о напряжениях для 
большей части Восточно-Европейской платфор
мы не обобщены, и опираться здесь можно толь
ко на данные по Скандинавии. В соответствии 
с геологическим делением, эти элементы отно
сятся к двум провинциям с несколько различной 
ориентировкой оси SH. Для Западной Европы 
(Западно-Европейской платформы) характерна 
устойчивая ориентировка СЗ до ССЗ [71] с вееро
образным разворотом всей системы в восточных 
районах до С и ССВ [58] (см. рис. 1,4). В Скандина
вии, по другую сторону от зоны Тессейра-Торнкви- 
сга, преобладает ориентировка ЗСЗ, но со значи
тельным разбросом.

Указанные различия в ориентировке оси SH 
принято объяснять свойствами литосферы. 
По [70,71] больший разброс ориентировки оси SH 
в Скандинавской провинции -  следствие утол
щенной и более холодной, по сравнению с Запад
ной Европой, литосферы. Этот вывод опирается 
также на результаты моделирования, выполнен
ного М. Бруди [70]. Данное объяснение можно 
принять в части, касающейся менее регулярного 
поля напряжений Скандинавии. Но оно не в со
стоянии объяснить причины систематических 
различий ориентировки в этих двух провинциях. 
Думается, что ее следует искать в особенностях 
внутренней сегментации плиты, в основе которой 
лежит шов зоны Тессейра-Торнквиста (рис. 5). 
Благодаря наличию этого внутриплитного шва 
разделенные им провинции, находясь в составе 
одной литосферной плиты, обладают, по-видимо- 
му, некоторой геодинамической автономностью 
и несколько по-своему реагируют на действую
щие на плиту силы.

Для Европы таких сил, по-видимому, две: кол
лизионные силы, действующие со стороны аль
пийского пояса на юге Европы, и, возможно, си
лы давления Срединно-Атлантического спредин- 
гового хребта на северо-западной границе плиты 
[55, 71]. Поле напряжений в Центральной и За
падной Европе формируется преимущественно за 
счет коллизионных сил, и при этом не только для 
современных напряжений, но и для палеонапря
жений в течение кайнозоя [40]. В результате на
личия зоны Тессейра-Торнквиста действие этих 
сил на территории, лежащей за ним, ослабевает 
(так что местные факторы, накладываясь на сла
бо выраженное региональное поле, приводят 
к большему разбросу направлений оси SH) или 
трансформируется (преломляется) в поле с дру
гой ориентировкой осей. В формировании поля 
напряжений в Скандинавии доминируют, скорее



Рис. 5. Предполагаемая схема современной геодинамики Внеальпийской Европы.
1 -  осредненная ориентировка напряжения максимального горизонтального сжатия (SH); 2 -  осредненное направ
ление действия сил давления Срединно-Атлантического хребта и коллизионных сил Альп; 3 -  Альпийский фронт; 
4 -  трансформные разломы Срединно-Атлантического хребта и шовная зона Тессейра-Торнквиста (ТТЗ); 5 -  ось 
Срединно-Атлантического хребта; 6 -  Восточно-Европейская платформа.

всего, не коллизионные силы из достаточно уда
ленного альпийского пояса, а силы давления Сре
динно-Атлантического хребта.

Еще один пример существования в пределах 
одной плиты двух провинций, различающихся 
ориентировкой осей напряжения (SH), -  полуост
ровная Индия [54]. В ней выделяются две провин
ции: (а) провинция Мидконтинента, включающая 
северную часть Индостанского щита, а также Ги
малаи и Пакистан, и (б) Южная Индия, к которой 
по ориентировке оси SH близки о-в Шри-Ланка и 
прилегающие части Индийского океана. На Мид- 
континенте оси SH ориентирована в направлении 
ССВ (напряжения здесь определяются коллизией 
в Гималаях), в Южной Индии -  СЗ. Провинции 
разделены линией, идущей от района южнее 
Бомбея (около 16° с.ш.) к Мадрасу.

Внутренние швы играют, по-видимому, боль
шую роль во внутренней геодинамике плит. Они

уменьшают жесткость и монолитность (целост
ность) литосферных плит, создают их дополнитель
ную внутреннюю делимость, обеспечивающую 
возможность вариаций геодинамического режи
ма и, в частности, ориентировки поля напряже
ний на площади таких составных частей (провин
ций). В итоге поле напряжений на плитах со 
сложным внутренним устройством отличается от 
идеальной картины, которую следовало бы ожи
дать в случае абсолютно жестких и гомогенных 
литосферных плит. Внутриплитные швы и шов
ные зоны разного масштаба и разной степени ак
тивности, наряду с реологической вертикальной 
расслоенностью литосферы, т.е. наличием в ней 
тектонически подвижных слоев, по-видимому, 
относятся к числу главнейших особенностей 
строения внутриплитных областей, повышаю
щих их потенциальную подвижность.

Кора (литосфера?) в зонах активных внутри
плитных швов должна обладать пониженной



прочностью по сравнению с корой остальной 
плиты. При этом условии в зоне шва может про
исходить деформация пород, относительное сме
щение блоков, релаксация напряжений и скачко
образное изменение напряженного состояния при 
переходе через шовную зону. Модельные и тео
ретические исследования показывают, что отно
сительная прочность литосферы в зоне наруше
ния отражается в степени искажения регионально
го поля напряжений вблизи зоны [42]. При наличии 
нарушения и в случае пониженной прочности ли
тосферы в зоне нарушения одна из главных осей 
напряжения в горизонтальной плоскости в усло
виях сжатия, направленного под любым углом 
к простиранию нарушения (транспрессия), при
обретает ориентировку, перпендикулярную или 
под большим углом к зоне нарушения. Это пока
зано для разломов Сан-Андреас, Большого Сума
трийского, Альпийского в Новой Зеландии и не
которых других [67, 73, 91] (рис. 6).

Сказанное хорошо приложимо в Уралу -  круп
нейшей и сложно построенной внутриплитной 
шовной зоне, влияющей на поле напряжений. 
В зоне субмеридионального Уральского шва и 
в краевых частях прилегающих к нему с запада 
и востока платформ в широкой полосе регистриру
ется обстановка широтного сжатия [1, 12]: ось SH 
расположена здесь широтно -  поперечно к про
стиранию Урала. Прежде всего это, в соответст
вии с вышесказанным, не должно интерпретиро
ваться как широтное направление внутриплитного 
регионального сжатия первого порядка, которое 
может быть ориентировано под любым углом 
к простиранию Урала. Но главное состоит в том, 
что Урал в современной структуре, по-видимому, 
представляет зону с пониженной прочностью 
коры или литосферы в целом, т.е. активный вну- 
триплитный шов. При проведении данной анало
гии сложной системы Урала с такими более лока
лизованными на площади разрывами, как Сумат- 
ринский и Сан-Андреас, не играет роли разница 
в их структурной сложности. Ширина же полосы 
с аномальной ориентировкой оси сжатия во всех пе
речисленных случаях, включая Урал, соизмерима.

Для некоторых трансформных разломов сре
динно-океанических хребтов установлено, что 
искажение поля напряжений наблюдается только 
на их активных участках [42]. Вне активных уча
стков это явление отсутствует, что рассматрива
ется как следствие быстрого, за время в несколь
ко миллионов лет, упрочения коры при выходе 
участка литосферы из области активного форми
рования разрыва. Если возможна аналогия с вну
триштатными швами, то и с этой точки зрения 
ориентировка SH в полосе Урала подтверждает 
представление об активных современных процес
сах в зоне Уральского шва.

В этом смысле зона Тессейра-Торнквиста -  
пример, противоположный Уральскому. Зона 
Тессейра-Торнквиста, по данным томографии, 
выражена вплоть до верхов мантии, до глубин не 
менее 140 км [88]. Но несмотря на это, шов в со
временную эпоху малоактивен. Соответственно, 
здесь не наблюдается аномальной поперечной 
ориентировки осей напряжения (хотя, возможно, 
дело в недостаточной изученности). Вероятно, 
степень влияния на напряженное состояние, кор- 
релирующееся со степенью геодинамической 
автономности разделяемых швом частей лито
сферных плит (т.е. ролью шва в создании геоди
намической гетерогенности плиты), в таких внут
риштатных швах будет различной.

ОСОБЕННОСТИ ИЗУЧЕНИЯ 
ПАЛЕОНАПРЯЖЕНИЙ 

ВО ВНУТРИПЛИТНЫХ УСЛОВИЯХ

Для реконструкции напряженного состояния 
в прошлом (палеонапряжений) используются ма- 
кроструктурные, мезоструктурные (анализ тре
щин) и микроструктурные методы. Одна из осо
бенностей внутриплитных, преимущественно 
платформенных, областей состоит в том, что в них 
на первый план выдвигается задача определения 
напряжений в недеформированных на уровне ма
кроструктуры и слабо деформированных по
родах. Поэтому, в отличие от складчатых поясов 
и внутриплитных деформированных зон, возмож
ность применения макроструктурных методов, ос
нованных на изучении структурных рисунков 
и парагенезов, здесь ограничена. Главную роль 
играют анализ трещин и микроструктурные ис
следования.

Принципиальные отличия информации о па
леонапряжениях от информации о современных 
напряжениях были рассмотрены во вводном раз
деле статьи.

Макроструктурные методы в большей степе
ни, чем остальные, сталкиваются с трудной пробле
мой определения времени формирования структур. 
Невозможность определить его с желаемой точно
стью часто не позволяет выйти за рамки осреднен- 
ного результата. Сочетание структур, выражаю
щих итог длительного развития в условиях не
стационарного, менявшегося со временем поля 
напряжений, приходится рассматривать суммарно. 
Полученные в таких случаях выводы о напряжен
ном состоянии и геодинамической обстановке от
ражают в осредненном виде генеральную, доми
нировавшую на определенном этапе тенденцию, 
которую можно назвать доминантой этапа, но не 
конкретные условия конкретного времени (в от
личие от “моментальной” обстановки, которую 
отражают современные напряжения).
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Рис. 6. Современное напряженное состояние коры вблизи крупных тектонических швов: А -  Большого Суматрийского 
разлома (БС), о-в Суматра, по [67]; Б -  Альпийского разлома (А), северная оконечность южного о-ва Новой Зелан
дии, по [73]; В -  разлома Сан-Андреас (СА), Северная Америка, по [67]; Г -  Главного Уральского разлома (ГУ), Урал, 
по [12].
У -  направление максимального горизонтального сжатия (SH) (схемы А, В) и максимального горизонтального укоро
чения (схема Б) по совокупности данных, полученных разными методами; 2 -  то же, но длина линии пропорциональ
на величине напряжений (Урал -  схема Г)\ 3 -  направление движения плит; 4 -  оси складок (о-в Суматра -  схема А)\ 
5 -  главные разломы (швы) (Большой Суматринский -  БС, Альпийский -  А, Сан-Андреас -  СА, Главный Ураль
ский -  ГУ); 6 -  Суматринский желоб; 7 -  сдвиги.



Иллюстрацией служит известный вывод о 
формировании неотектонической структуры юга 
Евразийской плиты от Предкавказья до Цент
ральной Азии в условиях субмеридионального 
сжатия, обусловленного коллизией гондванских и 
Евразийской плит [23 - 25, 30,65]. Определяющая 
роль субмеридионального сжатия в этом случае 
хорошо обоснована. Но это -  не более чем доми
нанта неотектонического этапа; при детальных 
исследованиях выясняется, что она распадается 
на серию сменяющих одна другую геодинамичес- 
ких обстановок. Это показано для отдельных уча
стков упомянутой территории (Предкавказье, 
Внеальпийская Европа) и для других плит (напри
мер, плато Колорадо в США) [29, 40,41].

М езост рукт урны й анализ (анализ трещин) 
существует в разных вариантах, которые сильно 
расходятся в методике отбора и интерпретации 
данных [22, 25, 27, 32, 53]. При этом существует 
немало примеров успешного применения мезост- 
руктурного метода для реконструкции палеона
пряжений на слабодеформированных платфор
мах [29, 36, 40, 41, 62 - 64]. Их достоверность 
в ряде случаев подтверждается результатами, по
лученными другими методами.

Тем не менее, некоторые исследователи счита
ют, что определить напряженное состояние по 
трещинам принципиально невозможно, поскольку 
трещиноватость горных пород связана не с текто
ническими факторами, а отражает первичную 
анизотропию субстрата. Системы трещин в каж
дом тектоническом блоке сохраняются в неиз
менном виде во всех горизонтах вне зависимости от 
напряженного состояния, неважно, постоянного 
или меняющегося [7].

Практика изучения трещин в разнообразных 
структурных условиях опровергает это утверж
дение в общем виде. Но в определенном смысле 
с постоянством систем трещин для некоторых ка
тегорий тектонических элементов и прежде всего 
платформенных чехлов следует считаться. Это 
может относиться к трещинам литогенетического 
происхождения, отражающим первичную дели
мость горных пород, которую необходимо отли
чать ог трещин тектонического происхождения, 
возникающих под воздействием тектонических 
напряжений. Разделение этих двух типов трещин 
представляет фундаментальную задачу [26], тем 
более, что в платформенных чехлах внутренних 
частей плит, возможно, превалируют трещины 
именно литогенетической природы.

Но правомерно ли утверждение, что литогене
тические трещины не несут информации о палео
напряжениях, т.е. являются в полном смысле не
тектоническими? Ответ на него не столь очеви
ден, как может показаться на первый взгляд. 
В этой связи внимание привлекает явление так

называемой локализационной неустойчивости, 
рассмотренное в [2, 19]. Суть его заключается в 
том, что напряжениями, действующими во время 
осадконакопления и до полной литификации 
осадка, определяется положение ослабленных 
зон -  зон локализации деформации, по которым 
впоследствии развиваются трещины: в не дефор
мированных слоях “системы трещин в осадочных 
породах возраста t0 несут информацию о тензоре 
напряжений Г(г0), действовавшем в период осад- 
конакопления” [2, ст. 27]. Вполне вероятно, что 
первичная, “литогенетическая”, трещиноватость 
в породах недеформированных чехлов подчиняет
ся этому закону и, следовательно, несет в себе ин
формацию о напряженном состоянии данного уча
стка литосферы во время становления породы.

М икроструктурными методами определяется 
направление (чаще ось сжатия) и иногда величи
на напряжений по деформационным структурам 
и другим деформационным особенностям мине
ральных зерен. Ценность микроструктурных ме
тодов для определения напряжений в породах 
платформенных чехлов объясняется тем, что ряд 
так называемых минералов-датчиков, обладаю
щих высокой чувствительностью к напряжениям, 
реагирует на них в тех случаях, когда по другим 
признакам, например, по трещинам, достоверных 
данных получить не удается. В случае малоизме- 
ненных платформенных пород реальным методом 
определения палеонапряжений является использо
вание двойников кальцита [50, 57, 61, 76, 77]. 
По ним замеряется величина и направление оси 
максимального сжатия (аД  или главной оси уко
рочения, а также оси а 3. Остальные микрострук- 
турные методы разработаны в основном для ме
таморфических пород и менее подходят или недо
статочно апробированы в платформенных 
условиях.

Разработан, наконец еще один способ, в кото
ром информация о напряжениях извлекается 
в результате операции back-stripping и компью
терного моделирования формирования осадочно
го бассейна [48]. Этим способом устанавливается 
факт проявления и время эпизодов повышенных 
внутриплитных напряжений, но не определяется 
ориентировка осей напряжения. Последняя мо
жет быть получена только в совокупности с други
ми методами [40, 48, 51, 64, 87]. Так как данным 
способом напряжения фиксируются по их влиянию 
на режим седиментации и прогибания бассейна вне 
зависимости от наличия или отсутствия в породах 
остаточных деформаций, появляется возмож
ность выявлять эпизоды повышенной геодинами- 
ческой активности на площадях, для которых 
другие индикаторы напряженного состояния мо
гут отсутствовать.



ПАЛЕОНАПРЯЖЕНИЯ 
ВО ВНУТРЕННИХ ЧАСТЯХ 

ЛИТОСФЕРНЫХ ПЛИТ
Результативность перечисленных методов оп

ределения палеонапряжений во внутриплитной 
обстановке неодинакова. Макроструктурные ме
тоды в основном используются для более дефор
мированных форландов складчатых поясов и тек
тонически активных внутриплитных зон. Углуб
лять эту сторону проблемы здесь нецелесообразно. 
В общих чертах существование геодинамической 
связи деформированных форландов со складча
тыми поясами и коллизией на границах плит до
статочно очевидно.

Менее исследована связь между процессами на 
границах плит с напряженным состоянием во вну
тренних частях плит, отличительной чертой ко
торых является, как принято считать, тектониче
ская стабильность. В этом вопросе главное слово 
принадлежит мезо- и микроструктурным мето
дам. Полученный материал в настоящее время 
фрагментарен и неравноценен по точности. Его 
обобщения в рассматриваемом ракурсе пока не 
сделано. Однако даже предварительный анализ 
показывает, что девиаторные напряжения, кор
респондирующие с событиями на границах и ок
раинах плит, фиксируются на значительном уда
лении от них -  на расстоянии во многие сотни и 
более тысячи километров; причем это относится 
как к молодым, в среднем относительно более 
подвижным платформам, так и к устойчивым 
древним кратонам. Связь внутриплитных палео
напряжений с обстановкой на окраинах плит, как 
правило, коллизионных, подтверждается ориен
тировкой компонент поля напряжений, хроноло
гическим соответствием, а в отдельных случаях 
также последовательным уменьшением величи
ны напряжений (максимального горизонтального 
сжатия) по мере удаления от фронта коллизион
ных складчатых поясов. Проиллюстрируем ска
занное двумя примерами, один из которых отно
сится к эпипалеозойской Западно-Европейской, 
другой -  к древней Северо-Американской плат
форме.

Для внеальпийской Западной Европы в основ
ном по мезоструктурным особенностям опреде
лена [40] ориентировка в горизонтальной плоско
сти оси сжатия и оси растяжения а 3 (правиль
нее говорить об осях SH и Sh) для разных эпох 
кайнозоя в интервале от позднего эоцена до 
конца миоцена. Напряженное состояние каждой 
эпохи согласуется с реконструкциями геодинами- 
ческих обстановок в альпийском поясе, а именно 
со скоростью и направлением сближения Евро
пейской и Африканской плит и фронтальным 
давлением Альп. Это дает основание считать, что 
напряжения внутри плиты вызваны коллизион
ными процессами в альпийском поясе и переда

ются в глубь плиты на расстояние до 500 - 700 км. 
Этот вывод подтверждается изучением макрост
руктур и истории формирования осадочных бассей
нов Европы, которое позволяет уловить влияние 
альпийского фронта на расстоянии 700 - 1000 км 
в Северном море и на Британских о-вах [87]. 
Он подкрепляется также другими исследованиями, 
в том числе с применением микроструктурных 
методов, на плитах по периферии альпийского 
пояса от Иберийского п-ова до Предкавказья -  
[29,51,60,64,81]. Совокупность этих данных ука
зывает, как и полагают многие авторы, на зави
симость напряженного состояния и кинематики 
блоков земной коры по периферии альпийского 
пояса от коллизионного режима в поясе.

Для древних платформ один из наиболее инте
ресных результатов получен для Северо-Амери
канской платформы. Здесь было выполнено изу
чение палеонапряжений в палеозойских отложе
ниях чехла по двойникам кальцита на трех 
профилях, идущих в глубь платформы от поздне
палеозойских складчатых поясов Аппалачей и 
Уачита [50]. По двойникам устанавливается на
правление укорочения, перпендикулярное фрон
ту Аппалачей и Уачита, а величина напряжений 
экспоненциально уменьшается по мере удаления 
от него. Последний пункт, где зафиксированы на
пряжения, расположен на удалении около 800 км. 
Образование деформационных структур (двой
ников) связывается с напряжениями, передающи
мися из пояса Аппалачей-Уачита на расстояние 
более 800 км от зоны фронтальных надвигов и 
более 1200 км, если считать от активной окраины 
Северо-Американской плиты в палеозое. Раз
ница получается за счет перекрытия надвигами 
края плиты.

Таким образом, и для относительно молодых, 
и для древних участков литосферных плит уста
навливается передача напряжений на большие 
расстояния в глубокие внутриплитные области. 
Это означает, что, как и для современного напря
женного состояния, палеополя напряжений не 
являются автономным внутриплитным явлением, 
обусловленным только внутриплитными процес
сами, но генерируются или, как минимум, находят
ся под регулирующим влиянием процессов более 
общего характера. Впрочем, сейчас намечаются 
лишь контуры решения этой проблемы, которая 
заслуживает планомерного исследования.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Вследствие ряда причин (см. вводные замеча

ния) современные напряжения, с одной стороны, 
и палеонапряжения, с другой, дают представле
ние о разных характеристиках напряженного состо
яния земной коры. Вместе с тем, достаточно оче
видной представляется посылка, что напряженное



состояние в прошлом и настоящем в принципе 
формируется под воздействием одних и тех же 
факторов и подчиняется одинаковым законам. 
В разные эпохи, вероятно, меняются конкретные 
особенности поля напряжений и относительная 
роль влияющих на него факторов, но вряд ли мож
но предположить принципиальные различия в са
мой схеме формирования (внутриплитных) напря
жений. Поэтому данные о современных напряже
ниях и палеонапряжениях взаимно дополняют 
одни другие, позволяя закономерностями сего
дняшнего дня уточнять картину прошлого, и на
оборот. Какие же выводы могут быть сделаны по 
совокупности имеющихся данных?

Во-первых, на материале современных напря
жений показано, что регулярные (однородные по 
ориентировке главных осей) поля напряжений на 
плитах зависят от кинематики и дицамики систе
мы литосферных плит и процессов (спредин- 
говых, коллизионных) на их границах. В чистом 
виде этот случай встречается не часто (Северная 
Америка), и его следует, по-видимому, рассмат
ривать как идеальный, модельный вариант, 
характеризующий достаточно жесткую гомоген
ную плиту без значительных внутренних (собст
венно внутриплитных) источников сил. В реаль
ности плиты обычно в большей или меньшей сте
пени отличаются от этого идеального варианта.

Данная закономерность выявляется для совре
менного напряженного состояния. По палеона
пряжениям материала не только недостаточно, 
но, скорее всего, его сейчас трудно получить и 
в принципе: для этого следовало бы иметь инфор
мацию о слабых напряжениях, которые в структу
ре горных пород не фиксируются (или не обнару
живаются современными методами). Однако это 
не дает оснований сомневаться в том, что речь 
идет об общей закономерности, свойственной ли
тосферным плитам как в настоящий момент, так 
и в прошлом.

Во-вторых, далеко идущие, как кажется, по
следствия имеет вывод о сложном строении со
временного поля напряжений на многих плитах, 
распадающихся с этой точки зрения на провин
ции, и об определяющей (в некоторых случаях?, 
часто?, всегда?) роли в этом делении внутриплит
ных швов. Последние снижают общую жесткость 
плит, обеспечивая ту или иную степень геодина- 
мической свободы отдельных провинций. Эти 
свойства -  деление на провинции и влияние на на
пряженное состояние внутриплитных швов -  для 
палеоусловий пока не установлены, и трудно ска
зать, насколько возможно это сделать прямыми 
способами (с помощью реконструкции палеона
пряжений). Но, опять-таки, их, без сомнения, 
можно распространить на обстановки прошлого 
как одну из фундаментальных характеристик 
внутриплитной геодинамики литосферных плит.

В-третьих, на материале одновременно и древ
них, и современных напряжений выявляется пе
редача напряжений от краевых -  коллизионных 
(подвижных, складчатых) поясов через форланд 
в удаленные внутренние части плит. Это показы
вает, что кора даже внутренних участков плит, 
в том числе “жестких” кратонов, находится под 
геодинамическим влиянием событий в складча
тых поясах.

Все три перечисленных положения приводят 
к главному, не раз подчеркивавшемуся по ходу 
статьи выводу, что неотъемлемым фактором 
внутриплитной тектоники и геодинамики явля
ются силы и процессы, обусловленные поведением 
плиты в целом и как индивидуального элемента, и 
как составной части глобальной системы лито
сферных плит. С этим обстоятельством необхо
димо считаться при разработке концепции внут- 
риплитного тектогенеза. Но в то же время хоте
лось бы со всей определенностью подчеркнуть, 
что сказанным ни в малейшей мере не отрицается 
и не снимается с обсуждения роль иных (домини
рующих?, дополнительных?, равноценных?) фак
торов, имеющих чисто внутриплитную природу.

Не возвращаясь здесь вновь к ряду других 
выводов, сформулированных в предыдущих раз
делах статьи, в том числе и к вопросу о природе 
сил, вызывающих внутриплитные напряжения 
первого порядка, следует остановиться на одной 
неупоминавшейся проблеме: как заключение 
о зависимости напряженного состояния коры 
внутриплитных областей от геодинамической об
становки в системе плит и на краях плит согласу
ется с представлением о существовании так назы
ваемой регматической планетарной сети, или ре
шетки, трещин (и разрывов вообще), т.е. сети со 
статистически постоянной ориентировкой систем 
нарушений. Закономерная ориентировка в гло
бальном масштабе, иными словами, по отноше
нию к фигуре Земли, приводит большинство 
авторов к мнению об их ротационном происхожде
нии [4-6, 11, 33, 34], что контрастирует с рассмот
ренными выше соображениями, противоречащими 
ротационной природе современного глобального 
поля напряжений. Из этого противопоставления 
следует, что регматическая сеть, зафиксированная 
в структуре верхних горизонтов коры, не соответ
ствует современному напряженному состоянию. 
Так же очевидно, что она не может соответст
вовать напряженному состоянию любой эпохи 
геологического прошлого, если, в соответствии 
с ранее сказанным, в прошлом имели место те же, 
что и сейчас, законы формирования внутриплит- 
ного поля напряжений.

Поэтому наиболее естественным представляет
ся предположение, что наблюдаемая регматичес
кая сеть -  не индивидуализированное выражение 
какого-либо одного конкретного напряженного



состояния, а суммарный конечный результат мно
гоактной истории формирования нарушений в ус
ловиях менявшегося рапряженного состояния. 
В итоге некоторых исследований показано, что 
с увеличением числа тектонических событий по
ле нарушений становится все более изотропным. 
Такой вывод сделан, например, в [82] в итоге со
поставления систем разрывов и трещин двух рай
онов Африки: Камеруна (Центральная Африка) 
и территории к югу от Регибатского щита. Если 
во втором из названных районов, испытавшем 
две фазы деформации, различаются две соответ
ствующие им системы нарушений, то в Камеруне 
многофазная деформация с неоднократно меняв
шейся ориентировкой напряжений вызвала в ито
ге образование изотропной системы нарушений. 
Данное наблюдение согласуется с известным тео
ретическим обобщением В.С. Буртмана [3], а за
тем и других авторов [6] о консервативности на
сыщенной (состоящей максимум из 6 направле
ний) системы нарушений в меняющемся поле 
напряжений. Вопросы возможной связи регмати- 
ческой сети с ротационным режимом здесь не 
рассматриваются; в принципе их удачное реше
ние предложено в [5, 6]. Но раз сформировав
шись, регматическая сеть остается неизменной 
при любых дальнейших изменениях поля напря
жений: при достижении насыщения новых систем 
нарушений не возникает, меняется лишь кинема
тика уже существующих [3, 28, 31]. Таким обра
зом, снимается противоречие между данными 
о глобально унифицированной ориентировке 
регматической сети и особенностях современно
го поля напряжений.

Работа выполнена при поддержке Российско
го фонда фундаментальных исследований -  про
ект № 93-05-09125.
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Привлечение для биостратиграфических целей конодонтов позволило получить качественно но
вую картину строения верхней части коры Туркестанского палеоокеана. Основной этап магматиче
ской деятельности предваряется и завершается некомпенсированным осадконакоплением, что поз
воляет определять интервалы времени, за которые накапливались лавовые толщи. Дайково-силло- 
вый комплекс и реликты вторичных магматических камер представляют собой сохранившиеся 
фрагменты магмовыводящих систем. Следовательно, возрастной интервал вулканических излия
ний отвечает времени формирования каждого конкретного участка базальтового слоя древней оке
анической структуры. В целом формирование коры Туркестанского палеоокеана происходило дли
тельно, охватывая период от начала ордовика до серпуховского века раннего карбона.

Магматические образования, слагающие ба
зальтовый слой Туркестанского палеоокеана, вхо
дят в состав офиолитовых шарьяжей, занимающих 
верхнее структурное положение в покровно-склад
чатом комплексе герцинид Туркестано-Алая и Се
веро-Восточной Ферганы (рис. 1, [1, 7, 10]). Как 
правило, лавовые и дайково-силловые комплек
сы второго слоя древней океанической коры наи
менее тектонизированы, что позволяет выявлять 
специфику их строения, во многом определяемую 
формированием в геодинамической обстановке 
повторного спрединга рассеянного типа [8, 9].

Определение возрастных диапазонов, в тече
ние которых формируются офиолитовые серии, 
встречает значительные трудности. Это во мно
гом связано с несовершенством изотопических 
методов и ограниченностью сферы'применения 
биостратиграфических приемов. Фрагменты 
офиолитовых ассоциаций герцинид Южного 
Тянь-Шаня оказались выигрышными объектами. 
Дело в том, что в истории развития Туркестан
ского палеоокеана этапу массового распростра
нения вулканической деятельности предшество
вала стадия некомпенсированного, относительно 
глубоководного кремнистого осадконакопления. 
Аналогичные по составу, но отличающиеся по 
возрасту кремнистые образования во многих 
случаях завершают этап магматической рассеян- 
носпрединговой деятельности. Благодаря такой 
специфике строения базальтовая часть древней 
океанической коры (аналог второго слоя) оказы
вается зажата осадочными горизонтами. В них на 
протяжении нескольких лет авторами производи
лись множественные сборы образцов на конодон- 
ты. При химическом растворении пород выход 
микрофауны оказался весьма ограниченным, тем 
не менее удалось собрать достаточное количество

фактов, позволяющих утверждать, что в совре
менной покровно-складчатой структуре герцинид 
Южного Тянь-Шаня участвуют тектонические 
пластины, представляющие собой разновозраст
ные фрагменты некогда единого палеоокеаниче- 
ского бассейна.

ОФИОЛИТЫ СЕВЕРО-ВОСТОЧНОЙ 
ФЕРГАНЫ

Верхний аллохтонный ярус в петлеобразно из
гибающихся структурах Северо-Восточной Фер
ганы слагается офиолитами (см. рис. 1). Они рас
слоены надвигами на тектонические клинья и 
пластины, разбиты на блоки крутыми разлома
ми, по которым нередко протрудируют меланжи- 
рованные серпентиниты [11].

Офиолитовая ассоциация в реконструирован
ной последовательности представлена (снизу 
вверх): серпентинизированными гипербазитами 
(дунит-гарцбургитовый комплекс?), гнейсовид
ными полосчатыми габбро, габбро-амфиболита
ми, дайковым комплексом (типа “дайка в дайке”), 
аповулканическими сланцами и метабазальтами 
майлисуйской серии. Верхние горизонты послед
ней по радиоляриям датируются ранним-средним 
палеозоем [11].

Детальное изучение дайкового комплекса в вер
ховьях ручья Кубагыльсай показало, что здесь пре
обладают магматические тела дайкового облика, 
имеющие меридиональное простирание. Они сла
гают мощные пакеты, состоящие из многих де
сятков, а нередко и сотен тел. Среди них одинако
во часто встречаются дайки и полудайки. Послед
ние могут быть как с западной, так и с восточной 
ориентацией закальных зон. Существует также



Рис. 1. Схема расположения офиолитовых фрагментов в герцинидах Южного Тянь-Шаня
/ -  мезозойско-кайнозойские отложения; 2, 3 -  покровно-складчатые структуры: 2 -  герцинид Южного Тянь-Шаня, 
3 -  каледонид Северного и Срединного Тянь-Шаня; 4 -  коллизионные гранитоиды; 5 -  фрагменты офиолитовых ком
плексов: 6 -Таласо-Ферганский сдвиг; 7 -  геологические границы. Римскими цифрами на схеме обозначены офиоли- 
товые фрагменты: I -  Сарталинский, II -  Ходжагаирский, III -  Киргизатинский, IV -  Канский, V -  Карачатырский, 
VI -  Араванский, VII -  Северо-Восточной Ферганы.

более поздняя генерация, дайки которой  нередко 
оказы ваю тся секущ ими по отнош ению  ко всем 
остальны м  и вы деляю тся м алом ощ ностью  и и з 
вилистостью . Все м агм атические тела указанной 
серии слож ены  однообразны м и слабораскрис- 
таллизованны м и долеритами.

М еридиональны е серии, м ощ ностью  от 50 до 
300 м, удалены  одна от  другой на расстояния от 
первых м етров до многих сотен метров. Роль р аз
деляю щ его пространства вы полняю т скринопо
добны е блоки. В них наблю даю тся ком плексы  
“дайка в дай ке” с ш иротной ориентацией запаль
ных зон. В этих сериях преобладаю т полудайки 
с северной направленностью  эндоконтактов. П о 
давляю щ ее больш инство тел  слож ено разностя
ми основного состава, раскристаллизованны ми 
до габбро-долеритов и габбро. М ощ ности полуда-

ек  варьирую т незначительно (0.7 - 0.9 м). З а п а л ь 
ные зоны  устроены  однотипно и представлены  
тонкозернисты м и долеритами небольш ой м ощ 
ности ( 5 - 8  см). Ш иротные простирания в скрино
подобных пакетах вы держ иваю тся строго. Н еред
ко мож но наблю дать торцовы е соприкосновения 
закалок у тел из разнонаправленны х дайковы х се
рий. П ри этом  меридиональны е всегда о казы в а
ю тся секущими.

Таким  образом , в оф иолитах  С еверо-В осточ
ной Ф ерганы  по характеру  взаимоотнош ений 
дайковых серий устанавливается их разновозра- 
стность и разнонаправленность. Д ревняя серия 
отличается однородностью  строения, заф и ксиро
ванного в морфоструктурных параметрах: незначи
тельные вариации мощностей, одинаковая степень 
раскристаллизованности, преобладание полудаек



Рис. 2. Схема геологического строения северной части герцинид Туркестано-Алая
/ -  кайнозойские и 2 -  мезозойские отложения; 3 -  неоавтохтонные образования: конгломераты, песчаники, алевро
литы (С2-Р); 4 -6  -  параавтохтонные образования: 4 -  шельфовые отложения: известняки, доломиты (S—Cj), 5 -  от
ложения континентального склона: песчаники, алевролиты, аргиллиты (S-Cj), 6 -  олистостромовые комплексы: кон- 
гломерато-брекчии с олистолитами (С |. 2); 7 -1 0 -  образования океанической коры Туркестанского палеоокеана: 
7 -  расслоенный комплекс: дуниты, гарцбургиты, габбро (V -G?), 8 -  базальтовый слой: дайковый комплекс, подушеч
ные лавы и ассоциирующие с ними осадочные отложения (O-Cj), 9 ,10 -  меланж: 9 -  моно- и олигомиктовый, 10 -  по- 
лимиктовый; 11 -  метаморфические динамосланцы (S-D2?, Dj-Cj); 12 -  коллизионные гранитоиды (С3-Р); 13 -  круп
ные надвиги; 14 -  крутые разломы. Римские цифры (в кружках) -  офиолитовые аллохтоны: I -  Киргизатинский, 
II -  Ходжагаирский, III -  Сарталинский.

с односторонне ориентированными закалками. 
Совокупность таких данных позволяет предпола
гать, что комплекс широтной направленности фор
мировался в геодинамической обстановке концент
рированного спрединга, то есть в ситуации, харак
терной для срединно-океанических хребтов.

Меридиональные серии обладают признаками 
рассредоточения зон магмовыведения: отдель
ные удаленные один от другого пучки, наличие 
полудаек, совмещающихся до целых. Примене
ние методики совмещения и изъятия целых даек 
из разрезов [5] позволило определить, что палео
пространство путем извлечения полноценных 
магматических образований закрывается, остав
ляя при этом только широтные дайковые серии. 
Есть основания предполагать, что широтные па
кеты “дайка в дайке” представляют собой релик
ты древней океанической коры, становление ко
торой происходило в стандартных условиях сре
динно-океанического хребта. Пока отсутствуют 
прямые данные, позволяющие определить возра
стной диапазон этого этапа. Можно только допу
скать, что концентрированный спрединг сущест
вовал в раннем палеозое (возможно, и в позднем 
рифее).

Палеомагнитные исследования показывают, 
что фрагменты широтных дайковых пакетов ис
пытали к моменту внедрения в них меридиональ
ных серий деформации, выразившиеся в поворо
те всего блока по часовой стрелке на 90° и пере
мещениях в северном направлении более чем на 
1000 км [4]. Это указывает на значительную про

тяженность времени формирования дайкового 
“слоя” в целом, хотя оценить количественно дли
тельность этого периода не представляется воз
можным.

На примере базальтового слоя офиолитов 
Северо-Восточной Ферганы можно демонстри
ровать ограниченность возможностей датировок 
отдельных комплексов геологическими метода
ми с привлечением данных палеомагнитных ис
следований. Они позволяют лишь утверждать от
носительную разновозрастность изучаемых об
разований. Подобные критерии, к сожалению, не 
создают основы для последующей корреляции 
событий при создании модели формирования 
Туркестанского палеоокеана. Отмеченный недо
статок устраняется при помощи конодонтовой 
стратиграфии.

ОФИОЛИТЫ САРТАЛИНСКОГО 
АЛЛОХТОНА

Офиолитовый шарьяж Сартале венчает пакет 
тектонических пластин, слагающих ядро круп
ной синформной складки субширотного прости
рания [1,7, 10]. Аллохтонный комплекс залегает 
на параавтохтонных образованиях, представлен
ных палеозойскими отложениями шельфа и кон
тинентального склона Алайского микроконти
нента (рис. 2, см. рис. 1).

В нестандартном разрезе офиолитовой ассо
циации Сартале чередуются осадочные и магма
тические образования (рис. 3, III, снизу вверх):



Рис. 3. Корреляция сводных разрезов офиолитовых аллохтонов: I -  Киргизатинского, II -  Ходжагаирского, III -  Сар- 
талинского
1 ,2 -  комплекс пород меланократового основания: 1 -  ненарушенный, 2 -  меланжированный; 3 - 8 -  осадочные отло
жения: 3 -  карбонатные, 4 -  гематитизированные кремнистые породы, радиоляриты, фтаниты, 5 -  кремнистые пес
чаники и кремнистые алевролиты, 6 -  туфопесчаники, туфоалевролиты, 7 -  туфосилициты, 8 -  офиолитокластовые 
конгломератобрекчии; 9-11-  пульверизационные гиалокластиты: 9 -  мелко- и среднегалечной и 10- валунной фрак
ций, 11 -  с примесью ультраосновного материала; 12-16- эффузивные образования: 12 -  пикриты, 13-16- подушеч- 
но-трубовые лавы: 13 -  базальты, 14 - порфиритовые и /5-оливиновые базальты, 16-лавы и лавобрекчии основного 
состава; 17 -  дифференцированные силлы верлит-габбро-долеритового состава; 18 -  катаклазиты; 79, 20 -  места на
ходок микрофауны: 19 -  радиолярии, 20 -  конодонты: а -  найденные in situ, б -  переотложенные; 21 -  тектонические 
нарушения.



1. Полосчатый комплекс, содержащий линзую- 
щиеся горизонты дунитов, гарцбургитов, пироксе- 
нитов и кумулятивных габбро-норитов. Каждый 
из них имеет мощность от первых метров до де
сятков метров. Общая видимая мощность полос
чатого комплекса составляет сотни метров.

2. На полосчатом комплексе с явным размывом 
залегают офиолитокластовые конгломератобрек- 
чии. Породы имеют хаотическое сложение, обус
ловленное неравномерным распределением розо
вато-серого карбонатного (“офикальцитового”) 
цемента. Обломочный материал по размерам 
варьирует от валунов до мелких полуокатан- 
ных галек и обломков. В нижней части преоб
ладают серпентинизированные верлиты, реже 
встречаются серпентинизированные дуниты и 
гарцбургиты. Постепенно вверх они вытесняются 
амфиболовыми габброидами с элементами так- 
ситовости. В верхних горизонтах наблюдается от
четливое преобладание мелкообломочных и мел
когалечных долеритов и габбро-долеритов при 
■одновременном сокращении количества цемента. 
Мощность толщи может достигать 120 м.

3. Гематитизированные кремнистые породы, 
стратиграфически залегающие на конгломерато- 
брекчиях. Мощность колеблется от 3 - 4 до 20 - 22 м. 
В верхних частях толщи незакономерно появля
ются потоки подушечных лав базальтового со
става мощностью от 0 до 40 м.

4. Дифференцированное пластовое тело вер- 
лит-габбро-долеритового состава. Силл имеет 
отчетливые эндоконтакты со вмещающими оса
дочными образованиями. Его мощность достига
ет 300 м.

5. Кремнистые породы, в нижних частях гема
титизированные. В них располагаются линзовид
ные прослои конгломератобрекчий, в обломоч
ном материале которых наряду с офиолитовым 
материалом обнаружены окатанные гальки 
кварц-плагиоклазового состава. Верхняя часть 
пачки сохраняет первичные красные и зеленова
то-желтые цвета, а также тонкую слоистость. 
Здесь обнаружены радиолярии раннего-среднего 
ордовика [2], а также единичная находка коно- 
донта Oistodus lanceolatus Pander -  ранний ордо
вик. Общая мощность кремнистой пачки не пре
вышает 25 м.

6. Толща лав пикрит-базальтового состава. 
Ее основание (первые 20 - 25 м) слагают мало
мощные потоки миндалекаменных базальтов, че
редующихся с тонкослоистыми кремнями крас
новатых оттенков. В них ранее были выделены 
радиолярии ордовика [2, 7]. Кроме того, в запад
ных выходах Сарталинских офиолитов (участок 
Заркар) в условиях плохой обнаженности наблю
дается вулканогенно-осадочная пачка (чередова
ние базальтовых потоков и зеленовато-серых 
плитчатых кремней), которую можно сопоста

вить с низами описываемой толщи. В кремнях 
выделены конодонты (сборы Л.Н. Абакумовой): 
Walliserodusl rallus Nowlan et McCracken, Proto- 
panderodus sp., известные в верхнем ордовике гор 
Маккензи (Канада).

Базальты и кремни сменяются пикритовыми 
порфиритами, мощностью до 80 - 85 м. Породы 
имеют признаки эффузивного происхождения 
и содержат редкие линзы красных кремней с радио
ляриями ордовика.

Пикриты от вышележащих лав отделяются 
прослоями десквамационной гиалокластики и ма
ломощными линзами известняков. В одной их них 
содержатся конодонты рода Coelocerodontus. Воз
растной интервал распространения этого таксона 
неизвестен. Подобные формы описаны в мелко
водных отложениях верхнего ордовика мидкон- 
тинента США. В другой линзе обнаружен оулодо- 
вый элемент неясной родовой принадлежности 
(0 2-S). Таким образом, возраст описываемой 
пачки определяется как позднеордовикско-силу- 
рийский.

В лавовой пачке преобладают подушечно-тру- 
бовые афировые и мелкопорфировые базальты с 
редкими потоками плагиопорфиритов. Лавы не
равномерно чередуются с прослоями туфосилици- 
товых пород с признаками турбидитного проис
хождения. Общая мощность этой части разреза до
стигает 500 м. В ее самых верхних горизонтах были 
обнаружены радиолярии девонского облика [7].

Таким образом, базальтовый слой Сарталин- 
ского фрагмента Туркестанского палеоокеана, 
представленный лавовой толщей и ассоциирую
щими с ней силлами, предваряется осадочным 
чехлом, формировавшимся в некомпенсирован
ных условиях. Древний чехол накапливался на 
протяжении раннего-среднего ордовика, пере
крывая породы полосчатого комплекса. Базаль
товый слой созидался весьма длительно, охва
тывая поздний ордовик, силур и девон.

В наиболее западной части (левобережье р. Сох) 
Сарталинские офиолиты приобретают услож
ненное строение. Описанный выше комплекс 
здесь находится в перевернутом залегании. Вы
шележащая тектоническая пластина отделяется 
надвигом, нередко трассируемым серпентинито- 
вым меланжем. Разрез верхней тектонической 
пластины отличается простым строением. Его 
нижняя часть (не менее 800 м) слагается монотон
ными подушечно-трубовыми лавами, практичес
ки лишенными осадочной компоненты. Венчает
ся вулканогенный разрез толщей пульверизаци- 
онных гиалокластитов, мощностью до 300 м. 
Завершает строение пластины пачка слоистых 
кремней и яшм, мощностью в несколько десятков 
метров. Она сопоставляется с отложениями тама- 
шинской свиты, в которой содержатся конодон
ты Dj-Cjt возраста.



Область распространения офиолитового паке
та не выходит за рамки синформной складки. Это 
позволяет предполагать, что сдваивание океани
ческих разрезов произошло до главного этапа 
шарьирования.

Сравнительная маломощность лавового раз
реза нижней офиолитовой пластины при значи
тельной продолжительности формирования, час
тоте затухание вулканической деятельности и по
явление мощных дифференцированных силлов 
гипербазит-базитового состава подсказывают, 
что данная часть базальтового слоя Туркестан
ского палеоокеана создавалась на флангах зон 
магмовыведения, существовавших в силуре и де
воне в условиях рассеянноспредингового геодина- 
мического режима. Часть палеоокеанической 
коры, сохранившаяся на левобережье р. Сох в виде 
верхней тектонической пластины, выделяется 
обилием мощных лавовых излияний, отсутствием 
перерывов в вулканической деятельности и на
коплением конденсированных отложений (отно
сительно глубоководных) на завершающем эта
пе. Все это указывает на то, что формирование 
данного разреза происходило непосредственно 
в одной из областей магмовыведения. К сожале
нию, отсутствие точных датировок основания и 
средней части разреза верхней пластины не поз
воляет напрямую коррелировать условия созида
ния разных частей, палеоокеанической струк
туры. Тем не меней, можно предполагать, что 
в девонское время они развивались одновремен
но, представляя собой области Туркестанского 
палеоокеана, разноудаленные от осей магмовы
ведения.

ХОДЖАГАИРСКИЙ (УЧКУРГОНСКИЙ) 
ОФИОЛИТОВЫИ ФРАГМЕНТ

Ходжагаирские офиолиты обнажаются узкой 
широтной полосой, располагаясь в предгорной 
части междуречья Шахимардана и Абшира 
(см. рис. 1, 2). Пакет тектонических пластин в се
верном направлении надвинут на позднепалео
зойскую молассу, а с юга тектонически перекры
вается ретрошарьированными образованиями 
терригенного меланжа [3].

Офиолитовая ассоциация представлена двумя 
тектоническими пластинами, каждой из которых 
присущ свой характер вулканогенно-осадочных 
разрезов, отличающихся от Сарталинских офио- 
литов возрастными характеристиками и появле
нием рифоидных комплексов. Наиболее слож
ным оказался разрез пластины, занимающей ни
жнее структурное положение (см. рис. 3, П, снизу 
вверх):

1. Видимое основание слагается пачкой темно
серых и черных кремней и фтанитоидов, общей 
мощностью до 80 м. Они расслоены единичными

силлами, внедренными в самые нижние горизон
ты кремнистой пачки. Здесь же (нижние 38 м) 
удалось обнаружить Polygnathus sp . и конический 
элемент рода Icriodus, свидетельствующие о де
вонском возрасте отложений.

2. Конденсированные кремнистые образова
ния сменяются стратиграфически залегающими 
на них пульверизационными гиалокластитами, 
мощность которых достигает 500 м. Гиалоклас- 
титы содержат в себе редкие небольшой мощно
сти (1 -5  м), прослои туфосилицитов с признака
ми турбидитного происхождения [6].

3. Гиалокластиты по отчетливому стратигра
фическому контакту сменяются лавовой толщей 
с известняками рифоидного облика. По прости
ранию толща крайне неоднородна. В отдельных 
сечениях могут преобладать существенно лаво
вые образования, практически лишенные осадоч
ной компоненты. В других -  проявляются рифо- 
идные известняки, турбидитные образования 
склонов и подножий подводных поднятий, а лавы 
начинают встречаться в редуцированных количе
ствах. Весь облик описываемой толщи свидетель
ствует о значительной роли внутриокеанических 
поднятий или островов при ее формировании. 
В известняках на разных стратиграфических уров
нях найдены конодонты: Belodella resima (Philip),
В. triangularis (Stauf.), Dvorakia sp. Все перечис
ленные таксоны являются характерными обита
телями рифовых или околорифовых обстановок. 
К сожалению, возраст отложений по данному 
комплексу может определяться в широком диапа
зоне -  D!-D3f. Мощность варьирует от первых де
сятков метров до одного километра.

4. Горизонт кремнисто-терригенных пород об
щей мощностью до 150 м. Нижняя часть пред
ставлена кремнисто-яшмоидными отложениями 
характерного красно-бордового цвета, верхняя -  
туфопесчаниками и туфоалевролитами с плохо 
выраженной слоистостью, специфического зеле
новато-серого цвета. Эти литологические ассоци
ации известны в литературе под названиями ход- 
жагаирской и талской свит, соответственно.

На правобережье р. Исфайрам (горы Сары- 
таш) в красных кремнях (16 м от основания) обна
ружены конодонты: Polygnathus ex gr. varcus 
Stauf., P. cristatus Hinde, Tortodus sp. -  живетский 
ярус среднего девона (см. рис. 3, Па). Намного за
паднее, на правобережье ручья Ходжагаир, в тех 
же красных кремнях и яшмоидах собраны: в 0.1 м 
от контакта с лавами Polygnathus cf. politus Ovn. -  
франский ярус (верхнефранский? подъярус) 
верхнего девона; в 1.7 м -  Polygnathus sp ., Pando- 
rinellina sp. девонского облика; в 2.9 м -  Palmatole- 
pis sp. -  франский ярус верхнего девона; в 8.0 м -  
Gnathodus cf. cuneiformis Mehl et Thom., Bispathodus 
stabilis (Br. et Mehl) -  турнейский ярус нижнего 
карбона; в 10.0 м -  спикулы губок, чешуя рыб и



Gnathodus punctatus Cooper -  турнейский ярус ни
жнего карбона. Выше, на границе кремней и ту- 
фопесчаников, известны находки гониатитов сер
пуховского яруса нижнего карбона.

На левобережье ручья Ходжаалма в красных 
кремнях (1 - 4 м от контакта с лавами) обнаруже
ны радиолярии, чешуя рыб и конодонты Gnatho
dus typicus Cooper, G. cuneiformis Mehl et Thom., 
Pseudopolygnathus triangulus Voges, Hindeodus sp., 
Scaliognathus sp. верхнетурнейского подъяруса 
нижнего карбона (см. рис. 3, Пб).

Получается, что рассматриваемая толща, не
смотря на фациальное сходство осадочных обра
зований, начинала формироваться на лавах с ри- 
фоидными поднятиями в разное время. Это сви
детельствует о существовании расчлененного 
палеорельефа, создавшего отдельные ванны, 
где кремнистое осадконакопление началось 
в живетское время, и поднятия, на которых лавы 
с перерывом перекрываются турнейскими отло
жениями.

Общая мощность пластины может достигать 
1500 м. Описанный комплекс отделяется от выше
лежащей пластины зоной катаклазированных по
род, мощность которых изменяется от первых ме
тров до километра. Катаклазиты за пределы обла
сти развития офиолитов не выходят, а их залегание 
конформно структуре.

Разрез верхней тектонической пластины пред
ставлен следующими образованиями (см. рис. 3, П, 
снизу вверх):

1. Кремнисто-фтанитовая толща, сложенная 
черными и темно-серыми фтанитами, чередую
щимися с тонкослоистыми кремнистыми алевро
литами. Породы нередко превращены в микро
кварциты, так как они прогреты расслаивающими 
их дифференцированными силлами гипербазито- 
вого состава. Основание разреза теряется в ката- 
клазитовой зоне, а наблюдаемая мощность со
ставляет 100 - 110 м.

В нижней части толщи фтанитов выделены ко
нодонты Ozarkodina clavula Uyeno et Bames -  ллан- 
доверийского яруса нижнего силура. В верхних 
частях обнаружены Pandorinellina optima (Mosk.) -  
верхняя часть лохковского яруса нижнего девона.

2. Без видимых следов несогласия кремни сме
няются гиалокластито-осадочной толщей основ
ного состава. Мелко- и среднегалечные фракции, 
преобладающие в нижних горизонтах, постепен
но вверх замещаются на валунные. Они пересла
иваются с небольшой мощности горизонтами ту- 
фосилицитов и туфопесчаников, обычно имею
щими турбидитный облик. Общая мощность 
толщи не менее 600 м.

3. Пикрит-базальтовая толща, стратиграфиче
ски сменяющая в разрезе пульверизационные ги- 
алокластиты. В самых низах присутствует не
большое количество ультраосновных лав, которые

обнаруживаются в аллювии ручьев и в небольших 
выходах среди четвертичных отложений. Превали
рующая часть толщи сложена подушечно-трубо- 
выми лавами афировых, миндалекаменных, пла- 
гиопорфировых и пироксенпорфировых базаль
тов. В самых верхних горизонтах появляются 
линзы светлых кристаллических известняков, ко
торые геологами Южно-Киргизской геологичес
кой экспедиции предположительно датируются 
ранним карбоном (по некоторым сведениям воз
раст предполагается в более широком диапазоне: 
поздний девон -  ранний карбон). В полных сече
ниях мощность лавовой толщи может достигать 
многих сотен метров.

Как видно из описания, ходжагаирские офио- 
литы выделяются наличием гиалокластито-оса
дочной и рифоидной толщ, отсутствующих в Сар- 
тале, а также заметным увеличением мощности 
лавового комплекса.

Разрезы нижней и верхней пластин слагаются 
сходными формациями, однотипно и последова
тельно сменяющими одна другую снизу вверх. 
Однако обнаружились существенные возрастные 
отличия. Так, конденсированные кремни верхней 
пластины накапливались на протяжении силура -  
начала девона. Аналогичный комплекс нижней 
пластины отлагался в девоне, во время формиро
вания гиалокластитов верхней пластины. С дру
гой стороны, на протяжении почти всего девона 
накапливались лавы верхней пластины, тогда как 
лавы и рифоидные известняки нижней пластины 
к живетскому времени уже образовались.

Смещенные по возрасту, но однотипные и за
кономерно чередующиеся формации в разрезах 
тектонических пластин Сарталинской и Ходжа- 
гаирской офиолитовых ассоциаций представля
ют собой надвинутые один на другой еще на дооб- 
дукционной стадии различные фрагменты древ
него палеоокеана. В главный этап шарьирования 
эти счешуенные пакеты были обдуцированы на 
край Алайского микроконтинента.

КИРГИЗАТИНСКИЙ 
ОФИОЛИТОВЫЙ АЛЛОХТОН

Породы офиолитовой ассоциации слагают об
ширные пространства в зоне Высоких предгорий 
Алайского и Кичик-Алайского хребтов, участвуя 
в аллохтонном комплексе Киргизатинской син- 
формной складки (см. рис. 1, 2).

Основание разреза Киргизатинской офиоли
товой ассоциации представлено серпентинито- 
вым меланжем, тектонические линзы которого 
приурочены к ограничивающему покров надвигу. 
В меланже сосуществуют блоки, сложенные сер- 
пентинизированными дунит-гарцбугитами, амфи- 
боловыми такситовыми габбро идами, кумулятив
ными габбро-норитами, кремнями, долеритами



и подушечными базальтами. Такой состав мелан
жа позволяет предполагать смешение в нем ре
ликтов первичной (доордовикской) океанической 
коры, которая позднее (в раннем палеозое) под
верглась существенной трансформации в усло
виях рассеянного спрединга [7, 8].

Выше меланжа располагается нижняя текто
ническая пластина (см. рис. 3 ,1) сложенная снизу 
вверх:

1. Вулканогенно-осадочная толща, в нижних 
горизонтах состоящая из чередования потоков 
подушечных лав базальтового состава и линзо
видных прослоев известняков рифоидного облика. 
В линзе известняков обнаружены экземпляры 
Neopanderodus sp. ранне-среднедевонского возраста.

Средняя часть толщи сложена переслаиваю
щимися кремнями, известняками, алевролитами, 
песчаниками и конгломератами. В них обнаружены 
разнообразные комплексы конодонтов: в яшмо
видных кремнях -  Gnathodus delicatus Br. et Mehl, 
G. cuneiformis Mehl et Thom, G. cf. texanus Roundy, 
Polygnathus communis Br. et Mehl -  C|t2; Bispathodus 
stabilis (Br. et Mehl), Palmatolepis gracilis sigmoida- 
lis Ziegl., P. sp. -  верхнефаменский ярус верхнего 
девона; в кремневой гальке из конгломератов: 
Polygnathus ex gr. linguiformis Hinde -  средний де
вон; Pseudopolygnathus nodomarginatus Brans. -  
верхнефаменский подъярус верхнего девона; 
Palmatolepis foliacea Young., P. cf. subrecta Mill, 
et Young., Polygnathus timanicus Ovn. -  франский 
ярус верхнего девона; Bispathodus stabilis 
(Br. et Mehl) -  верхнефаменский подъярус верх
него девона-турнейский ярус нижнего карбона; 
Furnishina sp., Oistodus sp. -  верхний кембрий -  ни
жний ордовик. Всю пачку следует считать турней- 
ской с переотложенными ранне-среднепалеозой- 
скими комплексами конодонтов.

Выше располагается лавовая пачка, в которой 
обнаружены (в линзе известняков): Polygnathus 
gronbergi Klap. et Johns., Icriodus steinachensis 
Al-Rawi -  эмсский ярус нижнего девона.

Перекрывается вулканогенно-осадочная толща 
пачкой красных яшмовидных кремней и кремни
стых алевролитов (внешне напоминающих отло
жения ходжагаирской свиты), в средней части ко
торых выделены Polygnathus xylus Stauf. живет- 
ского яруса среднего девона.

Общая мощность разреза нижней тектоничес
кой пластины может достигать 600 - 800 м. 
Детальное изучение показало, что в разрезе на
рушена стратиграфическая последовательность, 
скорее всего, из-за тектонического счешуивания 
латерально сочетавшихся комплексов. В таком 
случае мощность каждой отдельно взятой текто
нической чешуи может достигать 200 - 250 м.

Мощная зона катаклазитов, конформная всей 
структуре, отделяет нижнюю тектоническую пла

стину от верхней, имеющей не менее сложное 
строение (см. рис. 3 ,1, снизу вверх):

1. Кремнистая толща, представляющая собой 
чередование туфосилицитов песчаной, алеврито
вой и пелитовой размерности с признаками тур- 
бидитного происхождения. Ее основание теряется 
в катаклазитах либо в зоне меланжа. Мощность 
может достигать 100 - 120 м. В нижних горизон
тах видимой части разреза ранее установлены 
радиолярии силурийского облика. Примерно в 25 м 
от нижней тектонической границы обнаружены 
конодонты Ozarkodina sp., Belodella sp. силурий
ско-девонского возраста. Выше них (50 м) выде
лены Icriodus sp., Polygnathus sp. девонского 
возраста.

2. Гиалокластито-осадочная толща, страти
графически залегающая на предыдущей. Основ
ной объем толщи сложен мелко- и среднеобло
мочными фракциями пульверизационной гиало- 
кластики с песчано-алевролитовой матрицей. 
Вверх по разрезу увеличивается количество об
ломков ультраосновного состава. Образование 
гиалокластитов периодически прерывалось, что 
фиксируется гравититами туфосилицитового со
става. Мощность толщи достигает 1000 м.

3. Пикрит-базальтовая лавовая толща, без ви
димых следов несогласия залегающая на гиало- 
кластитах. Низы разреза характеризуются преоб
ладанием пикритов, пироксен-плагиоклазовых и 
плагиопорфировых базальтов, часто перемежа
ющихся с оливиновыми разностями. Основная 
часть толщи сложена однообразными подушеч- 
но-трубовыми лавами монотонного базальтового 
состава. Только в верхних горизонтах они преры
ваются маломощными (первые метры) прослоя
ми десквамационной гиалокластики. Общая 
мощность толщи в полных сечениях может до
стигать 800 м.

4. Лавобрекчиевая толща, которая отделяется 
от нижележащей линзами красновато-корич
невых кристаллических известняков. В них выде
лен комплекс конодонтов: Polygnathus costatus 
patulus Klap., P. serotinus Telf., Panderodus semicos
tatus Zieg. et Lind., Belodella triangularis (Stauf.) -  
эмсский ярус нижнего девона (самая верхняя ко- 
нодонтовая зона эмсского яруса). Мощность всей 
толщи варьирует от 150 до 1500 м.

Таким образом, в Киргизатинской синформе 
наблюдаются офиолитовые пластины, так же, 
как и в Ходжагаире, тектонически совмещенные 
на ранних стадиях деформаций палеоокеаничес- 
кой структуры. В последующие периоды развития 
Алая они были обдуцированы в виде единого, но 
сложно построенного аллохтона. Совокупность 
данных по строению и составу офиолитовых пла
стин указывает на то, что ложе древнего палео
океана было неоднородным. Представляется воз
можным реконструировать область активного



глубоководного вулканизма (спредингового типа), 
островные поднятия с рифами и вулканами цент
рального типа со склонами и подножиями.

Детальное изучение офиолитовых разрезов 
герцинид Туркестано-Алая с привлечением для 
биостратиграфических целей конодонтов позво
лило получить качественно новую картину стро
ения верхней части коры Туркестанского палео
океана, основываясь на надежных возрастных 
определениях. Этому в значительной мере спо
собствует нестандартность самих офиолитовых 
разрезов. Она выражается в том, что основной 
этап магматической (рассеянноспрединговой) дея
тельности предваряется и завершается некомпен
сированным кремнистым осадконакоплением. 
Таким образом, зажатость вулканитов осадочны
ми горизонтами с установленными возрастами поз
воляет определять интервал времени, за который 
накапливались те или иные лавовые толщи. 
Подавляющее количество магматических тел 
дайково-силлового комплекса комагматично из
лившимся аналогам и, несомненно, представляет 
сохранившиеся фрагменты магмовыводящих сис
тем. Следовательно, возрастной интервал вулка
нических излияний отвечает времени формиро
вания каждого конкретного участка базальтово
го слоя древней океанической структуры.

Установлено, что при реконструкциях Туркес
танского океана можно выделять разновозраст
ные области со сходными геодинамическими 
режимами, а также синхронно существовавшие 
области, отличающиеся геодинамическими усло
виями формирования.

Все это способствует созданию существенно 
видоизмененной и дополненной исторической 
схемы образования Туркестанской структуры 
с корой океанического типа. Изложение схемы 
пока приводится в упрощенно-декларативной 
форме из-за отсутствия статистически значимых 
данных по вещественному составу, результатов 
магнитотектонических реконструкций, а также 
седиментологических материалов. Приобретение 
знаний в этих областях позволит существенно 
расширить предлагаемый вариант.

1. В целом формирование коры Туркестанского 
палеоокеана происходило длительно, охватывая 
период от начала ордовика до серпуховского века 
раннего карбона. Одновременно сосуществовали 
области активного спредингового магматизма 
(в вулканической и субвулканической формах), 
области с подавленной вулканической деятельно
стью, а также участки внутриокеанических вул
канических поднятий с рифами. В разных частях 
палеоокеанической структуры сходные геологи
ческие процессы могли проходить синхронно или 
со значительным смещением во времени.

2. Ордовикский период развития Туркестанско
го палеоокеана знаменуется осуществившейся дес

трукцией древней океанической коры. На ее де
формированном ложе начинает накапливаться 
некомпенсированный осадочный чехол.

3. Силурийский период отличается существен
ным усложнением формирующейся океаничес
кой структуры. Возникают рассеянноспрединго- 
вые области магмовыведения с фланговым вулка
низмом, продукты которого накапливались на 
конденсированных отложениях ордовика. В дру
гих частях расширяющегося бассейна продолжа
ется некомпенсированное осадконакопление, сме
няющееся выпадением значительных объемов 
пульверизационной гиалокластики.

4. Девонский период развития палеоокеана 
характеризуется максимальным усложнением гео
логических обстановок. Наряду с обширными об
ластями активного рассеянноспредингового магма
тизма существуют участки некомпенсированного 
осадконакопления, а также внутриокеанические 
поднятия.

5. К середине раннего карбона произошло 
первое тектоническое совмещение разно постро
енных и разновозрастных частей палеоокеаниче
ской структуры, завершившееся окончательным 
обдуцированием пакета офиолитовых пластин 
в середине среднего карбона.
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Formation Time of the Turkestan Paleooceanic Crust
S. A. Kurenkov, V. A. Aristov

Geological Institute, Russian Academy of Sciences, Moscow

The conodont biostratigraphy provided the new insight into the upper crust structure of the Turkestan pa- 
leoocean. The uncompensated sedimentation was preceding and terminating there the main stage of magmatic 
activity thus defining the formation interval of lava sequences. The dyke-sill complex and relics of secondary 
magma chambers represent preserved elements of magma discharge sys,terns. Each interval of volcanic erup
tions corresponds to the formation period of particular areas of the basaltic layer inside this paleooceanic struc
ture. In general, the crust formation of the Turkestan paleoocean was lasting since the Early Ordovician until 
the Serpukhovian Stage of the Early Carboniferous.
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Показано, что силурийская островная палеодуга является самой ранней надсубдукционной структу
рой активной окраины Уральского палеоокеана. Ее комплексы в виде изолированных террейнов 
прослежены от полярных широт до южного Зауралья, т.е. по масштабам она сопоставима с совре
менными островными дугами Западной Пацифики. В структуре складчатого пояса палеодуга разо
рвана на два крупных сегмента: северный, исходно энсиалический, и южный, энсиматический, 
с автохтонно развившимся “гранитным” слоем. Смещение южного отрезка палеодуги связывается 
с причленением к желобу и аккреционному клину Челябинско-Мугоджарского микроконтинента. 
Это же событие вызвало временное прекращение субдукции в раннем девоне, перескок сейсмофо- 
кальной зоны в открытый океан и смену направления поддвига океанической коры с фронтального 
на косое.

При палеотектонических реконструкциях эпи- 
океанических складчатых областей (оровенов) 
наиболее сложным является анализ ранних эта
пов их формирования, поскольку инициальные 
магматические, осадочные и метаморфические 
комплексы, как правило, слагают неоднократно 
перемещенные, изолированные один от другого 
террейны или пакеты аллохтонных пластин. Для 
Урала, который является классическим приме
ром эпиокеанического палеозойского орогена, 
первые обобщающие палеотектонические ре
конструкции позволили отделить ранние и наибо
лее продуктивные в металлогеническом отноше
нии образования океанической и островодужной 
стадий от более поздних предконтинентальных и 
континентальных [22, 28]. С учетом новых дан
ных [9, 24, 29] можно предположить, что раскры
тие океана вслед за континентальным рифтогене- 
зом произошло на Урале в конце раннего 
ордовика вследствие рассеянного многоосевого 
спрединга. Новообразованная океаническая кора 
была неоднородной и включала серию разрознен
ных микроконтинентов: Салдинско-Мурзинский, 
Челябинско-Мугоджарский, Зауральский и др.

Первые дифференцированные толеитовые се
рии островодужного типа, т.е. начальные продук
ты надсубдукционного вулканизма, на всем про
тяжении Урала датированы поздним ордовиком 
и ранним силуром (лландовери), а известково-ще
лочные -  поздним лландовери [1, 10, 13 - 15, 17], 
т.е. режим активной окраины над конвергентной 
границей плит возник (в геологическом масштабе 
времени) вскоре после начала океанического 
спрединга.

Геодинамические реконструкции, проводив
шиеся в ряде районов восточного склона Урала,

т.е. в пределах бывшей активной окраины, выяви
ли прерывистость в субдукционном процессе. Пре
кращение поддвига океанической коры совпадало 
по времени с эпохами коллизии сначала силурий
ской, а затем девонской островных дуг с восточ
ным континентальным краем [35, 36]. Остается 
неясным, чем было вызвано временное прекра
щение субдукции и каковы причины очень суще
ственных различий в составе магматитов, внед
рявшихся вдоль конвергентной границы плит. 
Ответ на эти вопросы, с нашей точки зрения, 
могут дать палеореконструкции самой первой 
в новообразованном Уральском палеоокеане си
лурийской островной дуги, в предыстории кото
рой -  только молодая океаническая кора и впаян
ные в нее допалеозойские микроконтиненты.

Террейны силурийских островодужных магма
титов и осадочных пород, разные по размерам, 
уровню эрозионного среза, степени дислоциро- 
ванности, прослежены нами вдоль всего восточ
ного склона Урала от Щучьинской зоны на севере 
до южных районов^Зауралья (рис. 1). По своей 
протяженности силурийская палеодуга была, по- 
видимому, вполне сопоставима с современными 
дугами Западной Пацифики, но опубликованных 
данных по ее вулканитам и особенно интрузив
ным породам несравнимо меньше, чем по более 
молодым девонским. В первую очередь, это свя
зано с неосвоенностью главных районов их рас
пространения (Север Урала), а также со значи
тельной тектонической нарушенностью ранних 
комплексов активной окраины на юге складчатого 
пояса. Геологические описания, фациальный ана
лиз и сведения по петрохимии силурийских вулка
нитов приводились в работах Г.Ф. Червяковского, 
В.А. Коротеева, Т.В. Диановой, Л.Я. Кабановой,



Ю.С. Каретина, Н.С. Чурилина, Р.И. Брошев
ской, В.Н. Воронина, А.И. Левита и др., эти же 
данные по интрузивном фациям есть в трудах
Н.Д. Знаменского, Л.В. Малаховой и др. В про
цессе наших работ для многих малоизученных 
вулканогенных комплексов и комагматичных 
плутонитов, помимо новых геологических на
блюдений, были получены геохимические дан
ные по литофильным, когерентным, редкозе
мельным и другим информативным элементам- 
примесям, без которых сопоставления с совре
менными эталонными геодинамическими обста
новками не имеют необходимой достоверности. 
Все эти материалы послужили основой для уточ
нения геодинамики ранних стадий субдукции на 
Урале.

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ 
И СОСТАВ СИЛУРИЙСКИХ МАГМАТИТОВ 

НА СЕВЕРЕ УРАЛА
В современной орогенной структуре северной 

части Урала силурийские вулканиты, интрузив
ные и осадочные комплексы слагают цепь разоб
щенных террейнов, самый крупный из которых 
расположен в Тагильской мегазоне, прослежива- 
ясь от широты г. Екатеринбурга (Средний Урал) 
до широты г. Саранпауля (Приполярный Урал). 
С запада он ограничен Главной сутурой (Главным 
Уральским глубинным разломом), с востока -  бло
ком метаморфитов Салдинско-Мурзинского мик
роконтинента. Несмотря на осложняющие внут
ренние тектонические срывы, местное сдваивание 
разрезов и частичное перекрытие островодужных 
комплексов более поздними магматитами и осад
ками постколлизионного девонского вулкано
плутонического пояса, в пределах этого террейна 
сохранилась первичная полярность, свойственная 
всем островным дугам (рис. 2).

Нижнепалеозойский разрез Тагильской мега
зоны включает в направлении с запада на восток 
образования фронтального аккреционного кли
на, барьерной зоны дуги и задугового моря.

Реликты аккреционного клина представлены 
пакетами тектонических линз и пластинами апос- 
пилитовых сланцев, фтанитов, серпентинитов, 
кливажированных океанических толеитов (вый- 
ский, мариинский и другие комплексы 0 2_з [15]) 
и более мощными блоками бимодальных колче
даноносных толеитов островодужного типа (ше- 
мурский, валенторский и другие комплексы позд
него ордовика-лландовери [1,10]). Рассланцован- 
ные толеиты вмещают габбро-гипербазитовые 
массивы Платиноносного пояса, которые также 
являются частью фронтального аккреционного 
клина.

Восточнее залегают образования барьерной зо
ны палеодуги, которые включают известково-ще
лочные вулканиты позднего лландовери-венлока,

Рис. 1. Схема расположения террейнов силурийской 
палеодуги в структуре Уральского складчатого пояса 
7 -  Восточно-Европейская (I) и Казахстанско-Тянь- 
шаньская (II) континентальные плиты; 2 -  поднятия 
рифейского платформенного чехла; 3 -  осадочные 
комплексы пассивной окраины палеозойского океана 
и Предуральского прогиба; 4 -  наиболее крупные тер- 
рейны известково-щелочных и субщелочных комплек
сов силурийской палеодуги; 5 -  комплексы девонской 
палеодуги (Магнитогорская мегазона); 6 - 8 -  микро
континенты: 6 -  Челябинско-Мугоджарский, 7 -  Сал- 
динско-Мурзинский с аллохтонами девонских остро
водужных комплексов, 8 -  Зауральский и Березовский; 
9 -  раздробленный край казахсганид под отложениями 
краевого пояса Cj _2; 70 -  Главная Уральская сутура, 
зона сочленения активной и пассивной окраин; 77 -  ран
ние сутуры на границах островодужных комплексов 
с микроконтинентами; 72 -  границы Уральского 
складчатого пояса. Оконтурены площади, показан
ные на рис. 2 (вверху) и рис. 5 (внизу).
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Рис. 2. Схема геологического строения Павдинского 
сегмента силурийской палеодуги на Северном У рале
1 -  толеиты: 1 -  фронтальные островодужные 0 3—S|I,
2 -  задугового спредингового моря S j; 3 -  альпино- 
типные гипербазитовые массивы (Устейский и др.); 
4 -  габбро-гипербазитовая формация Платиноносного 
пояса; 5 -  известково-щелочные эффузивы барьер
ной зоны S11-S2Id: а -  риолиты, б -  андезиты, в -  базаль
ты и андезито-базальты; 6 -  кварцевые диориты, ко- 
магматы андезитов венлока; 7 -  базальт-трахито- 
вые (шошонитовые) эффузивы пржидолия-лохкова; 
8 -  гранодиорит-андезитовые вулкано-плутониты, из
вестняки и красноцветная моласса девонского краевого 
пояса; 9 -  гранодиорит-гранитные плутоны краевого 
пояса Ci _ 2; Ю -  контакты: а -  стратиграфические, 
б -  интрузивные; 11 -  надвиги в зоне Серовско-Маукс- 
кой сутуры -а  и прочие тектонические нарушения -  б... 
Положение рис. см. на рис. 1.

относящиеся к андезито-дацитовой формации, 
сопоставимой с современной зеленотуфовой. Эти 
эффузивы объединены в павдинский комплекс, 
который сложен внизу мощными толщами пем
зовых туфов и лавами риолитов, а вверху -  
агглютинатами, тефроидами андезитов и гибрид
ных андезито-дацитов [10, 35]. Комагматичные 
андезитам массивы кварцевых диоритов 
и гранодиоритов прорывают подстилающие то
леиты базитового цоколя. Выше по разрезу 
и восточнее выходов пород андезито-дацитовой 
формации залегают калиево-натриевые базаль
товые и андезито-базальтовые пирокластолиты 
венлока-лудлова (именновский комплекс, анде
зито-базальтовая формация), которыми заверша
ется разрез барьерной зоны палеодуги.

Тыловодужные образования, залегающие 
восточнее, представлены трахит-базальтовыми 
(шошонитовыми) подушечными лавами пржидо- 
лия -  лохкова с комагматичными габбро и сиени
тами, известными под названием туринского и 
кушвинского комплексов соответственно [20]. 
К востоку от них под мощными флишоидами 
с вулканомиктовым материалом субщелочных 
базальтов залегают спилиты и диабазы парал
лельных даек нижнего силура (красноуральский 
комплекс Восточно-Тагильской зоны) и альпино- 
типные габбро-гипербазитовые массивы Серо- 
вско-Маукского пояса, также отвечающие обра
зованиям задугового вторично-спредингового 
моря [34].

Последовательность залегания и эволюция со
става силурийских вулканитов свидетельствуют 
о восточном погружении сейсмофокальной зоны 
в период их формирования, а наблюдаемое теле- 
скопирование последовательных формаций мож
но рассматривать как признак крутого наклона 
субдукционной плоскости. Главная сутура Урала, 
ограничивающая террейн по западному краю 
выходов апоспилитовых сланцев аккреционного 
клина, и Серовско-Маукская сутура, вдоль кото
рой тыловодужные субщелочные комплексы и 
офиолиты надвинуты на край Салдинско-Мурзин- 
ского микроконтинента, имеют встречное падение 
граничных надвигов, т.е. островодужные комплек
сы Тагильского террейна веерообразно выжйты на 
сближенные континентальные блоки [27].

Севернее, в районах Приполярного Урала, си
лурийские островодужные магматиты слагают 
пластины и небольшие чешуи мощностью от 
первых сотен метров до нескольких километров 
и известны только в зоне Главной сутуры, где на
двинуты на рифей-вендские метаморфиты Цент
ральноуральского поднятия, т.е. на чехол Восточ
но-Европейского континента. В узкой полосе 
сутуры скучены альпинотипные и “платинонос
ные” габбро и гипербазиты [31], океанические 
толеиты среднего ордовика (щекурьинский ком
плекс), островодужные толеиты раннего силура



Таблица 1. Химический состав магматитов северного сегмента силурийской островной палеодуги

Примечание. 1 -  толеиты О3—Sjl, фронтальные; 2 -  толеиты S\ , тыловые; 3 -  риолиты Sjl; 4,5 -  павдинский комплекс S\v: 4 -  ан
дезиты, 5 -  гибридные андезито-дациты; 6 -  кварцевые диориты Sj; 7 -  базальты именновского комплекса S2ld; 8,9 -  туринский 
комплекс S2-D j: 8 -  трахибазальты, 9 -  трахиты; п -  число проб. 1 -  в %,2 -  в г/т.

(маньинский комплекс), деформированные мезоа- 
биссальные плутоны диорит-трондьемит-гранит- 
ной формации -  комагматы андезито-дацитовых 
эффузивов лландовери-венлока (Вольинский 
и другие массивы), а также значительно более по
здние субщелочные среднедевонские трахианде- 
зиты и молассоиды окраинно-континентального 
пояса [3]. Таким образом, известково-щелочные 
вулканиты силурийской палеодуги на Приполяр
ном Урале эродированы, но сохранились фраг
менты толеитового цоколя и андезитоидные маг- 
матиты мезоабиссального уровня.

Далее на север, в Войкарской зоне Полярного 
Урала, накопления ситтурийской палеодуги прак
тически полностью погребены под пирокласто- 
литами девонского андезит-тоналитового крае
вого вулкано-плутонического пояса. В останцах 
среди тоналитовых плутонов и в их обрамлении 
обнажены реликт:т фронтального аккрецион
ного клина, представленные океаническими то- 
леитами среднего ордовика (хараматолоуский 
комплекс) и пироксенит-габбровой формацией 
“платиноносного” типа, которые тектонически 
совмещены с образованиями раннесилурийской 
офиолитовой (альпинотипной) ассоциации [5]. 
Лишь на севере района, в бассейне р. Собь и 
в Щучьинской зоне, известны пластины и блоки 
силурийских эффузивов барьерной зоны палео- 
Дуги: ханмейшорский плагиолипарит-дацито-

вый комплекс (Sj?) и юнъягинский базальт-ан- 
дезитовый (Sjl) [14]. Первый сопоставим с совре
менной формацией зеленых туфов и с низами 
павдинского комплекса Тагильского террейна, 
а второй -  с калиево-натриевыми базальтоидами 
современных барьерных зон и именновским ком
плексом Северного и Среднего Урала. Интрузив
ные фации этих вулканитов (габбро, кварцевые 
диориты, гранодиориты) и железо-скарновая ми
нерализация тагило-кушвинского типа [7] залега
ют среди рассланцованных и амфиболитизиро- 
ванных базальтов (островодужных толеитов) 
верхнесядайского комплекса (Оз-Sj) [14].

Особенности химизма силурийских магмати
тов северной части Урала показаны на примере 
опорного тагильского сечения. Как уже отмеча
лось, доступный для наблюдений цоколь палеодуги 
сложен преимущественно дифференцированными 
островодужными толеитами, петрохимия и геохи
мия которых описана в ряде работ [10, 20, 32, 35]. 
По этим данным фронтальные толеиты, вмеща
ющие массивы Платиноносного пояса, отлича
ются по химизму от задуговых толеитов Восточ
но-Тагильской зоны, ассоциирующих с альпино- 
типными габбро-гипербазитовыми массивами. 
Задуговые характеризуются более низкой сум
марной щелочностью, меньшим содержанием 
глинозема, титана, стронция, но повышенной 
магнезиальностью (табл. 1).



Рис. 3. Диаграмма Ni-Cr для островодужных андези- 
тоидных магматитов Урала
1 -  силурийские андезиты: 1 -  Севера Урала, 2 -  из 
Челябинско-Варненской зоны Южного Урала; 3 -то - 
налиты Нижнесанарского плутона; 4 -  эталонные со
ставы -  андезиты: Aj -  толеитовых серий островных 
дуг [37], А2 -  известково-щелочные Курильских ост
ровов и Камчатки [18], А3 -  Соломоновой дуги [40],
А4 -  АНД [16]. Заштриховано поле андезитовых со
ставов девонской палеодуги (улутауский комплекс 
Магнитогорской мегазоны).

Автохтонно залегающая на толеитовом цоко
ле серия известково-щелочных калиево-натри
евых вулканитов антидромна и начинается рио
литовой пемзовидной пирокластикой лландове- 
рийского возраста. Невысокая железистость, 
повышенное для кремнекислых пород содержа
ние титана и хрома, высокая концентрация цир
кония характеризуют их как палингенные про
дукты, “загрязненные” реститовым материалом 
субстрата, а не как дифференциаты более основ
ных магм.

Перекрывающие андезитовые эффузивы вен- 
лока относятся к “континентальному” (андийско
му) геохимическому типу. В отличие от обычных 
островодужных они характеризуются относитель
ной обогащенностью тугоплавкими элементами -  
хромом и никелем, но беднее их цирконием, ит
трием и тяжелыми лантаноидами [16, 37]. Эти 
черты силурийских павдинских андезитов отчет
ливо видны при сравнении с аналогичными поро
дами улутауского комплекса девонской остров
ной дуги (рис. 3). Своеобразным является также 
присутствие трахиандезитовых разностей на раз
ных уровнях венлокского разреза [10]. По умерен

ному содержанию РЗЭ и высокой степени их фрак
ционирования (рис. 4) павдинские андезиты сходны 
с соответствующими кайнозойскими породами 
зрелой Японской дуги. Кварцевые диориты 
диорит-трондьемитовой формации, комагматы 
андезитоидных эффузивов, при общем сходстве 
химизма закономерно отличаются от них более 
высокой калиевой щелочностью и пониженным 
глиноземом (см. табл. 1), в них не проявлен обыч
ный для вулканитов дефицит кальция и избыток 
натрия, связанный с региональным зеленокамен
ным метаморфизмом эффузивных фаций.

Лудловские порфировые базальты и андезито- 
базальты последующего именновского комплек
са по концентрации стронция (до 1100 г/т), калия 
и рубидия (до 40 г/т), высокому содержанию цир
кония, ниобия, лантаноидов и иттрия (см. табл. 1) 
также отнесены к калиевой известково-щелоч
ной серии. Они близки к соответствующим вул
канитам Северных Курил (вулкан Алаид) и Япо
нии [30].

Завершающая ассоциация трахитов, трахиба- 
зальтов пржидолия-лохкова и комагматичных 
им габброидов и сиенитов Тагильского сегмента 
дуги принадлежит уже калиевой субщелочной се
рии. Ее состав характеризуется типичной для нее 
высокой концентрацией стронция, циркония 
и редких земель (см. рис. 4). В современных зре
лых островных дугах подобные шошонитовые 
магматиты появляются при мощности коры, пре
вышающей 30 км, на тыловых подводных скло
нах барьерных зон [2, 30, 38].

Суммируя вышеизложенное, важно подчерк
нуть следующие особенности островодужных 
магматитов на Севере Урала: наличие больших 
объемов калиево-натриевых палингенных крем
некислых вулканитов уже в лландовери, “конти
нентальный” характер геохимии венлокских ан
дезитов, высокостронциевый тип лудловских 
базальтоидов, мощные проявления завершающего 
субщелочного вулканизма и плутонизма в пржидо- 
лии-лохкове. Некоторые из этих характеристик 
силурийского вулканизма отмечались ранее [10] 
как доказательство эпиконтинентальной при
роды Уральской эвгеосинклинали на Севере Ура
ла. С позиции плитотектонической концепции 
они позволяют предполагать, что в силуре в се
верной части Урала островная палеодуга возник
ла как энсиалическая без длительной эволюции и 
трансформации надсубдукционной океанической 
литосферы. В ее цоколе возможно присутствие 
не вскрытого эрозией блока древней сиалической 
коры (микроконтинента), т.е. по петрологичес
ким и геохимическим характеристикам она была 
близка к современным Новозеландской, Япон
ской, Соломоновой и другим подобным дугам.



Рис. 4. Нормированные по хондриту [39] содержания РЗЭ в магматических породах силурийской палеодуги 
1 - 5 -  Северный Урал: 1 -  спилит из валенторского комплекса фронтальных толеитов лландовери; 2 -  андезит, пав- 
динский комплекс, венлок; 3 -  андезито-базальт, именновский комплекс, лудлов; 4,5 -  туринский комплекс, пржидо- 
лий: 4 -  шошонит, 5 -  калиевый трахит; 6, 7 -  Южный Урал: 6 -  андезит, катенинский комплекс, лудлов; 7 -  тоналит 
Нижнесанарского батолита. Эталонные кривые: т -  толеит островов Тонга, а -  андезит, ш -  шошонит о-ва Хоккайдо [2], 
А -  андезит вулкана Сан-Педро, Чили [38].

ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ 
И СОСТАВ СИЛУРИЙСКИХ МАГМАТИТОВ 

НА ЮГЕ УРАЛА
Южное продолжение цепи террейнов, сложен

ных силурийскими островодужными магматита- 
ми, кулисообразно смещено к востоку по отноше
нию к простиранию аналогичных “тагильских” 
фрагментов палеодуги (см. рис. 1) и расположено 
в Челябинско-Варненской зоне Южного Урала. 
Эта зона является частью так называемой Вос
точной вулканогенной полосы, которая выделя
ется на схемах тектонического районирования 
между Восточно-Уральским и Зауральским сиали- 
ческими поднятиями, простираясь параллельно 
главной, Тагило-Магнитогорской [6]. Исследова
ния ̂ последних лет показали сутурную природу 
этой узкой протяженной структуры, разделяю
щей сближенные микроконтиненты. Восточная 
вулканогенная полоса и в плане (рис. 5), и в разре
зах представляет собой коллаж тектонических 
линз, пластин, контуры которых трассируются 
лентами рассланцованных и развальцованных 
серпентинитов и гофрированных углистых фил
литов. В смежных пластинах могут залегать ран

непалеозойские толеиты и триасовые угленос
ные осадки, силурийские андезиты и субщелоч
ные эффузивы визейского возраста.

Блоки островодужных вулканогенных ком
плексов, датированные силуром, достоверно ус
тановлены только в южной, Челябинско-Варнен
ской, части Восточной полосы, а в северной, 
Алапаевско-Каменской, формационный ряд па
леозойских вулканитов по возрасту и составу от
вечает разрезу Магнитогорской зоны, т.е. образо
ваниям девонской островной палеодуги, но в ал
лохтонном залегании [33].

Относительно целостной зональной струк
туры, подобной описанному выше Тагильскому 
террейну, ни в северной, ни в южной частях Восточ
ной вулканогенной полосы не сохранилось. Лишь 
в самых крупных пластинах (длиной до 150 км при 
ширине до 10 - 15 км), сложенных интрузивными 
и вулканическими породами, можно наблюдать 
первичные геологические взаимоотношения, 
восстанавливая историю формирования палеоду
ги по фрагментам аккреционного клина, барьер
ной и тыловой зон.
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Рис. 5. Схема геологического строения Челябинско- 
Варненской сутурной зоны на Южном Урале 
1 -  орто- и парасланцы PR3 и Oj _ 2 Зауральского ми
кроконтинента; 2 -  аркозовые песчаники, кремни O-S 
осадочного чехла Челябинско-Мугоджарского мик
роконтинента, частично перекрытые известняками 
карбона; 3 -  амфиболиты и слюдистые сланцы в орео
лах гранитоидных плутонов; 4 -  серпентиниты; 5 -  оке
анические толеиты 0 2-S, Денисовской зоны (а) а ни- 
жнеполяновского комплекса (б); 6 - 8 -  фрагменты 
барьерной зоны: 6 -  базальт-порфиритовый томин- 
ский комплекс лландовери; 7 -  комплексы: а -  анде
зитовые лудлова (мичуринский к югу от г. Челябинска 
и катенинский к востоку от г. Варны), б -  базальт -  ан- 
дезито-дацитовый кособродский и трахибазальтовый 
чабанский S2-D |; 8 -  Нижнесанарский тоналитовый 
плутон; 9 -  известняки, граувакки и континентальные 
толеиты Cj; 10 -  андезитовые комплексы (а) краевого 
пояса Cj _2 и гранодиоритовые массивы (б); 11 -  по
зднепалеозойские плутонические граниты; 12 -  триа
совые терригенные породы и траппы; 13 -  контакты 
тектонические (а) и интрузивные (б).

Реликтами аккреционного клина, с нашей точ
ки зрения, являются цепочки пластин рассланцо- 
ванных толеитов океанического типа (нижнепо- 
ляновский комплекс позднего ордовика-лландо- 
вери) [17, 24], фтанитов и серпентинитов. Они 
прослеживаются в аллохтонах вдоль восточного 
борта Челябинско-Мугоджарского сиалического 
блока. Здесь же известны небольшие массивы, 
сходные с гипербазит-габбровой формацией 
Платиноносного пояса (Татищевский и др.), т.е. 
и на юге присутствует ассоциация пород, анало
гичная образованиям аккреционного клина се
верного сегмента палеодуги.

К образованиям барьерной зоны дуги можно 
отнести тонкослоистые риолито-дацитовые пеп
ловые туфы и туффиты позднего лландовери, 
выходы которых описаны по р. Багаряк, у дере
вень Зотино, Усманово и др. [13], а также лландо- 
верийские грубообломочные туфы базальт-пор- 
фиритовой формации (томинский комплекс [26]) и 
венлок-лудловские эффузивы андезито-дацитовой 
формации (андезитовая формация силура по [13]).

Выходы пород томинского комплекса обнаже
ны и разбурены в рудном поле Биргильдинского 
медно-порфирового месторождения, у пос. Томи
но и Коркино, непосредственно к югу от г. Челя
бинска. Его порфировые базальты и андезито- 
базальты принадлежат к малокалиевой известко
во-щелочной серии и характеризуются низким 
содержанием литофильных элементов-примесей 
(рубидия, стронция), повышенным -  никеля и 
хрома (табл. 2). По химическому и минеральному 
составу эти породы сходны с современными эф- 
фузивами эпиокеанических дуг (Тонга, Южной 
Сэндвичевой и т.п.).

Более полно и разнообразно в фациальном от
ношении представлены венлок-лудловские эф
фузивы андезито-дацитовой формации. В виде 
цепочки изолированных выходов они прослежи
ваются от бассейна р. Багаряк на севере (колпа- 
ковский комплекс) до окрестностей г. Челябин
ска (мичуринский) и бассейна р. Карталы-Аят на 
юге Восточной полосы (катенинский комплекс), 
т.е. на расстоянии более 350 км по меридиану 
(см. рис. 5). Аналогичными породами сложен и 
кособродский комплекс, относимый к силуру ус
ловно, в отличие от вышеперечисленных, возраст 
которых обоснован фаунистически [13, 17, 26]. 
Андезито-дацитовая формация силура Челябин
ско-Варненской зоны не содержит больших объ
емов кремнекислых пород в сравнении с северны
ми, тагильскими разрезами. В ее петрофонде 
преобладают андезиты, которые также принад
лежат к калиево-натриевой известково-щелоч
ной серии с повышенной концентрацией строн
ция, рубидия, хрома (см. табл. 2). Для этих пород, 
как и для северных аналогов, характерна высокая 
степень фракционирования РЗЭ (La/Yb = 7 - 8 )



Таблица 2. Химический состав магматитов южного сегмента силурийской островной палеодуги

N п/п 1 2 3 4 5 6 7 8 9

S i02' 50.58 61.10 60.73 59.05 59.36 60.97 51.73 50.97 54.52
ТЮ2 0.63 0.41 0.45 0.63 0.61 0.73 0.59 0.68 0.74
a i2o 3 15.45 16.79 17.29 15.59 16.06 17.55 18.03 14.66 15.98
Fe20 3 3.46 3.10 3.21 3.76 3.85 1.20 2.34 4.36 3.97
FeO 6.83 2.84 2.38 4.73 2.66 4.74 8.10 5.35 5.29
MnO 0.15 0.11 0.09 0.13 0.09 0.11 0.17 0.16 0.14
MgO 7.69 3.94 3.38 3.68 4.24 2.54 2.97 6.64 3.99
CaO 7.36 3.50 2.86 3.42 3.87 5.52 5.57 8.04 4.90
Na20 3.91 4.03 5.02 4.58 4.22 3.38 3.79 4.04 5.81
k 2o 0.30 1.72 1.26 0.72 1.18 2.15 1.55 0.98 1.08

p 2o 5 0.17 0.17 0.12 0.12 0.12 0.21 0.23 0.33 0.43
П. n. n. 2.96 2.25 2.89 3.60 2.75 0.25 5.19 3.52 3.01
Rb2 3 17 16 7 26 60 23 22 25
Sr 85 512 414 424 431 407 786 433 336
Cr 203 65 - - 155 123 35 - -
Ni 41 - - - 42 12 - - -
Co 36 - - - 25 18 - - -
V 348 60 - - 177 83 70 - -
Zr 57 - - 166 137 190 - 129 170
Y 26 - - - 34 37 - - -
Nb 5 - - - 7 12 - - -
n 23 3 4 24 • 10 9 3 10 9

Примечание. 1 -  порфировые базальты (Sjl), томинский комплекс; 2 - 5 -  андезиты андезито-дацитовой формации (S2ld): 2 -  
колчаковский, 3 -  мичуринский, 4 -  кособродский, 5 -  катенинский комплексы; 6 -  тоналиты Нижнесанарского плутона; 7 -  дайки 
базальтов, секущие андезиты колпаковского комплекса; 8, 9 -  субщелочные базальты (8) и андезито-базальты (9) чабанского 
комплекса (S2- D i).

при невысоком суммарном содержании лантано
идов (50 - 65 г/т). Как отмечалось выше, эти чер
ты химизма свойственны андезитам и дацитам ок
раинно-континентальных обстановок [16, 38,40].

Интрузивные породы, комагматичные силу
рийским эффузивам андезито-дацитовой форма
ции, представлены Нижнесанарским тоналито- 
вым плутоном. В современной структуре Челя
бинско-Варненской зоны он выдвинут в самую 
верхнюю турне-триасовую часть разреза в виде 
мощной пластины вместе с вмещающими пара
сланцами, кварцитами и амфиболитизированны- 
ми метадиабазами ордовика и нижнего силура, 
т.е. с породами цоколя палеодуги (см. рис. 5). 
Судя по составу сосуществующих биотита и рого
вой обманки, породы массива являются образова
ниями абиссальных фаций и потому с комагма- 
тичными эффузивами они изначально были 
разобщены пространственно. Линейность в круп
нокристаллических тоналитах, подчеркнутая 
порфировидными мегакристаллами роговой об
манки и биотита, их шлирами, ориентирована по

перек общего субмеридионального простирания 
массива и срезается его контактами. Внутри мас
сив рассечен серией пологих тектонических зон, 
содержащих затертые линзы гофрированных би- 
отит-амфиболовых сланцев и будины известня
ков. Очень вероятно поэтому, что пластина тона- 
литов представляет собой дуплекс, т.е. разбитый 
на тектонические чешуи и ограниченный надви
гами отторженец значительно более крупного 
плутона.

Радиологический возраст тоналитов по дан
ным альфа-свинцового (420 + 35 млн. лет) и ка- 
лий-аргонового (410 -  420 млн. лет) методов соот
ветствует позднему силуру [21]. Тоналиты сход
ны с лудловскими андезитами по главным петро- и 
геохимическим параметрам (см. табл. 2, рис. 3 и 4), 
закономерно отличаясь более высоким и ста
бильным содержанием калия и кальция, рубидия 
и стронция, что связано с практически полным 
отсутствием в абиссальных породах низкотемпе
ратурных гидротермальных и зеленокаменных 
изменений, широко проявленных в вулканитах.



Высокоглиноземистые калиевые базальты из
вестково-щелочной серии, аналогичные имен- 
новским по составу (см. табл. 2) и времени обра
зования (после пород андезито-дацитовой форма
ции), самостоятельного комплекса не образуют, 
но встречаются в виде нечастых субвулканичес
ких даек, секущих андезитовые и андезито-даци- 
товые пирокластолиты.

К тыловодужным образованиям окраинного 
моря могут быть отнесены слоистые тефроиды 
и дайки субщелочных базальтов и андезито- 
базальтов (чабанский комплекс), радиологичес
кие датировки которых (411-412 млн. лет, дан
ные К = Аг метода по валовым пробам) соответ
ствуют границе пржидолия и лохкова [17]. Эти 
субщелочные эффузивы не образуют единого 
протяженного пояса, подобного туринскому на 
севере Урала, масштабы их проявлений несопос
тавимо меньшие. По сравнению с вулканитами 
трахит-базальтовой формации северной части 
палеодуги в них ниже суммарная щелочность, со
держание калия, рубидия, стронция и глинозема, 
которое отвечает нижнему пределу, характерно
му для субщелочных серий островных дуг [19]. 
Тем не менее, наличие этих пород свидетельству
ет, что и на южноуральском отрезке силурийская 
дуга в своей эволюции достигла зрелой стадии.

Таким образом, сравнение с тагильским сграто- 
типом показывает, что зарождение силурийской 
островной палеодуги (островодужный толеитовый 
вулканизм лландовери) и ее завершающая стадия 
развития (субщелочной тыловодужный базаль- 
тоидный магматизм пржидолия-лохкова) на севе
ре и юге Урала были синхронными. Однако изве
стково-щелочной андезитоидный магматизм, 
проявления которого возможны лишь в условиях 
достаточно зрелой коры, на юге начался позже, 
лишь в конце венлока -  начале лудлова, и ему 
предшествовал базальтовый вулканизм с соста
вом продуктов, типичным для юных энсиматиче- 
ских дуг, не известный на севере Урала.

Такая последовательность вулканических 
формаций с эволюцией от толеитов к малокалие
вым известково-щелочным базальтоидам, сме
нившимся андезитоидными магматитами и ло
кальными проявлениями субщелочных эффузи- 
вов, а также более плавное нарастание калиевой 
щелочности и сопутствующих литофильных ком
понентов в ряду магматических формаций сбли
жают развитие южной части силурийской палео
дуги с современными островными грядами Юж
ных Курил, Фиджи и т.п. По геологическим 
данным в фундаменте этих дуг залегает новооб
разованный сиалический слой, образовавшийся 
при трансформации океанической коры в надсуб- 
дукционном клине [30, 38]. Наши исследования 
подтвердили предположение об автохтонном 
характере “гранитного слоя” в Восточной зоне

Урала, высказанное при проведении первых гео- 
динамических реконструкций [22].

Различной была и девонская, т.е. постколлизи
онная история формирования северного и южного 
сегментов дуги. На севере Урала область причле- 
нения сгруженных собственно островодужных и 
задуговых комплексов к тыловым микроконти
нентам (Салдинскому, Березовскому и др.) уже 
в раннем девоне стала ареной мощного андезито- 
идного вулкано-плутонизма [34], а на юге анало
гичная область аккреции оставалась амагматич- 
ной вплоть до начала карбона. Известно, что де
вонские образования в Восточной вулканогенной 
полосе Южного Урала и в Зауралье представле
ны кремнистыми туффитами и радиоляритами, 
полимиктовыми песчаниками (портнягинский 
комплекс) и красноцветными молассоидами 
[22, 24 - 26]. Постколлизионный магматизм про
явился здесь лишь в каменноугольный период 
в виде многочисленных гранит-гранодиоритовых 
интрузий (Пластовский, Коелгинский, Джеты- 
горинский, Михайловский и др. массивы) и анде- 
зит-трахиандезитовых эффузивных накоплений 
(варненский, кабанский, сухарышский и другие 
комплексы поздневизейского возраста), а в ран
нем девоне область активного островодужного 
вулканизма на юге Урала располагалась западнее 
амагматичной зоны аккреции (в современных ко
ординатах), т.е. сместилась в открытый океан, 
где началось формирование Ирендыкской дуги.

От потухшей силурийской палеодуги юную де
вонскую отделяло не только задуговое море с ко
рой океанического типа (современная Магнитогор
ская мегазона в эйфеле-живете), но и обширный 
амагматичный блок Челябинско-Мугоджарского 
микроконтинента. Роль последнего в геодинами
ке субдукционного процесса на юге Урала до сих 
пор не обсуждалась. Известно, что его осадочный 
чехол, сохранившийся в виде чешуй, пластин под 
аллохтонами девонских задуговых офиолитов на 
западном краю микроконтинента и в грабенах 
Восточных Мугоджар, представлен однородны
ми (конденсированными) кремнистыми пачками 
(с возрастом от среднего ордовика до позднего Э й
феля), глинисто-карбонатными и карбонатными 
слоистыми отложениями раннедевонско -  ранне- 
эйфельского возраста [22 - 24, 29]. Отсутствие 
вулканомиктовой примеси в осадках чехла свиде
тельствует о том, что микроконтинент был час
тью абиссальной равнины, достаточно удаленной 
от областей активного островодужного вулка
низма в ордовике и силуре, в начале девона он ме
стами приподнялся до уровня карбонатонакопле- 
ния, и на этом “платформенный” или внутриплит- 
ный этап его геологической истории закончился. 
Можно предполагать, что именно в это время ми
кроконтинент при дрейфе вместе с океанической 
плитой оказался вблизи активной конвергентной 
границы плит.



ГЕОДИНАМИЧЕСКИЕ АСПЕКТЫ 
ФОРМИРОВАНИЯ СИЛУРИЙСКОЙ 

ПАЛЕОДУГИ НА УРАЛЕ
В известных схемах тектонического райониро

вания Урала [6, 23 и др.] Тагило-Магнитогорская 
вулканогенная мегазона (синклинорий), сиаличес- 
кое Восточно-Уральское поднятие и Восточная 
вулканогенная зона (прогиб), простирающиеся па
раллельно вдоль значительной части складчатого 
пояса, традиционно выделялись в качестве само
стоятельных структур первого порядка. Геодина- 
мические реконструкции, проведенные на плито
тектонической основе, показали схематичность 
подобного районирования, поскольку для каждой 
из этих структур выявляется коллажный тип 
строения с тектоническим совмещением ком
плексов, типоморфных для весьма разнородных 
геодинамических обстановок.

Как было показано выше на примере магмати- 
тов восточного склона Урала, реликты зрелой 
силурийской палеодуги из его северной, тагиль
ской, части прослеживаются на юг не в Магнито
горскую, а в Восточную вулканогенную зону. 
В западной части Магнитогорской мегазоны изве
стны ордовикские вулканиты, которые представ
лены главным образом толеитами океанического 
типа (поляковский, бардымский, сугралинский 
и другие комплексы). С процессами ранней суб- 
дукции связывают часть вулканогенных ком
плексов Сакмарской зоны западного склона (бай- 
терекский и др.) [9, 22, 28, 29]. Эти эффузивы, 
слагающие пластины в мощном пакете надвигов 
на краю Восточно-Европейского континента, 
представлены туффитами и пепловыми туфами 
риолитов и тефроидами базальтов повышенной 
калиевости, которые накапливались на ордовикс
ких океанических толеитах [11]. Их геологичес
кая позиция, с нашей точки зрения, соответствует 
скорее внутриплитным эпиокеаническим обста
новкам (океаническим островам типа Маркиз
ских, Гоф и т.п.), а не надсубдукционной остров
ной дуге активной окраины [4].

Если высказанные соображения верны, то 
протяженный Восточно-Уральский сиалический 
блок (поднятие) не мог быть изначально геологи
чески единой структурой. На севере Урала в си
луре он был в тылу дуги, подобно банке Ямато 
в Японском море (рис. 6, А). И с запада после замы
кания краевого моря на него были обдуцированы 
силурийские тыловодужные офиолиты и субще
лочные тефроиды [34]. На юге он же фигурирует 
как часть фронтального аккреционного клина си
лурийской палеодуги, в тылу которой располо
жен Зауральский микроконтинент (см. рис. 1). 
Противоречие снимается, если предположить, что 
Восточно-Уральское поднятие в его современном 
виде -  это коллаж ранее весьма удаленных 
микроконтинентов (Березовского, Салдинского, 
Челябинско-Мугоджарского и др.), сгруженных

при гиперколлизии и изостатическом всплыва
нии в позднем палеозое-мезозое.

Причиной разрыва единой цепи вулканичес
ких островов и смещения ее южного отрезка по 
латерали в сторону восточного континентально
го края мог быть дрейф относительно легкой 
и жесткой глыбы Челябинско-Мугоджарского 
микроконтинента, впаянного в субдуцируемую 
океаническую плиту. Известно, что в современ
ных активных окраинах на конвергентных 
границах плит наиболее частой причиной излома 
островной дуги, временного прекращения суб- 
дукции, перескока сейсмофокальной зоны и даже 
смены ее полярности являются несубдуцируе- 
мые, плавучие блоки микроконтинентов и океа
нических островов, которые транспортирует океа
ническая плита в своем движении от оси спрединга 
к желобам на фронте островных дуг [8, 38, 41]. 
Судя по составу и возрасту осадочного чехла, 
Челябинскб-Мугоджарский микроконтинент мог 
достичь палеожелоба и застопорить движение 
субдуцируемой плиты в раннем девоне. Как след
ствие должен был прекратиться и процесс вто
ричного задугового спрединга. Вдавливаясь в ак
креционную раму активной окраины, микрокон
тинент образовал штамповую структуру, сместив 
часть цепи вулканических островов. Косвенным 
подтверждением этой динамической модели мо
жет служить сдвиговая природа тектонических 
нарушений, обрамляющих восточный фронталь
ный борт этого сиалического блока (Челябин
ская система левосторонних сдвигов, по К.П. Плюс- 
нину [23]), и преимущественно надвиговая -  вдоль 
его тылового западного края, обращенного к де
вонскому внутреннему морю Магнитогорской 
мегазоны.

Судя по возрасту соответствующих комплексов 
пассивной и активной окраин, процессы спрединга 
и субдукции функционировали на Урале до конца 
девона [24, 29, 36]. Поэтому после раннедевонской 
амагматичной паузы, которая и в других участках 
Урала отмечается как одна из важнейших и напря
женных тектонических эпох [12, 22, 25, 36], новая 
сейсмофокальная плоскость в южном сегменте 
активной окраины скачкообразно сместилась 
в сторону открытого океана, где возник молодой 
надсубдукционный вулканический пояс -  Ирен- 
дыкская островная дуга (см. рис. 6, Б).

На северном отрезке активной окраины толе- 
итовые и субщелочные комплексы силурийского 
задугового моря, ставшие частью Серовско-Маук- 
ской сутуры [34], уже в начале девона были прорва
ны андезитоидными вулкано-плутонитами. Смена 
калиевых субщелочных магматитов, завершив
ших эволюционный ряд островодужных форма
ций, известково-щелочными может быть связана 
с миграцией магматического фронта на более 
тонкую часть надсубдукционного мантийного 
клина после смещения зоны субдукции в сторону
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Рис. 6. П редполагаемы е геодинамические обстановки при формировании силурийской палеодуги на У рале и при 
ее коллизии с континентальным краем: А -  в силуре на Северном Урале; Б -  там же, в раннем девоне; В -  в силуре 
на Южном Урале; Г - т а м  же, в раннем и среднем девоне
1 -  континентальная кора; 2 -  литосфера с подстилающей астеносферой; 3 -  океаническая кора; 4 -  островная дуга; 
5 -  окраинно-континентальный пояс. Буквами обозначены: континенты: BE -  Восточно-Европейский, ВК -  Восточный 
(Казахстано-Тяньшаньский); микроконтиненты: С -  Салдинско-Мурзинский, Б -  Березовский, ЧМ -  Челябинско-Мугод- 
жарский, 3 -  Зауральский; комплексы океанических толеитов: Ш -  шемурский, По -  поляковский, Нп -  нижнеполя- 
новский, Д -  денисовский; барьерные зоны островных дуг: ЗТ -  Западно-Тагильская (Павдинская) на Севере Урала, 
МК -  мичуринская, катенинская в Челябинско-Варненской зоне Южного Урала, Ир -  Ирендыкская; толеиты заду- 
говых морей: ВТ -  восточнотагильские, П -  поляновский, К -  карамалыташский комплексы, Кр -  Краснотурьинская 
вулкано-плутоническая ассоциация (краевой пояс). Стрелками показано направление движения плит.

палеоокеана, а телескопирование до- и посткол
лизионных комплексов говорит о том, что сме
щение не было столь кардинальным, как на юге 
Урала.

Из сказанного следует, что в раннем девоне 
направление поддвига океанической коры отно
сительно конвергентной границы плит измени
лось. Если островодужный режим силура, единый 
на всем протяжении активной окраины (от Поляр
ного Урала до южного Зауралья), мог быть обус
ловлен только фронтальной субдукцией, то с праж
ского века движение субдуцируемой плиты было 
направлено под косым углом к континентальному 
краю: на севере Урала сейсмофокальная зона по

гружалась непосредственно под аккреционную ок
раину континента (по кордильерскому типу [8]), 
а на юге -  под отшнурованную и расширяющуюся 
часть океанической плиты (краевой бассейн япо
номорского типа). Поэтому андезитоидный окра
инно-континентальный пояс с золото-медноскар- 
новой специализацией на Севере Урала к югу, по 
простиранию конвергентной границы сменился 
одновозрастной энсиматической островной дугой 
с колчеданной специализацией инициальных толеи- 
товых базальтов. Смена фронтальной субдукции на 
косую удовлетворительно объясняет особенности 
состава и металлогении силурийский и девонских 
магматитов Урала.
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Silurian Island Arc of the Urals: Structure, Evolution and Geodynamics
R. G. Yazeva, V. V. Bochkarev
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The Silurian island arc is the oldest suprasubduction structure related to an active margin of the Uralian pa- 
leoocean. The island-arc complexes occur as isolated terranes scattered between polar latitudes and southern 
districts of the eastern Urals, and this indicates that original structure was comparable with modem island arcs 
of the Western Pacific. Within the fold belt the Silurian arc structure is broken into two large segments. 
The northern one was originaly ensialic, while an autochthonous “granitic layer” of the southern segment appeared 
later. The displacement of the southern part prsumably was related to coupling of the Chelyabinsk-Mugodzhary 
microcontinent with the paleotrench and accretionary wedge. The same event seems responsible for cessation 
of subduction during the Early Devonian and for the seismofocal zone reversal accompanied by changes in the 
underthrust movements from frontal to oblique.
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Региональное геологическое картирование, охватившее альпийские сооружения Средиземномор
ского пояса на расстоянии приблизительно 600 км с запада на восток до границы с Пакистаном 
(квадрат Сараван), с составлением карты этого района и карты района Никшахр, дало новое пони
мание тектонического строения территории южного-центрального Ирана. Конфигурация Неоте- 
тиса в мезозое была здесь унаследована от внешнего океана на юге и внутреннего океана на севере. 
Эти океаны были разделены тремя микроконтинентами. Закрытие внутреннего океана происходи
ло в различные отрезки времени в разных секторах, начиная с раннего мела по эоцен. Зона субдук- 
ции, как и для южного океана, трассируется по комплексу “цветного меланжа”. Динамика событий 
в кайнозое отличалась наличием двух линейных зон субдукции северо-запад-юго-восточного про
стирания и связанных с ними проявлений известково-щелочного вулканизма. Эоценовая зона суб
дукции находилась севернее депрессии Джаз Муриан, постэоценовая располагалась несколько 
севернее.
Постэоценовая зона субдукции прекратила активность после накопления эоценового флиша, тогда 
как первая (к югу от микроконтинента) испытала перемещение к югу. В конце неогена южная зона 
субдукции перескочила на современное положение (jumping out) вблизи побережья Макрана. 
Наклон плоскости субдукции становился, вероятно, более пологим, но проявления известково-ще
лочного вулканизма продолжались в том же месте, находясь в настоящее время в пределах вулка
нической цепи Бафтан-Тафтан слабой активности. Эта цепь имеет восток-северо-восточное про
стирание и расположена в 600 км в глубь континента от фронта субдукции. Особенностью Макрана 
является вовлечение пород кайнозойского возраста в интенсивное складко- и надвигообразование 
лишь на поздней стадии диастрофизма в позднем миоцене -  раннем плиоцене.

ВВЕДЕНИЕ

С 1976 по 1978 гг. внутренняя область Иран
ского Макрана была объектом регионального ге
ологического картирования с целью создания ос
новы поисков полезных ископаемых. Для карти
рования по основным траверзам использовались 
вертолеты. Из картирования была исключена уз
кая прибрежная полоса на юге, где аналогичная 
работа была выполнена Геологической службой 
Ирана. Картирование было организовано совме
стной Ирано-Австралийской компанией (Пара
гон Контех) по контракту с Геологической служ
бой Ирана: северо-восточное окончание квадра
та Фанай и северная часть квадрата Никшахр 
были закартированы Геологической службой 
Ирана; северная часть квадрата Сараван закарти
рована компанией Интеркон-Тексас Инстру
менте. Результаты этих исследований использова
ны автором при подготовке отчетов по соответст
вующим листам геологической карты (рис. 1).

На большей части площади внутреннего 
Иранского Макрана картирование было выпол
нено в масштабе 1 : 250000 с детализацией для 
11 ключевых районов в масштабе 1: 100000. Итоги

картирования были обобщены в 7 отчетах, 
подготовленных по единому плану. Эти отчеты 
представляют значительный прогресс в понима
нии строения части Альпийского горного пояса, 
которая до 1976 г. детально не изучалась геолога
ми и рассматривалась в географическом аспекте 
как сочетание голых яркоокрашенных хребтов. 
Все карты масштаба 1 : 250 000 и семь отчетов, 
включая общие итоги проекта, опубликованы це
ликом или в виде краткой информации Геологиче
ской службой Ирана [4 - 10]. Все карты масштаба 
1 : 100000 по 11 ключевым районам (Ноу-Дез, Ка- 
нудж, Минаб, Калеж, Манусаджан, Дур-Кан, Дар- 
пан, Авартин, Ремешк, Рамак, Фаннудж и Эспакех) 
опубликованы с объяснительными записками и до
ступны для изучения в Геологической службе 
Ирана (Тегеран). Методология программы вер
толетной съемки, разработанная компанией Па- 
рагон-Контех, была также опубликована [13]. 
Тектонические результаты картирования обсуж
дались ранее [11]. В данной работе проводится син
тез данных по тектонике, выполненный на основе 
завершения составления карт и отчетов для квад
ратов Никшахр и Сараван, проведенного в сотруд
ничестве с доктором Дж. Эфтехар-незадом.



27° с. ш.

26° с. ш.

Рис. 1. Схематическая карта расположения 6 квадратов геологической съемки по проекту “Восточный Иран М13 -  
площадь № 1”.

МЕЗОЗОЙСКО-РАННЕПАЛЕОГЕНОВОЕ 
ВНУТРЕННЕЕ МОРЕ 

В ПРЕДЕЛАХ МИКРОКОНТИНЕНТА 
САНАНДАДЖ-СИРДЖАН-БАДЖГАН- 

ДУР-КАН

Важный вывод о наличии ансамбля отторгну
тых от Гондваны микроконтинентов, которые 
ныне совместно образуют более или менее жест
кий континентальный блок Южного Ирана, Па
кистана и Афганистана, были получены при со
ставлении отчета по квадрату Сараван [9]. Обна
ружение того факта, что микроконтинент 
Санандадж-Сирджан распространяется к востоку 
до границы с Пакистаном, совпадающей с хреб
том Кух-э-Бирк, явилось еще одним существенным 
выводом из итогов геологического картирования 
1976 - 1978 гг. На западе Макрана этот блок полу
чил ныне название Санандадж-Сирджан-Бадж- 
ган-Дур-Кан (СС-БД). В его пределах развиты 
метаморфические породы, вероятно, палеозой
ского возраста (комплекс Баджган), которые вос
точнее перекрыты сильно нарушенной толщей 
нижне- и верхнемеловых известняков, содержа
щих обломки древних шельфовых известняков 
каменноугольного, пермского и юрского возрас
та. К востоку блок становится более узким и ме
таморфические породы исчезают с поверхности, 
так как их кровля оказывается глубоко погружен
ной. Породы, образующие рассматриваемую зону,

после перерыва в обнажениях, вызванного, воз
можно, сдвигом (shearing-out), появляются вновь 
на северо-востоке в области массива Кух-э-Бирк 
(лист Сараван). Они представлены здесь верхне
меловыми мелководно-морскими известняками, 
а также аналогичными пермскими известняками 
и вулканитами Моргхак, также относящимися, по- 
видимому, к данному блоку (?). Эоценовый разрез 
находящихся поблизости тектонических единиц 
Сараван и Заболь существенно наращивает вниз 
этот разрез шельфовых известняков (единицы 
Абедан и Йезд), снова отражая мелководно-мор
скую седиментацию на поверхности данного блока.

Офиолиты к северу и югу от зоны микрокон
тинента, как это было установлено, представля
ют образования двух меловых океанов. Офиоли
ты комплексов Банд-э-Зеярат, Дар-Энар, Гандж, 
Ремешк и Мохтарабад представляют кору внут
реннего очень глубокого океана, что следует из 
развития радиоляритов и пелагических извест
няков с возрастом от юры до раннего палеоцена. 
Эти офиолиты преимущественно не нарушены и 
представляют классическую последовательность 
с элементами меланжа на локальных участках. 
Несколько необычным является лишь комплекс 
Гандж, в котором преобладают пластинчатые дай
ки среднего и кислого состава. Комплекс “цветно
го меланжа” к югу от СС-БД микроконтинента 
является классическим офиолитовым меланжем



тектонического происхождения с радиоляритами и 
пелагическими известняками с возрастом от юры 
до раннего палеоцена. Офиолиты в нем представ
лены, главным образом, небольшими нарушенны
ми фрагментами, но имеются два ненарушенных 
или частично не нарушенных расслоенных ком
плекса -  Сорхбанд и Рудан с преобладанием ульт- 
раосновных пород [6]. Эти офиолиты отчетливо 
отражают различие в строении двух океанов.

Кроме главной зоны субдукции, выраженной 
комплексом “цветного меланжа”, имеются свиде
тельства наличия здесь, возможно, синхронной 
северной зоны субдукции, которая была актив
ной до раннего палеоцена. Признаком наличия 
этой зоны являются “голубые сланцы” в районе 
Рамака (лист масштаба 1 : 100000 квадрата Фан- 
нудж -  “В” на рис. 2, в [5]).

Первая реконструкция, следующая из новых 
данных, была опубликована ранее [16]. Однако 
она не отражала всей сложной истории региона, 
поскольку не учитывала наличия широкого внут
реннего океана -  важной черты области Неотети- 
са. Три компонента ядра внутреннего микроконти
нента: блоки Йезд, Табас и Лут -  разделены зонами 
разломов и смещены по отношению к их началь
ной позиции (А. Шенгер, устное сообщение). Эти 
блоки одно время были окружены водами внут
реннего океана. Закрытие этого океана было не
одновременным в различных секторах. Так, мощ
ные отложения эоценового флиша свидетельст
вуют о наличии океана до конца эоцена в секторе 
Систан (квадрат Сараван и прилегающие райо
ны). Последнее накопление эоцен-олигоценового 
флиша перекрывает восточное окончание мик
роконтинента СС-БД, которое, вероятно, было 
сушей на северо-западе Макрана (Минаб). Оно 
(между Минабом и Фаннуджем, листы масштаба 
1 : 100000) перекрывалось лишь небольшими ло
кальными эоцен-олигоценовыми бассейнами 
в среднем секторе с накоплением грубых класти- 
ческих осадков и шельфовых известняков. Глуби
ны морского бассейна увеличивались к востоку, 
но микроконтинент все еще образовывал хребет, 
разделяющий два океана. В мелу, палеоцене 
и раннем эоцене восточное продолжение микро
континента было областью накопления шель
фовых известняков, которая разделяла два глубо
ководных океанских бассейна. В раннем эоцене к 
северу и югу от указанного раздела существовали 
два бассейна с флишевой седиментацией.

Внутренний океан обрамлял ядро Йезд-Та- 
бас-Лут и включал так называемые “океан Сис
тан” и “океан Сабзевар”, по терминологии А. Шен- 
гера [16]. Первый океан оставался открытым 
дольше всего во всех секторах, второй закрылся 
в раннем мелу. “Океан Систан” отделял ядро 
Иезд-Табас-Лут от ядра микроконтинента Гель- 
менд-Фарах и был открытым к югу от блока 
Гельменд в меловом периоде. Кора этого океана

представлена офиолитовым меланжем Талкхаб 
в квадратах Сараван и Наррех-Ноу [1,9,10]. Уча
сток внутреннего океана к югу от ядра Йезд-Та- 
бас-Лут был назван “океаном Фаннудж”; его 
кора представлена обширными по протяженнос
ти телами ненарушенных офиолитов, радиоляри
тов и известняков с Globotruncana. Этот океан за
крылся в палеоцене, поскольку в эоцене происхо
дило накопление лишь мелководно-морских 
осадков в локальных бассейнах, которые являлись 
реликтами былого океана (к ним же относится 
тонкий и прерывистый чехол на хребте микрокон
тинента СС-БД). Возраст наиболее молодых глу
боководных отложений датируется палеоценом по 
радиоляриям офиолитовом комплексе.

Как следует из интерпретации аэроснимков [2], 
опубликованных Национальной нефтяной ком
панией Ирана, офиолиты имеют продолжение 
в северном направлении к западу от “океана Фан
нудж”. Они прослеживаются через районы Бафт 
и Наин, а затем подходят с запада к офиолитам 
Сабзевара [11]. Таким образом, мезозойский вну
тренний океан образовывал кольцо вокруг ядра 
микроконтинента Йезд-Табас-Лут. Подобно то
му, как этот океан сообщался на юго-востоке 
с сектором “океана Систан”, его ветвь могла про
тягиваться к северо-западу между блоками Са- 
нандадж-Сирджан и Северо-Западного Ирана 
в Турцию (рис. 2). При этом блок Санандадж-Сир- 
джан является, как известно, продолжением мас
сива Битлис в Турции. Эта главная океанская 
компонента в структуре Неотетиса может, следо
вательно, иметь распространение по латерали на 
тысячи километров. Ее юго-восточное продол
жение не известно, так как обнажения меланжа 
Талкхаб прослеживаются через квадраты Нар- 
рех-Ноу и Сараван и затем исчезают в обширной 
депрессии Машкел, представляющей песчаную 
пустыню, родственную пустыне депрессии Джаз 
Муриан в Макране. Последняя образовалась в са
мом конце плиоцена -  квартере, и, таким образом, 
офиолиты не могут быть прослежены дальше. 
По предположению Шенгёра (устное сообщение), 
внутренний и внешний океаны, скорее всего, объе
диняются здесь в единый океан (т.е. в итоге про
грессивного погружения и сужения микроконти
нент СС-БД здесь выклинивается). А. Шенгёр по
лагает, что там нет признаков внутреннего океана 
и микроконтинент СС-БД замыкает его, имея про
должение к северу через сектор Чаман. Хотя воз
можность такого продолжения не может быть с до
стоверностью опровергнута. Представляется воз
можным, впрочем, что блок Гельменд-Фарах был 
также обрамлен внутренним океаном в мезозое (?). 
Офиолиты могли быть тектонически совмещены 
и уничтожены.

Существование весьма протяженного, но уз
кого отторженца Гондваны -  микроконтинента 
Битлис -  СС-БД и внутреннего океана к северу



Рис. 2. Главные тектонические элементы южного и центрального Ирана и сопредельных частей Аравии и Пакистана. 
1 -  офиолиты, расположенные на древней континентальной окраине Аравийского п-ова; 2 -  блоки микроконтинентов 
(S -  “пластина” Санандадж-Сирджан-Баджган-Дур-кан; блоки: I -  северо-западного Ирана, Y -  Йезд, Т -  Табас, L -  Лут, 
F -  Фарах, Н -  Гельменд; 3 -  “цветной меланж” южной окраины пластины СС-БД; 4 -  офиолиты “Кольцевого океана” 
к северу и востоку от пластины СС-БД; 5 -  выход голубых сланцев на южной окраине “океана Фарнудж”, в котором 
значительное морское осадконакопление прекратилось в раннем палеоцене.
Показан предполагаемый юрско-меловой -  раннепалеогеновый внутренний океан, который включает “океан Саб- 
зевар” и “океан Систан” А. Шенгёра с соавторами [16], а также выделенный в настоящей работе “океан Фаннудж”. 
Эти океаны отмечены зонами меловых офиолитов. Кольцевой океан резко отличается от океана, расположенного 
к югу от вытянутого полосой микроконтинента, представленного комплексом “цветного меланжа”. Океаны разделя
лись в мелу только мелководными шельфовыми морями, перекрывавшими древние шельфовые известняки и мета- 
морфиты фундамента хребта. При закрытии внутреннего океана несколько микроконтинентов в разное время спая
лись в жесткий континентальный массив.



Рис. 3. Схема положения двух цепей отмерших центров кайнозойского известково-щелочного вулканизма и активной 
цепи.
1 - 6 -  известково-щелочные эруптивные центры: 1 , 2-  активные: 1 -  вулканиты, 2 -  их цепь; 3 ,4 -  олигоцен-миоце- 
новые: 3 -  зона Шах-Кух-Захедан (интрузии), 4 -  ее цепь (?); 5 , 6 -  эоценовые: 5 -  вулканиты и интрузии, 6 -  их цепь. 
Эоценовый флиш метаморфизован интрузией гранодиоритов Шах-Кух в квадрате Сараван, по-видимому, в олигоце- 
не-миоцене. Западнаязона датирована эоценом [2]. Полагают, что эти две цепи относятся к разным зонам субдукции, 
причем зона Шах-Кух-Захедан связана с субдукцией последнего этапа эволюции океана Систан, перед его оконча
тельным закрытием. Ориентировка современной активной зоны отличается от позиции зон субдукции в эоцене.

от него весьма примечательно. Система внутрен
ний океан -  протяженный хребет с тонкой конти
нентальной корой к югу от него напоминает стро
ение некоторых тектонических элементов Индо- 
Пацифики, где развиты пластины, отторгнутые 
от окраин мегаконтинентов. Эта зона может 
иметь даже большую протяженность: она, веро
ятно, скрыта в секторе субконтинента Индоста- 
на-Гималаев, испытавшем коллизию, и затем 
продолжается через Бирму и Индонезию! Она 
представляет, вероятно, главный тектонический 
компонент области Неотетиса. Отсюда возника
ет проблема -  мог ли Неотетис по всей протяжен
ности разделяться на внутренний и внешний ме
зозойские океаны?

ПРИЗНАКИ ЗОН СУБДУКЦИИ 
В ПАЛЕОГЕНЕ, НЕОГЕНЕ И КВАРТЕРЕ
На крайнем севере квадрата Сараван развиты 

гранодиориты массива Шах-Кух, на контакте 
с которыми метаморфизован эоценовый флиш

Бадаму-Сиахан (на листе карты Наррех-Ноу ме- 
таморфиты отнесены к олйгоцену-миоцену, но 
это, возможно, возраст метаморфизма, а не седи
ментации, которая происходила в эоцене). Позд- 
неэоценовая или раннеолигоценовая интрузия, 
возможно, представляет последнюю вспышку из
вестково-щелочного магматизма после оконча
тельного закрытия океана Систан. Она образует 
часть косой цепи таких интрузий, которые про
слеживаются к северо-северо-западу через Захе- 
дан (рис. 3). Цепи этих интрузий и более древних 
эоценовых известково-щелочных интрузий и вул
канитов, прослеживающиеся в северо-западном 
направлении к депрессии Джаз Муриан, по-види
мому, несогласны по отношению к структурам 
более древних пород внутреннего океана, залегая 
несогласно по отношению к более древним зонам 
офиолитов. В данном районе имеются две линей
ные зоны кайнозойских центров известково-ще
лочного магматизма, расположенные под не
большим углом одна к другой: одна к северу от 
депрессии Джаз Муриан и другая вдоль зоны



Шах-Кух-Захедан. Наличие этих зон вызывает 
предположение, что в палеогене были две зоны 
субдукции, тогда как в мезозое существовали, воз
можно, три зоны субдукции, представленные с юга 
на север “цветным меланжем”, голубыми слан
цами сектора Фаннудж и меланжем Талк-Хаб 
(см. рис. 2). Единственная возможная для палео
гена альтернатива включала бы предположение 
о крупном поперечном разломе, сместившем еди
ную магматическую цепь, но там нет признаков 
такого разлома, магматические зоны имеют раз
ный возраст (если их датировка на карте, состав
ленной Национальной Иранской нефтяной компа
нией, корректна), а положение зоны Шах-Кух-За- 
хедан несовместимо с простым ступенчатым 
продвижением эоценовой зоны по направлению 
к океану. На современном этапе только южная 
зона субдукции сохранила активность. Обнаже
ния неогеновых известково-щелочных вулкани
тов, связанных с этой зоной, отсутствуют, но к 
югу от эоценового флиша развита мощная толща 
флиша олигоцен-миоценового возраста. Вторая, 
северо-восточная, зона субдукции перестала 
быть активной в палеогене.

Современная зона субдукции протягивается в 
100 - 150 км от побережья Индийского океана [17]. 
Известково-щелочные эруптивы, связанные с этой 
зоной, представлены вулканическими центрами 
Базман, Тафтан и Кох-и-Султан, образующими 
цепь восток-северо-восточного простирания.

ОСОБЕННОСТИ СТРОЕНИЯ 
ТЕКТОНИЧЕСКОГО РАЗВИТИЯ МАКРАНА 

В КАЙНОЗОЕ
Автор Дж. МакКолл [12] отметил, что история 

развития Макранской преддуговой зоны в кай
нозое резко отличается от модели Дж. Мура 
и Д. Карига [14] для Зондской преддуговой зоны 
о-ва Ниас, вблизи Северной Суматры. Как отме
чали Дж. Платт с соавторами [15], изучавшие не
большой район в пакистанской части Макрана, 
миоцен-нижнеплиоценовые отложения склона 
и шельфа сохраняют последовательность наплас
тования и залегают без четко выраженного несо
гласия на флишевой толще абиссальной равнины. 
В иранской части Макрана кайнозойский флиш 
позднепалеоцен раннемиоценового возраста слага
ет основные структуры в квадратах Никшар, Пи- 
шин и Сараван, не обнаруживая никаких призна
ков заметной дислоцированности до накопления 
миоцен-нижнеплиоценовых мелководных осад
ков. Значительные дизъюнктивно-пликативные 
дислокации, включающие взбросы и сдвоенные 
складки {duplex), характерные для кайнозоя Мак
рана (фактически охватывающие и мезозойские 
отложения), по-видимому, связаны с интенсив
ным и широко проявившимся кульминационным 
эпизодом в позднем миоцене -  раннем плиоцене,

сопровождавшим перескок зоны субдукции в ее 
современное положение по направлению к океа
ну, за которым последовало поднятие и накопле
ние перед его фронтом мощной прерывистой 
толщи фангломератов континентальной молассы 
плиоцена-плейстоцена.

Дж. Платт с соавторами объясняют такое со
гласное залегание пологим погружением плоско
сти субдукции, вызвавшим очень быстрое обме
ление бассейна, которое отчетливо видно также 
и в Иранском Макране. Это весьма пологое совре
менное падение плоскости субдукции подтвержда
ется проявлениями осгроводужного вулканизма 
в сотнях километрах от побережья: в вулканичес
ких районах Бафтана, Тафтана и Кох-и-Солтана. 
Вполне очевидно, что Макран ни в коей мере не 
отвечает модели Дж. Мура и Д. Карига, как сви
детельствуют данные геологического картирова
ния. Геологам следует основываться на результатах 
полевых исследований и не использовать модели, 
правомерные для других районов. На основании 
полевых съемок здесь выполнен детальный 
структурный анализ, который не выявил никаких 
признаков многофазной складчатости в геологи
ческом строении.

Примечательно, что цепи палеогеновых 
(эоценовых) центров известково-щелочного вул
канизма к северу от депрессии Джаз Муриан рас
положены не дальше от побережья, чем совре
менная Бафтан-Тафтанская зона слабого извест
ково-щелочного вулканизма (см. рис. 3). Из этого 
следует вывод о том, что зона субдукции по мере 
продвижения в течение кайнозоя к югу последо
вательно выполаживалась (Питер Уэбб, устное 
сообщение).

Эоценовый флиш в квадрате Сараван (рас
тущая аккреционная призма Макрана по [16]) 
фиксирует завершающую стадию внутреннего 
океана в секторе Систан, в то время как флише- 
вые толщи по всему югу Макрана накапливались 
в главном (южном) океане. В чрезвычайно мощ
ных эоценовых и эоцен-олигоценовых фли- 
шевых толщах в квадрате Сараван не обнаружи
вается нигде заметных несогласий. В отличие от 
юга здесь отсутствуют морские олигоцен-миоце- 
новые отложения. Сходство структурного рисун
ка с южными районами Макрана свидетельствует 
о том, что сложные дислокации и здесь сформи
ровались во время заключительной фазы текто- 
генеза в миоцене -  раннем плиоцене.

Из итогов картирования на юге складывается 
впечатление, что после главного перескока суб
дукции в палеоцене происходило последователь
ное воздымание, поскольку бассейн активного 
накопления флиша прерывисто перемещался 
к югу от аналогичного бассейна в эоцене на про
тяжении олигоцена и раннего миоцена. При этом 
каждый импульс поднятия создавал область сноса



обломочного материала, отлагавшегося в новом 
бассейне седиментации южнее. Однако нет ника
ких интенсивных разломно-складчатых дислока
ций морских толщ в Макране до эпохи интенсив
ной складчатости, образования взбросов и подня
тий в конце миоцена -  начале плиоцена, причем 
все эти дислокации образуют тесно связанные 
упорядоченные системы. Здесь нет также при
знаков многофазной складчатости, хотя движе
ния по разломам, конечно, возобновлялись позд
нее и имеются определенные свидетельства несо
гласий в олигоцене [9].

Предположение о возможности уничтожения 
поздними деформациями признаков более ранней 
складчатости также оказалось несостоятельным. 
В конце миоцена -  начале плиоцена весь Макран 
подвергся единой мощной фазе складчатости, 
в результате которой кайнозойские отложения 
обрели современную сложную разломно-складча- 
тую структуру местами с внутренними дислокация
ми (включая осадочный меланж -  [3], с. 295 - 298), 
и этот процесс сопровождался интенсивным воз- 
дыманием, приведшим к накоплению впечатляю
щих толщ плиоцен-плейстоценовых фанконгло- 
мератов (Палами, Тахтун и Наханг -  [6 - 10]; 
и Кеч -  в Пакистане). Фронт субдукции постепен
но смещался к югу до эпизода главной складчато
сти в конце миоцена -  начале плиоцена и затем 
переместился резко в его современное положе
ние на севере Оманского залива. О причинах это
го пароксизма можно только гадать, но, несо
мненно, он был связан с коллизией Индийского 
субконтинента при его движении на север.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
До последнего времени Макран в геологичес

ком отношении был слабо изучен и геотектони
ческие реконструкции базировались на скудном 
фактическом материале. Внутренний Макран 
в Иране включает полосу микроконтинента, от
делявшего главный южный фронт мел-палеоце- 
новой субдукции от одновозрастного внутреннего 
океана, представленного, главным образом, не
нарушенными мел-палеоценовыми офиолитами; 
в этом океане субдукция также имела место, о чем 
свидетельствуют “голубые сланцы” и офиолито- 
вый меланж. Эоценовый флиш в квадрате Сара- 
ван накапливался на заключительной стадии эво
люции этого внутреннего океана, но в других рай
онах океан закрывался раньше. Эоцен, если 
присутствует вообще, залегает выше меловых 
офиолитов и представлен мелководными отло
жениями замкнутых остаточных морских бассей
нов и шельфа. Мел-палеоценовые офиолиты, 
представляющие этот океан, относятся к наибо
лее обнаженным офиолитам мира и сравнимы 
с офиолитами Троодос на Кипре. До сих пор они 
сколько-нибудь детально не изучены. Как внут

ренний океан, так и микроконтинент и внешний 
океан представляют главные тектонические 
структуры области Неотетиса. Они протягивают
ся, по крайней мере, от Турции до Пакистана. 
Однако зона микроконтинента может иметь и го
раздо большую протяженность. Структура, со
стоящая из двух океанов, разделенных полосой 
микроконтинента, возможно, наиболее сущест
венная особенность области Неотетиса. В мезо
зое здесь, вероятно, существовали одновременно 
три зоны субдукции, и похоже, что две аналогич
ные зоны были в кайнозое. Из них северная зона 
потеряла активность после эоцена, а другая, по 
всей видимости, была активной и в неогене, а за
тем, после перескока, действует и поныне. Эта зо
на характеризуется, по-видимому, очень пологим 
погружением.

История деформаций в Макране не отвечает 
модели Дж. Мура и В. Карига [14] и заслуживает 
дальнейших детальных исследований, особенно 
в свете данных морских геофизических работ 
Р. Уайта [17] к югу от побережья Макрана. Эти 
работы выявили наличие, по-видимому, ранней 
стадии складчатости у фронта субдукции.

Иранский Макран является не только превос
ходной лабораторией для изучения офиолитов 
и меланжа, -  здесь хорошо обнажены флиш, мел
ководные отложения и фангломераты, а для гео- 
лога-структурщика здесь имеется интереснейшая 
тектоническая структура, требующая дальнейшей 
расшифровки. Кроме того, из миоценовых корал
лово-водорослевых известняков собраны кораллы, 
уступающие по богатству форм только лишь райо
ну Индо-Пацифика (МакКолл и др., в печати).
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The regional mapping and compilation for the Geological Survey of Iran of the Makran, an Alpine mountain 
range approximately six hundred kilometres long from west to east, has recently been completed with the prep
aration of the map and explanatory notes of the Saravan quadrangle on the Pakistan frontier. The compilation 
of this and the Nikshahr 1 : 250 000 sheet has given a new insight into the geotectonic make-up of southern and 
central Iran. The configuration of Neotethys in the Mesozoic was that of an outer ocean to the south, a conti
nental sliver extending from the Bitlis massif, Turkey, through Sanandaj and Siijan, continuing in the Bajgan 
and Dur-kan complexes of the Makran and tapering to the Kuh-e Birk massif near the Pakistan frontier: and to 
the north an inner ocean containing the Yazd-Tabas-Lut microcontinent and separating it from both the micro- 
continental sliver to the south and the Helmand-Farah microcontinental block to the east. This ocean closed 
at various times from the early Cretaceous to the end Eocene. The site of subduction as well as the southern 
zone contains abundant Cretaceous-Paleocene ophiolites and associated radiolarites. An Eocene zone of vol- 
canics and intrusions to the north of the Jaz Murian depression and a second post-Eocene zone, extending from 
Zahedan to the Shah-Kuh granodiorite body in the Saravan quadrangle represent two distincte subduction 
zones. After the deposition of Eocene flysch the second zone of subduction ceased to be active, but the subduc
tion zone south of the microcontinental sliver moved southwards. It is suggested that the angle of the subduction 
surface shallowed progressively but the zone of calc-alkaline eruptivity has remained in the same place, being 
now situated in the Baftan-Taftan volcanic chain about 600 km inland from the subduction front. A peculiarity 
of the Makran is that all the intense folding, thrust faulting and dislocation of the Cenozoic rocks (including 
the formation of the sedimentary melange) took place in a late cataclysmic event during the late Miocene -  ear
ly Pliocene.
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На основании анализа сейсмических съемок, выполненных на Маскаренско-Австралийском геотра
верзе, получены новые данные о типах и времени проявления тектонических деформаций в северо-вос
точной части Индийского океана. Приводятся примеры сейсмического изображения деформаций.
В Северо-Австралийской котловине с позднемеловой фазой тектонической активности связано 
формирование поверхности регионального несогласия. В пределах Восточно-Индийского хребта 
важная роль принадлежит эоценовому событию. Отмечается реактивизация разломов в позднекай
нозойское время в Западно-Австралийской котловине. Основные этапы деформаций отвечают вре
мени коллизии континентов и перестройке относительного движения океанических плит.

ВВЕДЕНИЕ
Деформации в северной части Индийского 

океана были известны еще два десятилетия тому 
назад [13]. Ранние исследования были сосредото
чены преимущественно на Бенгальском конусе 
выноса, где в осадочном чехле и фундаменте 
были обнаружены коротковолновые (5 - 20 км) 
и длинноволновые (100 - 200 км) деформации. 
Последующими исследованиями в северной части 
Центральной котловины был установлен повы
шенный тепловой поток [16] и выявлена высокая 
внутриплитная сейсмичность [24, 29 и др.].

Для объяснения внутриплитных деформаций 
Индо-Австралийской плиты были предложены 
различные плитотектонические модели, сравни
тельный анализ которых приведен в работе [32]. 
Общим для этих моделей является то, что дефор
мации в северной части Индийского океана рас
сматриваются как результат формирования кон
вергентной границы. Преобладают представле
ния о наличии так называемой “диффузной” 
границы между Австралийской и Индийской пли
тами, примерно совпадающей с полосой высокой 
сейсмичности (рис. 1). Однако при этом обычно 
полагают, что южнее 5° - 7° ю.ш. деформации от
сутствуют либо развиты незначительно.

Выполненные объединением Южморгеология 
(Роскомнедра) в 1985 - 1989 гг. площадные сейс
мические съемки методом НСП (непрерывное 
сейсмическое профилирование) на Маскаренско- 
Австралийском геотраверзе (10° -18° ю.ш.) позво
ляют внести существенные коррективы в сущест
вующие представления о масштабах и времени 
проявления внутриплитных деформаций в Индий
ском океане.

В настоящей статье приводится сравнитель
ный анализ данных НСП по внутриплитным де

формациям, полученных на Маскаренско-Авст
ралийском геотраверзе в Северо-Австралийской, 
Западно-Австралийской и Центральной котлови
нах, а также в районе Восточно-Индийского 
хребта. Некоторые аспекты, посвященные дан
ной тематике, частично рассматривались в публи
кациях [4 - 6].

В ходе исследований на полигонах Маскарен- 
ско-Австралийского геотраверза было отрабо
тано около 50000 км профилей НСП (частоты 
70 - 130 Гц). В результате анализа и систематиза
ции данных установлено, что океаническое ложе 
северо-восточной части Индийского океана под
вержено разновозрастным и разнотипным дефор
мациям. Сравнительный анализ данных о времени 
проявления деформаций позволяет сделать за
ключение о синхронности главнейших событий, 
совпадающих с временем коллизии континентов 
и перестройкой относительного движения океа
нических плит.

В статье впервые приводятся данные о внутри
плитных деформациях Северо-Австралийской 
котловины, океаническое ложе которой по сравне
нию с другими котловинами имеет относительно 
более древний (позднеюрский) возраст. Анализ 
площадных данных НСП свидетельствует о том, 
что начало внутриплитных деформаций в этой 
котловине приходится на позднемеловое время.

ЦЕНТРАЛЬНАЯ КОТЛОВИНА
Внутриплитные деформации океанической 

литосферы в северной части Центральной котло
вины являются уже длительное время известным 
и широко освещенным в литературе геологическим 
феноменом [2, 3, 12 - 14, 20, 28, 30]. Главные их от
личия заключаются в следующем. Океанический
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Рис. 1. Обзорная схема с положением фрагментов профилей НСП, иллюстрируемых на рис. 2-9.
1 -  изобата 4 км; 2 -  область современной внутриплитной сейсмичности; 3 -  Зондская зона субдукции; 4 -  положение 
фрагментов профилей, иллюстрируемых на рис. 2 -9  (цифры -  номера рисунков). Буквами обозначены: ПО -  плато 
Осборн; хребты: ВИХ -  Восточно-Индийский, М -  Мальдивский; СА -  Северо-Австралийская котловина.

фундамент и перекрывающий его осадочный че
хол деформированы в широкие ундуляции широт
ного простирания с длиной волны 100 - 200 км 
и амплитудой до 2 км. Эти большие по размерам 
и крупноамплитудные деформации, как прави
ло, выражены в гравитационном поле, где они 
проявляются аномалиями в свободном воздухе 
до 30 - 80 мГал [20, 28]. Осадочный чехол частич
но либо полностью нарушен крутопадающими 
разрывами с расстоянием между блоками от 5 до 
20 км, которые характеризуются тенденцией выпо- 
лаживания с глубиной [16, 29]. Отмечается нео
бычно высокая сейсмичность в этом регионе. 
Фокальные механизмы землетрясений свиде
тельствуют о преимущественно взбросовом и 
сдвиговом характере смещений вдоль разрывных 
нарушений.

В Бенгальском конусе выноса по данным сейс
мических исследований и глубоководного буре

ния выделяются две поверхности несогласия 
(раннеэоценовая и позднемиоценовая) [13, 14]. 
Эти несогласия обычно коррелируются с основ
ными этапами коллизии Индостана и Азии [14]. 
Миоценовое событие обычно рассматривается 
в качестве главного, с которым связано формиро
вание внутриплитных деформаций и регионально
го сжатия, направленного с юга на север [14].

В результате сейсмических площадных съемок, 
выполненных НПО “Южморгеология” в 80-е годы, 
получена дополнительная информация об осо
бенностях геологического строения Централь
ной котловины южнее экватора (10° - 18° ю.ш.). 
В юго-восточной части Центральной котловины 
выделяется плато Осборн, представляющее круп
ную (длинноволновую) деформацию океаничес
кой коры [5], существовавшей уже в предпоздне- 
эоценовое время. Плато Осборн имеет близкие 
к изометричным очертания в плане с размером



в поперечном сечении до 200 км (по изобате 
4000 м). В гравитационном поле плато Осборн 
характеризуется положительным максимумом си
лы тяжести [20].

По данным сейсмостратиграфического анали
за [4], осадочный чехол на плато Осборн повсеме
стно подразделяется на два крупных сейсмичес
ких комплекса, разделенных внутриэоценовой (?) 
поверхностью регионального несогласия. В со
ставе нижнего комплекса выделены сейсмофа
ции субаэрального и мелководно-морского гене
зиса, а также налегающие клиноформные тела 
у северного подножия плато Осборн [4].

ВДоль северо-западного обрамления плато Ос
борн в осадочном чехле и поверхности фундамен
та широкое развитие получили разрывные нару
шения типа взбросов [5]. Разрывные нарушения 
характеризуются падением плоскостей на юго- 
восток и по времени проявления относятся к раз
рывам позднемиоцен-четвертичной возрастной 
генерации. Подобные деформации наблюдаются 
и юго-западнее плато Осборн (16° - 18° ю.ш.), од
нако профили НСП обнаруживают здесь также 
смещения типа сбросов, что свидетельствует о су
ществовании и обстановок растяжения.

Важно отметить, что в юго-восточной части 
Центральной котловины, сопряженной с южным 
окончанием архипелага Чагос, а также в районе 
разлома Индрани отмечается ослабление интен
сивности современных деформаций одновремен
но с усилением роли сбросов. Можно полагать, 
что в этой части котловины (кора здесь имеет 
эоценовый возраст), видимо, происходит смена 
полей напряжения (сжатие сменяется растяжени
ем), что в общем согласуется с информацией 
о распределении векторов максимальных растя
гивающих и сжимающих напряжений, определяе
мых по данным о сейсмичности и интерпретации 
гравитационных аномалий [24, 28, 29].

ВОСТОЧНО-ИНДИЙСКИЙ ХРЕБЕТ
Восточно-Индийский хребет является круп

нейшим линейно вытянутым (приблизительно по 
меридиану 90°) более чем на 4500 км структурно
геоморфологическим элементом, простираю
щимся от 9° с.ш. до 32° ю.ш. Согласно данным 
глубоководного бурения, возраст океанического 
фундамента хребта становится древнее в том же 
направлении, что и в смежной Центральной кот
ловине, изменяясь от среднего эоцена на юге до 
позднего мела на севере [19, 23].

Выполненные на геотраверзе работы позво
лили определить геодинамические типы многих 
разрывных нарушений, установить широкое раз
витие в коре Восточно-Йндийского хребта взбро- 
совых и чешуйчатых структур, вызывающих зна
чительную ее тектоническую раздробленность.

Получению информации о тонкой структуре аку
стического фундамента способствовало исполь
зование сейсмической записи с высокой (25 м) 
плотностью наблюдений.

Анализ временных разрезов НСП позволяет 
выделить разрывные нарушения, главным обра
зом, двух возрастных генераций. Нарушения ран
ней возрастной генерации смещают поверхность 
фундамента и нижнюю осадочную толщу (рис. 2), 
не затрагивая верхнюю. По времени проявления 
они отвечают эоценовому событию. Нарушения 
более поздне возрастной генерации, как правило, 
смещают весь осадочный разрез с образованием 
ступенчато-взбросовых (или сбросовых) морфо- 
структур в рельефе морского дна (рис. 3, А). Вре
мя начала их образования приходится, видимо, на 
поздний миоцен.

В северной половине геотраверза (10° -14° ю.ш.) 
наблюдается наиболее значительная раздроблен
ность пород фундамента на мелкие блоки и тек
тонические чешуи размером 3 - 5 км и менее 
(см. рис. 2, А). На представленном рисунке отчет
ливо выделяется поверхность регионального не
согласия. На приподнятом блоке фундамента она 
имеет характер эрозионного среза. Плоскостное 
срезание произошло, очевидно, в условиях суши. 
Этот процесс сопровождался интенсивным сжа
тием Восточно-Индийского хребта и формирова
нием взбросовой и чешуйчато-надвиговой струк
туры в фундаменте и нижней части осадочного 
чехла. Поверхность акустического фундамента во 
многих местах расслоена на отдельные пластины, 
что надо рассматривать как результат горизон
тального срыва и в итоге скучивания (по Ю.М. Пу- 
щаровскому) океанского субстрата.

По простиранию Восточно-Индийский хребет 
дифференцирован на ряд блоков. Они разделены 
глубокими асимметричными впадинами, трасси
рующимися поперек вершинной поверхности 
хребта. Анализ сейсмических профилей показы
вает, что по особенностям морфологии впадин, 
степени их асимметрии и ориентации относитель
но вершинной поверхности Восточно-Индийско
го хребта выделяются две самостоятельные обла
сти, граница между которыми проходит пример
но на 15° ю.ш. Эти области отвечают южному 
и северному звеньям хребта, которые отличаются 
батиметрическими особенностями и прежде все
го шириной. Северное звено хребта имеет шири
ну, в среднем, 100 км, южное -  160 км.

Северное звено хребта отличается преоблада
нием однотипной морфологии впадин, заключа
ющейся в том, что они повсеместно выражены 
в виде грабенов с пологими северными и относи
тельно более высокими и крутыми южными бор
тами. Расстояние между впадинами составляет, 
в среднем, 50 - 80 км. Впадины имеют ширину око
ло 15 км при глубине по поверхности фундамента
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Рис. 2. Мигрированные фрагменты (А, Б) временных разрезов по профилю НСП, иллюстрирующие строение осадочного чехла и акустического фундамента 
по простиранию Восточно-Индииского хребта в северной части геотраверза.
Фрагменты А и Б являются составной частью единого профиЛя. Линия АБ -  перекрытие фрагментом. А Ф -  акустический фундамент. Вертикальный мас
штаб -  двойное время прохождения сигнала в секундах. Положение рис. 2 см. на рис. 1. F
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Рис. 3. Фрагменты временных разрезов по профилю НСП через асимметричную впадину (А) и гипотетический “брошенный” рифт (2>).
Фрагменты являются составной частью единого профиля. Линия Л Б -  перекрытие фрагментов (А -  мигрированного, Б -  немигрированного). Стрелками пока
зано направление смещения сбросовых блоков. Другие обозначения соответствуют рис. 2. Положение рис. 3 см. на рис. 1.
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0.5 - 1.5 км (см. рис. 2, Б). Мощность осадочного 
чехла в некоторых впадинах превышает 1 км, в то 
время как фоновое ее значение на вершинной по
верхности Восточно-Индийского хребта состав
ляет 300 - 400 м (см. рис. 2).

На южном звене хребта, непосредственно к югу 
от 15° ю.ш., выделяются впадины с различной 
морфологической выраженностью, включая и 
впадины с относительно более пологими южны
ми бортами. Осадочная толща в отдельных впа
динах деформирована с образованием асиммет
ричных складок. Последние, как правило, не про
являются в верхних горизонтах чехла. На широте 
13° - 16° ю.ш. отмечается усиление роли сбросов 
во впадинах. На рис. 3, Л в современном рельефе 
дна видна ярко выраженная ступенчато-сбросовая 
структура южного борта впадины, обусловленная 
относительно молодым по возрасту растяжением.

Природа впадин остается во многом неясной. 
В результате выполненных сейсмических иссле
дований НСП на полигоне Маскаренско-Австра
лийского геотраверза установлено, что попереч
ные впадины являются специфическим образова
нием Восточно-Индийского хребта и на смежных 
сегментах глубоководных котловин не выделя
ются. В качестве рабочей гипотезы можно пред
положить, что поперечные грабенообразные 
структуры документируют последовательное пе
рескакивание (мелкомасштабный джампинг) оси 
рифта в южном направлении. Это предположе
ние согласуется с палеогеодинамическими рекон
струкциями [26, 27], выполненными для сегмента 
между разломами 84° и 90°. Согласно этим рекон
струкциям, на Восточно-Индийском хребте наряду 
с глобальным скачком (скачками) весьма вероят
ное развитие в палеоценовое и эоценовое время 
получили и скачки на небольшие расстояния [26].

Перескок оси спрединга предполагает форми
рование нового рифта на старой океанической 
литосфере. Эволюционная последовательность 
этого процесса наиболее полно рассмотрена 
в работах [1, 26] и включает следующие основ
ные стадии: растяжение и утонение океанической 
литосферы с образованием глубокой топографи
ческой впадины, воздымание высокотемператур
ного мантийного материала, переход от рифто- 
генеза к спредингу на новом спрединговом центре, 
прекращение спрединга на старом.

Таким образом, результат перескока оси спре
динга отражается в рельефе океанического фун
дамента в существовании закономерной системы, 
состоящей из старого (“отмершего”) спрединго- 
вого хребта, нового спредингового хребта, сфор
мировавшегося на старой океанической литосфе
ре, и двух шовных зон. Последние представляют 
собой контакт разновозрастных литосферных бло
ков, сформировавшихся на новом и старом спре- 
динговых центрах. Как показано в работе [22], эти 
шовные зоны расположены симметрично отно
сительно новой оси разрастания и отображаются

в рельефе дна глубокими топографическими впа
динами. Дж. Маммерикс и Д. Сэндвелл [22] назва
ли их проксимальной, расположенной ближе 
к “брошенному” центру спрединга, и дистальной, 
находящейся на удалении от последнего.

Таким образом, можно полагать, что попереч
ные впадины на Восточно-Индийском хребте 
представляют собой древние шовные зоны. В их 
пределах наблюдается скачок уровня глубин раз
новозрастных литосферных блоков. С изложен
ных выше позиций опущенный блок на фрагмен
те рис. 2, Б соответствует более древней коре, ис
пытавшей рифтогенез (проксимальная впадина). 
Приподнятый блок соответствует, надо полагать, 
более молодой коре, образовавшейся после пере
скока оси спрединга в новое положение. Дисталь
ная впадина в ходе стационарного спрединга миг
рировала в южном направлении.

Асимметричная впадина, показанная на рис. 3, А, 
по всей видимости, также соответствует древней 
шовной зоне. Последняя, будучи потенциально 
ослабленной зоной литосферы, испытала реакти
визацию тектонических движений в плиоцен-чет- 
вертичное время.

Косвенными признаками, указывающими на 
джампинговую природу впадин, является наличие 
в рельефе акустического фундамента между впа
динами относительно симметричных структур
ных форм, которые интерпретируются как “бро
шенные” рифты (отмершие центры спредингов). 
В их осевой части, хотя и неповсеместно, наблю
дается центральный грабен (см. рис. 3, Б). “Бро
шенные” рифты, в основном, обнаруживаются 
в пределах северного звена хребта. Они распола
гаются на расстоянии около 25 - 30 км от осевых 
частей впадин, причем ближе к их южным бор
там. “Брошенные” рифты характеризуются, как 
правило, взбросовой структурой поверхности 
акустического фундамента. Это обусловлено, ви
димо, компенсационным сжатием, возникающим 
в отмирающем рифте и направленным со сторо
ны раскрывающегося нового рифта. Этим, по-ви- 
димому, можно объяснить тот факт, что южные 
склоны “брошенных” рифтов испытали более ин
тенсивное сжатие, нередко с образованием че
шуйчатых структур в фундаменте (см. рис. 3, Б).

ЗАПАДНО-АВСТРАЛИЙСКАЯ
КОТЛОВИНА

Детальный анализ геофизических, в первую 
очередь, сейсмических, материалов, полученных 
в Запад но-Австралийской котловине в полосе 
Маскаренско-Австралийского геотраверза меж
ду 13° - 18° ю.ш., указал на широкое развитие 
здесь внутриплитных деформаций литосферы [6]. 
Как и в Центральной котловине, они выражены 
в блоковой раздробленности пород фундамента 
и осадочной толщи, многочисленных тектониче
ских нарушениях, складчатом характере осадков.
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Рис. 4. Мигрированный фрагмент временного разреза по профилю НСП, иллюстрирующий внутриплитовые дефор
мации в зоне сдвига на равнине Гаскойн.
Стрелкой показано направление смещения приразломного блока в миоценовое время. Другие обозначения соответ
ствуют рис. 2. Положение рис. 4 см. на рис. 1.

По особенностям проявления деформаций 
выделяются две тектонические области (Восточ
ная и Западная), которые отвечают двум различ
ным фазам спрединга. Океаническая кора Вос
точной области формировалась в результате 
дрейфа Большой Индии в СЗ-ом направлении 
в меловой период (от 134 до 96 млн. лет) [25]. 
Около 96 млн. лет назад произошла дискордант- 
ная перестройка относительного движения Ин
дийской и Австралийской плит и спрединг стал 
субмеридиональным. Разрастание океанического 
дна Западной области происходило от широтного 
спредингового хребта (Вартон), отмершего в эпо
ху аномалии 20 (эоцен) [16, 21].

Обнаруживаются определенные отличия в рас
пределении и стиле деформаций коры в указан
ных областях. Наиболее древняя (раннемелового 
возраста) кора располагается на крайнем востоке 
Западно-Австралийской котловины (равнина Га
скойн). Анализ полученных данных позволяет 
сделать вывод о наличии на равнине Гаскойн раз
новозрастных пликативных и дизъюнктивных де
формаций, интенсивность которых постепенно 
возрастает в западном направлении. Большинст
во нарушений здесь идентифицируется как взбро
сы и сдвиги, которые наиболее выразительно 
выделяются соответственно на субширотных и 
субмеридиональных профилях.

На рис. 4 приведен фрагмент временного раз
реза по профилю НСП через субширотный раз

лом, движения по которому носили характер 
сдвига с компонентой сжатия. Возникновение са
мого разлома в фундаменте равнины Гаскойн от
носится еще к раннему мелу. Образовавшийся 
тектонический уступ был вскоре заполнен оса
дочным материалов. Однако в миоценовое время 
разлом испытал реактивизацию, в результате чего 
турбидитовые слои на северном крыле разлома 
были смяты в пологие складки. Они дислоциро
ваны конформно и имеют отчетливо инверсион
ный характер: нисходящие движения раннемело
вого времени в зоне разлома сменились восходя
щими в миоценовое время.

Зона наиболее деформированной коры на са
мом западе Восточной области картируется меж
ду меридианами 102° -105° в.д. Здесь на профилях 
НСП выделен останец “брошенного” срединно
океанического хребта позднемелового возраста 
с азимутом простирания около 35° [6]. Его струк
турный план в значительной степени был изме
нен последующими деформациями сжатия и рас
тяжения [6]. В северной части Маскаренско-Ав
стралийского геотраверза в поперечном сечении 
он хорошо выражен в рельефе дна. Сейсмическое 
изображение западного фланга хребта показано 
на рис. 5, на котором можно наблюдать струк
туры сжатия и растяжения. Поверхность акусти
ческого фундамента местами не имеет четкой 
динамической выраженности. Это связано, видимо,
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Рис. 5. Фрагмент временного разреза по профилю НСП, иллюстрирующий строение осадочного чехла и фундамента на западном фланге “брошенного” средин
но-океанического хребта (А), и сейсмическое изображение участка А Б (взбросо-надвиговой зоны) в крупном масштабе (Б).
Стрелками показано направление смещения блоков вдоль разрывных нарушений. Другие обозначения соответствуют рис. 2. Положение рис. 5 см. на рис. 1.
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Рис. 6. Фрагменты временных разрезов по профилю НСП через разломную зону Инвестигейтор на широте 16° 10' ю.ш. (А) 
и 17°10' ю.ш. (Б).
Условные обозначения соответствуют рис. 2. Положение рис. 6 см. на рис. 1.

с раздробленностью пород фундамента вследст
вие срыва и движения их по латерали.

В западной части Западно-Австралийской кот
ловины (Западная область) геодинамические типы 
нарушений определяются, в основном, сдвиговы
ми смещениями вдоль региональных разломных 
зон субмеридионального простирания (пассивных

следов трансформных разломов). На основании 
анализа особенностей залегания осадков в днищах 
приразломных трогов можно сделать вывод, что 
деформации здесь имеют, в основном, молодой 
(плиоцен-четвертичный) возраст. На рис. 6 при
ведены фрагменты временных разрезов НСП че
рез разломную зону Инвестигейтор -  разлом 98°,



вдоль которого линейные магнитные аномалии 
32-33 (поздний мел) испытывают левостороннее 
смещение [21]. Деформации растяжения (очевидно, 
со значительной сдвиговой компонентой смеще
ния) в виде узких трещин, заполненных осадками, 
и наклонных блоков характерны для этого ли
нейного трога.

Усиление контрастности и выразительности от
носительно молодых по возрасту деформаций от
мечается близ зон региональных разломов 92°, 94°, 
а также в Восточно-Индийском желобе. В послед
нем установлены постседиментационные накло
ны турбидитных слоев, очевидно, первоначально 
залегавших горизонтально [4]. Это позволяет 
сделать вывод об оживлении сдвиговых тектони
ческих движений в плиоцен-четвертичное время на 
восточной границе Восточно-Индийского хребта.

СЕВЕРО-АВСТРАЛИЙСКАЯ КОТЛОВИНА
Северо-Австралийская котловина ограничи

вается континентальной окраиной Австралии на 
юге и востоке (плато Эксмут и Скотт), краевым 
валом Зондского желоба на севере и возвышен
ностями Джой и Роу на западе [2, 17]. Дно котло
вины имеет сглаженную, почти ровную поверх
ность, полого наклоненную в южном направле
нии. Большая часть морского дна котловины (так 
называемая абиссальная равнина Арго) лежит на 
глубинах более 5000 м. В строении осадочного 
чехла Северо-Австралийской котловины по дан
ным бурения скв. DSDP261 и ODP765 принимают 
участие отложения от верхнеюрских до совре
менных [11, 18]. В котловине выделены линей
ные магнитные аномалии М 26-М 16, идентифи
цированные как позднеюрские. Они испытывают 
правостороннее смещение вдоль разломных зон 
ССЗ-го простирания [15].

Нами выполнен сейсмостратиграфический 
анализ материалов НСП с расчленением разреза 
на специфические сейсмокомплексы и подкомп
лексы. Стратификация отражающих горизонтов, 
разделяющих сейсмические комплексы, произве
дена по увязке с сейсмическим профилем Джой- 
дес Резолюшн-1, отработанным между скважина
ми 765 и 261 [11]. Стратиграфический возраст 
сейсмокомплексов, иллюстрируемых на рис. 7 -9 , 
приводится ниже в таблице. В таблице приводятся 
также данные о средних (фоновых) значениях 
мощностей сейсмокомплексов в депоцентрах 
осадконакопления.

В гипсометрически наиболее погруженных 
участках котловины надфундаментный комплекс 
СК-6 удается расчленить на два подкомплекса 
(СК-6-1 и СК-6-2), граница между которыми ус
ловно проходит между верхним и нижним мелом.

Широкое развитие в осадочном чехле получи
ли пологие ундуляции с размерами 15 - 20 км и ме

нее (см. рис. 7). Большинство тектонических на
рушений в рельефе поверхности океанического 
фундамента идентифицируются как взбросы. 
Они погружаются, в основном, в южном направ
лении (см. рис. 8). Кроме того, во многих местах 
устанавливаются тектонические смещения типа 
сбросов (см. рис. 9). Разрывные нарушения, как 
Правило, затухают в нижнем надфундаментном 
комплексе (СК-6) на разных стратиграфических 
уровнях (см. рис. 8, 9). На рис. 9 обращает внима
ние отсутствие динамически выраженного отра
жения от поверхности океанического фундамента 
в пределах горстообразного выступа фундамен
та, что, возможно, является следствием значи
тельной тектонической раздробленности пород, 
обусловленной дифференцированными тектони
ческими движениями.

Установлено, что основные деформации сжа
тия в Северо-Австралийской котловине произо
шли еще на ранней стадии тектонической эволю
ции (в раннем и позднем мелу). С позднемеловой 
фазой горизонтального сжатия связано форми
рование в рассматриваемом регионе региональ
ного несогласия. Как видно из рисунка 7 (правая 
часть), подошвенное несогласие в основании ни
жнекайнозойской преимущественно горизонталь
но-слоистой осадочной толщи выражено очень от
четливо. Над приподнятым блоком фундамента 
у верхней границы СК-6 отмечается последова
тельное выпадение из стратиграфической после
довательности слоев, принадлежащих раннекай
нозойскому интервалу разреза. При этом выкли
нивание происходит по схеме подошвенного 
налегания (on lap). Подобная сейсмоволновая 
картина наблюдается на профиле НСП в районе 
скв. 261, где бурением установлено отсутствие 
в разрезе отложений от палеоцена до среднего 
миоцена включительно [18].

На рис. 7 (левая часть) показано также угло
вое несогласие, обусловленное тектоническими 
деформациями более поздней (миоценовой) гене
рации. Перекрывающие это несогласие осадоч
ные толщи характеризуются существенно гори
зонтально-слоистым типом залегания.

С плиоценовой фазой тектонической активно
сти (горизонтального сжатия) связано формиро
вание в осадочном чехле Северо-Австралийской 
котловины малоамплитудных (первые градусы) 
пликативных деформаций и пограничных флек
сур. Показательно, что плиоценовые деформации 
более выразительно выделяются на субмеридио
нальных профилях, что позволяет сделать заклю
чение о преобладающем напряжении, направлен
ном в сторону Зондской дуги (т.е. с юга на север). 
На фрагменте временного разреза (см. рис. 9) 
видно, что изменение условий залегания осадоч
ных пород, обусловленное относительно молоды
ми (плиоценовыми) тектоническими движениями,
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Рис. 7. Фрагмент профиля НСП, иллюстрирующий тектонические деформации в западной части Северо-Австралийской котловины.
Стрелками показано подошвенное налегание у верхней границы сейсмокомплексов. Цифрами (7 - 6) обозначены сейсмические комплексы. Другие обозначения 
соответствуют рис. 2. Положение рис. 7 см. на рис. 1.
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Рис. 8. Мигрированный фрагмент профиля НСП, иллюстрирующий тектонические деформации в центральной части Северо-Австралийской котловины. 
Стрелками показано направление смещения взбросовых блоков вдоль разрывных нарушений. Цифрами обозначены сейсмические комплексы. Другие обозна
чения соответствуют рис. 2. Положение рис. 8 см. на рис. 1.
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Рис. 9. Мигрированный фрагмент профиля НСП, иллюстрирующий тектонические деформации в центральной части 
Северо-Австралийской котловины.
Горизонтальной стрелкой показано подошвенное налегание (ПН -  поверхности-несогласий), вертикальными стрел
ками -  направление смещения сбросовых блоков. Цифрами (1 - 6) обозначены сейсмические комплексы. Другие обо
значения соответствуют рис. 2. Положение рис. 9 см. на рис. 1.

наблюдается между структурными толщами СК-1 
и СК-2. Накопление верхней структурной толщи 
(СК-1) происходило в относительно спокойных 
тектонических условиях.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ 
И ВЫВОДЫ

1. В Центральной котловине позднемиоцено
вые деформации обычно рассматриваются как 
“отклик” на сжимающие напряжения, возникшие

в результате столкновения Индостана с Евразией. 
Преобладают представления о наличии между 
Индийской и Австралийской плитами “диффуз
ной” границы, примерно совпадающей с полосой 
высокой сейсмичности [24, 31, 32 и др.]. Однако 
единой точки зрения о площадном характере рас
пространения этой диффузной границы в преде
лах Индо-Австралийской плиты не существует. 
Обычно считают, что “диффузная” граница ог
раничивается на востоке Восточно-Индийским 
хребтом и в пределы Западно-Австралийской



Сейсмические комплексы Северо-Австралийской кот
ловины

Сейсмические
комплексы

(СК)
Стратиграфический возраст Средняя

мощность

СК-1 Поздний плиоцен -  плейстоцен 100
СК-2 Поздний миоцен -  поздний 

плиоцен
по

СК-3 Поздний миоцен 130
СК-4 Средний -  поздний миоцен 140
СК-5 Палеоген -  средний миоцен 180
СК-6 Поздняя юра -  мел 330

котловины не распространяется либо занимает 
ограниченную по размерам площадь [31,32]. Более 
расширительное толкование “диффузной” границы 
с включением значительной по размерам северной 
части Западно-Австралийской котловины приво
дится в работе [24].

Исследования на Маскаренско-Австралий- 
ском геотраверзе показали, что определение кон
туров “диффузной” границы является непростой 
задачей, поскольку деформации как в Централь
ной котловине, так и на Восточно-Индийском 
хребте и в смежной Запад но-Австралийской кот
ловине рассеяны на значительно большей площа
ди, чем это предполагалось ранее. В отличие от 
северной части Центральной котловины, для ко
торой, в основном, характерны субширотные 
простирания зон внутриплитных деформаций, 
к югу от экватора наметилась преимущественно 
ЮЗ-СВ-ая зональность пространственного поло
жения позднемиоценовых структурных неодно
родностей.

Полученные материалы позволяют сделать 
вывод, что эоценовое событие играло также важ
ную роль в формировании современного струк
турного облика Центральной котловины. Интен
сивное сжатие и воздымание Восточно-Индий
ского хребта в эоценовое время сопровождалось 
короблением коры и в пределах плато Осборн. 
Последнее в качестве самостоятельной морфост- 
руктуры существовало уже в эоценовое время, 
а его сводовая часть подвергалась субаэральной 
эрозии [4].

2. На Восточно-Индийском хребте в пределах 
изученного сегмента (10° - 18° ю.ш.) океаничес
кая кора испытала интенсивное сжатие на ранней 
стадии его эволюции. Площадные исследования 
НСП свидетельствуют о преимущественно 
взбросовой и чешуйчатой структуре фундамента 
на вершинной поверхности Восточно-Индийского 
хребта. В осадочном чехле выделяются деформа
ции двух возрастных генераций-внутриэоценовой 
и позднемиоцен-четвертичной. Важная роль в фор

мировании современного структурного облика 
Восточно-Индийского хребта принадлежит эоце- 
новому событию. Отдельные наиболее припод
нятые фрагменты хребта в эоценовое (?) время 
выводились из-под уровня моря и подвергались 
континентальной эрозии.

Установлено, что поперечные асимметричные 
впадины являются структурами древнего заложе
ния, своеобразными глубинными швами (“шрама
ми”) в консолидированной коре, документирующи
ми, на наш взгляд, скачкообразное перемещение 
оси спредингового хребта в южном направлении 
в раннекайнозойское время. Такая интерпретация 
согласуется с палеогеодинамическими реконст
рукциями [26]. Многие из этих глубинных швов, 
будучи потенциально ослабленными зонами ли
тосферы, испытали оживление (реактивизацию) 
в позднемиоцен-четвертичное время с образо
ванием как структур сжатия, так и структур рас
тяжения.

3. Характер проявления деформаций в Запад
но-Австралийской котловине весьма неравноме
рен. Запад но-Австралийская котловина в ходе 
тектонической эволюции прошла сложный путь 
развития с перестройкой относительного движе
ния Индийской и Австралийской плит около 
96 млн. лет назад [25], приведшей к значитель
ным деформациям коры и трансформации глубин 
в окрестности “брошенного” срединно-океаниче
ского хребта. Это событие совпало с началом 
внутриплитных деформаций на равнине Гаскойн. 
Анализ профилей многоканального сейсмичес
кого профилирования, отработанных на равнине 
Гаскойн, показал, что сжатие в осадочный чехол 
передалось по глубинным надвигам. Они испы
тывают погружение в западном направлении. 
На западном фланге “останца” палеоспрединго- 
вого хребта (см. рис. 5), напротив, разрывные на
рушения погружаются в восточном направлении.

Внутримиоценовая фаза тектонической ак
тивности привела к реактивизации и оживлению 
многих разрывных нарушений в коре мелового 
возраста Западно-Австралийской котловины. 
Миоценовые деформации на равнине Гаскойн но
сили преимущественно эпизодический импуль
сивный характер. Возможно, что возникновение 
этих деформаций связано с какой-то стадией раз
вития Зондской зоны субдукции.

В северо-западной части Западно-Австралий
ской котловины доминируют сдвиговые дефор
мации, обусловленные относительными переме
щениями крупных сегментов коры вдоль субме
ридиональных разломных зон (92°, 98° и др.). 
Анализ сейсмических материалов показывает, 
что многие деформации в этой части котловины 
имеют относительно молодой (плиоцен-четвер- 
тичный) возраст.



4. Деформации в Северо-Австралийской кот
ловине заметно дифференцированы по времени 
проявления. С позднемеловой фазой горизон
тального сжатия связано формирование в Севе
ро-Австралийской котловине регионального не
согласия. Позднекайнозойские деформации на 
большей части площади носили импульсивный 
кратковременный характер. Отмечается тенден
ция омоложения и усиления интенсивности позд
некайнозойских деформаций в северо-восточном 
направлении, т.е. с приближением к Зондскому 
желобу.

Разломные зоны север-северо-западного про
стирания в значительной степени контролирова
ли распределение деформаций во времени и про
странстве. Обращает внимание то, что позднеме
ловая (главная) фаза тектонической активности 
в Северо-Австралийской котловине коррелиру- 
ется с двумя явно взаимосвязанными событиями: 
1) перестройкой относительного движения Ин
дийской и Австралийской плит (около 96 млн. лет 
назад) [25] и 2) с коллизией Тибета, Бирмы, Таи
ланда и Малайзии с Азией [10].

Согласно реконструкциям [10], активная суб- 
дукция в Зондском желобе севернее Северо-Ав
стралийской котловины существовала уже в позд
немеловое время. В таком случае природу ранних 
деформаций в Северо-Австралийской котловине 
можно рассматривать как отклик на напряжения, 
возникшие в результате заложения Зондской зо
ны субдукции.

5. Анализ фактических сейсмических материа
лов, полученных на Маскаренско-Авсгралийском 
геотраверзе, свидетельствует о том, что океаниче
ское ложе северо-восточной части Индийского 
океана подвержено разнотипным и дифференци
рованным по времени проявления тектоническим 
деформациям различной интенсивности. При этом 
практически во всех регионах имеют место как 
напряжения сжатия, так и напряжения растяже
ния, что является исключительно важной особен
ностью строения многих участков океанического 
ложа [7 -9 ]. Тектоническая расслоенность пред
полагает дифференцированное движение плас
тин и блоков земной коры и образование зон сжа
тия и растяжения [7-9].

Отмечается общность и взаимосочетание (син
хронность) главнейших тектонических событий 
в литосфере северо-восточной части Индийского 
океана для позднемелового, эоценового и миоце
нового времени.

В заключение автор выражает признатель
ность академику Ю.М. Пущаровскому за полез
ные обсуждения и ценные замечания.

Работа выполнена при поддержке Российского 
фонда фундаментальных исследований (грант.).
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Intraplate Deformations in the Northeastern Indian Ocean 
(Data from Mascarenes-Australia Geotraverse)

A. I. Pilipenko
SPC “Yuzhmorgeologiya*Gelendzhik

New data on types and stages of tectonic deformations in the northeastern Indian ocean are obtained on the 
basis of seismic survey at the Mascarenes-Australia geotraverse. These deformations are exemplified by 
seismic images.
The regional unconformity surface in the North Australian basin is related to the Late Cretaceous phase of tec
tonic activity. The Eocene events were significant in the East Indian Ridge. The Late Cenozoic activation of 
fracture zones is notable in the West Australian basin. The main stages of deformations correspond to moments 
of continental collision and reorganization in the relative movements of oceanic plates.
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На примере сейсмофокальной зоны Камчатки апробируется качественный гидродинамический 
подход к интерпретации сейсмологических данных. В его рамках объясняются основные черты 
сейсмотектоники Камчатки: подобие механизмов очагов землетрясений на разных энергетических 
уровнях, взаимоортогональный характер смещений, латеральное чередование областей преоблада
ния сбросо- и взбросообразования. Особенности сейсмогенных движений региона объясняются ди
намическим сочленением пересекающихся надрегиональных потоков: Курило-Камчатско-Коряк
ского и Черско-Алеутского.

В разработке представлений о геодинамичес- 
кой природе современных тектонических процес
сов существенная роль принадлежит анализу и 
интерпретации сейсмологических данных, в том 
числе данных о механизмах очагов землетрясе
ний. Достоверность таких выводов во многом за
висит от принимаемой генетической модели сейс
мотектонического процесса, ситуация в этой об
ласти далека от однозначности [13, 15, 16]. При 
геодинамических построениях широко использу
ются модели упруго-хрупкого разрушения, ставя
щие в зависимость проявления сейсмичности от 
действия разноранговых полей тектонических на
пряжений [2, 7, 8, 18 - 20]. Трудности такого под
хода известны: несоответствие реальной геологи
ческой среды постулируемой квазиоднородной 
[15, 16], проблема передачи напряжений [10 - 12], 
несоответствие характера наблюдаемых упругих 
деформаций вблизи сейсмогенных разрывов тео
ретически предполагаемым [13], необоснован
ность понятия “иерархии” полей напряжений [20].

В статье на материалах по землетрясениям 
Камчатской сейсмоактивной области предлагает
ся альтернативный подход, базирующийся на кон
цепции тектонического потока [10]. В его основе 
лежат развиваемые Е.И. Паталахой представле
ния о сдвиговом ламинарном течении горных по
род по законам вязкой жидкости, как ведущем ме
ханизме деформационного структурообразования 
в земной коре [10 - 12]. В сейсмологических ис
следованиях аналогичный подход отражен в тео
рии сейсмического течения Ю.В. Ризниченко [14]. 
Однако, эти представления не нашли пока своего 
приложения в геодинамических исследованиях на 
базе данных по механизмам очагов землетрясений.

Под тектоническим потоком понимается об
ласть развития пространственно и кинематичес
ки организованных зон ламинарного сдвигового

течения, имеющих аномальные по отношению 
к соседним областям градиенты скорости. 
В работе используется упрощенная кинематиче
ская модель потока, тем не менее широко реа
лизуемая в природе. Она подразумевает единую 
или близкую направленность зон сдвигового те
чения -  субпараллельность отдельных сдвиговых 
пластин (рис. 1, 2). Структурным выражением ре
альных потоков, отвечающих данной модели, в 
геосинклинальных областях является феномен 
главной структурной триады -  параллельность в 
пределах значительных площадей ориентировок 
осевых поверхностей складок, кливажа и вязких 
разрывов [10, 12]. Основными параметрами, уп
равляющими процессом деформирования в рам
ках принятого подхода являются не величина и 
ориентировка главных нормальных напряжений, а 
направление потока, его отдельных струй, и харак
тер распределения скорости течения в нем [10].

Вариации интенсивности градиента скорости 
представляются ведущими в процессе формиро
вания иерархии тектонических движений. Так, 
пространственное сочетание значительных 
градиентов определит появление крупномас
штабных блоков, двигающихся автономно на сво
ем ранговом уровне. Внутри них менее интенсив
ные изменения скорости приведут к появлению 
соответствующих плоскостей скольжения мень
шего порядка и т.д. Соотношение эпюры скоро
стей с отвечающей ей картиной разноранговых 
сдвиговых смещений в тектоническом потоке по
казано на рис. 1. С другой стороны, нелинейный 
характер эпюры скорости (за счет вязкостной ин
версии и бифуркации сдвигового течения [12]), 
как явствует из рисунка, приведет к появлению 
разнонаправленных (взаимообратных) смещений 
на близпараллельных поверхностях в пределах 
единого потока. В качестве наиболее вероятного



Рис. 1. Схема соотношения эпюры скорости двумер
ного потока с характером возникающих в нем раз
рывных нарушений: а -  эпюра скорости неустойчиво
го (нелинейного) типа, характеризуемая колебаниями 
знака и интенсивности градиента скорости; б -  систе
ма разноранговых смещений как следствие градиента 
скорости.
1 - 3 -  иерархия разрывных смещений: 1 -  первого 
ранга, 2 -  второго ранга, 3 -  третьего ранга.

энергетического источника крупномасштабных 
сдвиговых течений (из-за неспособности среды 
передавать тектонические напряжения, предпо
чтительнее рассматривать действие массовых сил 
(гравитационных, инерционных), зависящих от 
плотностной неоднородности среды.

С установленных позиций обратимся к анализу 
сейсмотектонических движений в пределах сейс- 
мофокальной зоны (СФЗ) Камчатки. К настояще
му времени накоплен обширный фактический ма
териал, на основании которого неоднократно де
лались обобщающие выводы и построения [1 - 4,7, 
18,19]. Тем не менее, сейсмотектоника, а следова
тельно и геодинамика, этой ключевой в тектони
ческом плане области Земли, все еще остается 
проблемой, далекой от разрешения. Изучение

материалов предшествующих исследователей 
приводит к парадоксальному выводу. С одной 
стороны, детальное исследование проявлений 
сейсмогенных подвижек и восстановление на их 
основе полей тектонических напряжений приво
дит к исключительно сложной, почти хаотичес
кой, картине распределения напряжений [18], не 
отвечающей ни одной из общепринятых геомеха- 
нических схем для данного региона [18]. С другой 
стороны, более генерализованные обобщения 
приводят к выявлению устойчивых закономерно
стей в проявлении механизмов очагов камчатских 
землетрясений, которые не нашли до сих пор сво
его объяснения:

1. Устойчивые типы механизма очагов: с суб
широтной ориентировкой направления смещения 
(1 тип) и ортогональной ему субмеридиональной 
(2 тип) ([1], рис. 3, врезка).

2. Чередование вкрест простирания СФЗ со
гласных линейных подзон с преобладанием либо 
взбросовых, либо сбросовых смещений. В целом, 
сбросо-сдвиги превалируют в области глубоко
водного желоба, взбросо-сдвиги -  в прибрежной 
части склона дуги ([1,18], рис. 3).

3. Широкое проявление в пределах участков 
группирования землетрясений чередующихся во 
времени взаимообратных (сбросовых и взбро
совых) смещений. Например, афтершоковая по
следовательность Большого Камчатского земле
трясения 1952 г. [18].

4. Подобие механизмов очагов землетрясений 
на всех уровнях энергетического спектра [1].

Отметим вывод Л.М. Балакиной, согласно кото
рому в очагах сильнейших камчатских землетрясе
ний реализованными оказываются поверхности 
крутых взбросов, падающих в сторону океана. Дан
ный факт она трактует в пользу предположения, 
что в пределах СФЗ происходит крупномасштаб
ное сдвигание взбросового типа [4]. Развивая это 
предположение, рассмотрим устанавливаемые 
особенности сейсмотектоники в рамках модели 
тектонического потока.

Близпараллельное расположение плоскостей 
скольжения и неустойчивый характер изменения 
скорости в потоке приведут к двум очевидным 
для сейсмотектонических движений последстви
ям (рис. 1): однообразию в решениях механизмов 
очагов землетрясений на всех энергетических 
уровнях и взаимообратным типах подвижек. Это 
и фиксируется в действительности (см. выше 
пункты 3 и 4). Наличие линейно вытянутых вдоль 
СФЗ областей преимущественной концентрации 
взбросовых и сбросовых смещений можно объяс
нить особенностями распределения скорости те
чения вкрест СФЗ (рис. 2).

Вывод о совместном проявлении в пределах од
ного потока взаимообратных смещений дает воз
можность иначе взглянуть на проблему “прямых”



Рис. 2. Схематический разрез Камчатки, демонстрирующий механизм появления зон с преобладанием либо взбро- 
совых, либо сбросовых смещений, в нелинейном потоке с общей сбросовой компонентой. Наклонный характер пото
ка выбран с учетом дкнных Л.М. Балакиной [3,4] о реализуемых нодальных поверхностях в очагах сильных камчат
ских землетрясений.
Условные обозначения показаны на рис. 1.

и “обратных” механизмов очагов форшок-афтер- 
шоковых последовательностей (“нормальных” и 
“разгрузки” по [8], “развития” и “последействия” 
по [17]). Первые наследуют направление смеще
ния основного толчка, вторые имеют прямо про
тивоположное направление подвижки. В обоих 
случаях сохраняется идентичная ориентировка 
нодальных поверхностей. Их появление в рамках 
принятого подхода также объясняется неустой
чивым (нелинейным) характером течения среды 
в области очага.

Наличие повсеместных взаимоортогональных 
смещений (механизмы 1 и 2 типа) можно объяс
нить, переходя от двумерного изображения пото
ка к его трехмерному описанию. Логично допус
тить наличие выраженного градиента скорости 
течения как вкрест простирания СФЗ, так и вдоль 
нее. Так как и направление и градиент скорости 
течения являются определяющими для возника
ющих в результате тектонического течения сме
щений, то наличие градиента вдоль простирания 
потока приведет к смещениям в этом направле
нии по разрывам, перпендикулярным направле
нию простирания (рис. 4).

Итак, на основании принятой модели, прояв
ленные в пределах СФЗ Камчатки закономерные 
черты сейсмотектоники объясняются функцио
нированием неустойчивого сдвигового ламинар
ного потока. Предполагаемый характер неустой
чивого сдвигового течения вкрест простирания 
СФЗ (рис. 2), имеющий в целом суммарную сбро
совую компоненту -  один из возможных вариан
тов интерпретации. Вслед за Л.М. Балакиной [3],

можно предположить поток суммарного взбросо- 
вого типа. Однако, первый вариант лучше соот
ветствует рельефу и кажется предпочтительнее.

Предложенная выше интерпретация сейсмо- 
генных движений Камчатки опирается на статис
тически обобщенные черты сейсмотектоники. 
Обратимся к более конкретным данным, что поз
волит уточнить рабочую гипотезу и расширить 
представление о характере протекания процесса. 
Ниже детально рассматриваются особенности 
сейсмотектонического процесса Камчатки в пре
делах структурно обособленной верхней (до 60 км) 
части СФЗ, в которой регистрируется подавляю
щее большинство землетрясений. Данные о дина
мике сейсмичности и механизмах очагов земле
трясений за период с 1969 по 1988 годы брались из 
ежегодников “Землетрясения в СССР”.

В работах предшественников не раз отмеча
лась ярко выраженная неоднородность проявле
ния сейсмичности в пределах СФЗ, фиксируемая 
максимумами и минимумами сейсмической ак
тивности [1, 18, 19]. Анализ структуры эпицент- 
рального поля и механизмов формирования от
дельных максимумов сейсмичности приводит к 
выводу, что характер группирования землетрясе
ний имеет закономерные черты [20]. Это 
выражается в обособлении в пределах СФЗ зон 
пространственного (рои) и пространственно-вре- 
меннбго (форшок-афтершоковые последователь
ности) группирования землетрясений (рис. 3). Пер
вые примыкают к береговой линии Камчатки, 
вторые проявляются в восточной прижелобовой, 
части СФЗ. Такое распределение максимумов



Рис. 3. Схема, отображающая структуру и кинематику сейсмофокальной зоны Камчатки (по данным ежегодника 
“Землетрясения в СССР” за 1979 - 1988 гг.).
На врезке показаны “средние” механизмы камчатских землетрясений (по В.Н. Аверьяновой [1], здесь и далее верхняя 
полусфера). 1 -  нодальные плоскости, 2 -  кинематическая плоскость и векторы подвижки (равновероятны как взбро
со-сдвиговые так и сбросо-сдвиговые смещения).
1 - 2 -  кинематические плоскости и векторы подвижки с различной компонентой смещений: 1 -  со сбросовой, 2 -  со 
взбросовой; 3 - 4 -  максимумы сейсмичности, обусловленные: 3 -  пространственно группирующимися землетрясени
ями, 4 -  форшок-афтершоковыми последовательностями; 5 -  участки рассеянной сейсмичности; 6 -  изобата; 7 -  бере
говая линия Камчатки.
Цифрами на схеме пронумерованы участки сейсмофокальной зоны, для которых показана кинематика смещений.
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Рис. 4. Схемы, отображающие кинематику терхмерных потоков на сфере посредством кинематических плоскостей 
смещений. Заглавными буквами обозначены типы потоков: а -  вертикальный, б -  горизонтальный, в -  наклонный. 
Слева располагается блок-диаграмма потока и эпюра скорости с двумя ортогональными направлениями, справа -  со
ответствующая стереограмма (верхняя полусфера).
1 -  эпюра скорости, 2 -  относительные перемещения блоков в потоке, 3 -  выход вектора направления потока на по
лусферу, 4 -  кинематические плоскости и векторы смещения.



сейсмичности различной природы можно трак
товать как результат возрастания реологичес
кой прочности (энергоемкости) среды в направ
лении от вулканической дуги в сторону океаниче
ской плиты. Оно аналогично выявленному ранее 
Л.А. Мишариной и А.В. Солоненко характеру 
группирования землетрясений Байкальской рифто- 
вой зоны [9]. Значительные пространства в восточ
ной части СФЗ занимают участки рассеянной сейс
мичности. С учетом данных Л.М. Балакиной [4], эти 
участки можно трактовать как зоны фоновой 
сейсмичности очагов сильнейших камчатских зем
летрясений, находящихся в стадии подготовки.

На рис. 4 б в стереографической проекции по
казаны смещения в очагах группирующихся и 
рассеянных землетрясений. К сожалению, эти 
данные не позволяют однозначно восстанавли
вать кинематические характеристики потока в 
силу неоднозначности выбора реализованной но- 
дальной поверхности. Однако, определенное 
представление можно получить, если воспользо
ваться понятием кинематической плоскости [6]. 
Последняя перпендикулярна нодальным поверх
ностям и совпадает с вектором подвижки, харак
теризующим, в нашем случае, направления тече
ния в сейсмогенерирующем объеме. Нетрудно 
понять, что кинематическая плоскость совпадает 
также с градиентным направлением потока. 
Принципы использования кинематической плос
кости для восстановления потока проиллюстри
рованы на рис. 4: три случая разнонаправленных 
идеализированных* тектонических потоков с 
двумя ортогональными градиентными направле
ниями. Для каждого в стереографической проек
ции показаны вектора реализуемых в процессе 
течения смещений и соответствующие данному 
потоку две системы кинематических плоскостей. 
Последние пересекаются в точке выхода на полу
сферу вектора направления течения. Таким 
образом, для рассмотренных идеализированных 
потоков использование кинематической плоско
сти совместно с данными о векторах смещений 
позволяет однозначно восстанавливать их кине
матические характеристики.

Обратимся к изображенным на рис. 3 наблю
денным данным. В стереографической проекции 
показаны смещения в очагах землетрясений, отно
сящихся к различным участкам СФЗ. Для каждого 
механизма очага изображена кинематическая пло
скость с двумя равновероятными векторами по
движек. Отметим основные закономерности. Для 
большинства участков отчетливо устанавлива
ются две группы близортогональных кинемати
ческих плоскостей, ориентированных субширот
но и субмеридионально (в ряде случаев ориенти
ровка меняется на северо-западную и северо- 
восточную). Этот факт отражает наличие обсуж

* Направления течения и градиентов скорости не изменяются.

давшихся выше двух устойчивых типов камчат
ских землетрясений и, следовательно, под
тверждает выводы В.Н. Аверьяновой [1]. Также 
подтверждается преобладание механизмов сбро
сового типа в восточной части СФЗ, в районе глу
боководного желоба (рис. 3, участки №№ 9, 10), и 
взбросовых -  в западной части СФЗ, вблизи бере
говой линии (рис. 3, участки №№ 1 - 4).

Что касается расположения кинематических 
плоскостей и векторов подвижек, характеризую
щих кинематику сейсмотектонического течения, 
то, как и следовало ожидать, картина достаточно 
сложная. Широкий разброс в ориентировках плос
костей и положениях векторов даже для простран
ственно локализованных участков (№№ 2, 3, 4) 
говорит о том, что течение является пространст
венно и во времени неустойчивым. Это не проти
воречит сделанному выше предположению о суб
вертикальном характере потока. В пользу него 
говорит, во-первых, отсутствие пологих кинема
тических плоскостей, являющихся необходимым 
атрибутом горизонтального потока (рис. 4 б); во- 
вторых, широкое присутствие в механизмах оча
гов векторов подвижек, отвечающих субверти
кальным нодальным плоскостям. В последнем 
случае единственным исключением, пожалуй, 
являются механизмы второго участка, располага
ющегося юго-восточнее мыса Шипунского, для 
которых почти все нодальные плоскости накло
нены под 40° - 60° к горизонту. Следовательно, 
здесь можно говорить о наклонном течении.

Наблюдаемый разброс ориентировок течения 
на детальном уровне может быть результатом 
местных локальных отклонений, вызванных не
однородностью среды от общего направления по
тока, устойчивого в региональном масштабе. 
Так, если допустить, что отклонение от основного 
(вертикального) направления составляет не бо
лее 25°, то результирующая кинематическая кар
тина течения, отраженная на стереограмме, при
мет довольно сложный вид (рис. 5). Сравнение 
данной номограммы с натурными стереограмма
ми показывает, что подавляющее большинство 
механизмов очагов Камчатки может быть апп
роксимировано моделью субвертикального пото
ка, испытывающего местные вариации в направ
лении течения в пределах 25° - 30°, если допус
тить, что реализуются именно субвертикальные 
нодальные плоскости.

Более точное решение вопроса о характере 
сейсмотектонических движений может быть сде
лано в результате детальных исследований с ис
пользованием данных о реализуемых нодальных 
поверхностях. Поэтому принимаемое здесь пред
положение о вертикальности потока носит гипо
тетический характер и в ходе дальнейших иссле
дований может быть пересмотрено.



Рис. 5. Номограмма, показывающая допустимые по
ложения кинематических плоскостей и векторов сме
щений в субвертикальном тектоническом потоке с 
максимальной величиной отклонения от вертикаль
ного направления течения в 25°.
Условные обозначения соответствуют показанным 
на врезке рис. 3.

Отметим еще одну существенную особенность 
механизмов очагов землетрясений, проявленную 
в пределах СФЗ Камчатки. Как следует из рис. 3, 
смещения первого типа (субширотные), преобла

дают на флангах рассматриваемой территории, 
тогда как субмеридиональные превалируют в 
центральной части. Особенно отчетливо это 
выражено в прибрежной зоне. Трактуя причину 
преобладания одних направлений смещения над 
другими как следствие неравномерности измене
ния скорости течения в каждом из двух взаимоор- 
тогональных направлений, можно сделать вывод, 
что в пределах центрального участка более ин
тенсивным является субмеридиональный гради
ент скорости, тогда как на флангах более 
выражены изменения скорости в субширотных 
направлениях. Подразумевая под тектоническим 
потоком, вслед за Е.И. Паталахой [10], плито
образное тело, у которого градиент скорости 
вкрест простирания существенно превосходит та
ковой вдоль него, можно заключить, что наблю
даемая смена направлений максимального и 
минимального градиентов позволяет говорить о 
самостоятельном тектоническом потоке в цент
ральной части СФЗ, ориентированном вкрест 
простирания Камчатки.

Таким образом, в пределах исследуемой тер
ритории фиксируется зона динамического сочле
нения двух тектонических потоков, имеющих 
вероятно, надрегиональных характер. В пользу 
последнего говорит тот факт, что область сочле
нения и направления простирания данных пото
ков совпадают с областью пересечения двух 
структурных элементов планетарного масштаба: 
Курило-Камчатской и Алеутской линеаментных

Рис. 6. Блок-диаграмма, иллюстрирующая модель сейсмотектонического процесса Камчатки с точки зрения концеп
ции тектонического потока.
1 -  относительные блоковые движения в потоке; 2 -  первичная осадочная слоистость горных пород; 3 -  вязкий кли
важ, результат приразломного смятия пород вследствие вязкого течения (по Е. И. Паталахе [10]).



систем. Можно предполагать; что в особенностях 
сейсмотектонического процесса Камчатки отра
жена динамика становления структуры современ
ного аналога зон торцового сочленения -  облас
тей пересечения разнонаправленных складчатых 
ветвей, широко представленных в структуре 
складчатых поясов Земли. В качестве примеров 
можно привести сочленение Пай-Хоя и Полярно
го Урала, хребтов Черского и Полоусного и так 
далее.

Изложенные выше варианты интерпретации 
сейсмотектонических движений в пределах СФЗ 
Камчатки представлены в виде схематизирован
ной блок-диаграммы (рис. 6). Связанный с отно
сительными блоковыми смещениями складчато
разрывный парагенезис, включающий разлом- 
ные швы, вязкий кливаж и “собранные” в складки 
слои [10] приобретает наложенный характер пе
ресекающейся складчатости практически одно
временно, в ходе одного этапа деформаций. Дан
ный вывод имеет принципиальное значение для 
структурного анализа. Повсеместно встречаемые 
в складчатых областях сложные пересекающиеся 
типы складок, сопровождающиеся двумя и более 
системами кливажа, и трактуемые обычно как 
результат наложения разновременных этапов де
формаций, в свете вышесказанного теряют свою 
однозначность. Структуры наложенного типа, 
по-видимому, могут быть результатом одного 
этапа деформаций, обусловленного функциони
рованием единого тектонического потока или пе
ресечением двух разнонаправленных потоков.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
В статье суммированы и рассмотрены с пози

ций концепции тектонического потока законо
мерные черты сеймотектоники Камчатской зоны 
и предложена качественная модель современного 
тектонического развития этого региона. Не пре
тендуя на однозначность выводов, автор попы
тался на конкретном примере рассмотреть круг 
возможностей и проблем, возникающих с ис
пользованием в сейсмотектонике гидродинами
ческого подхода к изучению и описанию текто
нических деформаций [10 - 12]. Интерпретация 
сейсмотектонических движений как следствия 
сдвигового ламинарного течения среды по зако
нам вязкой жидкости (в рамках модельного при
ближения) позволяет получить нетривиальные 
выводы относительно геодинамики современных 
и древних подвижных областях Земли. Так, за 
внешне сложным и неоднозначным характером 
сейсмогенерирующих движений Камчатки мож
но рассмотреть достаточно простые в региональ
ном плане черты функционирования крутопада
ющих тектонических потоков.
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A qualitative hydrodynamic approach in interpretation of seismological data is tested using the Kamchatka seis
mic zone as an example. Basic features of Kamchatka siesmotectonics such as the earthquake mechanical si
militude at different energy levels, orthogonal style of displacements, and lateral alternation of zones dominated 
by normal and reverse faults, are explained in the light of suggested approach. It is inferred that seismogeneous 
movements in the region are related to the dynamic intersection of the Kuril-Kamchatka and Aleutian tectonic 
flows of a superregional rank.
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Беломорская тектоническая зона сформировалась в позднем архее в результате регионального по- 
кровообразования и высокобарического метаморфизма, наложившихся на Карельскую гранит-зе- 
ленокаменную область. Покровы местами надвинуты на край гранит-зеленокаменной области, ме
стами пододвинуты под него. В последнем случае край гранит-зеленокаменной области сам оказы
вается в аллохтонном залегании и принимает участие в строении покровно-складчатого 
сооружения.

ВВЕДЕНИЕ

Проблема соотношения Беломорской текто
нической зоны с Карельской гранит-зеленока
менной областью -  в старом понимании соотно
шение беломорид с карелидами -  многие десяти
летия занимала умы геологов-докембристов, в 
разные годы разными исследователями решалась 
по-разному и, безусловно, относится к числу фун
даментальных проблем раннедокембрийской тек
тоники Балтийского щита [5, 8,12,17,22,26 и др.]. 
Обращение к этой проблеме на новом уровне на
ших знаний ставило своей целью, прежде всего, 
поиски оптимальных путей интерпретации тех 
латеральных структурно-метаморфических не
однородностей, которые возникают в зонах со
членения гранит-зеленокаменных и гранулит- 
гнейсовых областей. Для этого на первой стадии 
исследования требовались не столько новые 
идеи, сколько достоверная геологическая и, в 
первую очередь, структурная информация.

Исследования выполнялись на основе методи
ки, отработанной на многих геологических объек
тах [20] и включающей, прежде всего, структурное 
картирование опорных участков, что в сочетании 
с анализом многочисленных опубликованных и 
фондовых картографических материалов позво
лило составить карту Северо-Западного Бело- 
морья и примыкающей части Карельской гранит- 
зеленокаменной области масштаба 1 : 200000, 
использованную в дальнейшем при составлении 
Тектонической схемы Беломорско-Лапландской 
коллизионной зоны (рис. 1). Изучаемые комплек
сы дифференцировались на стратифицирован
ные (супракрустальные), то есть сохраняющие 
реликты слоистости и иные признаки осадочных 
или вулканогенных пород, и нестратифицирован

ные -  тоналитовые и другие ортогнейсы, а также 
различные по составу сланцы и амфиболиты, 
развившиеся по интрузивным породам.

ВАЖНЕЙШИЕ СТРУКТУРНЫЕ 
И ВЕЩЕСТВЕННЫЕ ОСОБЕННОСТИ 

БЕЛОМОРСКОЙ ТЕКТОНИЧЕСКОЙ ЗОНЫ
Практически во всех разрезах, построенных 

для разных частей Беломорской зоны (рис. 2), 
устанавливается если не строгое чередование, то, 
по крайней мере, присутствие как стратифициро
ванных, так и нестратифицированных комплек
сов, что свидетельствует о том, что эти разрезы 
нельзя рассматривать в качестве стратиграфиче
ских. О стратиграфии можно говорить только в 
отношении внутреннего содержания стратифици
руемых комплексов. По вещественному составу и 
возрастному положению (с позиции циклично
сти) стратифицированные образования в первом 
приближении сопоставимы с лопийским струк
турным ярусом, а нестратифицированные -  с ин- 
фракрустальным комплексом основания гранит- 
зеленокаменной области или с гранитоидами, 
возникшими при ремобилизации последних и из 
более сложных источников в постлопийское вре
мя. Но если в гранит-зеленокаменной области ло- 
пийские (позднеархейские) образования выпол
няют протяженные зеленокаменные пояса, ло
кальные синформы (зеленокаменные троги) или 
их фрагменты, чередуясь с гранитоидными ареа
лами разной морфологии, то в Беломорской зоне 
и лопийский, и инфракрустальный комплексы за
легают в виде крупных картирующихся как сви
ты пластообразных тел (см. рис. 1, 2).

Наконец, в Беломорской тектонической зоне, 
в отличие от зеленокаменной области, система
тически приходится сталкиваться с аномальной
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Рис. 1. Тектоническая схема Беломорско-Лапландской коллизионной зоны. Составили Ю.В. М иллер, Р.И. М илькевич 
при участии А .Б /В ревского  с использованием материалов ИГГД РА Н , ИГ К арельского Н Ц  РА Н , ГИ К ольского Н Ц  
РА Н , ПГО  “С Е В ЗА П Г Е О Л О Г И Я ”.
1 - 1 9 - К А РЕ Л ЬС К А Я  П Л И ТА . 1 - 5 - К А РЕ Л ЬС К А Я  ГРА Н И Т -ЗЕ Л Е Н О К А М Е Н Н А Я  О БЛ А С Т Ь : 1 - людиковий, 
ливвий нерасчлененные: базальты , плагиоклаз-хлоритовые сланцы с графитом, магнетитом, шунгитом, туф оалевро-

3 2литы, конгломераты ( P R j); 2 -  ятулий: кварцитопесчаники, базальты , алевролиты, конгломераты , доломиты ( P R j);
5-сумий: метаморфизованные вулканиты основного, среднего, кислого составов, конгломераты, песчаники, аркозы  
(PR  J ); 4 -  л опий: гранатовые, иногда диопсидсодержащие плагиоамфиболиты по толеитовым базальтам, ассоцииру
ющие с телами ультрабазитов и коматиитов, амфибол-биотитовые, биотитовые, гранат-биотитовые гнейсы по вул
канитам сред него-кисл ого состава, песчаникам и грауваккам, кварциты, ж елезисты е кварциты (AR2); 5 -  комплекс 
основания: биотитовые, амфибол-биотитовые, эпидот-биотитовые тоналито-гнейсы, кварцевые метадиориты, скиа- 
литы плагиоамфиболитов, иногда диопсидсодержащих (ARj). 6 - 1 9  -  БЕЛ О М О РС К А Я  ЗО Н А : 6 - 1 5  -  Беломорская 
система тектонических покровов: 6 -  Ориярвинский покров: биотитовые, амфибол-биотитовые, иногда гранат-био
титовы е тоналито-гнейсы (ARj) с телами чарнокитов (AR2), скиалитами и линзами мигматизированных диопсид-пла- 
гиоклазовых ортоамф иболитов (ARj); 7 -  Керетский покров: биотитовые, амфибол-биотитовые, биотит-эпидотовые 
тоналито-гнейсы (ARj) со скиалитами мигматизированных амфиболовых и диопсид-эпидот-амфиболовых ортослан
цев (ARj); 8 -10  -  Хетоламбинский покров: 8 -  биотитовые, реже гранат-биотитовые, гранат-биотит-амфиболовые 
тоналито-гнейсы (ARj) со скиалитами амфиболовых, диопсид-эпидот-амфиболовых ортосланцев (ARj), 9 -то н ал и то - 
гнейсы (ARj), инъецированные согласными телами (силлами) гранатовых габбро-амфиболитов (AR2), 10 -  ф рагм ен
ты стратифицируемых образований варьирующего состава (AR2?); 11,12 -  Чупинский покров: 11 -  лейкократовы е 
гранат-биотитовые, биотитовые, гранат-амфиболовые, часто мусковит- или дистенсодержащие гнейсы с согласными 
телами поздних тоналитов, горизонтами и линзами амфиболитов (AR2?), 12 -  биотитовые, амфибол-биотитовы е гней
сы и гранито-гнейсы, согласные тела амфиболитов (AR2?); 13 -  Ковдозерский покров (край гранит-зеленокаменной об
ласти в аллохтонном залегании): биотитовые, амфибол-биотитовые тоналито-гнейсы (ARj), иногда биотитовые, дис- 
тен-гранат-биотитовые гнейсы (в составе Дол^ановской тектонической пластины -  AR2?), тела глубоко измененных 
диопсидсодержащих плагиоамфиболитов (ARj); 14 -  майозерский комплекс (парааллохтон): гранат-диопсидовые пла
гиоамфиболиты с реликтами подушечных текстур, горизонты гранат-биотитовых гнейсов (AR2); 15 -  каликорвинский 
комплекс (условный автохтой): гранатовые плагиоамфиболиты иногда с диопсидом, горизонты биотитовых, гранат- 
биотитовых, двуслюдяных гнейсов, иногда дистен- или силлиманитсодержащих (AR2). 16 -19  -  Лапландская система 
тектонических покровов: 1 6 - 1 8 -  Риколатвинский покров: 16 -  верхняя часть -  биотит-амфиболовы е и амфибол-би
отитовые гнейсы (AR2?), 17 -  средняя часть -  гранодиорито- и тоналито-гнейсы (ARj?), 18 -  нижняя часть -  биотит-ам
фиболовы е и амфиболовы е тоналито-гнейсы (ARj) со скиалитами амфиболовых и диопсид-амфиболовых ортослан
цев (ARj?) и телами гранатовых плагиоамфиболитов, реж е -  гранат-диопсидовых и гранат-биотитовых гнейсов (AR2?); 
19 -  Корватундровский покров: сумийские вулканиты основного и среднего составов, метапесчаники, конгломераты
(PR[), лопийские образования -  биотитовые, амфибол-биотитовые, двуслюдяные гнейсы по вулканитам среднего- 
кислого состава, песчаникам, гранатовые плагиоамфиболиты по вулканитам основного состава, метабазиты и ульт- 
рабазиты, линзы и горизонты конгломератов (AR2), тоналито-гнейсы (ARj). КОЛЬСКАЯ ПЛИТА. Лапландская сис
тема тектонических покровов: 20 -  Лапландский покров: двупироксеновые и гранат-пироксеновые ортосланцы и ам
фиболиты, эклогитоподобные породы, глиноземистые и гранатовые гнейсы, прослои пироксен-плагиоклазовых 
сланцев (AR2?). 21-25- Интрузивные комплексы (в скобках установленный или предполагаемый возраст в млн. лет): 
21 -  свекофеннский (1800) -  существенно микроклиновые граниты, 22 -  нотозерский (1950) -  верлиты, гипербазиты, 
габбро, 23 -  “поздние друзиты” (2450 - 2350) -  габбро, нориты, лерцолиты, габбро-анортозиты, 24 -  олонгский (2450) -  
расслоенные габбро, нориты, габбро-анортозиты, 25 -  топозерский, поньгомнаволокский, пажминский, тавозерский 
(2720 - 2650) -  гиперстеновые кварцевые диориты, гиперстеновые плагиограниты (эндербиты, чарнокиты). 26-30-  
структурные обозначения: 26, 27 -  региональные сместители, ограничивающие покровы: 26 -  позднеархейские, 27 -  
раннепротерозойские, 28 -  разломы, 29 -  граница Шуркина-Кратца между Карельским и Беломорским геоблоками,
30 -  граница между К арельской гранит-зеленокаменной областью  и Беломорской тектонической зоной. Н а врезке:
31 -  чехол Русской плиты; 52,33 -  Карельская плита: 52 -  Карельская гранит-зеленокаменная область, 55 -  Беломор
ская тектоническая зона; 34 -  Кольская плита: а -  Центральнокольский блок, а' -  Колвицкий аллохтон (фрагмент а), 
б -  Мурманский блок, в -  Печенга-Имандра-Варзугский зеленокаменный пояс. Цифры в кружках: 1 - 8 -  опорные уча
стки: 1 -  Зареченск, 2 -  Толванд, 3 -  Серяк, 4 -  Кереть-Энгозеро, 5 -  Ёна, 6 -  Воче-Ламбина, 7 -  Корватундра, 8 -  
Нижняя Охта; 9 - 17 -  локальные структуры: 9 -  Неблагорская, 10 -  Солнечногубская, 11 -  Колвицкая, 12 -  Волчье- 
тундровская, 13 -  Нотозерская, 14 -  Кукасозерская, 15 -  Керетский зеленокаменный пояс, 16 -  Панакуолоярвинская, 
17 -  Лехтинская; 18 - 20 -  фрагменты лопийских образований среди гранито-гнейсов Хетолабминского (18, 19) и Ри- 
колатвинского (20) покровов: 18 -  район д. Поньгома, 19 -  на участке Княжая-Валасис ручей, 20 -  район Широкой 
Салмы. I - Г-IV - IV -  разрезы, изображенные на рис. 2.

структурной ситуацией, когда лопийские образо
вания оказываются перекрытыми тоналито- 
гнейсами инфракомплекса. Такая ситуация 
выступает особенно отчетливо в ядрах крупных 
антиформ, где обнажаются не самые древние, что

было бы естественно, а самые молодые, лопий
ские, породы, тогда как крылья сложены порода
ми инфракомплекса. Нами установлены и закар
тированы три такие антиформные синклинали: 
Каликорвинская, Толвандская и Серякская (рис. 3,



Рис. 2. Разрезы  Беломорской тектонической зоны и краевой части гранит-зеленокаменной области (положение раз
резов см. на рис. 1).
1 -  Долмановская тектоническая пластина в составе Ковдозерского покрова: слоистые биотитовые, гранат-биотито- 
вые, иногда дистенсодержащие гнейсы; 2 -  гранатовые габбро-амфиболиты  лопия; 3 -  комплекс основания гранит- 
зеленокаменной области и Ковдозерский покров нерасчлененные: биотитовые и биотит-амфиболовы е тоналито- 
гнейсы со скиалитами глубоко измененных плагиоамфиболитов. О стальные условные обозначения см. на рис. 1. 
Здесь и далее вертикальный масш таб соответствует горизонтальному.

4, 5, см. 1, 2, 3 на рис. 1). В некоторых случаях 
образования, слагающие ядра антиформ, оказы
ваются не только более молодыми, но и слабее 
метаморфизованными, чем перекрывающие их 
гранито-гнейсы.

Такие “аномальные” ситуации, как и другие 
важнейшие особенности строения Беломорской 
зоны, находят объяснение с позиции покровной 
тектоники. Действительно, в свете полученной 
информации, традиционно выделявшиеся в со
ставе беломорского комплекса “свиты”, такие, 
как чупинская, хетоламбинская, керетская и др., 
не могут быть членами единой стратиграфичес
кой серии, поскольку в совокупности образуют 
“переслаивание” разновозрастных стратифици
рованных (супракрустальных) и нестратифици- 
рованных (инфракрустальных) образований, и в 
рамках такого “переслаивания” первые оказыва
ются перекрытыми вторыми. Подобно тому, как 
в фанерозойских сооружениях разрезы с ано
мальной последовательностью фаунистически 
охарактеризованных толщ находят объяснение 
только с позиции покровной тектоники, так и 
выделяющиеся в Беломорской зоне крупные эле
менты разреза должны рассматриваться как тек
тонические покровы, пластины, выходы условно
го автохтона, прошедшие различный путь струк
турных и метаморфических преобразований к 
моменту вовлечения в покровное сооружение, а

потом неоднократно совместно дислоцирован
ные и метаморфизованные.

Помимо этих самых общих и самых веских 
аргументов в пользу покровного строения Бело
морской тектонической зоны, можно привести и 
другие. К ним относятся прежде всего различного 
типа структурные несогласия между элементами 
аллохтона, аллохтоном и автохтоном или услов
ным автохтоном. Так, например, Чупинский по
кров в Серякской антиформе (см. 3 на рис. 1) за
легает на гранито-гнейсах, слагающих верхнюю 
часть Хетоламбинского покрова, а в 100 км юж
нее, в районе Энгозера (см. 4 на рис. 1), -  на амфи
болитах майозерского комплекса. Сами майозер- 
ские амфиболиты несогласно перекрывают ин
фракомплекс и лопийские образования краевой 
части гранит-зеленокаменной области. Такие 
примеры можно приумножить. Еще чаще встре
чаются несогласия другого типа, которые не по
лучают картографического выражения: просто в 
соприкосновение приведены комплексы, про
шедшие разную структурно-метаморфическую 
историю.

Региональные сместители, ограничивающие 
покровы, в отличие от стратиграфических и ин
трузивных контактов, обладают некоторыми 
специфическими структурными особенностями. 
По ним наблюдается интенсивное рассланцевание, 
что одновременно приводит к двум эффектам.



Рис. 3. Геологическая карта участка Зареченск (см. рис. 1). Составлена авторами при участии В.И. Актанова.
1 -  кумжаозерский комплекс (лопий): биотитовые, биотит-амфиболовые, гранат-биотитовые гнейсы, иногда дистен- 
и силлиманитсодержащие, с горизонтами гранатовых амфиболитов; 2 -  каликорвинский комплекс (лопий); гранато
вые плагиоамфиболиты с горизонтами биотитовых, гранат-биотитовых, двуслюдяных гнейсов, иногда дистен- или 
силлиманитсодержащих; 3 -  лопийские габбро-амфиболиты; 4 -  долопийские ортоамфиболиты; 5 -  региональные 
сместители, ограничивающие тектонические покровы; 6 -  обобщенные элементы залегания сланцеватости; 7 -  Ков- 
дозерский разлом. Остальные условные обозначения см. на рис. 1.

Во-первых, в зоне контакта структурные формы, 
предшествовавшие покровообразованию, снача
ла в большей или меньшей степени затушевыва
ются, а в пределе, в непосредственной близости 
от сместителя, полностью утрачиваются, т.е.

осуществляется “потеря структурной памяти”. 
Во-вторых, сланцеватая текстура, развивающаяся 
строго параллельно сместителю, приводит (в мас
штабе обнажения или группы обнажений) к види
мости совершенно согласных соотношений между



Рис. 4. Геологическая карта участка Толванд (см. рис. 1). Составлена авторами при участии С.А. Каргополова; цифры 
в кружках объяснены в тексте.
1 -  гранатсодержащие турмалиновые граниты; 2 -  реликты ассоциаций гранулитового метаморфизма. Остальные ус
ловные обозначения см. на рис. 1, 2, 3.

комплексами, даже в тех случаях, когда структур
ное несогласие между ними фиксируется карто
графически. Такая картина, в частности, наблю
далась на участках Зареченск и Толванд.

Региональные сместители в обнажениях выгля
дят как резкие, часто прямолинейные, реже де
формированные в складки контакты между сопря
женными комплексами, обычно без существенной 
бластомилонитизации (последняя в Беломорье 
чаще всего свекофеннская). В большинстве случа
ев сместители непосредственно не наблюдаются, 
поскольку залечены поздними тоналитами, про
дуктами ультраметаморфизма, а иногда контроли
руют пространственное распределение поздних

друзитов. Последнее важно в методическом отно
шении для диагностики региональных сместителей, 
особенно в тех случаях, когда по ним приведены в 
соприкосновение гранито-гнейсовые комплексы и 
другие признаки сместителей отсутствуют. Не ме
нее важно и другое: такой контроль свидетельст
вует о том, что во время внедрения поздних друзи
тов, возраст которых оценивается в интервале 
2450 - 2350 млн. лет [10], региональные сместите
ли уже существовали.

В последние годы к представлению о значи
тельной роли линзовидно-чешуйчато-складча- 
тых структур, надвигов или тектонических по
кровов в строении, по крайней мере, отдельных



Рис. 5. Геологическая карта участка Серяк (см. рис. 1). Составлена авторами при участии О.М. Пупкова и Й. Х ока с 
использованием материалов [3] и др. 1 -  порфиробластические плагио-микроклиновые граниты (2400 млн. лет); 2 -  
локально проявленный гранулитовый метаморфизм в районе Тупой губы оз. Ковдозера. О стальные условные обозна
чения см. на рис. 1, 2.

фрагментов Беломорской тектонической зоны 
пришли многие исследователи [1, 4, 6, 14, 16, 23]. 
Между тем такого рода представления до сих пор 
находили ограниченное подтверждение.

Покровно-складчатая структура, другие 
структурные и вещественные особенности Бело
морской тектонической зоны видны на примере 
опорных участков.

ГЕОЛОГИЯ ОПОРНЫХ УЧАСТКОВ
Из многих опорных участков (на рис. 1 показа

ны не все), закартированных в масштабе 1: 25000 
и 1 : 50000 с детализацией отдельных фрагментов 
структуры до масштаба 1 : 10000, представляется 
возможным кратко рассмотреть три, отвечаю
щие Каликорвинской, Толвандской и Серякской 
антиформным синклиналям, которые в условиях 
Беломорской тектонической зоны выступают в 
роли индикаторов покровной структуры.

У ч а с т о к  З а р е ч е н с к  (см. рис. 3) в геоло
гическом отношении отвечает Каликорвинской 
антиформе, ядро которой сложено одноименным 
комплексом, сопоставимый ро вещественному 
составу с лопийскими образованиями кранит-зе- 
ленокаменной обл.асти. Это гранатовые и гранат- 
диопсидовые амфиболиты, местами обнаружива
ющие слоистую текстуру, с подчиненными гней

совыми горизонтами. Установленный РЪ-РЬ 
термоионным методом возраст циркона из гра
натовых амфиболитов -  2780 ± 100 млн. лет пра
вомерно рассматривать как время проявления 
высокобарического метаморфизма (Г = 650°С, 
Р = 8.5 кбар), синхронного с покровообразова- 
нием1. Характерно отсутствие или очень слабое 
проявление мигматизации, особенно в восточной 
части участка, где она не проявлена даже в гней
совых горизонтах.

Крылья антиформы сложены неоднократно 
мигматизированными преимущественно тонали- 
товыми гнейсами Ковдозерского покрова с плас
тообразными и линзообразными телами глубоко 
измененных и интенсивно мигматизированных 
долопийских ортоамфиболитов, циркон из ко
торых дал возраст 2880 ±10 млн. лет (РЬ-РЬ тер
моионный метод). В ковдозерских гранито-гней- 
сах сохранились складки, предшествовавшие 
ребольским деформациям. Одна из них, маркиру
ющаяся древними ортоамфолитами, закартиро
вана в западной части участка (см. 1 на рис. 3). Пе- 
риклинальное замыкание однозначно устанавли
вается в центральной части участка, где ядро 
антиформы, сложенное каликорвинскими амфи-* 
болитами, погружается под углами 10° - 25° под

1 Ц ифры  РЬ-РЬ термоионного метода, а такж е РТ условия 
метаморфизма здесь и далее приведены по данным [13].



гранито-гнейсы Ковдозерского покрова (см. 2 на 
рис. 3). В восточном и западном направлениях ан
тиформа постепенно становится более сжатой, в 
пределе -  изоклинальной, утрачивает характер
ные структурные признаки и прослеживается в 
виде псевдомоноклинали, переработанной нало
женными складками.

В южном крыле антиформы на гранито-гней- 
сах Ковдозерского покрова располагается Кум- 
жаозерская синформа (см. 2 на рис. 3), выполнен
ная кумжаозерским (лопийским) комплексом: 
биотитовыми, биотит-амфиболовыми, гранат- 
биотитовыми гнейсами, иногда дистен- и силли
манитсодержащими, с не выдержанными по про
стиранию мощными горизонтами гранатовых 
амфиболитов. Метаморфизм аналогичен уста
новленному для каликорвинского комплекса. Со
отношения кумжаозерского супракрустального 
комплекса с подстилающими гранито-гнейсами 
неоднозначны. Мощный горизонт гранат-биоти- 
товых и биотитовых гнейсов, залегающий в осно
вании разреза на западном замыкании Кумжао- 
зерской синформы, в восточном направлении 
быстро утоняется, превращается в цепочку мало
мощных линз, наконец полностью выклинивает
ся, и в непосредственное соприкосновение с 
гранито-гнейсами приходят залегающие гипсоме
трически выше гранатовые амфиболиты, отвеча
ющие по составу толеитовым базальтам. Такой 
контакт допустимо рассматривать как стратигра
фический, отражающий фациальную изменчи
вость, характерную для терригенно-вулканоген- 
ных комплексов; в то же время не исключено, что 
наблюдаемая картина -  результат изначально по
логого сместителя, признаки которого утрачены 
в ходе наложенных преобразований.

В северном крыле антиформы на гранито- 
гнейсах Ковдозерского покрова залегает еще 
один -  Ориярвинский покров, по составу несуще
ственно отличающийся от подстилающего. Рас
шифровка контакта между двумя гранито-гней
совыми покровами -  задача крайне трудная, и в 
полученных результатах можно было бы сомне
ваться, если бы в нескольких километрах север
нее на участке “Toлвaнд,, Ориярвинский покров 
не перекрывал кумжаозерский комплекс с отчет
ливым структурным несогласием (см. рис. 4).

Из пликативных деформаций, наложенных на 
Каликорвинскую антиформу, наибольшим рас
пространением пользуются складки с пологими 
осевыми поверхностями и пологими шарнирами 
(они получили наиболее отчетливое отражение 
на разрезе Г-Д, см. рис. 3) и крупные складки суб- 
меридионалыГого, местами -  северо-восточного 
простирания (они хорошо видны на карте и 
осложняют конфигурацию Каликорвинской и 
Кумжаозерской структур). Развитие завершает 
Ковдозерский разлом северо-восточного прости

рания, прослеживающийся за пределами участка 
на десятки километров (см. рис. 1). С ним связаны 
тела микроклиновых гранитов, бластомилонити- 
зированных и катаклазированных поздними дви
жениями, локализованных в зоне разлома, а так
же складки заключительной генерации, развитые 
сугубо локально.

Участок Зареченск оказался ключевым при 
расшифровке покровной структуры Беломор
ской тектонической зоны, поскольку именно 
здесь впервые был установлен феномен перекры
тия лопийских (позднеархейских) образований 
древними тоналито-гнейсами, к тому же глубже 
метаморфизованными и мигматизированными, 
долопийский возраст которых определяется уже 
хотя бы тем, что они представляют собой непо
средственное продолжение комплекса основания 
Карельской гранит-зеленокаменной области.

У ч а с т о к  Т о л в а н д  сложен преимущест
венно кумжаозерским комплексом и перекрываю
щими его гранито-гнейсами Ориярвинского по
крова, сопоставимыми с комплексом основания 
гранит-зеленокаменной области (см. рис. 4). Под
чиненную роль играют тела турмалиновых грани
тов, часто гранатсодержащих, прорывающих кум
жаозерский комплекс и дислоцированных совме
стно с ним. Различные генерации циркона из этих 
гранитов, датированные РЬ-РЬ термоионным ме
тодом, дали возраст 2430,2370, 2330 млн. лет.

Пликативная структура определяется, преж
де всего, сочетанием “главных” складок северо- 
западного простирания с гораздо менее четко 
выраженными наложенными северо-восточны
ми складками. Структура подчеркивается прост
ранственным распространением вещественных 
комплексов: антиформы преимущественно сло
жены породами кумжаозерского комплекса, 
синформы -  гранито-гнейсами Ориярвинского 
покрова. Между супракрустальными образовани
ями и перекрывающими их гранито-гнейсами 
картографически фиксируется структурное несо
гласие, особенно хорошо заметное по соотноше
нию ориярвинских гранито-гнейсов с горизонта
ми гранатовых амфиболитов кумжаозерского 
комплекса. В то же время в зоне контакта оба 
комплекса обнаруживают совершенно согласные 
соотношения.

Соотношение Ориярвинского покрова с под
стилающими образованиями находит объясне
ние, если допустить, что он перекрыл кумжаозер
ский комплекс, когда складки северо-западного 
простирания уже начали формироваться. Именно 
на этой стадии оформилось резкое структурное 
несогласие между комплексами, прошедшими 
разную структурную предысторию к моменту сов
мещения по региональному сместителю. Позднее 
ориярвинские гранито-гнейсы и подстилающие их



образования были совместно смяты в складки се
веро-западного простирания, но уже в условиях 
несколько изменившегося структурного плана. 
Эти и более поздние совместные пликативные де
формации затушевали несогласный контакт, чему 
способствовало интенсивное течение материала 
по сместителю, который в ходе наложенных де
формаций выступал в качестве ослабленной зоны.

Наложенные складки с пологими шарнирами 
и пологими осевыми поверхностями, отчетливо 
фиксирующиеся на разрезе (см. рис. 4), сминают 
тела турмалиновых гранитов, а за пределами уча
стка -  дайки базитов, знаменующие начало све- 
кофеннского цикла. Складки северо-восточного 
простирания и заложение Толвандского разлома, 
контролирующего тела поздних микроклиновых 
гранитов, завершают структурно-метаморфиче
ское развитие.

Образования ку мжаозерского комплекса 
испытали преимущественно метаморфизм высо
котемпературной амфиболитовой фации повы
шенных давлений (Г = 670°, Р = 7 кбар); локально 
зафиксированы более ранние ассоциации грану- 
литовой фации умеренных давлений: кордиерит + 
+ дистен + гранат + силлиманит + плагиоклаз + 
+ кварц с высокомагнезиальным гранатом. Со 
свекофеннскими деформациями коррелируется 
метаморфизм низкотемпературной амфиболито
вой фации умеренных давлений и, в частности, ас
социация: гранат + биотит + плагиоклаз + кварц + 
+ фибролит + мусковит (Г = 550 - 600°, Р = 5 - 
6 кбар).

У ч а с т о к  С е р я к  (см. рис. 5) давно являет
ся объектом специальных структурных исследо
ваний [3, 4, 15]. В.В. Балаганский впервые пока
зал, что амфиболиты, слагающие ядро Серяк- 
ской структуры, прошли более простое 
структурное развитие, чем окружающие ком
плексы, соответственно отнес их к лопию и ин
терпретировал структуру как синформную, что 
совершенно правомерно, если не предполагать
покровного строения района2. Мы проследили 
структуру на 35 - 40 км, особенно детально изучи
ли и закартировали северо-западное ее замыка
ние и убедились, что она представляет собой оп
рокинутую на юго-запад антиформу (см. разрезы 
Ш-ПГ на рис. 2 и А-Б, В-Г-Д на рис. 5).

При перемещении с северо-запада на юго-вос
ток, в направлении восстания шарнира Серяк- 
ской антиформы, выделяются (сверху вниз): Ков- 
дозерский покров и в составе его Долмановская 
тектоническая пластина, Чупинский, Хетолам- 
бинский, Керетский покровы. По сравнению с 
разрезами 1-Г, П-П' (см. рис. 2) последователь

2 В настоящ ее время В.В. Балаганский рассматривает 
С ерякскую  антиформу как крупную колчановидную 
складку -  sheath = like fold (устное сообщение).

ность залегания покровов оказывается обратной: 
Чупинский покров падает под Ковдозерский, со
ответствующий краю гранит-зеленокаменной 
области, а не наоборот. Афиболиты, слагающие 
ядро антиформы, отвечают гипсометрически ни
жней части Хетоламбинского покрова и пред
ставляют собой преимущественно согласные те
ла (силлы) гранатовых габбро-амфиболитов. 
Вмещающие их гранито-гнейсы играют заведомо 
подчиненную роль, хотя в других случаях в той же 
части разреза аллохтона гранито-гнейсы сущест
венно преобладают. Кроме того, присутствуют в 
небольших фрагментах тонкослоистые амфибо
литы (основные метатуфы?), иногда переслаива
ющиеся с биотитовыми, гранат-биотитовыми, 
биотит-амфиболовыми и другими гнейсами. Все 
эти разновидности пород неразрывно связаны с 
габбро-амфиболитами и, по-видимому, относятся 
к лопийским образованиям.

Элементы аллохтона, участвующие в строе
нии Серякской антиформы, прошли разный путь 
структурно-метаморфических преобразований. 
В гранито-гнейсах Ковдозерского, Хетоламбин
ского, Керетского покровов установлены много
численные фрагменты глубоко измененных ин
тенсивно мигматизированных долопийских (?) 
ортоамфиболитов, что может свидетельствовать 
о древнем возрасте включающих их гранито- 
гнейсов. Сложное структурно-метаморфическое 
развитие, включающее локально проявленный 
гранулитовый метаморфизм, наложенный на 
габброиды с возрастом 2650 млн. лет [25], рас
шифровано в районе Тупой губы [2] -  в поле раз
вития Ковдозерского покрова и, возможно, при
урочено к гнейсам Долмановской тектонической 
пластины. Там же установлено широкое развитие 
поздних тоналитов [11], которые, по-видимому, 
не только залечивают сместители, но и образуют 
согласные тела в пределах покровов.

Особое место среди элементов аллохтона за
нимает Чупинский покров, возраст и природа ко
торого вызывают острую дискуссию. Характер
ные для него глиноземистые гнейсы иногда рас
сматриваются как метасоматиты, развивающиеся 
по тоналитам [7 и др.]. Нельзя исключить локаль
ные метасоматические преобразования, приводя
щие, в частности, к развитию дистен-гранат-био- 
титовых пород по секущим зонам, но разрезы по
крова, сохраняющие признаки слоистости в 
сочетании с отсутствием метасоматической зо
нальности, не позволяют рассматривать исход
ные породы иначе как супракрусгальные (стра
тифицируемые) образования. Традиционные 
представления о раннеархейском возрасте чупин- 
ской толщи опирались на крайне сложную струк
турно-метаморфическую эволюцию, включаю
щую ранний гранулитовый этап [9]. В настоящее 
время, когда оказалось, что локально проявленный



гранулитовый метаморфизм имеет возраст по
рядка 2700 - 2650 млн. лет, представляется более 
обоснованным лопийский, т.е. позднеархейский, 
возраст чупинских гнейсов.

В области северо-западного замыкания Серяк- 
ской антиформы установлено, что она наклады
вается на систему разномасштабных лежачих 
изоклиналей. Эти складки, в силу небольших раз
меров не получившие отражения на карте и раз
резах, являются свекофеннскими, поскольку де
формируют дайки долеритов с возрастом мета
морфизма 1780 млн. лет [25]. В любом случае 
Серякская антиформа сформировалась в свеко- 
феннском цикле. На поздней стадии структурно
го развития определяющую роль получила 
осложняющая антиформу система левосторон
них сдвигов северо-западного простирания, раз
вивавшаяся в условиях субширотного сжатия -  
субмеридионального растяжения [24].

На примере Серякской антиформы видно, что 
традиционно выделяемые в составе беломорско
го комплекса “свиты” представлены преимущест
венно тоналито-гнейсами инфракомплекса, чере
дующимися с более молодыми стратифицируе
мыми образованиями или заключающими их в 
виде фрагментов. Соотношения между ними 
определяются скорее неодинаковым структурно
метаморфическим развитием, чем выраженными 
картографически структурными несогласиями. 
В то же время некоторые особенности северо-за
падного замыкания антиформы и, в частности, 
почти полное выпадение из разреза мощной то- 
налито-гнейсовой части Хетоламбинского по
крова, особенно заметное на мелкомасштабной 
карте (см. рис. 1), несомненно, является формой 
выражения структурного несогласия между эле
ментами аллохтона.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Возраст покровов . Сопоставление информа

ции, полученной на рассмотренных участках, поз
воляет скоррелировать некоторые важнейшие 
эндогенные процессы. В качестве маркирующих 
удобно использовать ранние свекофеннские де
формации, повсеместно проявленные и получив
шие выражение в лежачих сжатых или изокли
нальных складках. На участке Зареченск эти 
складки проявлены слабо и наложены на хорошо 
сохранившиеся, изначально линейные складки 
ребольского (позднеархейского) цикла, опреде
ляющие в совокупности Каликорвинскую анти
форму, в которую сминается уже оформившаяся 
система тектонических покровов. Это значит, что 
покровообразование осуществлялось на первой 
стадии ребольского цикла.

В Толвандской антиформе ранние свекофенн
ские деформации получают гораздо более интен

сивное выражение, и в то же время переработан
ные ими ребольские линейные складки уверенно 
расшифровываются и картируются. Формирова
ние Ориярвинского покрова, по-видимому, не
сколько запаздывает, но тоже относится к позд
нему архею.

Наконец, в Серякской антиформе лежачие 
изоклинали, характерные для первой стадии све- 
кофеннского цикла, получают хотя и не повсеме
стное, но весьма интенсивное развитие; реболь
ские линейные складки, на которые они наклады
ваются, расшифровываются лишь в редких 
некартируемых реликтах, а сами изоклинали де
формированы Серякской антиформой. Покрово
образование заведомо предшествует всем этим 
деформациям.

Даже такие сопоставления, далекие от деталь
ной корреляции эндогенных процессов и анализа 
исследованных комплексов с позиции циклично
сти, позволяют достаточно уверенно сделать 
вывод о позднеархейском возрасте покровообра- 
зования, осуществлявшемся преимущественно на 
первой стадии ребольского цикла. С покровооб- 
разованием повсеместно коррелируется высоко
барический метаморфизм, варьирующий от низ
котемпературной до высокотемпературной ам
фиболитовой фации, а местами достигающий 
условий гранулитовой фации. Возраст этого ме
таморфизма, по-видимому, отвечает интервалу 
2700 - 2500 млн. лет [10].

Два типа соотношений Карельской гранит-зе- 
ленокаменной области с Беломорской т ект они
ческой зоной . Один тип соотношений установлен в 
районе озер Кереть-Энгозеро (см. 4 на рис. I)3 и 
определяется структурной позицией майозерско- 
го комплекса, выделенного в качестве свиты, 
венчающей разрез лопия и сложенной диопсид- 
гранатовыми амфиболитами, сохраняющими ло
кально подушечные текстуры и заключающими 
горизонт кианит-гранат-биотитовых гнейсов [22]. 
По данным [18,22], майозерские амфиболиты не
согласно залегают на гранито-гнейсах комплекса 
основания и на разных стратиграфических уров
нях лопийских образований, выполняющих Ке- 
ретский зеленокаменный пояс (см. 15 на рис. 1), 
принадлежащий, как и подстилающие его 
гранито-гнейсы, гранит-зеленокаменной области 
(см. рис. 1).

Мы интерпретируем майозерский комплекс 
как парааллохтонный, т.е. сорванный покровооб
разующими движениями и залегающий в аллох
тоне, но не выведенный за пределы своей струк
турно-фациальной зоны. Для такой интерпрета
ции имеются тем более веские основания, что в 
том же Керетском зеленокаменном поясе, к северу

3 Геология района приводится по данным [22] в интерпрета
ции авторов.



от Хизоваары, толща пород, аналогичных майо- 
зерским, залегает с базальными конгломератами 
в основании на лопийских образованиях [18], 
т.е. заведомо принадлежат автохтону. В районе 
Энгозера майозерские амфиболиты залегают на 
гранито-гнейсах Хетоламбинского покрова и пе
рекрываются Чупинским покровом, завершаю
щим разрез аллохтона (см. рис. 2, разрез 1-Г). 
Таким образом, в районе озер Энгозеро-Кереть 
гранит-зеленокаменная область сопряжена с си
стемой покровов Беломорской тектонической 
зоны через параалохтон, то есть имеет место 
классический ряд: автохтон-параалохтон-аллох- 
тон. Эти соотношения можно рассматривать как 
результат надвигания системы беломорских по
кровов на гранит-зеленокаменную область.

Иная картина установлена на участке Заре- 
ченск (см. рис. 3). Замечательная особенность 
этого участка заключается в том, что в его преде
лах обнажаются два супракрустальных лопий
ских комплекса, несколько отличающиеся по ве
щественному составу, а главное -  по позиции в 
региональной структуре. Кумжаозерский лопий- 
ский комплекс слагает северо-западное оконча
ние Керетского зеленокаменного пояса, принад
лежащего гранит-зеленокаменной области, и 
залегает на тоналито-гнейсах комплекса основа
ния, содержащих тела мигматизированных доло- 
пийских ортоамфиболитов. Другой лопийский 
комплекс -  каликорвинский -  слагает ядро одно
именной антиформы и перекрывается теми же 
самыми тоналито-гнейсами инфракрустального 
комплекса. Отсюда приходится признать, что на 
этом участке край гранит-зеленокаменной облас
ти, сохраняя двухъярусное строение, сам находит
ся в аллохтонном залегании и принимает участие 
в покровном сооружении Беломорской тектони
ческой зоны. Эти соотношения можно рассмат
ривать как результат субдукции Беломорской 
тектонической зоны под гранит-зеленокаменную 
область в соответствии с моделью Гаала-Горба- 
чева [26].

Таким образом, несмотря на ряд нерешенных 
вопросов, региональная структура Беломорской 
зоны расшифровывается как гигантский пакет 
тектонических покровов, местами перекрываю
щих гранит-зеленокаменную область, местами 
пододвинутых под нее, переработанный система
ми ребольских и свекофеннских складов и все же 
сохранивший на обширных площадях доминиру
ющее северо-западное простирание при северо- 
восточном падении. В этой структурной ситуации 
край гранит-зеленокаменной области выступает 
не как инородное тело, но скорее как органиче
ский элемент единого, изначально горизонталь
ного тектонического потока.

Граница между Карельской гранит-зеленока
менной областью и Беломорской т ект ониче

ской зоной . В описанной крайне сложной и не 
до конца выясненной геологической обстановке 
эту границу можно провести по-разному в зависи
мости от избранных критериев. Нами к гранит- 
зеленокаменной отнесена область, в пределах ко
торой лопийские образования выполняют зеле
нокаменные пояса и троги (супраструктура), 
залегающие на тоналито-гнейсах (инфраструк
тура), а к Беломорской зоне -  территория, где 
преимущественным развитием пользуются тек
тонические покровы. Такая граница условна. 
Во-первых, потому, что она определяется степе
нью изученности -  со временем область развития 
покровов может оказаться более обширной. 
Во-вторых, уже сейчас в Беломорской тектони
ческой зоне известны выходы автохтона, а в 
гранит-зеленокаменной области -  клиппы-релик- 
ты тектонических покровов. Но самое главное за
ключается в том, что зеленокаменные пояса и тро
ги, залегающие на тоналитовом гранито-гнейсо
вом основании, не исключают их аллохтонного 
залегания вместе с комплексом основания.

Граница, установленная нами на основе струк
турных критериев, заведомо не совпадает с той, 
которая впервые была намечена К.А. Шуркиным 
и др. [8], позднее уточнена К.О. Кратцем и др. [17] 
и интерпретировалась как зона сочленения меж
ду Карельским и Беломорским геоблоками 
(см. рис. 1). При ее проведении учитывался мета
морфический критерий: она примерно отвечает 
смене устойчивых высокобарических режимов 
метаморфизма (Беломорский блок) умеренноба
рическими и низкобарическими (Карельский гео
блок). Между этими двумя границами располага
ется обширная территория, в пределах которой 
одновременно проявлены структурные признаки 
гранит-зеленокаменной области и метаморфизм, 
свойственный Беломорской тектонической зоне.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Беломорская тектоническая зона -  в широком 

понимании -  представляет собой зону структур- 
но-метаморфичекой переработки гранит-зелено
каменной области и подразделяется на две подзо
ны. В первой (внутренней) подзоне проявился ме
таморфизм повышенных -  высоких давлений и 
протекало структурное развитие, в основных 
чертах приближающееся к типичному для 
гранит-зеленокаменных областей, но в чем-то от 
него отличающееся. Во второй (внешней) подзоне, 
соответствующей собственно Беломорской текто
нической зоне в узком понимании, высокобариче
ский метаморфизм сопровождался тотальным 
покровообразованием, что привело к структуре, 
в корне отличающейся от свойственной гранит-зе- 
ленокаменным областям. В обеих подзонах в ло
пийских комплексах не удалось зафиксировать



региональных структурно-метаморфических пре
образований, предшествовавших высокобаричес
кому метаморфизму, за исключением локально 
проявленного гранулитового метаморфизма уме
ренных давлений, не сопровождавшегося сущест
венной структурной перестройкой [7, 21]. Так, 
структурное развитие Керетского зеленокамен
ного пояса осуществлялось уже в условиях мета
морфизма повышенных давлений. Лопийские 
образования, участвующие в покровообразова- 
нии, тоже не несут признаков предшествовавшей 
структурно-метаморфической эволюции и, судя 
по всему, вовлекались в аллохтон непосредст
венно из субгоризонтально залегавшего вулка- 
ногенно-терригенного чехла, перекрывавшего 
комплекс основания гранит-зеленокаменной об
ласти. Все это приводит к заключению, что к на
чалу регионального покровообразования и свя
занного с ним высокобарического метаморфиз
ма (2700 - 2650 млн. лет) краевая часть гранит- 
зеленокаменной области существенно отставала 
в развитии от центральной части, где к этому вре
мени уже вполне оформились типичные зелено
каменные троги “барбертонского” типа со всеми 
характерными для них особенностями -  ранними 
линейными складками, купольными структура
ми, высокоградиентной метаморфической зо
нальностью и др. [19].

Наконец, важно подчеркнуть, что ни граница 
Шуркина-Кратца, ни установленная нами ни в ко
ем случае не могут оказаться ограничениями гео
блоков. По многим причинам. Но, прежде всего, 
потому, что обе они, как и Беломорская тектони
ческая зона в целом, полого падают под Коль
скую гранулит-гнейсовую область и представля
ют собой крупный элемент раннедокембрийской 
горизонтальной тектоники, -  элемент, который 
по ряду признаков (региональное покровообразо- 
вание, высокобарический метаморфизм, обра
щенная метаморфическая зональность) отвечает 
коллизионной структуре. В то же время остается 
неясным, с чем сталкивалась Карельская плита в 
позднем архее, поскольку коллизия ее с Кольской 
плитой, по крайней мере, с основным ее объемом, 
зафиксирована в раннепротерозойских собы
тиях, начиная с рубежа 1925 млн. лет.

Работа завершена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний по проекту 93-05-9863.
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Folded Nappe Structure of the Belomorsk Zone 
and Its Relation to the Karelian Granite-Greenstone Belts 

Yu. V. Miller, R. I. Mil’kevich

Institute o f Precambrian Geology and Geochronology, Russian Academy of Sciences, St. Petersburg 
The Belomorsk tectonic zone was formed in the Late Archean as a result of the regional nappe formation and 
high-P metamorphism affected the Karelian granite-greenstone belts. In places, the nappe are thrust over 
the granite-greenstone belt margins, and somewhere underthrust them. In the last case, having the allochtho
nous occurrence, the granite-greenstone belt margins are constituents of the folded-nappe structures.
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