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Геоэлектрические и сейсм ические неоднородности консолидированной коры  широко распростра
нены во многих регионах. К  таким неоднородностям относятся области или участки с инверсией 
скоростей сейсмических волн, повышенными электропроводностью , поглощ ением волн, а также 
интенсивной субгоризонтальной расслоенностью. В формировании этих неоднородностей сущ ест
венная роль принадлежит ф лю идам . Обсуждаются различны е источники флю идов: поступление их 
сверху, генерация в глубинны х частях коры, миграция из верхней мантии. Х арактеру указанных не
однородностей и данным о б  их локализации в наибольш ей степени соответствую т представления о  
генерации флюидов непосредственно в глубинных горизонтах земной коры. Такая генерация обус
ловлена процессами м етам орф ической дегидратации. М одель гидродинамической системы консо
лидированной коры м ож ет  бы ть представлена на основе известной в подземной гидродинамике схе
мы среды с двойной пористостью . Эта модель позволяет определить условия флюидного обмена  
м еж ду блоками пород с невы сокой пористостью и системами трещин, разделяющ ими блоки. П ока
зано, что глубинные разлом ы , по которым происходит вертикальная миграция флюидов, не могут 
служить основными путями поступления флюидов в протяженные субгоризонтальные зоны геоэле- 
ктрических и сейсмических неоднородностей. У становлено, что формирование и длительное сохра
нение обширных флюидонасы щ енны х зон геоф изических неоднородностей в глубоких горизонтах 
земной коры происходит под действием самоорганизации, протекающей в открытых неравновес
ных динамических системах. М еханизм самоорганизации определяется процессами, действующими 
в коре и мантии, и РТ-условиями коры. Этот механизм различен для древних, стабильных, и моло
дых, активных, областей. С одерж ание флюидов в консолидированно/! коре, которое фиксируется 
по характеру и распространению  геоэлектрических и сейсмических неоднородностей, может слу
ж ить индикатором тектонического режима геоструктур.

ВВЕДЕНИЕ
Существуют вполне определенные зависимос

ти между тектоническим режимом земной коры, 
распределением геофизических неоднородностей 
в консолидированной части коры и степенью ее 
флюидонасыщенности (флюидизации). Важная 
роль флюидов в тектонических процессах опре
деляется влиянием флюидов на реологию коры, 
РТ-условия, распределение напряжений, образо
вание тех или иных структур. Установлена доста
точно тесная связь между геодинамическим ре
жимом различных областей и количеством флю
идов, содержащихся в земной коре. Так, степень 
флюидизации возрастает в ряду: щиты-платфор
мы древние-платформы молодые-краевые про
гибы, т.е. от стабильных к динамичным геострук
турам [17]. Несмотря на то, что участие флюидов 
привлекается для объяснения генезиса некото
рых тектонических структур (например, шарья- 
жей, гранитных куполов и др.), в целом, роль 
флюидов в геодинамических процессах остается 
мало изученной, а флюидный фактор не всегда 
принимается во внимание при построении геотек
тонических моделей.

В последнее время представления о флюидной 
природе геоэлектрических и сейсмических неод

нородностей земной коры завоевали достаточно 
прочные позиции. Генезис неоднородностей ча
ще всего связывают с влиянием флюидов на фи
зические свойства пород. Эти неоднородности 
выделяются в разрезе консолидированной коры 
континентов в виде зон повышенной электропро
водности, пониженных скоростей и повышенных 
поглощений сейсмических волн, а также рассло
енное™ коры -  наличия серий отражающих пло
щадок. Такие особенности разреза коры нередко 
трактуются как геофизические аномалии, напри
мер в [58], с чем нельзя согласиться, ибо особен
ности эти широко распространены в коре различ
ных структур многих регионов и отражают зако
номерности развития и тектонического режима 
тех или иных структур. На это указывает харак
тер неоднородностей в структурах разного возра
ста и с различной степенью современной или но
вейшей тектонической активности.

Чтобы понять, как воздействует флюидный 
фактор на структуру коры (развитие в ней геофи
зических неоднородностей) и геодинамические 
процессы, необходимо получить данные о состоя
нии и режиме флюидной системы консолидиро
ванной коры. Однако существуют большие рас
хождения взглядов и остаются многие неясности



по вопросам происхождения флюидов, путей их 
миграции и условий сохранения в тех или иных 
частях земной коры. Причина заключается в том, 
что современные состояние и динамика флюи
дов, заключенных в глубинных горизонтах коры, 
трудно доступны для непосредственного изуче
ния. Результаты петрологических исследований 
флюидного режима земной коры, преимущест
венно флюидно-минеральных равновесий, совер
шенно недостаточны для понимания современно
го режима флюидов. Между тем именно этот -  
современный или в недавнем геологическом про
шлом -  режим флюидов является важным факто
ром формирования наблюдаемых геофизических 
неоднородностей и развития геодинамических 
процессов.

Источниками поступления флюидов в земную 
кору являются: атмосферные осадки и морские 
воды; воды, захороненные в осадочных породах, 
которые погружаются в глубинные зоны коры; 
выделение флюидов в результате минеральных 
преобразований, происходящих в литосфере и ас
теносфере, а также при окислении водорода и уг
леродсодержащих соединений. Чаще всего ука
зывают на три основных источника флюидов в 
глубинных частях земной коры: инфильтрация 
метеорных вод, миграция летучих из мантии, вы
деление воды и углекислоты в результате мета
морфических реакций дегидратации и декарбона- 
тизации. Во многих работах ссылки на связь с 
флюидами геоэлектрических и сейсмических не
однородностей приводятся без указания генезиса 
и путей миграции флюидов. Некоторые авторы 
отрицают возможность сохранения воды в ни
жней коре и считают ее сухой вследствие распро
странения здесь пород гранулитовой фации мета
морфизма. Определенные трудности возникают 
при объяснении природы флюидонасыщенных 
зон в коре древних стабильных структур, условия 
которых не способствуют развитию современ
ных метаморфических процессов, а также мигра
ции флюидов из мантии. Остается неясной роль 
разломов в качестве каналов транспортировки 
флюидов к зонам неоднородностей или отвода 
флюидов из этих зон.

Довольно широкое распространение и дли
тельное сохранение в консолидированной коре 
флюидонасыщенных зон и связанных с ними гео
физических неоднородностей нельзя объяснить с 
позиций традиционных исследований линейных 
процессов в равновесных геологических систе
мах. Поэтому назрела необходимость реализо
вать новый подход, основанный на принципах си
нергетики и нелинейной геодинамики [28, 45]. В 
настоящей статье предпринята попытка рассмот
рения указанных вопросов в свете новых данных 
применительно к формированию флюидонасы
щенных зон геофизических неоднородностей 
консолидированной коры. Очевидно, что выясне
ние особенностей современного флюидного ре

жима глубоких горизонтов коры представляет 
интерес и для понимания роли флюидов в геоди
намических процессах.

1. ЛОКАЛИЗАЦИЯ ЭЛЕКТРОПРОВОДЯЩИХ 
И НИЗКОСКОРОСТНЫХ СЛОЕВ 

В КОНСОЛИДИРОВАННОЙ КОРЕ 
И ПРЕДСТАВЛЕНИЯ 

ОБ ИСТОЧНИКАХ ФЛЮИДОВ
В существующих публикациях отсутствуют 

достаточно полные обобщения, касающиеся рас
пределения электропроводящих и низкоскорост
ных слоев в различных структурах консолидиро
ванной коры. Г.В. Краснопевцевой приведен ана
лиз данных по параметрам волноводов в 
структурах ряда регионов бывшего Советского 
Союза [10]. Мощность волноводов изменяется от 
1-2 до 15-17 км и чаще всего составляет 4-10 км. 
В коре древних щитов и кристаллических масси
вов волноводы обнаружены не повсеместно и 
расположены на меньших глубинах, чем в более 
молодых структурах. На платформах, наряду с 
более глубоким залеганием волноводов, наблю
дается увеличение их мощности по сравнению со 
щитами. Еще большей мощностью и контраст
ным положением в поле скоростей отличаются 
волноводы в коре молодых складчатых областей. 
В континентальных рифтовых областях волново
ды расположены на сравнительно небольших 
глубинах, преимущественно в верхних частях ко
ры и имеют мощность 5-8 км.

Аналогичные характеристики низкоскорост
ных слоев приведены в работе [11], в которой ис
пользованы данные не только по Советскому Со
юзу, но и по некоторым зарубежным регионам, а 
также рассмотрены особенности распределения 
электропроводящего слоя в земной коре. Глуби
ны центра электропроводящего слоя изменяются 
от 10 до 35 км, при этом они возрастают от моло
дых, тектонически активных структур к структу
рам древним, стабильным. В таком же направле
нии сокращается и суммарная проводимость -  от 
1000-2000 до 200-500 сименс. Отмечено, что на 
щитах электропроводящие и низкоскоростные 
слои залегают на разных глубинных интервалах, 
а в рифтовых зонах глубины этих слоев совпада
ют. Генезис электропроводящих слоев авторы 
указанной работы связывают с наличием в коре 
водонасыщенных горизонтов, которые образова
лись в результате дегидратации пород при не
больших изменениях РТ-условий, а происхожде
ние волноводов объясняют процессами гидрата
ции пород.

В докембрийских структурах Канады, Украи
ны, Скандинав™ и некоторых других регионов 
выделены три т™а коры, различающихся по гео
физическим характеристикам (рис. 1)[61].Тип1- 
скорости продольных (Vp) и поперечных (Vs) волн 
возрастают с глуб™ой без проявления инверсии;



удельное сопротивление высокое ( lOMO4 Ом • м) и 
с глубиной существенно не изменяется. Тип П — 
сейсмические скорости, в общем, растут с глуби
ной, но в некоторых регионах прослеживаются 
слои с пониженными скоростями в интервале глу
бин 25-35 км; удельное сопротивление в нижней 
коре умеренное (100-300 Ом • м), что проявляется 
на глубинах от 20 км и более в виде горизонтов с 
повышенной электропроводностью. Тип Ш -  ин
версии сейсмических скоростей отмечены в интер
вале глубин 25-35 км; электропроводящие слои с 
низким удельным сопротивлением (10—50 Ом • м) 
залегают на глубинах от 25 до 40 км. (Надо заме
тить, что, судя по приведенным на рис. 1 графикам, 
типы П и Ш отличаются лишь по интенсивности 
снижения скоростей и сопротивлений на соответ
ствующих глубинах). Таким образом, только в не
которых структурах, например, в центральных 
частях Канадского щита, в разрезе коры отсутст
вуют четко выраженные участки с пониженными 
электросопротивлением и сейсмическими скоро
стями. В регионах с I типом коры тепловой поток 
ниже, чем в областях, относящихся ко П типу. Ни
жняя кора I типа слагается безводными порода
ми, а П и III типов -  амфиболитами и серпентини
тами, содержащими водные минералы.

Установлены различия геоэлектрических ха
рактеристик докембрийских и фанерозойских 
структур: в первых глубина проводящего слоя 
больше, чем во вторых; в фанерозойских струк
турах электропроводность выше, чем в докемб
рийских [7]. Электропроводность коррелируется 
со скоростью и поглощением сейсмических волн, 
а также с тепловым потоком, причем глубина ко
рового проводника возрастает с уменьшением 
теплового потока. Авторы этой работы считают, 
что особенностям электропроводности консоли
дированной коры в наибольшей степени отвечает 
флюидная модель. Источником воды служит ме
таморфическая дегидратация пород. В некото
рых работах, например [39], отмечается связь 
электропроводящих зон, волноводов и зон сейс
мической расслоенности с флюидонасыщенными 
породами без указания источников флюидов.

Интерпретация результатов магнитотеллури
ческого зондирования в регионе Киргизского 
Тянь-Шаня показала, что здесь по всем профилям 
зондирования выделяется проводящий слой, кров
ля которого находится на глубинах 20-30 км, а 
мощность составляет 15-25 км [52]. При сопос
тавлении с данными сейсмической томографии 
[65] выяснилось, что электропроводящие и низ
коскоростные слои занимают довольно близкое 
положение в разрезе земной коры. В пределах 
Байкальской рифтовой зоны кровля проводяще
го слоя находится на глубинах 15-20 км, его мощ
ность достигает 18 км [5], что существенно боль
ше, чем по результатам прежних интерпретаций 
МТ-зондирования [35]. Новые данные о проводя
щем слое подтверждают его близкое положение

(а)
Скорость, км/с Сопротивление, О м м 

2 4 6 8 101 102 103 104

Рис. 1. Схемы изменения с глубиной сейсмических 
скоростей и удельных сопротивлений в земной коре 
некоторых докембрийских структур [61]
Типы земной коры: а - 1, б -  И, в -  1П (пояснения в тек
сте)

относительно волновода в коре рифтовой зоны. 
Однако в соседних районах Сибирской платфор
мы волновод не обнаружен. Формирование про
водящего слоя и волновода в земной коре Бай
кальского рифта обусловлено метаморфически
ми процессами дегидратации и гидратации -  
высвобождением воды и образованием диафто- 
ритов [6]. Согласно иной точке зрения, проводя
щий слой образовался при насыщении пород 
флюидами вследствие фильтрации на большие 
глубины поверхностных вод из оз. Байкал [43].

В пределах Белорусской антеклизы магнито
теллурические исследования показали наличие 
проводящего слоя мощностью 15-25 км, кровля



которого залегает на глубине около 11 км [1]. 
Указывается, что повышенная электропровод
ность слоя обусловлена изменениями в структуре 
пород, содержащих амфиболиты, в присутствии 
свободной воды метеорного происхождения, ко
торая поступает с земной поверхности через глу
бокие впадины и разломы.

Поскольку имеющиеся данные об особеннос
тях распределения электропроводящих и низко
скоростных слоев в земной коре различных гео
структур недостаточно представительны, харак
теристика соотношений этих слоев требует 
уточнения. Как уже упоминалось, в ряду от древ
них стабильных к молодым активным структурам 
возрастают мощность волноводов и величина 
снижения скорости, а также суммарная электро
проводность. Глубины залегания волноводов и 
проводящих слоев в этом ряду изменяются в про
тивоположных направлениях -  растут для волно
водов и сокращаются для проводящих слоев. По
этому в некоторых структурах низкоскоростные 
и проводящие слои фиксируются на разных глу
бинах и даже отмечено отсутствие волноводов. 
Пока еще недостаточно ясны взаимоотношения 
этих слоев с такими неоднородностями коры, как 
зоны высоких поглощений сейсмических волн и 
субгоризонтальной расслоенности. Однако име
ются данные о совпадении указанных слоев с об
ластями высоких поглощений [22] и зонами рас
слоенности [39]. Эти зоны в Западной Европе 
приурочены к нижней коре (интервал глубин 10- 
25 км), а в регионах с толстой корой (Балтийский 
щит и др.) -  к средней коре.

Можно, таким образом, констатировать опре
деленную общность положения в консолидиро
ванной коре указанных неоднородностей, кото
рые выделяются в средних и нижних горизонтах 
коры чаще всего на глубинах 20-35 км. Различия 
в локализации таких неоднородностей или их вы
падение из разреза земной коры связаны с осо
бенностями их генезиса, а также разной разреша
ющей способностью и точностью тех или иных 
методов. Изменения флюидонасыщенности по
род по разрезу коры в разной степени сказывают
ся на тех или иных показателях (электропроводи
мости, скоростей волн и др.). По-видимому, флю- 
идонасыщенность является основным, но не 
единственным фактором формирования рассмат
риваемых неоднородностей, которые могут быть 
полигенетичными. Как это вытекает из приве
денного краткого обзора, суждения об источни
ках и путях миграции флюидов в глубоких частях 
земной коры остаются весьма неопределенными.

2. ПУТИ ПОСТУПЛЕНИЯ ФЛЮИДОВ 
В СРЕДНЮЮ И НИЖНЮЮ ЧАСТИ 

ЗЕМНОЙ КОРЫ
Существуют три пути поступления флюидов в 

глубинные зоны земной коры: сверху, с дневной

поверхности или из приповерхностных горизон
тов, снизу, из верхней мантии и генерация флюи
дов внутри коры, в пределах данных зон. Транс
порт флюидов на значительные расстояния воз
можен при проницаемости пород выше 10~2 3 мД 
посредством фильтрации или гравитационной 
конвекции [14]. Именно на эти виды массопере- 
носа необходимо обратить внимание при выясне
нии путей дальней миграции флюидов в земной 
коре. В очень тонких пленках межзерновых 
флюидов их перемещение обусловлено эффек
том Ребиндера [53]. Водные растворы в глубоких 
частях земной коры при температурах около 
400°С и выше находятся в надкритическом состоя
нии, и физические свойства надкритических флю
идов существенно влияют на условия их миграции.

Нисходящая миграция флюидов. Такая мигра
ция воды (флюиды иного состава не принимают в 
ней заметного участия) может происходить в ре
зультате фильтрации либо совместно с породой. 
В последнем случае вода, заключенная в порах и 
трещинах, а также в связанном виде в водосодер
жащих минералах осадочных пород, погружается 
вместе с породой в ходе геологического кругово
рота воды [17]. Это происходит в зонах субдукции 
и областях прогибания, а также в случае, если 
осадочные слои погребены под породами крис
таллического фундамента в структурах шарьяжа. 
Очевидно, подобная миграция воды в среднюю и 
нижнюю части консолидированной коры может 
иметь большое значение в областях континен
тальных окраин, примыкающих к зонам субдук
ции. Во внутренних частях континентов этот путь 
играет заметную роль при формированию! крис
таллической коры в процессе метаморфического 
преобразования осадочных пород, поэтому такой 
источник воды следует учитывать только для 
очень молодой коры, сравнительно недавно ис
пытавшей эти преобразования.

В нисходящие фильтрационные потоки могут 
быть вовлечены воды поверхностного (метеор
ного) или морского происхождения. Такая филь
трация обеспечивается за счет разности напоров 
воды между областями питания (повышенные 
участки суши или уровень моря) и разгрузки, т.е. 
под действием градиента гидростатического дав
ления. В данном случае областями разгрузки яв
ляются глубинные горизонты земной коры, где в 
породах сохраняются поры или трещины -  элек
тропроводящие или волноводные зоны.

Чтобы понять, насколько реальны те или 
иные пути миграции флюидов в пределах земной 
коры и в какой степени эта миграция согласуется 
с законами подземной гидродинамики, необходи
мо обратиться к схеме гидродинамической зо
нальности подземной (внутрикоровой) гидросфе
ры. Эта схема, предложенная российскими иссле
дователями (Ю.В. Мухин, П.Н. Кропоткин и 
Б.М. Валяев, А.А. Пэк, И.Г. Киссин и др.) еще в 
1960-ые гг., предусматривает наличие трех зон,



последовательно сменяющихся с глубиной: гид
ростатических, переходных и литостатических 
давлений флюидов [19, 20]. Граница между пер
вой и второй зонами в разных геосгруктурах рас
положена на глубинах от 1 до 6 км, а между вто
рой и третьей зонами установлена лишь в отдель
ных районах и находится, вероятно, на глубинах 
5-10 км. На рис. 2 приведен график изменения с 
глубиной Z давления флюидов Рф в этих зонах. В 
зоне гидростатического давления градиенты 
флюидного давления g ra d P ^  = ДРф/AZ и в зави
симости от плотности воды изменяются в преде
лах 0.010-0.012 МПа/м. Если разность флюидных 
давлений на различных глубинных отметках во
донасыщенной толщи АРф = Рг~Р\ отвечает гра
диенту гидростатического давления gradP^p (см. 
рис. 2), вертикальная фильтрация воды в такой 
толще отсутствует. Фильтрация становится воз
можной, если gradP+ Ф gradP^p. В соответствии с 
законом Дарси, скорость вертикальной фильтра
ции составляет

Vz = - k ,8(- * g / I=aL) . О)

где -  коэффициент фильтрации. Знак (-) здесь 
указывает, что при положительном векторе скоро
сти в направлении оси координат знаки скорости и 
градиентов противоположны. Нисходящая фильт
рация воды происходит, если grad/^ < gradP^. 
При обратном соотношении создаются условия 
для восходящей фильтрации.

Фильтрационные потоки подземных вод в пре
делах зоны гидростатического давления (зоны I) 
хорошо изучены. Известно, что питание водонос
ных горизонтов атмосферными осадками (нисхо- 
дящяя фильтрация) происходит на повышенных 
участках рельефа, разгрузка -  в акваториях или в 
депрессиях рельефа, куда направлены потоки 
подземных вод. Рассматриваемые флюидонасы
щенные слои в средней и нижней частях земной 
коры (волноводы, электропроводящие слои и др.) 
приурочены к зоне III, где давление флюидов 
приближается к литостатическому (Р3 на рис. 2). 
Фильтрация воды в эти слои с дневной поверхно
сти возможна либо при наличии приповерхност
ных источников очень высокого флюидного дав
ления (Р4), что исключено, либо при снижении 
флюидного давления в указанных слоях до вели
чины (Р5), более низкой, чем гидростатическое 
давление на соответствующей глубине. Такое 
снижение флюидного давления может явиться 
следствием образования дилатантных пустот, на 
чем основаны представления некоторых авторов 
о фильтрации приповерхностных (метеорных 
или морских) вод в глубинные зоны земной коры.

Проникновение метеорных вод на большие 
глубины часто связывают с механизмом сейсми
ческого нагнетания. Данный механизм определя
ется развитием микротрещин дилатансии под 
действием высоких напряжений перед сейсмичес-

Z

Рис. 2. Схема изменения флюидного давления РфС 
глубиной Z
Градиенты давлений: 1 -  гидростатического, 2 -  лито
статического. Гидродинамические зоны земной ко
ры: I -  гидростатических, II -  переходных и III -  лито
статических давлений. Остальные пояснения см. в 
тексте

ким разрывом, при этом происходит всасывание 
воды. После образования разрыва микротрещи
ны закрываются, выжимая воду, что приводит к 
сильному повышению дебита источников [66]. 
Заметим, что последнее следствие дилатансии не 
подтверждается длительным опытом наблюде
ний постсейсмических эффектов: изменения дав
ления (уровня) или дебита подземных вод после 
землетрясений имеют различные знаки, и пред
ставления о преобладающем росте дебита источ
ников не соответствуют натурным данным.

Посредством механизма сейсмического нагне
тания объясняют глубокую циркуляцию метеор
ных вод в некоторых регионах, например, в сдвиго
вой зоне Пиренеев (рис. 3) [64]. Перед разрывом 
под действием высоких напряжений трещины в 
сдвиговой зоне раскрываются и флюидное давле
ние падает, что вызывает затягивание воды из 
осадочной толщи Аквитанского бассейна (см. 
рис. 3, а). Во время и после разрыва трещины в 
массиве Астон в условиях растяжения распрост
раняются вниз, и вода по ним устремляется вверх 
(см. рис. 3, б). Такое сейсмическое нагнетание 
внутри зоны разлома может привести к цикличе
скому движению флюидов вверх и вниз. Мак-Кейг 
[64] считает, что подтверждением глубокой цир
куляции метеорных вод в зонах разломов служат 
данные об изотопном составе кислорода и водо
рода в породах этих зон. Однако в этой схеме, по- 
видимому, не учитывается неглубокая циркуля
ция метеорных вод от областей питания на возвы
шенностях до очагов разгрузки в депрессиях ре
льефа. Такая циркуляция, которая часто проявля
ется в виде источников, широко распространена в 
горных массивах (и, в частности, на Пиренеях). 
Она, как правило, очень интенсивна и превалирует 
над слабыми потоками глубинных вод, что влияет 
на изотопные показатели в зонах разломов.
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Рис. 3. Движение флюидов по модели сейсмического 
нагнетания в Пиренеях [64]: а -  до разрыва, б -  после 
разрыва
1 -  направление стресса, 2 -  пути движения флюидов. 
I -  массив Астон, II -  Аквитанский бассейн

Изотопные индикаторы проникновения мете
орных вод на большие глубины используются и в 
других работах, например, [32, 62]. При этом ос
новываются на известных вариациях значений 
180  и D, характеризующих различные генетичес
кие типы вод -  метеорных, морских, метаморфи
ческих и др. Предполагается, что изотопный со
став кислорода и водорода в минералах, слагаю
щих породы в разломных зонах, указывает на тип 
вод, с которыми эти породы контактировали в те
чение длительного времени. Это действительно 
так, но ведь глубокие части разломов, проникаю
щие в среднюю и нижнюю кору, не доступны для 
натурных исследований. Если же они в результа
те эрозии приподняты на малые глубины, то ста
новятся ареной интенсивной циркуляции метеор
ных вод, и породы при длительном соприкоснове
нии с такими водами подвергаются переработке с 
соответствующим изменением изотопного соста
ва. Таким образом, для изотопной диагностики 
типа вод, циркулировавших по разломам, необхо
димо знать, когда сформировалась изотопная 
метка на водовмещающих породах и не подверга
лась ли эта метка последующим изменениям. Без 
этого изотопная диагностика вод не может быть 
однозначной.

Привлечение сейсмического нагнетания в ка
честве основного механизма поступления флюи
дов в обширные зоны средней и нижней коры, 
которые отличаются повышенной электропро
водностью и пониженными сейсмическими ско
ростями, вызывает серьезные возражения.

1. Применительно к дилатантно-диффузной 
модели подготовки землетрясений, в основу ко
торой положено воздействие дилатансии на миг
рацию флюидов, было справедливо отмечено, 
что “одновременное выполнение в большом объ

еме земной коры с линейным размером порядка 
10 км критических условий для дилатантного рас
ширения маловероятно ввиду неоднородности на
пряженно-деформированного состояния пород” 
[51, с. 115].

2. Процессы дилатансии развиваются при под
готовке и реализации сейсмических разрывов. 
Неясно, как они могут обеспечить широкое рас
пространение порово-трещинного пространства 
внутри ненарушенных блоков, где часто встреча
ются волноводы и электропроводящие слои.

3. При достижении большой степени разреже
ния в процессе дилатансии в порах увеличивается 
эффективное сжатие, что приводит к подавле
нию дилатансии [46]. Заполнение пор флюидом 
способствует их более длительному сохранению. 
Но и в этом случае после прекращения процес
сов, ведущих к дилатансии, под действием эффек
тивного сжатия должно происходить сокращение 
емкости пор и возрастание их изоляции вследствие 
растворения минерального вещества на контактах 
между зернами и удаления жидкости посредством 
гидроразрывов. Поэтому трудно объяснить, как 
могут сохраняться пустоты дилатантного проис
хождения в течение длительных тектонически 
спокойных периодов, когда уровень напряжений 
снижается.

4. Как это следует из геоэлектрических и сейс
мических разрезов земной коры, электропрово
дящие и волноводные слои перекрываются доста
точно выдержанными толщами высокоомных 
пород с повышенными сейсмическими скоростя
ми. Неоднократно отмечалась низкая проницае
мость этих плотных пород [15, 57]. Фильтрацион
ные связи указанных слоев с приповерхностной 
зоной осуществляются главным образом по раз
ломам, а на участках, удаленных от разломов, эти 
связи очень затруднены, что препятствует водо
обмену этих слоев с поверхностью посредством 
сейсмического нагнетания.

Согласно геомеханической модели, в которой 
использован принцип сейсмического нагнетания 
[12, 16], волноводы формируются за счет чередо
вания двух флюидных режимов, обусловленных 
вязкой консолидацией (компакцией) и дилатанси- 
ей. Первая определяет выжимание флюидов 
вверх, вторая -  их поглощение и появление нисхо
дящих потоков метеорных вод. Чередование этих 
режимов -  автоколебательный процесс -  поддер
живает динамическое равновесие в волноводах. 
Такой механизм, по мнению авторов, обеспечива
ет проникновение метеорных вод на глубины до 
15 км, а, возможно, до 30 км и влияет на колеба
ния уровня внутренних морей (Каспий, Арал). С 
последним утверждением трудно согласиться. Ес
ли подземный сток в моря распространен доста
точно широко, то фильтрация морских вод на 
большие глубины не допускается существующи
ми градиентами флюидного давления (см. рис. 2). 
Чтобы такая фильтрация произошла, даже при



наличии в в о л н о в о д е  п устот с  в а к у у м о м , п оток у  
м орских в о д  н е о б х о д и м о  п р е о д о л е т ь  зо н ы  сверх
ги д р о ст а т и ч ес к и х  и л и т ост ати ч еск и х  ф л ю и дн ы х  
давлений, а  д в и ж у щ и е  силы  для  э т о г о  отсутств у
ю т. У к а за н н а я  геом ехан и ч еск ая  м о д е л ь  п озвол я
ет  о б ъ я с н и т ь  усл ови я  д л и т ел ь н о го  сущ еств ов а
ния ф л ю и д о н а сы щ ен н ы х  сл о ев  в гл у б и н н ы х  час
тях к ор ы , о д н а к о  она м о ж ет  р еа л и зо в а т ь ся  лиш ь  
при о п р е д е л е н н ы х  тек тон и ч еск и х  нап ряж ен и ях, 
а, гл ав н ое , э т о й  м одел и  п рисущ и в с е  т е  тр удн ос
ти, к о т о р ы е  б ы л и  указаны  вы ш е п р и м ен и тел ь н о  
к м ех а н и зм у  се й см и ч еск о го  н агн етан и я .

В высокопроницаемых зонах разломов вода 
может поступать на большую глубину под дейст
вием тепловой конвекции [32]. Соответствующая 
задача была решена для вертикального плоского 
разлома, проницаемость которого значительно 
больше проницаемости вмещающих пород. Ав
торы рассматривают тепловую конвекцию в пре
делах разлома совместно с механизмом сейсмиче
ского нагнетания, когда после землетрясения и 
разгрузки флюидов со сверхгидростатическим 
давлением в зоне разлома устанавливается гидро
статическое давление. При этом тепловая кон
векция обеспечивает промывание зоны разлома 
большими объемами метеорных или приповерх
ностных вод, что дает соответствующие изотоп
ные эффекты в породах зоны разлома. В этой 
модели породы, слагающие блоки, не участвуют 
в водообмене с разломом, и модель не дает ответа 
на вопрос, как метеорные воды проникают из 
разлома в субгоризонтальные слои, электропро
водящие или низкоскоростные.

Известны некоторые районы, где на опреде
ленных участках земной коры существуют усло
вия для нисходящего движения флюидов. Это, в 
частности, так называемые зоны аномально низ
ких пластовых давлений, образование которых 
чаще всего связывают с развитием трещиновато
сти вследствие тектонического растяжения. Та
кие зоны, в которых нарушается упомянутая вы
ше гидродинамическая зональность, встречаются 
довольно редко. Ранее уже отмечалось, что уча
стки с пониженным давлением флюидов должны 
быть ограничены определенными глубинами, ни
же которых давления вновь возрастают [19]. Та
кое изменение флюидного давления с глубиной 
характерно и для обстановки “метаморфогенной 
инфильтрации воды”, где нисходящее движение 
воды направлено из уплотняющейся молассовой 
толщи с очень высоким Рф в подстилающий бази- 
товый субстрат. В верхней части субстрата низ
кое Рф формируется в результате гидратации ми
нералов и поглощения воды [55]. Возрастание 
флюидного давления на определенном глубин
ном уровне создает условия для восходящей 
фильтрации флюидов. Кроме того, геофизичес
кие неоднородности в глубоких горизонтах кон
солидированной коры и соответствующие флюи
донасыщенные зоны известны в геоструктурах,

где отсутствуют уплотняющиеся молассы или во
обще нет осадочного покрова. Таким образом, 
пониженное давление воды или метаморфоген- 
ную инфильтрацию в указанных обстановках 
нельзя рассматривать в качестве основных факто
ров, определяющих формирование флюидонасы
щенных зон геофизических неоднородностей в 
средней и нижней частях консолидированной коры.

Поступление флюидов из мантии. Поступле
ние флюидов в земную кору из верхней мантии 
обусловлено процессами дегазации Земли, про
должающимися и в настоящее время. Вода и угле
кислота являются основными компонентами ман
тийных летучих, которые содержат также СН4, 
H2S и некоторые другие соединения [48, 49]. Ко
личественные оценки показывают средние со
держания в современной мантии Н20  -  0.014 % 
мае., С 0 2 -  0.002 % мае., остальные летучие при
сутствуют в еще меньших концентрациях. Экспе
риментально установлено, что в РТ-условиях 
мантии алюмосиликаты обладают высокой рас
творимостью во флюидах, вследствие чего воз
можен постепенный переход высококонцентри
рованных водных растворов в богатые водой си
ликатные расплавы. При этом исчезает резкая 
граница между процессами магматического и 
флюидного массопереноса. Сделано заключение 
об устойчивости водных флюидов в значитель
ном интервале глубин субконтинентальной ман
тии и о резком преобладании магматической 
формы транспортировки флюидов из мантии в 
земную кору [49]. На незначительную долю флю
идных потоков из мантии, не связанных с внедре
нием мантийных расплавов, указывали и другие 
авторы. Преимущественная миграция мантийных 
флюидов в составе магмы подтверждается ре
зультатами изучения изотопного состава гелия, 
который при наличии мантийных источников от
личается повышенным отношением 3Не/4Не [41]. 
Так, в Байкальской рифтовой зоне, где в основа
нии земной коры залегает прогретая аномальная 
мантия [35], на отдельных участках зафиксирова
ны отношения 3Не/4Не, близкие к 10% которые 
присущи мантийным флюидам [42]. Наличие в 
континентальных рифтах флюидов, связанных с 
активным магматизмом, отмечается многими ис
следователями [58 и др.].

У.С. Файф рассматривает влияние горячих то
чек, плюмов и магматического подслаивания на 
режим глубинных флюидов [59]. Он указывает, 
что возмущению от горячих точек подвергаются 
около 10% поверхности Земли. Внедрение и под- 
слаивание мафической магмы должно происхо
дить в больших масштабах вблизи раздела Мохо, 
что ведет к высокотемпературному метаморфиз
му. При этом в условиях гранулитовой фации и 
температуры магмы газовая фаза имеет высокие 
концентрации Н2. Эффект массивного подслаива
ния должен поднимать и расширять кору, что при



водит к увеличению проницаемости и способству
ет развитию конвекционных флюидных систем.

При кристаллизации подкоровых магм выделя
ется вода, что способствует конвективному пере
носу тепла и приводит к активизации метаморфи
ческих процессов. Таким образом, поступление в 
земную кору мантийных флюидов происходит в 
наибольшей степени в структурах, где мантийные 
расплавы поднимаются к нижней границе коры, 
т.е. в активных зонах. Надо полагать, что источ
никами поступления мантийных флюидов служат 
не только плюмы и горячие точки. Ф.А. Летни
ков допускает наличие интенсивных флюидных 
потоков, поднимающихся вдоль зон разломов или 
региональных линейных метасоматических зон 
под избыточным флюидным давлением из асте
носферы или нижних горизонтов литосферы. Эти 
флюидные потоки создают напряженные систе
мы, которые могут функционировать длительное 
время -  десятки и сотни миллионов лет [40].

Остаются недостаточно ясными масштабы ге
нерации воды и углекислоты за счет окисления 
восстановленных флюидов. Такие флюиды (Н2, 
СО, СН4 и др.) окисляются по мере поступления в 
верхние части мантии и в земную кору (Н2 —► Н20 , 
СО — ► С 0 2, СН4 —► СО + 2Н2 и др.), при этом 
выделяется энергия, необходимая для развития 
процессов магматизма и метаморфизма [34].

Генерация флюидов в толще консолидирован
ной коры. Выделение флюидов в средней и ни
жней частях консолидированной коры континен
тов связано преимущественно с метаморфичес
кими реакциями дегидратации. Как известно, 
большинство этих реакций протекает с поглоще
нием тепла; объем образовавшихся продуктов 
реакций -  твердых и флюидов -  в сумме больше, 
чем объем исходных минералов, а объем твердо
го скелета в результате реакций чаще всего 
уменьшается [33, 54]. Эта последняя особенность 
метаморфической дегидратации имеет большое 
значение для флюидизации глубоких частей ко
ры: в толще пород развиваются поры и трещины 
и одновременно генерируются флюиды. Таким 
образом, создаются условия для накопления и со
хранения флюидов в толще, подвергавшейся де
гидратации. Подобный эффект дают и метамор
фические реакции с участием карбонатов, в ре
зультате которых выделяется углекислота.

Вероятно, впервые условия формирования ко
рового волновода под действием метаморфических 
процессов детально рассматривались А.В. Брыкси- 
ным и В.В. Хлестовым применительно к Бай
кальской рифтовой зоне [6]. Было установлено, 
что низкоскоростные и электропроводящие слои 
образовались в толще глубоко эродированного 
фундамента при повторном ее прогреве, активи
зировавшем метаморфические реакции, которые 
привели к локальному насыщению пород флюи
дами. Эти реакции протекают в интервале глубин 
с температурой от 300-400 до 55О-650°С. Соглас

но [6], снижение удельного электрического со
противления определяется величиной связности 
пор, заполненных флюидами, а уменьшение сейс
мических скоростей обусловлено свойствами по
род, слагающих слой диафторитов.

Многочисленные эксперименты, выполнен
ные Е.Б. Лебедевым с соавторами [26, 63 и др.], 
позволили выяснить основные особенности изме
нения скоростей упругих волн в различных глу
бинных породах при температурах до 900°С и дав
лениях до 600 МПа. Реакции метаморфической 
дегидратации вызывают снижение Vp и Vs, осо
бенно интенсивное при повышении температуры 
до 600-650°С. Снижение Vp хорошо коррелирует- 
ся с увеличением пористости и проницаемости 
пород. Все эти изменения обусловлены уменьше
нием эффективного напряжения под действием 
внутрипорового давления флюида, которое вы
зывает раскрытие пор и микротрещин.

Генезис рассматриваемых сейсмических и элек
трических неоднородностей в связи с процессами 
метаморфической дегидратации неоднократно 
обсуждался в литературе применительно к раз
личным регионам [7, 19, 22, 60, 67 и др.]. Несмот
ря на достаточно широкое признание метамор
фических процессов как важного источника 
флюидов в глубинных частях коры, сохраняется 
ряд неясностей и противоречий. Чаще всего спо
ры возникают по вопросу о возможности наличия 
воды в нижней коре, представленной породами 
гранулитовой фации. Решение этого вопроса оп
ределяет, причастны ли флюиды к формирова
нию электрических и сейсмических неоднородно
стей нижней коры. Ведь электропроводящие и 
низкоскоростные слои в некоторых регионах за
фиксированы в нижней коре при температурах, со
ответствующих гранулитовой фации метаморфиз
ма. Могла ли в этих условиях сохраниться вода?

Представления о низкой летучести Н20  как 
определяющем факторе гранулитового метамор
физма подтверждаются данными о составе флю
идных включений. В качестве причин обезвожи
вания обычно называют: поглощение Н20  ана- 
тектическим расплавом, разбавление воды 
углеродосодержащими флюидами, изначальную 
сухость субстрата [8], поглощение Н20  в процес
се ретроградного метаморфизма [68]. На этой ос
нове некоторые исследователи [13, 58, 68 и др.] 
отрицают возможность существования свобод
ной воды в нижней коре докембрийских кратонов 
и других тектонически спокойных структур и до
пускают такую возможность только в областях с 
активными тектоническими, метаморфическими 
или магматическими процессами. Соответствен
но оценивается и влияние воды на электропро
водность нижней коры.

Можно привести серьезные доводы для обос
нования иной точки зрения на современное нали
чие воды в нижней коре, сложенной породами 
гранулитовой фации.



1. Данные о флюидных включениях в породах 
характеризуют состав древних флюидов, синге- 
нетичных породам гранулитовой фации, в кото
рых эти включения сохранились. Такие замкну
тые включения практически не влияют на элект
ропроводность и другие физические показатели 
пород. Состав флюидов в межзерновых прослой
ках, а также сообщающихся порах и трещинах от
ражает современный или сравнительно недавний 
этап флюидного обмена. Эти флюиды могут со
держать значительно больше воды, чем закон
сервированные включения.

2. Среди петрологов отсутствует единое мне
ние о степени участия воды в метаморфизме гра
нулитовой фации. Данные о водно-углекислом 
флюиде, сосуществующем с минералами при па
раметрах гранулитовой фации, указывают, что 
мольная доля Н20  в этом флюиде должна быть 
ниже 0.5. Расчеты показывают, что при темпера
турах от 700 до 800°С и давлении 5-8 кбар моль
ная доля Н20  при метаморфизме была ниже 0.35 
[8]. Оценки соотношений воды и углекислоты, 
приведенные разными авторами, дают мольную 
долю воды 0.2-0.35 или 11-15 % мае. При такой 
доле воды возможно существование в нижней ко
ре обособленной водосодержащей фазы, если 
температуры не превышают 800°С. При более 
высоких температурах водно-углекислый флюид 
обусловливает парциальное плавление пород 
[31]. Все эти данные, таким образом, не под
тверждают вывод о полном отсутствии воды в ни
жней коре гранулитового состава.

3. ГИДРОДИНАМИЧЕСКАЯ СИСТЕМА 
КОНСОЛИДИРОВАННОЙ КОРЫ -  

МОДЕЛЬ СРЕДЫ 
С ДВОЙНОЙ ПОРИСТОСТЬЮ

По характеру порово-трещинного пространст
ва и фильтрационным характеристикам среди по
род консолидированной коры можно выделить 
три категории: с повышенными значениями ем
кости пор и трещин, а также проницаемости; со 
сравнительно малой емкостью связанных кана
лов, которая оценивается величинами порядка 
десятых долей процента; с очень низкими порис
тостью и трещиноватостью, практически непро
ницаемые породы. Первые приурочены к зонам 
разломов, вторые -  к блокам флюидонасыщен
ных пород. На геоэлектрических разрезах те и 
другие представлены низкоомными участками, а 
третьи -  плотные массивы -  характеризуются 
высоким удельным сопротивлением. Примеры 
таких геоэлектрических разрезов представлены 
на рис. 4.

В подземной гидродинамике системы с гетеро
генными фильтрационными характеристиками 
математически моделируются средой с двойной 
пористостью (емкостью) [3,37]. Такая трещинно
пористая среда состоит из блоков, сложенных по

Рис. 4. Схематизированные геоэлектрические разре
зы земной коры некоторых регионов: а -  Северный 
Тянь-Шань (по меридиану 75°48') [52], б -  Малый 
Кавказ (через эпицентральную зону Спитакского 
землетрясения 7.12.1988 г.) [4], в -  Байкальская риф- 
товая зона и сопредельные территории [5]
Светлое поле -  слои и зоны повышенной электро
проводности (удельные сопротивления до 200 Ом • м), 
заштрихована область высоких сопротивлений 
(103-Ю4 О м м )

родами с межгранулярными относительно мелки
ми порами, и системы трещин, разделяющей эти 
блоки (рис. 5). Емкость трещин очень мала по 
сравнению с общей емкостью пор. В пористых 
блоках сосредоточены основные запасы жидкос
ти, а движение жидкости происходит преимуще
ственно по трещинам, проницаемость которых 
значительно больше проницаемости пор. Между 
пористыми блоками и трещинами происходит об
мен жидкостью. Процесс нестационарной фильт
рации жидкости в системах с двойной пористос
тью описывается системой уравнений [3]:

^ 1  + е2̂  = K(e,V2P| + V2p2), (2)

р ЭР2
£2эГ kV2P2 + Рг ~ Pi 

т ’ (3)

где соответственно для пористых блоков и систем 
трещин: р1 и р2 -  давления жидкости, Р и е2Р -  эф
фективные сжимаемости, е,к и к -  проницаемости
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Рис. 5. Схема среды с двойной пористостью 
1 -  блоки пористых пород, 2 -  системы трещин. 
Стрелки -  пути миграции флюидов. Остальные ус
ловные знаки объяснены в тексте

систем, гх и е2 -  комплексные параметры для ха
рактеристики трещинно-пористых сред; к = кДф, 
т = p P/cXq, |Х -  вязкость жидкости, Оо -  мера интен
сивности обмена жидкостью между системами 
блоков и трещин.

Дальнейшие исследования сред с двойной по
ристостью позволили получить упрощенную сис
тему уравнений для случая, когда изменения дав
ления в трещинах р2 гораздо больше изменений 
давления в блоках pY [37]:

Ё£! + е -  kV2d ЗГ  + е23 7  “  KV Рг»at at (4)

б2Ж = ку2р2+ 2̂- (5)
Подобная система уравнений получена и для 

случая, когда изменения давления в блоках рх зна
чительно больше изменений давления в трещи
нах р2.

Модели среды с двойной пористостью исполь
зуются для гидродинамических расчетов приме
нительно к водоносным и нефте-газоносным тре
щинно-пористым пластам. На основе этих моде
лей может быть с некоторым приближением 
выполнено описание флюидного обмена между 
достаточно крупными блоками земной коры, в 
которых заключены флюидонасыщенные слои, и 
разделяющими их разломами. При этом в зависи
мости от источников флюидов и флюидного дав
ления возможны различные соотношения между 
блоками и разломами: разломы служат питаю
щими каналами (р2 > pt); источники флюидов за
ключены в блоках, а разломы являются дрени
рующими элементами (рх > р2). Если разломы 
служат путями поступления флюидов, то источ
никами последних могут быть, как уже отмеча
лось выше, флюиды либо поверхностного, либо 
мантийного происхождения.

Чтобы определить условия транспортировки 
флюидов по разломам, необходимо коснуться не
которых особенностей распространения крупных 
разломов [50]. По данным ГСЗ, нарушенность 
земной коры разломами D (количество разломов 
на единицу длины профиля, пересекающего оп
ределенные горизонты коры) убывает с глуби
ной. На глубине 20 км средние значения D = 
= 11.5 км-110~3, а на глубине 40 км (средняя глубина 
раздела Мохо по бывшему СССР) D = 8 км-1 10-3. 
Для подвижных поясов нарушенность коры вы
ше, чем для платформенных областей. Глубина 
проникновения разлома увеличивается с ростом 
его протяженности. Длина разломов, достигаю
щих подошвы коры, составляет 100 км и более.
В.А. Саньковым [50] установлены зависимости 
расстояний между разломами одного ранга М и 
глубинами проникновения разломов Я, которые 
описываются уравнением Н = ЬА/а, где b и а -  эм
пирические коэффициенты, зависящие от типа и 
возраста структур. При глубине разломов в 40 км 
средние расстояния между ними на платформах 
65-73 км, а в областях молодой складчатости 
45 км. Эти данные дают представление о величи
не блоков земной коры, ограниченных глубинны
ми разломами.

Поступление метеорных или морских вод по 
разломам в блоки средней или нижней частей ко
ры, как уже отмечалось выше, маловероятно. 
Поступление мантийных флюидов в указанные 
блоки соответствует модели среды с двойной по
ристостью. Однако, исходя из свойств этой моде
ли (соотношения пористости и проницаемости 
разломов и блоков), трудно допустить, что транс
порт мантийных флюидов по удаленным один от 
другого разломам является основным источни
ком поступления флюидов в протяженные слои 
внутри блоков.

4. ФЛЮИДОНАСЫЩЕННЫЕ СЛОИ 
И ГЕОФИЗИЧЕСКИЕ НЕОДНОРОДНОСТИ 

КОНСОЛИДИРОВАННОЙ КОРЫ 
КАК САМООРГАНИЗУЮЩИЕСЯ 

СТРУКТУРЫ
Формирование в средних и нижних частях ко

ры слоев и зон, электрические и сейсмические 
особенности которых связаны с флюидонасы- 
щенностью, возможно в условиях, когда сущест
вует механизм, определяющий длительное сохра
нение и/или пополнение запасов флюидов. Одна
ко в глубинных горизонтах коры действуют два 
фактора, препятствующих длительному сохране
нию флюидов. Первый -  растворение минералов 
на контактах зерен под влиянием сильного одно
стороннего давления и отложение растворенного 
вещества на стенках пор. Это явление, хорошо 
известное как принцип Рикке, в условиях высоких 
литостатических давлений или тектонических на
пряжений приводит к уменьшению пористости



вплоть до полной ликвидации связанных пор. По
скольку именно такие поры определяют электро
проводность пород, широкое распространение 
электропроводящих слоев возможно только при 
наличии механизма, не допускающего деградации 
пористости.

Если в стабильных структурах состояние флю
идных систем зависит от уплотнения пород по 
принципу Рикке, то в структурах тектонически 
активных, где трещинно-поровое пространство 
периодически обновляется, длительному сохра
нению флюидов препятствует наличие в коре пу
тей эмиграции, прежде всего зон разломов. По
полнение запасов флюидов определяется мас
штабами и временем протекания процессов 
метаморфической дегидратации, а также воз
можностью притока мантийных флюидов. Со
временная обстановка древних пассивных струк
тур не способствует развитию таких процессов. 
Таким образом, возникают серьезные противо
речия. Для их устранения необходимо рассматри
вать условия флюидизации глубинных частей ко
ры с позиций неравновесной термодинамики [38]. 
Надо полагать, что формирование и сохранение 
флюидонасыщенных слоев и зон происходит при 
участии процессов самоорганизации.

Процессы самоорганизации геологических си
стем детально исследовались Ф.А. Летниковым. 
Особое внимание при этом уделялось метамор
физму и метасоматозу в зонах глубинных разло
мов, а также процессам, протекающим при фор
мировании магматогенных и гидротермальных 
рудных месторождений [28-30]. На примере зон 
глубинных разломов Кокчетавской глыбы и 
Прибайкалья установлено, что каждая такая зона 
является долгоживущей (100-150 млн. лет) само
организующейся системой периодического дей
ствия, в которой интенсивные процессы метамор
физма и метасоматоза проявлялись в сравнитель
но короткие промежутки времени. Движущей 
силой флюидного потока в гидротермальных си
стемах являются градиенты температуры и дав
ления. В таких системах развивается самооргани
зация, если скорость химических реакций с учас
тием флюида превышает или равна скорости 
флюидного потока.

К числу самоорганизующихся пространствен
но-временных структур должны быть отнесены 
не только зоны разломов, но и флюидонасыщен
ные участки блоков пород средней и нижней ко
ры, т.е. вся флюидная система с двойной пористо
стью, которая рассматривалась выше. Важней
шие особенности этой флюидной системы -  ее 
временная изменчивость и зависимость от РТ-ус- 
ловий земной коры. Изменения удельного сопро
тивления проводящего слоя до и после серии зем
летрясений, слабых и умеренной силы, были за
регистрированы в течение нескольких месяцев на 
Бишкекском полигоне (Киргизия) [44], что интер
претировалось как изменение флюидонасыщен

ности проводящего слоя [19]. О более длительных 
изменениях флюидной системы свидетельствуют 
вариации поля поглощения поперечных волн в 
очаговых зонах сильных землетрясений Тянь- 
Шаня [24]. Эффективная добротность Qs в пер
вые месяцы после сильных землетрясений со
ставляла 140-200 и через несколько десятилетий 
увеличилась до 300, а в некоторых случаях даже 
до 1000. Соответственно уменьшилась величина 
поглощения волн, которую связывают с наличи
ем флюидов. Таким образом, содержание флюи
дов снижалось по мере стабилизации напряжен
но-деформированного состояния среды.

Как отмечает Ю.М. Пущаровский [45], нашей 
планете присущи неравновесность стационарных 
состояний, неустойчивость систем, катастрофи
ческие процессы. В формировании этих свойств 
несомненна большая роль флюидов -  самой по
движной составляющей геологической среды. 
Нелинейные свойства флюидной системы консо
лидированной коры выражены в сильной реак
ции системы на слабые воздействия. Существен
ные изменения состояния этой системы, примеры 
которых приводились выше, являются откликом 
на слабые возмущения РТ-параметров. Измене
ния РТ-условий определяют направление и ско
рость реакций гидратации-дегидратации, влияют 
на развитие процессов гидроразрыва и на ем
кость порово-трещинного пространства, вмеща
ющего флюиды.

Если допустить, что какая-либо область кон
солидированной коры представляет собой изоли
рованную систему, то вследствие длительного 
воздействия литостатической нагрузки в услови
ях повышенной пластичности пород глубинных 
горизонтов коры в ней произойдет уплотнение 
пород, а поры и трещины будут ликвидированы. 
Такая область стремится к равновесному состоя
нию, и в ней не могут сохраниться флюидонасы
щенные зоны и связанные с ними неоднородности. 
Но кора является открытой системой, в которой 
осуществляется обмен веществом (флюидами) и 
энергией (теплом) с соседними оболочками пла
неты. В открытой системе происходит самоорга
низация -  антиэнтропийный процесс, сопровож
дающийся поглощением энергии и направленный 
против равновесия [47]. К категории неравновес
ных процессов следует отнести флюидизацию 
консолидированной коры. Флюидизация развива
ется в поле высоких литостатических давлений и 
сопровождается разуплотнением пород. Разуп
лотнение может быть следствием метаморфичес
кой дегидратации либо тектонических подвижек. 
Надо полагать, таким образом, что флюидизация 
земной коры и формирование в ней геофизических 
неоднородностей определяют меру неравновеснос- 
ти и, следовательно, тектонической активности 
земной коры. Такое предположение, по-видимому, 
подтверждается имеющимися фактическими дан
ными: чем более флюидизирована кора тех или



иных геоструктур, тем сильнее проявляются в ней 
геоэлектрические и сейсмические неоднородности 
и выше тектоническая активность геоструктур. 
Неравновесное состояние характерно для флюидов 
не только в земной коре. М.В. Родкин указывает 
на некоторые особенности флюидопроводящих 
систем литосферы, позволяющие относить их к 
неравновесным диссипативным структурам1.

Процессы самоорганизации, формирующие 
флюидную систему и геофизические неоднород
ности консолидированной коры, требуют допол
нительных исследований. Сейчас можно кратко 
остановиться на двух процессах, оказывающих 
существенное влияние на флюидизацию: мета
морфической дегидратации и тектонического де
формирования. Ранее автором рассматривалась 
возможность циклических проявлений метамор
фической дегидратации пород [19]. Известно, что 
реакции дегидратации тормозятся по мере выде
ления воды и роста ее парциального давления. 
Однако, когда давление достигнет определенного 
уровня, происходит гидроразрыв слабопроницае
мых пород и часть воды удаляется. При этом дав
ление воды падает и дегидратация возобновляет
ся. Одновременно происходит изменение темпе
ратуры: поглощение тепла при дегидратации 
приводит к снижению температуры и соответст
вующему замедлению реакции, в результате чего 
потери тепла сокращаются и температура вновь 
возрастает. Так создаются условия для последую
щего роста скорости дегидратации и повторения 
цикла. Подобный механизм циклической дегид
ратации требует дальнейшего изучения. По-види- 
мому, он реализуется при наличии возмущений, 
препятствующих равновесному течению реак
ции, -  изменений потоков тепла, тектонических 
подвижек и др. Благоприятные условия для этого 
существуют в нелинейных системах, где очень 
слабые возмущения приводят к существенным 
откликам. Надо полагать, что реакция дегидрата
ции может инициироваться при небольших повы
шениях температуры или изменениях флюидного 
давления. Система должна быть особенно чувст
вительна к изменениям флюидного давления в 
диапазоне, близком к критической величине, при 
которой осуществляется гидроразрыв.

Скорость дегидратации изменяется также под 
действием тектонической активизации зоны раз
лома. Если в такой зоне происходят подвижки, ее 
проницаемость увеличивается. Это способствует 
усилению потока флюидов снизу и соответствую
щему прогреву зоны и смежных частей блока, 
что приводит к повышению скорости дегидрата
ции. В результате подвижек усиливаются также 
фильтрационные связи между зоной разлома и 
смежными частями блока. Появляется возмож
ность оттока флюидов, давление которых при де- 1

1 Родкин М.В. Роль глубинного флюидного режима в 
геодинамике и сейсмотектонике. М., Национальный 
геофиз. комитет. 1993. 196 с.

гидратации возросло, из этих частей блока через 
разлом вверх. После прекращения подвижек про
ницаемость пород в пограничной области между 
разломом и блоком под действием процессов гид
ратации и минералообразования снижается, и 
уменьшается флюидный обмен в этой области.

Подобные изменения условий дегидратации 
могут быть связаны и с деформационными волна
ми. Так, в земной коре Тянь-Шаня, по сейсмоло
гическим данным, были обнаружены временные 
перестройки полей напряжений и трещиноватос
ти. Эти изменения, которые происходили и в спо
койный период, и в год сильного землетрясения, 
связывают с самоорганизацией поля напряже
ний-деформаций [2]. Деформационные волны, 
по-видимому, проявляются не только в тектони
чески активных, но и в стабильных платформен
ных областях. Гидрогеологическими наблюдени
ями в Белоруссии, на северо-восточной окраине 
Припятской впадины были обнаружены эффек
ты, предположительно обусловленные прохож
дением деформационных волн [21].

Наличие в земной коре самоорганизующихся 
пространственно-временных структур, связан
ных с распределением флюидов, подтверждается 
при рассмотрении генезиса зон повышенной сейс
мической расслоенности. Эти зоны представляют 
собой чередование слоев с повышенными и пони
женными скоростями, разница которых достига
ет 0.5 км/с. Такая расслоенность четко выражена 
по изменению скоростей p-волн и слабо проявля
ется по скоростям 5-волн, что объясняется нали
чием флюидов [39]. Образование зон расслоенно
сти обусловлено воздействием взаимосвязанных 
процессов: повышенного флюидного потока, ме
таморфизма и тектонического течения вещества 
[27,36]. Надо полагать, что эти зоны формирова
лись в обстановке, когда РТ-условия и тектониче
ский режим способствовали развитию самоорга
низующейся системы, определяющей чередова
ние слоев флюидонасыщенных и плотных, в 
которых развивались процессы метаморфизма, 
соответственно прогрессивного (дегидратация) и 
регрессивного (гидратация).

Возможность длительного существования 
флюидонасыщенных зон, которые образовались 
в результате дегидратации и фиксируются в гео- 
электрическом и сейсмическом разрезах земной 
коры, подтверждается данными численного экс
перимента, выполненного И.А. Гарагашем для 
изучения эволюции напряженного состояния ко
ры в окрестностях очага дегидратации [9]. Этот 
эксперимент был проведен в связи с предполо
жением о воздействии метаморфической дегид
ратации пород в глубинных частях коры на сейс
мическую активность [18]. Промежуточным ре
зультатом эксперимента явились данные о 
распределении избыточного порового давления и 
потоков флюида в системе “разлом-очаг дегидра
тации” на различных стадиях развития процесса.



В качестве модели рассматривался очаг дегидра
тации мощностью 10 км и протяженностью 40 км 
с кровлей на глубине 25 км. Край очага сочленя
ется с разломом. Верхняя кора, покрывающая очаг, 
практически непроницаема. Плоская модель была 
разбита на элементы с размером 2 x 2  км, ширина 
зоны разлома 2 км. Компоненты модели отлича
ются по фильтрационным параметрам. После за
вершения реакции дегидратации происходит пе
рераспределение флюидного давления в очаге де
гидратации и зоне разлома. Перераспределение 
давления сопровождается фильтрацией флюида, 
прежде всего, в зону разлома. Расчетами опреде
лены давления в разных частях блока и разлома 
через определенные промежутки времени (до 
12 млн. лет) после начала реакции. Выполненные 
расчеты не учитывают возможной миграции 
флюидов через трещины гидроразрыва. Несмот
ря на это, они дают представление о характере 
распределения флюидов и свидетельствуют о 
весьма длительном сохранении флюидов в блоке, 
подвергавшемся дегидратации. Численный экспе
римент показал, что в результате дегидратации и 
повышения флюидного давления происходит 
рост напряжений и увеличивается нагрузка на 
разломы, что приводит к активизации сейсмичес
кого процесса. При этом, как уже отмечалось, уси
ливается флюидный обмен, стимулирующий раз
витие метаморфических реакций. Таким образом, 
действует механизм самоорганизации взаимосвя
занных процессов -  метаморфических и сейсми
ческих.

Приведенные результаты расчетов, в принци
пе, согласуются с натурными данными по Коль
ской сверхглубокой скважине (СГ-3) [23, 25]. Эти 
данные указывают, что глубинные зоны разуп
лотнения, образовавшиеся в коре под действием 
метаморфической дегидратации, могут сохра
няться в течение длительного геологического 
времени. По мнению авторов [25], из этих зон по 
СГ-3 за 1.8 млрд, лет было удалено лишь около 
половины флюидов, выделенных вследствие де
гидратации, причем удаление флюидов происхо
дило в виде импульсов при тектонической акти
визации. Нам представляется, что возраст флю
идов из Кольской сверхглубокой существенно 
завышен. Тектоническая активизация должна 
была способствовать не только удалению флю
идов, но и их дополнительной генерации в ре
зультате оживления метаморфических процес
сов.

Самоорганизация флюидных систем, очевидно, 
проявляется и в древних, стабильных, и в более мо
лодых, активных, структурах. Однако условия та
кой самоорганизации в этих видах структур раз
личны. В стабильных структурах, для которых ха
рактерны малые изменения градиентов Т и Р, 
флюидный обмен осуществляется очень слабо и 
преобладает тенденция длительного сохранения 
флюидов. В структурах с высокой тектонической

или магматической активностью большие гради
енты Т и Р и их значительные изменения способ
ствуют миграции и сравнительно быстрому об
новлению флюидов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Затронутый в статье довольно широкий круг 

вопросов относится к нескольким геологическим 
дисциплинам и, конечно, отличается по степени 
разработанности. Совершенно ясно, что дальней
шие исследования геофизических неоднороднос
тей и флюидной системы консолидированной ко
ры должны проводиться согласованно. В этой 
связи необходимо, прежде всего, обобщение име
ющихся данных о локализации и характеристи
ках электрических и сейсмических неоднородно
стей в разных регионах, чтобы выяснить особен
ности этих неоднородностей в различных типах 
геоструктур.

Приведенные сведения об источниках и путях 
миграции флюидов в глубинных горизонтах зем
ной коры континентов подтверждают, что в фор
мировании геоэлектрических и сейсмических не
однородностей земной коры принимали участие 
флюиды различного возраста и генезиса. С уче
том выявленных особенностей флюидного режи
ма можно утверждать, что в древних стабильных 
структурах эти неоднородности имеют преимуще
ственно реликтовый характер и могли возобнов
ляться в периоды тектонической активизации. Не
однородности реликтовой природы залегают в 
широком диапазоне глубин. Возобновленные не
однородности располагаются в нижних частях ко
ры, где господствуют высокие температуры. Фор
мирование геоэлектрических и сейсмических неод
нородностей в более молодых и подвижных 
областях отражает степень динамичности флюид
ных систем консолидированной коры. Эта динамич
ность зависит от возраста и масштабов проявлений 
тектонической или магматической активности.

Непосредственная фильтрация метеорных и 
морских вод в протяженные субгоризонтальные 
участки коры на глубинах от 10 км и более, где 
распространены геоэлектрические и сейсмичес
кие неоднородности, как правило, исключена. 
Однако воды такого генезиса могли проникать на 
эти глубины в определенных условиях совместно 
с вмещающими породами. Поступление флюидов 
из мантии происходит преимущественно в струк
турах, отличающихся тектонической и/или маг
матической активностью. Главными каналами 
транспортировки таких флюидов в пределах ко
ры служат зоны разломов. Однако имеются осно
вания полагать, что приток флюидов только по 
зонам разломов недостаточен для насыщения 
протяженных слоев, расположенных внутри бло
ков. Кроме того, привнос мантийных флюидов в 
отличие от процессов дегидратации не способст
вует формированию порово-трещинного прост



ранства в таких слоях. По-видимому, в РТ-услови- 
ях нижней коры миграция флюидов частично 
обеспечивается за счет проницаемости пород по 
границам зерен. Согласно экспериментальным 
данным, зернограничная проницаемость сущест
венно увеличивается с ростом температуры и на
пряжений [53].

Генерация флюидов непосредственно в глу
бинных зонах земной коры в наибольшей степени 
соответствует имеющимся фактическим данным 
о распределении в коре геоэлектрических и сейс
мических неоднородностей, а также изложенным 
представлениям о динамике флюидов в этих зо
нах. В результате метаморфической дегидрата
ции образуются и флюиды, и пустоты, куда они 
поступают. Процессы дегидратации приводят к 
формированию протяженных флюидонасыщен
ных тел, каждое из которых отличается сравни
тельно небольшой пространственной изменчиво
стью электрических и сейсмических показателей, 
а, следовательно, более или менее однородным 
содержанием флюидов. Такую однородность 
трудно объяснить, если предполагать, что транс
порт флюидов к этим телам осуществляется 
только посредством концентрированных потоков 
по зонам разломов. Важным фактором развития 
метаморфических процессов в средней и нижней 
частях земной коры является подток прогретых 
флюидов мантийного происхождения. Надо по
лагать, что в основном таким путем, а не за счет 
непосредственного поступления мантийных флю
идов осуществляется воздействие последних на 
формирование рассматриваемых неоднороднос
тей земной коры.

Разные этажи подземной гидросферы сущест
венно отличаются по современному флюидному 
режиму. В верхнем этаже, принадлежащем к зоне 
гидростатического давления, круговорот воды 
определяется балансом между нисходящей и вос
ходящей ветвями миграции. В более глубокой зо
не переходных, или сверхгидростатических, дав
лений (средний этаж) восходящее движение флю
идов преобладает над нисходящим. В нижнем 
этаже расположена зона литостатических давле
ний, к которой относятся рассматриваемые гео
физические неоднородности коры. Здесь вектор 
миграции флюидов направлен вверх. Исключе
ние составляют лишь некоторые упомянутые вы
ше обстановки, относящиеся главным образом к 
случаям перемещения флюидов совместно с по
родой. Таким образом, во флюидной системе кон
солидированной коры действует “клапанный” ме
ханизм миграции, который определяет условия 
современной дегазации Земли.

Установлено, что флюидизация консолидиро
ванной коры и формирование в ней геоэлектри
ческих и сейсмических неоднородностей происхо
дят под действием процессов самоорганизации, 
развивающихся в открытых неравновесных дина
мических системах, которые обмениваются ве

ществом и энергией с окружающей средой. Флю
идизация, сопровождающаяся разуплотнением 
пород, является следствием метаморфических, 
тектонических и магматических процессов и оп
ределяет неравновесное состояние соответствую
щих частей земной коры. Очевидно, существуют 
достаточно тесные связи между степенью флюи
дизации, неравновесным состоянием и тектони
ческим режимом земной коры. Неравновесное 
состояние геофизических неоднородностей кон
солидированной коры подтверждается приведен
ными выше данными об их изменениях, которые 
были зарегистрированы в течение очень корот
ких (по геологическим масштабам) периодов во- 
емени -  месяцев и лет.

Становится ясным, что содержание флюидов в 
земной коре, которое фиксируется в виде геоэле
ктрических и сейсмических неоднородностей, 
может служить отражением прошлых (или со
временных) этапов тектонической активности. 
Исследования в этом направлении находятся в 
начальной стадии, и их дальнейшее развитие 
позволит, в частности, лучше понять природу 
таких неоднородностей и флюидонасыщенных 
зон, которые сохранились в коре древних ста
бильных геоструктур. В этой связи заслуживает 
внимания утверждение, что любые корни древ
них структур все еще остаются живыми [56]. Ес
ли это справедливо, то наличие в разрезе зем
ной коры кратонов геофизических неоднород
ностей служит подтверждением современной 
или недавней (с учетом отмеченной выше боль
шой продолжительности последствий метамор
фической дегидратации) активности корней та
ких структур.

Автор признателен А.П. Руденко и С.Ф. Тима- 
шеву за обсуждение затронутых в статье вопро
сов и В.Н. Шолпо за полезные критические заме
чания.
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Geophysical Heterogeneities and a Fluid System 
in the Consolidated Crust of the Continents

I. G. Kissin
Joint Institute of Physics of the Earth, Russian Academy of Sciences, Bolshaya Gruzinskaya ul. 10, Moscow, 123995 Russia

A bstract— Geoelectrical and seismic heterogeneities of the consolidated crust are widely known in many re
gions. These are regions with seismic velocity  inversion, elevated electric conductivity, seism ic wave absorp
tion, and high subhorizontal layering. Fluids play a significant role in the formation o f these heterogeneities.
V iew s differ as to the source of the fluids: they flow  from above, are generated in the deep crust, or migrate 
from the mantle. The character of these crustal heterogeneities and the data available on their localization sug
gest that fluids are generated in the deep crust in the course of metamorphic dehydration. A m odel for a hydro- 
dynamic system operating in the consolidated crust can be offered proceeding from a model for the rocks of 
two different porosities, known from subsurface hydrodynamics. This m odel allows one to determine the con
ditions o f a fluid exchange between the b locks o f  low porosity rocks and the systems o f fissures separating 
them. This study proves that deep crustal faults, channeling the migrating fluids, cannot serve as the main routes 
along which fluids flow  into the extensive subhorizontal zones o f geoelectrical and seismic heterogeneities. It 
was established in this study that extensive fluid-saturated zones can be formed and preserved for a long time 
in the deep layers o f the crust under the effect o f  self-organization operating in open unequilibrated dynamic 
system s. The mechanism of self-organization is controlled by the processes that operate in the crust and mantle 
and by the PT conditions of the crust. This mechanism is different in old  (stable) and young (active) regions.
The content o f  fluids in the consolidated crust, which is imprinted in the character and quantity o f  geoelectrical 
and seism ic heterogeneities, can be used as an indicator of the tectonic state o f various geological structures.
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В р а б о т е  рассмотрены н ек отор ы е аспекты постархейской тектоники и геодинамики Карельского 
м ассива (Балтийский щит): типы  структурных ансамблей и структурные рисунки; ф орм ы  и меха
низмы  тектонических движений; кинематические реж им ы  формирования структуры  массива. П о
казано, ч то  основной ф орм ой структурообразую щ их процессов является реидная (от  “р ео” -  течь) 
деф ор м ац и я , реализующаяся в ф ор м е объемного горизонтально-продольного сдвигового тече
ния. В ы дел ен о  пять типов структурно-тектонических ансамблей и соответствую щ их им кинема
тических обстановок: дугообразно-линейны е зоны сплющивания и нагнетания; линейные зоны  
осеп родол ьн ого  концентрированного тектонического течения; ареалы рассеянного (диф ф узно
го) купольно-сдвигового тек тоген еза; тектонические депрессии, соответствую щ ие зонам оттока 
горны х масс, зоны субгоризонтального и субслойного тектонического течения. Вы деленны е ти
пы о б р а зу ю т  в совокупности общ ий  региональный парагенетический ансамбль объ ем н ого  текто
н и ч еск ого  течения со сдвигово-надвиговой кинематикой в режиме чередующ ихся эп ох транспрес- 
сии и транстенсии.

ВВЕДЕНИЕ

Традиционно принимается, что фундамент 
континентов, единожды сформировавшись, ис
пытывает лишь разломно-блоковую тектонику 
и изгибы большого радиуса кривизны, а конти
нентальные плиты рассматриваются как отно
сительно жесткие объемы литосферы [21]. Но 
если плиты перемещались в пространстве, то 
эти движения должны были найти отражение в 
их внутренней структуре. Действительно, фун
дамент различных геоструктур на плитном эта
пе испытывает существенные преобразования, 
и основной формой деформации при этом явля
ется течение горных пород в твердом состоя
нии, или реидная (от “рео” -  течь) деформация 
[40, 68]. Однако понимание особенностей 
структурообразования на плитной (щитовой) 
стадии развития континентальных масс далеко 
от совершенства, в связи с чем было предприня
то изучение одного из наиболее склеротизиро- 
ванных (согласно привычным представлениям) 
объемов земной коры -  древнего Карельского 
массива. Основной акцент при описании сделан 
на рассмотрение парагенезов объемного хруп
ко-пластического течения (реидной деформа
ции), которые, хотя и привлекали внимание ге
ологов, например, [54, 87], все же не нашли от
ражения в трактовке генеральной структуры 
региона.

Карельский массив1 является элементом Бал
тийского щита (рис. 1). На юге и юго-востоке он 
перекрыт чехлом Восточно-Европейской плат
формы, на юго-западе граничит со структурами 
Свекофеннид, на северо-северо-востоке и севере 
контактирует с породами Беломорского пояса. 
Массив оконтурен узкими шовными зонами (Вет
реный пояс, Северо-Карельская, Кайну и Ладож- 
ско-Ботническая зоны), для которых характерны 
несколько отличные от массива типы разрезов, 
интенсивные деформации и метаморфизм, релик
ты коры мафического типа [19, 32, 35, 93, 108]. 
Современные границы массива выражены разло
мами глубинного заложения [84], которые на по
верхности трассируются кулисными зонами сдви
га и вязко-пластического сдвигового течения, 
трансформированными в ряде мест в краевые на
двиги, взбросы и сбросы [4, 13, 14, 22, 58, 84]. 
Структурный рисунок массива отличен от рисун
ков соседних геоблоков и характеризуется четкой 
линеаризованностью и дугообразными очертания
ми основных тектонических линий. Беломорский 
и Свекофеннский блоки по большей части харак
теризуются изометрично-петельчатым структур
ным рисунком.

1 Литература по Карельскому массиву столь обширна, что 
привести в рамках статьи сколько-нибудь полную библио
графию не представляется возможным -  здесь процитиро
ваны лишь самые основные источники. Значительно бо
лее полная библиография содержится в [43].
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Рис. 1. Структурно-тектоническая схема Карельского массива и его соотношение с беломорскими и свекофеннскими 
складчато-метаморфическими поясами
1 -  чехол Восточно-Европейской платформы; 2 -  беломориды; 3 -  свекофенниды; 4 -  гранитные ядра свекофеннид; 
5 -  массив Исальми; 6-8 -  Карельский массив: 6 -  гнейсограниты (AR), 7 -  проточехол (PRi), 8 -  зеленокаменные ком
плексы (AR2); 9 -  граниты рапакиви; 10 -  зоны интенсивных деформаций; 11 -  сдвиги; 12 -  надвиги; 13 -  граница чехла 
Восточно-Европейской платформы; 14 -  грабенообразные структуры



Карельский массив имеет не только своеоб
разный структурный облик, -  он выделяется и 
особенностями геоисторического развития [33, 
35,39,66,73,80,84,86,92,93,102 и др.], представ
ляя собой кратонизированную область с архей
ским тоналит-трондьемит-гранодиоритовым и 
гранит-зеленокаменным фундаментом (саамский 
и лопийский комплексы), на котором с глубоким 
размывом залегает раннепротерозойский чехол 
(карельский комплекс) (рис. 2). Анализ разрезов 
показывает [24, 32, 33, 35, 54, 66, 73, 84, 93, 101 и 
др.], что территория массива в раннем протерозое 
представляла собой единую геопровинцию -  от
носительно приподнятую структуру с эпиплат- 
форменным режимом осадконакопления. Об 
этом свидетельствуют: незначительные мощнос
ти отложений; внутриформационные перерывы 
и несогласия; высокозрелые континентальные 
(аллювиальные, озерные и пр.) и мелководно
морские (карбонатно-строматолитовые) отложе
ния. Тем не менее осадконакопление осуществля
лось в условиях нестабильного тектонического 
режима, что нашло отражение в структурном 
контроле зон осадконакопления, в перманентном 
изменении конфигурации областей размыва и от
ложения, их миграции в пространстве [35, 80, 92, 
93]. Массив (микроконтинент) был окружен сис
темой более глубоководных бассейнов с участка
ми мафической коры, которые могут быть отне
сены к категории микроокеанических [19, 56, 
108].

Область массива в раннем протерозое была 
ареной интенсивных излияний платобазальтов 
[32,75,76,90,95 и др.], которые, как и сопряжен
ные с ними силлы габбро-долеритов, приурочены 
к системе линейных асимметричных грабенов. 
На ранних стадиях вулканизм был субщелочным 
субаэральным, на более поздних -  в морских бас
сейнах формировались пикрито-базальтовые се
рии нормальной щелочности [95]. Проявления 
интрузивного магматизма (базит-ультрабазито- 
вые массивы и габбро-долеритовые интрузии) от
вечают толеит-базальтовой формации прото- 
платформенного ряда и сформировались в усло
виях внутриконтинентального растяжения и 
рифтогенеза, о чем свидетельствует их форма, ав
тономная структура и отсутствие субсолидусной 
деформации [37, 89, 95]. Расслоенные интрузии, 
дайки сумийских габбро-норитов и пояса ятулий- 
ских габбро-долеритовых даек имеют кулисное 
расположение, связаны с образованием магмати
ческих дуплексов и контролируются сдвиговыми 
структурами [4, 76, 85].

Перечисленные признаки свидетельствуют -  
Карельский массив в раннем протерозое являлся 
подвижной и магмопроницаемой протоплатфор
мой. Главным геодинамическим режимом в это 
время было растяжение в условиях сдвига -  
транстенсия, прерываемая краткими периодами

Рис. 2. Обобщенный стратиграфический разрез прото- 
платформенного чехла Карельского массива (ссылки в 
тексте)
1 -  архейский гранит-зеленокаменный фундамент; 
2-12 -  раннепротерозойский протоплатформенный 
чехол: 2 -  сумий: андезитобазальты, кварцевые пор
фиры, песчаники и конгломераты; 3 -  сариолий: а -  
элювиальные брекчии, 6  -  полимиктовые конгломе
раты, песчаники, лавы; 4-6 -  ятулий: 4 -  кварцевые 
песчаники, гравелиты, конгломераты, 5 -  базальты, 6 -  
известняки и доломиты; 7—9 -  людиковий: 7 -  шунги- 
товые сланцы, 8 -  базальты, 9 -  пикрито-базальты; 
1 0 -  ливий: кварциты, параамфиболиты, филлиты;
11,12 -  вепсий: 11 -  сероцветные я 12 -  красноцвет
ные песчаники; 13 -  стратиграфические несогласия

транспрессии, т.е. сдвига со сжатием. Последнее 
подтверждается многочисленными перерывами и 
угловыми несогласиями [13], купольно-сдвиговы
ми структурами [29], конседиментационными на
двигами, тектоно-гравитационными микститами 
[47]. В конце раннего протерозоя фаза карель
ского диастрофизма (1670-1600 млн. лет) приве
ла к оформлению основного структурного плана 
территории, и массив вошел в состав Балтийско
го щита. Однако активное развитие щита продол
жалось, о чем свидетельствуют: рифтогенные 
структуры раннего рифея и граниты рапакиви; 
готские гранитоиды; дайки лампроитов и щелоч
ных пикритов; палеозойский щелочной магма
тизм и пр. Активная тектоника с проявлением 
сейсмичности и сдвигового течения зафиксирова
на и на новейшем этапе [6, 25,107 и др.].

Прежде чем перейти к изложению фактичес
кого материала, приведем наше понимание неко



торых основных понятий и терминов, употребля
емых в работе2.

Хрупкая деформация -  необратимая дефор
мация твердых тел под действием напряжений с 
потерей их внутренней связности. Проявляется в 
природных объектах в виде возникновения тре
щин, разломов, дробления минеральных зерен и 
пород, брекчирования и пр.

Пластическая деформация -  необратимая де
формация твердых тел под действием напряже
ний без потери ими внутренней связности (фикси
руется преимущественно на микроуровне). Она 
проявляется как межзерновое скольжение, 
трансляционное скольжение по кристаллографи
ческим плоскостям, растворение и переотложе- 
ние вещества и т.д. Геологическим выражением 
пластической деформации являются: изменение 
формы зерен, образование двойников, грануля
ция, вращение минеральных зерен и агрегатов, 
микросланцеватость и т.д.

Тектоническое течение (“пластическое” те
чение) -  дифференциальное движение частиц на
пряженного тела (характеризуется полем векто
ров перемещения множества точек частиц лито
сферы, по А.В. Лукьянову), являющееся 
суммарным эффектом пластической и хрупкой 
(но без нарушения внутренней связности дефор
мируемого тела) деформации, которая захваты
вает определенный объем горной породы и нахо
дит отражение в образовании геологических 
структур, которые свидетельствуют о реальном 
перемещении вещества в пространстве без нару
шения его сплошности. Геологическим следстви
ем тектонического (“пластического”) течения 
горных масс на макроуровне являются: сланцева
тость, плойчатость, гофрировка, микроскладки, 
разлинзование, изменение формы включений, 
линейность структурных элементов и пр. Формы 
структурно-вещественных преобразований в ус

2 Источники: 1. Ажгирей ГД. Структурная геология. М.:
Изд-во МГУ, 1966. 348 с.
2. Геологический словарь. М.: Недра, 1973. Т. 1. 486 с. Т. 2. 

456 с.
3. Гогелъ Ж. Основы тектоники. М.: Мир, 1969. 440 с.
А. Деннис Дж. Международный словарь тектонических 

терминов. М.: Мир, 1971. 288 с.
5. Леонов М.Г. Внутренняя подвижность фундамента и 

тектогенез активизированных платформ // Геотектони
ка. 1993. №5. С. 16-33.

6. Леонов М.Г., Колодяжный С.Ю., Кунина Н.М. Верти
кальная аккреция земной коры: структурно-веществен
ный аспект. М.: ГЕОС, 2000. 202 с. (Тр. ГИН РАН. Вып. 
521).

7. Лукьянов А.В. Пластические деформации и тектоничес
кое течение в литосфере. М.: Наука, 1991. 143 с.

8. Николя А. Основы деформации горных пород. М.: Мир- 
Эльер Акитен, 1992. 166 с.

9. Рейнер М. Десять лекций по теоретической реологии. 
М.: ОГИЗ-Гостехиздат, 1947. 134 с.

10. Толковый словарь английских геологических терминов. 
М.: Мир, 1979. Т. 1. 586 с. Т. 2. 588 с. Т. 3. 544 с.

ловиях тектонического течения определяются 
наличием хрупких деформаций (деструктивный 
процесс) и пластической деформации, которая, 
кроме деструктивных процессов (растворение, 
трансляционное скольжение и пр.), включает в 
себя и конструктивные процессы перекристалли
зации исходных и кристаллизации новых мине
ральных фаз. Тектоническое течение, таким об
разом, является суммарным эффектом деструк
тивно-конструктивного процесса.

Катакластическое течение -  разновидность 
тектонического течения (по А. Николя); опреде
ляется относительным перемещением кластов 
пород и минералов без нарушения сплошности 
катаклазированного объема. Включает разруше
ние и некоторую пластическую деформацию 
(внутризерновое скольжение, двойникование, об
разование кинкбандов и пр.).

Объемная деформация (объемное течение) -  
условное понятие, охватывающее процессы, про
явления которых в выбранном масштабе изуче
ния (изображения) имеют отчетливо выражен
ную трехмерную размерность.

Реидная деформация (от “рео” -  течь) охваты
вает все виды тектонического течения (пластиче
ское, хрупко-пластическое, катакластическое и 
пр.) и различные их сочетания.

Реидная тектоника включает в себя совокуп
ность тектонических структур и процессов, отра
жающих объемное тектоническое течение гор
ных масс и генетически с ним связанных.

Протрузия (геологическое тело) -  ограничен
ная в пространстве масса интенсивно деформиро
ванных (катаклазированных и рассланцованных) 
горных пород, находящаяся вне своего первично
го местоположения и окруженная генетически 
чуждыми геологическими образованиями. Во 
внутреннем строении и во взаимоотношениях с 
окружающими толщами несет признаки тектони
ческого внедрения.

Протрузия (процесс) -  внедрение в твердом 
(квазипластичном) состоянии массы горных по
род в вышележащие слои земной коры (а также в 
латеральном направлении) в результате “текто
нических шоков” и наличия (возникновения) вяз
костной неоднородности различных объемов ли
тосферы.

Структурный ансамбль -  совокупность де
формационных структур, закономерно связан
ных одна с другой; в отличие от структурного па
рагенеза (в понимании А.В. Лукьянова) термин 
допускает более свободное использование, так 
как понятие не содержит элемента устойчивой 
повторяемости.

Структурно-кинематический ансамбль -
структурный ансамбль, обладающий индикатора
ми кинематического режима структурообразова- 
ния.



РЕГИОНАЛЬНЫЕ
СТРУКТУРНО-КИНЕМАТИЧЕСКИЕ

АНСАМБЛИ
Современная структура Карельского массива 

представлена пятью главными типами структур
но-кинематических ансамблей [42]: 1 -  дугооб
разно-линейными зонами сплющивания и нагне
тания (режим поперечного сжатия); 2 -  линейны
ми зонами осепродольного концентрированного 
тектонического течения со структурой “цветка” 
(режим транспрессии); 3 -  ареалами диффузного 
купольно-сдвигового тектогенеза (режим рассре
доточенного объемного тектонического тече
ния); 4 -  тектоническими депрессиями, соответст
вующими зонам относительной декомпрессии и 
оттока горных масс (режим транстенсии); 5 -  суб
горизонтальными срывами и зонами хрупко-пла
стического сдвига на различных гипсометричес
ких уровнях корового слоя. Этим крупным струк
турно-кинематическим ансамблям подчинены 
более частные структуры: зоны тектонического 
расслоения, компрессионно-надвиговые фронты, 
доменно-купольные формы, ротационные струк
туры, структурно аморфные ареалы и пр. Обра
тимся к региональным примерам, основной фак
тический материал по которым и библиография 
приведены ранее [25, 27,28,43].

Зоны сплющивания и нагнетания
Этот тип структурно-кинематических ансамб

лей мы рассмотрим на примере Северо-Карель
ской зоны. В современной структуре (рис. 3) зона 
имеет форму дуги, обращенной выпуклой сторо
ной к северу, и трассируется сжатыми синклина
лями (Паанаярвинской, Кукасозерской, Ханку- 
сярвинской, Кужъярвинской, Тикшозерской), 
которые выполнены дислоцированными и мета- 
морфизованными карельскими (PR^ осадочно
вулканогенными комплексами в объеме сумия- 
людиковия (см. рис. 3). Синклинали разделены 
выходами архейского фундамента, но единство 
зоны фиксируется системой продольных вязких 
разрывов и цепочками базит-ультрабазитовых 
интрузий. Зона при протяженности >100 км и ши
рине 10-20 км имеет сложное строение и отлича
ется интенсивными деформациями [27, 41, 43, 48, 
60, 84, 87]. В геодинамическом смысле она явля
ется частью обширной полосы структурно-веще
ственного перехода от относительно слабомета- 
морфизованных (в основном не выше зелено
сланцевой фации) и относительно “жестких” по
род Карельского массива к высокометаморфизо- 
ванным (в основном в амфиболитовой фации) 
пластичным массам Беломорского пояса. Здесь 
происходит структурно-вещественная переработ
ка и гомогенизация карельских и беломорских ге
омасс в условиях метаморфизма, достигающего 
амфиболитовой фации [12, 15, 27, 28, 38, 69, 87],

что затрудняет маркировку границы между упо
мянутыми геоблоками -  она может быть прове
дена по-разному, в зависимости от выбора вре
менного интервала и критериев выделения [55, 
84, 88,99]. Обсуждение этого вопроса выходит за 
рамки статьи, но можно уверенно говорить, что в 
интересующем нас временном интервале (с конца 
раннего протерозоя до наших дней) Северо-Ка
рельская зона играет роль внутриплитного кол
лизионного шва [48], возникшего в зоне взаимо
действия Карельского и Беломорского геобло
ков [84].

Одним из наиболее изученных участков Севе
ро-Карельской зоны является район Кукасозер
ской синклинали и ее обрамления (см. рис. 3). Ши
рина зоны в этом районе 20-25 км; по простира
нию структура тектонически в ы к л и н и в ается  и 
переходит в систему продольных сдвигов. Для 
района характерно асимметричное строение в 
разрезе и в плане и возрастание метаморфизма от 
зеленосланцевой до амфиболитовой фаций с 
ЮЮЗ на ССВ от Карельского массива в сторону 
Беломорид [27, 28, 87]. По особенностям строе
ния зона подразделена на осевую, северную и 
южную подзоны, которые не имеют четких гра
ниц и характеризуются постепенными взаимопе- 
реходами.

Осевая подзона (ширина до 1 км) приурочена к 
ядерной части Кукасозерской синклинали. Она 
сложена расслоенными в результате структурно
метаморфической дифференциации и тектонизи- 
рованными полосчатыми амфиболитами, амфибо- 
ловыми, гранат-амфиболовыми, карбонат-амфи- 
боловыми, актинолитовыми и другими сланцами, 
мраморами, доломитами. В этом “матриксе” “пла
вают” многочисленные мезо-, макро- и мегабуди- 
ны габбро-амфиболитов, а также (вдоль южного 
ограничения зоны) серпентинизированных ульт- 
рабазитов. Для осевой полосы характерны линеа- 
ризованность и сжатость структур с субверти
кальным веерообразным залеганием слоев и про
стиранием линейных и плоскостных элементов в 
соответствии с изгибом Кукасозерской дуги. Плас
ты смяты в кулисные изоклинальные, петельча
тые, асимметричные, S-образные и колчановид
ные складки с субвертикальными осевыми плоско
стями. Характерны: сланцеватость; продольные 
разрывы, будинаж и зоны хрупко-пластического 
течения; структуры тектонического сшивания и 
вращения; b-линейность и пр. Оси удлиненных га
лек и будин, шарниры складок, минеральная ли
нейность -  все имеют ориентировку вдоль оси зо
ны и наклон в западных румбах, Z 10-30°. В целом 
осевая полоса имеет складчато-линзовидно-лен- 
точную структуру и состоит из струйчатых лито
нов разного масштаба, ограниченных вязкими 
разрывами. Внутренняя структура литонов ха
рактеризуется сочетанием структур простого или 
чистого сдвига. Приведенные данные показыва-
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Рис. 3. Структурно-геологическая схема Северо-Карельской зоны (с использованием данных [27,55, 84, 87])
1 -  беломориды; 2 -  амфибол-биотитовые гнейсы беломорского облика (ARj); 3-15 -  Карельский массив: 3 -  бластокатаклазированные биотитовые гнейсогра- 
ниты (ARt), 4 -  зеленокаменные образования лопия (AR2), 5 ,6 -  Таваярвинский комплекс (ARj): 5 -  гранитизированные габбро-нориты, 6 -  кварцевые диориты 
и гранодиориты, 7 -  плагиомикроклиновые граниты (AR2), 8 -  ультрабазиты (AR2), 9 -  сумийско-сариолийские вулканогенно-осадочные образования (PRi), 
10 -  ятулийские кварцито-песчаники и базальты (PRi), 11 -  расслоенные перидотит-габбро-норитовые интрузии Олангской группы (PRi), 12 -  щелочные габ
бро, 13 -  метасоматиты шовной зоны Кукасозерской структуры, 14 -  дайки габбро-диабазов; 15 -  четвертичные отложения; 16 -  геологические границы; 17 -  
взбросо-сдвиги; 18 -  надвиги; 19 -  направления перемещений по сдвигам; 20 -  направления тектонического течения; 21 -  главные структуры: синклинали: Кк -  
Кукасозерская, Хн -  Ханкусъярвинская; К -  Кужъярвинский купол-покров
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ют, что осевая полоса представляет собой верти
кально-плоскостной элемент, который сформи
рован в режиме осепродольного сдвигового тече
ния, осуществляемого в условиях поперечного 
сжатия (сплющивания, содвига). Структурный 
рисунок зоны отражает совокупный результат 
(интерференцию) этих режимов.

Северная подзона Кукасозерской структуры 
менее линеаризована и сжата. Вблизи от осевой 
полосы развиты кулисные системы линейных 
изоклинальных, колчановидных и покровных 
“языкообразных” складок, полоски птигматитов, 
минеральная полосчатость, сланцеватость, Ь-ли- 
нейность, сигмоидальные структуры. Характерна 
структурная дисгармония отдельных горизонтов, 
формирование зон отжима и нагнетания. Струк
турный рисунок отражает кинематику горизон
тально-продольного сдвигового течения. При 
движении к северу и северо-западу структуры 
становятся более открытыми и представлены си
стемой синклинальных складок, ядра которых 
выполнены образованиями проточехла, а на кры
льях и в “антиклинальных” перегибах обнажают
ся биотит-амфиболовые гнейсы беломорского 
типа. Структурно-вещественные преобразования 
инфра- и супракомплексов идентичны [27, 28]. 
Структура характеризуется здесь извилистыми 
очертаниями и виргацией разрывов и складок, 
возникновением купольно-складчатых форм, 
тектоническим взаимопроникновением пород ка
рельского и беломорского типов. Все это, наряду 
со структурно-вещественной перестройкой на 
микроуровне, приводит к исчезновению на от
дельных участках четкой границы между порода
ми различных геоблоков, а также между фунда
ментом и протоплатформенным чехлом [27, 28, 
87, 102]. Нижнепротерозойские толщи залегают 
относительно полого и осложнены запрокинуты
ми к северу диагонально-кулисными складками с 
левосторонним рисунком. В западной части на
блюдается S-образный горизонтальный изгиб, 
связанный с левосдвиговым смещением. Складки 
часто трансформированы в покровы и колчано
видные структуры, а куполообразные формы -  в 
тектонические покровные козырьки типа языко
образного покрова Кужъярвинского массива. В 
северо-восточном крыле Кукасозерской дуги 
синклиналь осложнена флексурными изгибами и 
асимметричными складками с правым рисунком. 
Они более поздние по отношению к левосторон
ним диагонально-кулисным складкам. Набор 
структурных форм, их асимметрия и соотноше
ние в пространстве указывают, что в северном 
обрамлении Кукасозерского шва преобладает 
продольное тектоническое течение в условиях 
объемного левого сдвига с выдавливанием толщ 
в западном и в северном направлениях [27, 87].

Южная подзона включает структуры южного 
крыла Кукасозерской синклинали и северного

края Карельского массива, которые находятся в 
области преимущественно зеленосланцевой фа
ции метаморфизма. Проточехольные комплексы 
южного крыла залегают круто, запрокинуты, на
двинуты к северу и смяты в сжатые линейные 
складки, образующие левостороннюю систему 
кулис. Проявлены агрегатная линейность и слан
цеватость, ориентированные по простиранию зо
ны. Развиты сдвиги, надвиги и взбросы (надвига
ние в северных румбах), маркируемые зонами 
бластокатаклазитов и динамосланцев. Южнее 
развиты относительно слабо огнейсованные и 
бластокатаклазированые гранитоиды фундамен
та Карельского массива. Они формируют систе
му линзовидных доменов [100], которые образу
ют в совокупности горизонтальные дуплексы и 
отграничены один от другого узкими (0.1-0.5 км) 
субвертикальными зонами катаклаза, рассланце- 
вания, бластомилонитизации, диафтореза. Неко
торые из доменов являются купольно-сдвиговыми 
структурами. Это не гранитогнейсовые купола в 
строгом смысле этого термина, а “купола струк
турные”, внутреннее концентрическое строение 
которых зафиксировано соответствующим струк
турным рисунком. Гнейсовидность очерчивает 
“концентрическое” строение гранитоидов; в зо
нах периклинальных замыканий и выклинивания 
гнейсограниты образуют надвиговые козырьки и 
покровные складки, шарьированные вдоль длин
ной оси доменов [27]. В бортах сдвиговых зон раз
виты сопряженные со сдвигом покровно-надвиго- 
вые структуры и диагональные складки. Образу
ются структуры типа “цветка” или “пальмового 
дерева” [59,103]. По всему объему гнейсогранитов 
развиты структуры-индикаторы сдвиговых де
формаций: C-S-структуры, пологая агрегатная 
b-линейность, структуры вращения, асимметрич
ные изгибы плоскостей разгнейсования и пр. 
Характерен линзовидно-петельчатый рисунок и 
переплетающиеся зоны хрупко-пластического 
течения, отмеченные рассланцеванием, бласто- 
катаклазом и милонитизацией. Вблизи шва доме
ны ориентированы косо к генеральной оси струк
туры, но по мере удаления их контуры становятся 
менее определенными и структура -  менее ориен
тированной. Характерны субслойные зоны рас- 
сланцевания, бластомилонитизации и тектониче
ские срывы. Один из таких срывов-отделителей 
приурочен к границе архейского фундамента и 
раннепротерозойского чехла. Здесь же проявлены 
интенсивные структурно-вещественные преобра
зования и объемная гранитизация. Все сказанное 
свидетельствуют о надвигово-сдвиговой кинема
тике северного края Карельского геоблока.

Изложенные материалы, наряду с другими 
данными [12,15,27,28,32,35,48, 68, 84, 87,90,95, 
102], позволяют сделать вывод, что формирова
ние генерального плана инфра- и супраструктуры 
Кукасозерского сегмента Северо-Карельской зо-





ны, которая на ранних этапах представляла собой 
рифтогенную структуру, заложившуюся в крае
вой части Карельского микроконтинента, связа
но с проявлением свекофеннского тектогенеза 
(1.8-1.6 млн. лет). Характерные для зоны струк
турно-кинематические ансамбли латерального 
выжимания-нагнетания, сплющивания, продоль
ного и вертикального течения, а также нараста
ние интенсивности структурообразующих про
цессов от периферии к осевой части зоны свиде
тельствуют о коллизионном взаимодействии двух 
геомасс (Карельской и Беломорской), которые 
имели различную реологию на всем протяжении 
свекофеннского тектогенеза. Можно предпола
гать, что образование коллизионного шва не свя
зано со столкновением жестких блоков, а вызва
но условно встречным объемным течением отно
сительно прогретых и пластичных беломорских и 
несколько более холодных и менее пластичных 
(но все же пластичных!) карельских геомасс. Что 
касается Карельского массива, то этот тезис бу
дет дополнительно аргументирован ниже.

Информации о тектонике фанерозоя нет, но 
на новейшем этапе Северо-Карельская зона пре
терпела значительное усложнение внутренней 
структуры и внешней формы. По данным [6, 25, 
41, 51], структурные парагенезы новейшего вре
мени отражают хрупко-пластическую объемную 
деформацию, связанную с движением Карельско
го массива в северном направлении, расплющива
нием и латеральным течением горных пород в 
пределах зоны. В целом структурно-кинематиче
ский план новейшей тектоники отвечает таково
му карельского этапа тектогенеза.

Зоны осепродольного течения

Этот тип структур, к которым относятся За- 
падно- и Центрально-Карельская зоны, а также 
ряд менее протяженных структур общекарель
ского простирания, рассмотрим на примере Кой-

карско-Сегозерской ветви Центрально-Карель
ской зоны, которая при ширине 5-10 км протяги
вается на =400 км вдоль оси Карельского массива 
и трассируется системой линейных синклиналь
ных структур, выполненных породами протоплат- 
форменного чехла. Частные синклинали вытяну
ты на десятки километров и имеют ширину от 
первых сотен метров до 1-5 км. В южном направ
лении они расширяются до 20-30 км, образуя Се- 
гозерскую мульду, к югу от которой Центрально- 
Карельская зона распадается на две ветви: Сего- 
зерско-Кумсинскую и Койкарско-Сегозерскую. 
Последнюю, базируясь на данных [13, 35, 54, 63, 
64, 73-75, 77, 82, 84, 89] и собственных наблюде
ниях, рассмотрим подробно.

Койкарско-Сегозерская ветвь. Прослежива
ется в субмеридиональном направлении более 
чем на 100 км (ширина 5-10 км) (рис. 4, А). В ее 
строении участвуют гнейсограниты и гранит-зе- 
ленокаменные породы архея и вулканогенно-оса
дочные толщи нижнего протерозоя. Зона ограни
чена субвертикальными взбросо-сдвигами, с ко
торыми сопряжены локальные надвиги. Все 
породы пронизаны системой крутопадающих 
взбросо-сдвигов, которые образуют линзовидно
петельчатый рисунок. Разломы выражены зона
ми рассланцевания и бластомилонитизации, 
вдоль которых отмечается тектоническое совме
щение линз, сложенных образованиями разного 
возраста и состава. Линзы имеют сигмоидальную 
форму, а их внутренняя структура конформна об
рамляющим нарушениям. В пределах зоны на
блюдается диагонально-кулисное расположение 
линзовидных тел, складок, вторичных сдвиговых 
зон. Гнейсовидность и сланцеватость в пределах 
линз субконформны плоскостям их ограничения. 
В результате формируется линзовидно-петельча- 
тый рисунок, свойственный зонам сдвиговых де
формаций [7, 11,52].

Проточехольные образования в северной час
ти зоны образуют узко сжатые диагональные и

Рис. 4. Положение Койкарской зоны в структуре карелид (А) и структурно-геологическая схема ее южного отрезка 
(Б), с использованием данных [13, 84, 55]
А: 1 -  гранитогнейсы AR\ \ 2 -  зеленокаменные образования (AR2); 3 -  проточехол (PRi).
Б: 4 -  гранитогнейсы (ARj); 5-7 -  лопий (AR2): 5 -  зеленокаменные комплексы, 6 -  гранодиориты, 7 -  граниты; 8-13 -  
проточехол (PRj): 8 -  сумий (андезитобазальты); 9,10 -  сариолий: 9 -  глыбовые брекчии, 10 -  конгломераты; 11-13 -  
ятулий: 11 -  терригенный, 12 -  вулканогенно-терригенный, 13 -  терригенно-карбонатный комплексы; 14 -  четвертич
ные отложения; 15 -  зоны сдвиговых деформаций; 16-  взбросо-сдвиги достоверные (а) и предполагаемые (б); 17,18 -  
оси складок: 17 -  первой и 18 -  второй генераций; 19 -  оси синклиналей (я) и антиклиналей (б) третьей генерации; 
20 -  главные направления погружения куполообразных структур; 21,22-  направления: 21 -  сдвиговых перемещений, 
22 -  вращения структур; 23 -  контуры участка детальных исследований (на схеме А); 24 -  основные структуры и зоны: 
Кк -  Койкарская купольно-сдвиговая структура (на схеме Б); КС -  Койкарско-Сегозерская зона, СКм -  Сегозерско- 
Кумсинская зона, Он -  Онежская система дислокаций, С -  Семченский зеленокаменный трог (на схеме А).
В -  Е -  стереографические равноплощадные проекции на нижнюю планисферу полюсов сланцеватости и слоистости: 
В -  сланцеватость лопийских пород (128 замеров, изолинии 3 -5 -1 0 -1 8 - 20%); Г -  слоистость сумийских пород (48 за
меров, 2-4-6-10-15%); Д -  слоистость сариолийских пород (46 замеров, 1-5-12-15%); Е -  слоистость ятулийских по
род (143 замера, 1-2-5-7-10-15%). Буквенные обозначения на стереограммах: Fj, F2 и F3 -  осевые плоскости складок 
первой, второй и третьей генераций, LF -  их шарниры, р -  ось складчатости



конформные синклинали, зажатые между линзо
видными выходами пород фундамента. На юж
ном отрезке проточехол залегает более полого; 
средние углы падения 15-40°. Здесь формируется 
кулисная система купольно-сдвиговых структур, 
в ядрах которых обнажаются породы фундамен
та (см. рис. 4, Б).

Одной из них является Койкарская куполооб
разная структура (Койкарский купол, Койкар
ская антиформа), изученная подробно [29, 30]. 
В ее ядре в виде системы тектонических линз об
нажаются зеленосланцево измененные вулкано- 
генно-осадочные породы лопия и залегающие на 
них со структурно-метаморфическим несогласи
ем андезитобазальты сумия и выше -  конгломе
раты сариолия. Все эти горизонты с угловым не
согласием и размывом перекрыты вулканогенно
осадочными толщами ятулия, которые формиру
ют крылья антиклинали и ее округлую перикли- 
наль. Породы фундамента в ядре структуры об
рамлены крутыми зонами вязких взбросо-сдвигов, 
которые проникают в ятулийский проточехол, где 
расщепляются, трансформируясь в субслойные 
срывы и образуя структуру “цветка”. В Койкарской 
структуре выделено [29,30] три структурно-форма
ционных этажа: (а) лопийский фундамент; (б) су- 
мийско-сариолийский “квазичехольный” комплекс; 
(в) ятулийский протоплатформенный чехол.

Лопийский комплекс ядра Койкарской струк
туры имеет складчато-линзовидное строение 
[29, 54]. Внутри тектонических линз отмечена сис
тема сопряженных линейных цилиндрических 
складок Fb осложненных асимметричными кониче
скими складками F2 с левым рисунком (см. рис. 4, В). 
Складки F) сопровождаются C-S-структурами, 
главными (С2) и вторичными (сколы Риделя -  R2) 
сдвиговыми зонками, линейностью удлинения 
(L), будинаж-структурами, кренуляционным кли
важем и сланцеватостью, структурами вращения 
и пр. Морфология и пространственное сочетание 
структур указывают на развитие в породах ни
жнего этажа объемных левосдвиговых переме
щений с вращением и уплощением в плоскости 
течения вплоть до полной линеаризации струк
турного плана [29]. Более поздние структуры 
третьей генерации наследуют ранние, но плоско
сти левых сдвигов С2 преобразуются в правые 
сдвиги С3, которые сопровождаются подворотом 
вторичных сдвигов, правосдвиговыми складками 
течения F3, а также вращением структур по часо
вой стрелке. Поверхности R2 подновляются кон
формными или диагональными к разрывам С3 ан
титетическими микросдвигами третьей генерации. 
Возникают структуры типа “домино” с вращением 
межсдвиговых литонов по часовой стрелке. О т
мечены кинематические пары кинк-зон (Kz3), от
ражающие продольное сжатие. Макро-, мезо- и 
микроструктурный рисунки подобны. Замеры уд
линения галек и других включений показали, что

пологая линейность, характерная для централь
ных частей линзовидных фрагментов, в областях 
их выклинивания переориентируется и становится 
субвертикальной. Вся совокупность данных ука
зывает на то, что в ядре структуры фиксируется 
как продольное (по простиранию зоны), так и суб
вертикальное течение материала с возникновени
ем областей отжима и нагнетания горных масс.

“Квазичехольный” этаж, под которым подра
зумевается комплекс отложений сумия и сарио
лия, образует линзу в области северного замыка
ния Койкарской структуры. Линза имеет сигмои
дальную в плане форму и ограничена зонами 
бластомилонитов и разрывов, которые просле
живаются в лопий. Набор структур и их сочета
ние здесь идентичны набору и соотношению 
структур третьей генерации в нижнем этаже ан
тиформы. Фиксируется система сопряженных ко
нических складок, осевые плоскости которых об
разуют острый угол (см. рис. 4, Г, Д). Кливаж осе
вой плоскости отсутствует, но развит кливаж 
разлома, имеющий ориентировку, аналогичную 
плоскостям С3 в лопийских породах. Поверхности 
кливажа скалывания сигмоидально изогнуты 
(вращение по часовой стрелке). Таким образом, 
складчато-линзовидная структура сумийско-са- 
риолийских толщ подобна структуре нижнего 
этажа, а набор структурных форм и их сочетание 
свидетельствуют о сдвиговых деформациях того 
же кинематического типа, что и деформации тре
тьего этапа в породах лопия.

Породы ятулийского чехла (третий этаж) сла
гают крылья Койкарской антиформы, образуя 
куполообразную структуру, и осложнены диаго
нальными антиклиналями второго порядка (см. 
рис. 4, Е). Структуру осложняет система диаго
нальных и конформных складок конической мор
фологии, что фиксируется на стереограммах. От
ложения чехла рассечены системой крутых зон 
хрупко-пластического сдвига, проникающих в 
фундамент (см. рис. 4, Б). В их пределах породы 
рассланцованы, разлинзованы, превращены в 
альбит-биотит-хлоритовые (по базальтам) и се- 
рицит-кварцевые (по терригенным породам) бла- 
стомилониты. Ориентировка и набор структур
ных форм, типы тектонитов, кинематические 
признаки здесь сопоставимы с таковыми среднего 
этажа и с третьей генерацией в нижнем. За преде
лами зон сдвиговых деформаций ятулийские по
роды дислоцированы слабо: локально развит 
кливаж разлома, параллельный сдвигам С3. От
мечается проникновение ятулийского кливажа в 
лопийские породы, где он сливается с плоскост
ными структурами третьей генерации.

Таким образом, становление собственно Кой
карской структуры (антиформы) связано с про
грессивным развитием объемного сдвигового те
чения в условиях реологической неоднородности



Рис. 5. Эволюция Койкарской зоны на лопийском (A-В )  и свекофеннском (Г) этапах (пояснения в тексте). Блок-диа
грамма Д иллюстрирует морфологию “пальмовой” структуры в обстановке транспрессии, по [59]. На схеме Е изоли
ниями показаны концентрические траектории максимальных касательных напряжений, возникающие в условиях де
формации сдвига, по [7]
1 -  складки в породах лопийского фундамента; 2 -  андезитобазальты сумия; 3 -  конгломераты сариолия; 4 -  отложе
ния ятулия; 5 -  купольно-сдвиговые структуры; 6 -  взбросо-сдвиги; 7 -  оси складок; 8 -  направления: а -  сдвига, б  -  
растяжения-сжатия, в -  вращения. F(, F2, F3 -  оси складок первой, второй, третьей генерации, С -  главные сдвиги, R 
диагональные вторичные сдвиги

слагающих ее горизонтов. К концу позднего ар- 
хея формируется система линейных складок Ft, 
по-видимому, связанных с начальными этапами 
деформации сдвига (рис. 5, А). Последующее раз
витие левосдвиговых перемещений приводит к 
формированию асимметричных складок F2, диаго
нальных (R2) и продольных (Q ) сдвигов, что обус
лавливает появление складчато-линзовой структу
ры в обстановке транспрессии (см. рис. 5, Б, В). 
После формирования проточехольных комплек
сов, в свекофеннскую фазу диастрофизма, фунда
мент и чехол продолжают испытывать пластичес
кие сдвиговые деформации. Ранние плоскостные 
структурные элементы наследуются молодыми 
(третья генерация), но при этом происходит смена

кинематики с левосдвиговой на правосдвиговую 
(см. рис. 5, Г). В результате прогрессивного разви
тия сдвигового течения образуются сопряженные 
сегменты горизонтально-продольного и верти
кального перемещения горных масс с их отжи
мом из областей наибольшего сжатия и нагнета
нием в области геодинамических убежищ. В усло
виях реологической неоднородности фундамента 
и чехла и объемного сдвигового течения горных 
пород формируются кулисно расположенные ли
нейные купольно-сдвиговые структуры типа Кой
карской.

Становление Койкарско-Сегозерской ветви в 
целом (как и собственно Койкарской антифор
мы) было длительным и многоэтапным, а ее



структурный план оформился лишь после обра
зования протоплатформенного чехла, т.е. в све- 
кофеннское время и, возможно, позднее, что на
ходит подтверждение в данных по абсолютному 
возрасту. Исследование катаклазированных гра
нитов из ядра купольно-сдвиговой структуры 
Кумсинско-Сегозерской зоны, которая аналогич
на вышеописанной [46], проведенное под руко
водством В.И. Виноградова в Лаборатории ра
диоизотопной геохронологии ГИН РАН, дало 
следующие результаты: 1830 ± 10 млн. лет (К-Ат); 
1670 ± 60 млн. лет (Rb/Sr, монофракции Р1 и Bi, на
чальное отношение 87Sr/®6Sr = 0.777 ± 0.01); 1270 ± 
± 50 млн. лет (Rb/Sr, начальное отношение 
87Sr/®6Sr = 0.7544 ± 0.0002, валовая проба из био- 
тит-полевошпатовых бластомилонитов). По дан
ным ландшафтно-геоморфологического анализа 
формирование сдвигово-купольных структур зо
ны продолжается и в новейшее время [30]. При 
этом происходит тектоническое расслоение раз
реза и постепенное оформление дисгармоничной 
структуры различных петроструктурно-реологи- 
ческих этажей [48].

Анализ структурного рисунка Койкарской 
структуры и Койкарско-Сегозерской зоны в це
лом указывает на существование протяженной и 
длительно развивающейся узкой зоны сдвигового 
течения. Судя по набору структурных парагене
зов, материалам по другим регионам и данным 
эксперимента [58, 59], зона принадлежит к кате
гории “структур цветка” (см. рис. 5, Д), отражаю
щих режим транспрессии.

Ареалы диффузного (рассредоточенного) 
купольно-сдвигового тектогенеза

Области диффузного купольно-сдвигового 
тектогенеза отражают объемное тектоническое 
течение горных масс, захватывающее значитель
ные ареалы и рассредоточенное по множеству 
структурных элементов: сланцеватости, зонам 
катаклаза и милонитизации, линейности, плойча- 
тости, гнейсовидности, микро-, мезо- и макрос
двигам и другим линейно-плоскостным элемен
там. О сдвиговой составляющей движения по 
этим элементам свидетельствуют преимущест
венно крутые залегания плоскостных структур
ных элементов и субгоризонтальное или слабо 
наклонное положение минеральной линейности. 
Сдвиговая составляющая устанавливается по 
асимметричным подворотам слоев, структурам 
вращения, S- и Z-образным складкам с вертикаль
ными шарнирами, структурам типа “домино”, ку
лисообразному расположению мелких структур
ных форм, магматических даек, жил и пр.

Другим примером этого типа деформации явля
ются ареалы купольно-сдвигового тектогенеза. 
На территории массива по ориентировке струк
турных элементов, иногда подчеркиваясь выхода

ми контрастных пород (например, базит-ультраба- 
зитов), четко вырисовываются куполообразные 
структуры. Но они в большинстве случаев не явля
ются гранитогнейсовыми куполами в собственном 
смысле этого термина, а обрисованы только суб
концентрическим расположением структурных 
элементов. “Купола” эти асимметричны, имеют 
каплевидную или линзовидную форму и располо
жены кулисообразно один относительно другого. 
Длинные оси таких “структурных куполов” ори
ентированы диагонально или продольно к гене
ральному простиранию структур. Их внутреннее 
строение и взаимное расположение подчеркива
ют сдвиговую кинематику областей их распрост
ранения. Сдвигово-купольная природа таких 
структур показана, в частности, выше, при опи
сании Кукасозерской и Койкарской зон. Харак
терный сдвигово-купольный ареал расположен к 
югу от оз. Сегозеро (рис. 6). Здесь развиты миг- 
матизированные гнейсограниты архейского фун
дамента с узкими скиалитами гранитизированных 
зеленокаменных пород лопия. По крутопадающей 
гнейсовидности вырисовываются линзообразные и 
каплевидные куполообразные структуры, которые 
обрамлены зонами концентрированных сдвиговых 
деформаций. Сдвиговая составляющая подчерки
вается асимметричными S- и Z-образными склад
ками, полого залегающей линейностью, структу
рами вращения, C-S-плоскостями, структурами 
продольного выжимания-нагнетания, структурами 
“домино”, кулисообразным расположением геоло
гических тел. Вертикальные перемещения отраже
ны в куполообразных формах, крутопадающей ли
нейности, взбросах и складках высокого порядка.

Области рассредоточенного тектогенеза зани
мают подавляющую часть территории Карельско
го массива вне линейных зон концентрированной 
деформации. В настоящее время они представле
ны полосами бластомилонитов, мигматитов и тек- 
тонитов. Но и в пределах линейных зон (напри
мер, Северо-Карельской и Восточно-Карель
ской) области диффузного купольно-сдвигового 
тектогенеза занимают существенное место. По
добный морфоструктурно-кинематический тип 
был подмечен давно [79,92]. Указывалось, в част
ности, что фундамент Карельского массива рас
членен на разномасштабные блоки овоидной 
формы с мощными зонами бластомилонитов и 
милонитов по их краям. По этим зонам происхо
дили внедрения основных и ультраосновных по
род, поздних диоритов и гранодиоритов. С ними 
связаны поздние проявления мигматизации и ка
лиевого метасоматоза. Указывалось на постпро- 
топлатформенную активизацию фундамента и 
постседиментационную природу этих куполов 
[92]. Отмечено [79], что для ортогнейсов, слагаю
щих обширные поля на территории Карельского 
массива, характерна катакластическая структура, 
возникшая в результате переработки пород све-



Рис, 6. Структурно-геологическая схема района оз. Сегозеро, с использованием данных [3, 13, 35, 75, 84 и др.]
1-3 -  ARj: 1 -  гнейсограниты, 2 -  мигматит-граниты куполообразных структур, 3 -  скиалиты гнейсов; 4, 5 -  AR2: 4 -  
плагиомикроклиновые граниты, 5 -  зеленокаменные образования; 6-10 -  PRj: 6 -  сумий, 7 -  сариолий, 8-10 -  ятулий: 
8 -  терригенные, 9 -  вулканогенные и 10 -  карбонатно-терригенные образования; 11,12- ориентировка: 11 -  слоис
тости, 12-  сланцеватости; 13 -  взбросо-сдвиги; 14 -  надвиги

кокарельской орогенией. Возраст переработки 
(перекристаллизации) по данным К-Аг определе
ния по биотиту 1750-1800 млн. лет.

Зоны растяжения и оттока

К этому типу структурно-кинематических ан
самблей могут быть отнесены Ладожская, Сего- 
зерская и некоторые другие структуры, но одним 
из наиболее изученных объектов является Онеж
ская мульда, описание которой приведено на ос
новании опубликованных [3,17,35,53,62,63,70,73,

84, 89, 102] и фондовых [65] материалов, а также 
личных наблюдений. Онежская мульда (рис. 7, 8) -  
это синклинальная слегка вытянутая в юго-восток- 
северо-западном направлении (=100 х 120 км) 
структура, выполненная образованиями ятулия и 
людиковия, которые на бортах трансгрессивно 
залегают на породах сумия, сариолия и архейско
го фундамента. По геофизическим данным, нали
чие последнего предполагается под днищем муль
ды на всем ее протяжении. Толщи людиковия 
надстраиваются породами вепсия, выполняюще
го Западно-Онежскую синклиналь. Все перечис-
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Рис. 7. Структурно-геологическая схема Онежской мульды, составлена с использованием данных [13,64, 65, 84]
1 -  ARj: гнейсограниты; 2-3 -  AR2: 2 -  плагиомикроклиновые граниты, 3 -  зеленокаменные образования; 4-11 -  PR^ 
4 -  сумий, 5 -  сариолий, 6 -  нижний и 7 -  верхний ятулий, 8 ,9 -  людиковий: 8 -  заонежская, 9 -  суйсарская свиты; 10 -  
ливий; 11 -  вепсий; 12 -  венд; 13 -  осевая поверхность Онежской мульды; 14 -  осевые поверхности: а -  синклиналей, 
б -  антиклиналей северо-западного простирания; 15 -  взбросо-сдвиги: а -  главные, б -  второстепенные
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Рис. 8. Сильно схематизированная блок-диаграмма Северо-Онежской мульды, с использованием данных [13, 36, 39,49, 50,64, 65, 84]
1 -  “гранулит-гнейсовый” слой; 2, 3 -  “гранитогнейсовый” слой: 2 -  на разрезе, 3 -  на плоскости; 4 -  различные горизонты нижнепротерозойского протоплат- 
форменного чехла; 5 -  структурные линии в фундаменте; 6 -  разрывы и зоны вязкопластических срывов-отделителей, переходящих в сдвиги и надвиги
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ленные толщи перекрыты отложениями рифея- 
фанерозоя Петрозаводского грабена и современ
ной впадины Онежского озера.

В раннем протерозое район мульды представ
лял собой бассейн, обладающий многими черта
ми, характерными для карельского региона. В то 
же время это была самостоятельная провинция со 
специфическими седиментационным, магматиче
ским и тектоническим режимами [35, 53 и др.]. 
Начало ятулийского времени совпадает с накоп
лением сегозерского горизонта (песчаники, алев
ролиты, сланцы, кварцевые и гранитные гравели
ты и конгломераты; до 400 м). Позднее терриген- 
ное осадконакопление сменилось отложением 
пестроцветных доломитов, строматолитовых и 
онколитовых известняков, песчаников, гравели
тов и различных сланцев онежского горизонта 
(150-300 м). Литоседиментационные особенности 
отложений ятулия отвечают условиям мелковод
ного эпиконтинентального морского бассейна со 
зрелой континентальной корой [62] и его при
брежных областей с невысоким рельефом [35,53, 
80,92,93 и др.]. В позднем ятулии прослеживается 
тенденция к трансгрессии морского бассейна, 
фиксируемая появлением карбонатных фаций. 
Осадочные серии ятулия расслоены базальтовы
ми, трахибазальтовыми и андезитрбазальтовыми 
лавовыми потоками и их пирокластитами, а так
же габбро-долеритовыми силлами. Вулканиты 
принадлежат к категории платобазальтов трап- 
пового типа [75,90,95,96 и др.]. К протоплатфор- 
менному ряду отнесены габбро-долеритовые ин
трузии, расположенные в краевой части мульды 
[89].

Людиковийское время ознаменовалось отло
жением заонежской (слюдистые, карбонатные и 
шунгитовые сланцы, песчаники и известняки с го
ризонтами базальтов и их туфов; 300-1800 м) и 
суйсарской (чередование туфосланцев и туфопес- 
чаников, базальтов, пикритовых порфиритов и 
глинистых сланцев; до 700 м) свит. Известны вул
канические некки и интрузии ультраосновного 
состава. Вулканиты залегают на мелководно
морских отложениях, не несут признаков глубо
ководное™ и по петрохимическим данным отне
сены к внутриконтинентальным образованиям 
[95]. Субаэральный базальтовый вулканизм, ас
социирующий с континентальными формациями, 
на ранних стадиях имел субщелочной характер, 
позднее, в условиях относительно глубокого мор
ского бассейна, проявился толеитовый вулка
низм, а затем появились пикрит-базальтовые се
рии нормальной щелочности.

В вепсии накапливаются мелководные и кон
тинентальные молассоидные отложения, вначале 
сероцветные аркозовые песчаники с прослоями 
алевролитов и гравелитов (петрозаводская свита; 
до 600 м), позднее -  красноцветные косослоистые

песчаники с прослоями мелкогалечных конгло
мератов (шокшинская свита; 200-400 м). В песча
никах отмечены плохо окатанные обломки шун- 
гитовых сланцев. Шокшинская свита расслоена 
мощным габбро-диабазовым силлом. На границе 
суйсарского и петрозаводского времени активное 
прогибание затухает, проницаемость коры 
уменьшается. Онежский бассейн сокращается по 
площади и мигрирует к югу. В этот период он, по- 
видимому, представлял собой замкнутую котло
вину, обрамленную областями воздымания и де
нудации пород заонежской свиты.

Излияние вулканитов и нарастание их объе
мов от ятулия к суйсарию, эволюция состава по
род, а также соотвествующая минерализация ука
зывают на высокую проницаемость земной коры 
с выносом к поверхности земли мантийного ве
щества [70,96]. Эта проницаемость была связана, 
вероятно, с процессом диссипативного растяже
ния и пластичностью нижнекорового слоя (разно
видность “пластичного спрединга” [91]. Однако 
образование коры океанического типа не проис
ходило. На фоне общего растяжения возникли 
дискретные узко линейные ослабленные зоны 
повышенной проницаемости [17, 63].

Главная особенность структуры Онежской 
мульды -  это сочетание ее линзовидно-округлой 
формы и линейного внутреннего плана с чередо
ванием широких корытообразных синклиналей и 
узких линейных гребне- и грибовидных антикли
налей (рис. 9, см. рис. 8). Синклинали имеют ши
рокие (6-12 км) относительно плоские днища и 
короткие крутые крылья. Антиклинали пред
ставляют собой типичные “структуры цветка” 
(см. рис. 5, Д): узкие, сжатые, гребневидные и гри
бовидные диапироподобные структуры, ослож
ненные сопряженными складками, взбросо-сдви- 
гами и надвигами. В ядрах антиклиналей породы 
рассланцованы, катаклазированы, брекчирова- 
ны, отличаются повышенным метаморфизмом и 
полифазной альбит-карбонатно-слюдистой мета- 
соматической минерализацией. Здесь в результа
те тектонического перетекания мощности от
дельных горизонтов увеличены в сравнении с 
синклиналями в 2—4 раза. Оси складок ориентиро
ваны в соответствии с генеральным структурным 
планом Карельского массива (ЮЮВ-ССЗ). Круп
ные структуры распадаются на ряд более мелких 
диагонально-кулисных складок [65]. Шарниры 
складок в целом воздымаются к северо-северо- 
западу и замыкаются в области выходов фунда
мента. В фундаменте антиклинальные зоны про
должаются в форме разломов или шовных зон. 
Отмечены [3] обращенные структуры: в чехле 
происходит выжимание пород вверх (в сторону 
свободной поверхности); а в фундаменте эти зоны 
выражены клиновидными синклиналями (Кум- 
синская, Салвиламбинская, Ялгамская), затяну
тыми вниз вдоль шовных зон. Отчетливо видна



Рис. 9. Структура “антиклиналей-диапиров” в отложениях протоплатформенного чехла Онежской мульды 
Различным крапом показаны разные горизонты нижнепротерозойского разреза

дисгармония между структурой цоколя и чехла, 
граничащих по региональному межформацион
ному “срыву-отделителю” (по терминологии С.Н. 
и К.С. Ивановых). Антиклинальные зоны ассоци
ируют с продольными сдвигами, что подчеркива
ется кулисным расположением складок и даек 
габбро-диабазов.

В целом внутренняя структура Онежской 
структуры свидетельствует, с одной стороны, о 
тектоническом течении вдоль простирания анти
клинальных зон и, с другой стороны, о нагнета
нии материала от синклиналей к антиклиналям. 
Мульдообразная форма структуры и преоблада
ние по площади синклинальных участков свиде
тельствуют о режиме общего растяжения как в 
период осадконакопления, так и во время прояв
ления деформационных процессов. Растяжение 
происходило в условиях сдвига, о чем, кроме при
веденных выше данных, свидетельствует и гори
зонтальный изгиб осей ранних складок (см. рис. 7).

Геофизические данные [17] дополняют струк
турно-геологические и подтверждают: существо
вание гранитно-метаморфического фундамента 
впадины; ее полосовую структуру, связанную с 
наличием диапироподобных антиклинальных зон 
(отрицательные гравитационные аномалии) и по
логих синклиналей (положительные аномалии); 
вертикальное и кулисообразное расположение 
тел габбро-диабазов, что свидетельствует о ре
жиме транстенсии в период их внедрения; нали
чие положительной магнитной и гравитационной

аномалий под водами Онежского озера, что мо
жет свидетельствовать о высоком положении ба
зальтового слоя.

Таким образом, для Онежской мульды харак
терно: (а) длительное и постепенное прогибание в 
раннем протерозое, наследуемое вепсийской За
падно-Онежской мульдой и впадиной Онежского 
озера; (б) накопление мелководноморских и ла
гунных, а затем континентальных отложений ма
лой мощности; (в) слабое проявление трансгрес
сивных процессов (область осадконакопления в 
основном сохраняет свои очертания) и постепен
ное отступление бассейна к югу; (г) кулисное раз
мещение даек, указывающее на транстенсию в 
период накопления вулканогенно-осадочного 
чехла; д) чередование узких зон транспрессии с 
кулисно эшелонированными структурами и ши
роких зон растяжения; (е) развитие базального 
срыва и зоны пластического течения на границе 
фундамент/чехол; (ж) наличие сплошного “гра
нитного” слоя под всей мульдой; (з) повышенная 
(но дискретная) проницаемость корового слоя с 
поступлением мантийных составляющих; (и) ак
тивное участие архейских комплексов в процес
сах тектонического течения. Все это позволяет 
рассматривать ятулийско-людиковийскую Онеж
скую мульду, вепсийскую Западно-Онежскую 
впадину, рифейско-палеозойский Онежский (Пе
трозаводский) грабен и современную депрессию 
Онежского озера в качестве единой области пер
манентного прогибания, связанной с режимом 
сдвигового течения, который проявлялся с ранне



го протерозоя до наших дней. При этом и в пери
од осадконакопления, и во время свекофеннской 
фазы диастрофизма преобладал режим транстен- 
сии, парагенетически сочетающийся с локально 
проявленными деформациями сжатия (со сдви
гом). Перемежаемость режимов транстенсии и 
локальной транспрессии отмечена также в фане- 
розое. Они зафиксированы метасоматической ми
нерализацией в интервалах 1900-1700, 1100-900, 
150-100 млн. лет, которая связана с растяжением 
литосферы и выносом мантийного вещества и ко
торая прерывалась этапами динамометаморфиче- 
ских преобразований [70]. Признаки деформации 
объемного тектонического течения отмечены в 
регионе и для новейшего этапа [25,30].

Обратим внимание еще на одну закономер
ность. Онежская мульда пространственно и 
структурно связана с зонами латерального дисси
пативного и концентрированного сдвигового те
чения и постепенно переходит в них в северном 
направлении, что делает вполне правомерным 
допущение, что возникновение и развитие муль
ды связано с оттоком масс из тыловой области 
Карельского массива, что подтверждено данны
ми по современной геодинамике региона [107]. 
Дискретная складчато-сдвиговая структура, со
провождающаяся дисгармоничным срывом на 
границе “фундамент/чехол”, -  типичный случай 
эпидермальной тектоники, отражающей сдвиго
вое течение подстилающего фундамента. Нельзя 
исключить и существенную роль в процессе раз
вития структуры Онежской мульды элемента 
вращения в поле сдвиговых деформаций [71].

Субслойные зоны тектонического течения
Выше было показано, что сдвиговое течение 

как в зонах концентрированной, так и диффузной 
деформации проявляется преимущественно в 
вертикальной плоскости (“вертикально-слайдо
вое течение”), но фиксируются и зоны субгори
зонтального расслоения, которые приурочены к 
участкам спокойного залегания проточехла и к 
области раздела “фундамент/чехол” [40,44-46], а 
также к глубинным уровням корового слоя. Во 
многих случаях слои, пачки и толщи пород проте
розоя разделены зонами субслойного срыва, что 
подчеркивается рассланцеванием и штрихами 
скольжения на поверхностях напластования. Об
разующиеся таким образом пакеты-литоны име
ют автономную, дисгармоничную к смежным ли- 
тонам внутреннюю структуру, тип которой во 
многом контролируется фактором компетентно
сти пород. В отложениях проточехла были выяв
лены разнообразные типы макроструктур по
слойного хрупко-пластического течения, описан
ные в [41, 44-46]. На микроуровне отмечены 
ориентированные в соответствии с субслойным 
течением стилолиты, тени давления и регенера

ционные каймы вокруг обломочных зерен, зонки 
трансляционного скольжения и бластеза, агре
гатная линейность и пр. [31, 45]. Трещины, слан
цеватость и кливаж обычно не проникают в 
смежные пакеты. Минерально-агрегатная линей
ность, будины, деформированные включения и 
стилолитовые зубцы чаще имеют полого-про
дольную (по направлению напластования) ориен
тировку, что свидетельствует об аналогичном на
правлении внутрислоевого горизонтального тече
ния. Наличие нескольких генераций поперечных 
трещин отрыва, залеченных стилолитовыми 
швами, свидетельствует о неоднородном режиме 
течения и периодической смене продольного рас
тяжения продольным сжатием [44,45].

В отложениях шокшинской и петрозаводской 
свит часто фиксируются секущие напластование 
взбросо-сдвиги и сдвиго-надвиги, а также системы 
зеркал скольжения, которые постепенно выпола- 
живаются и сливаются в конце концов с субслой
ными срывами. Эти формы отражают макробло- 
ковую объемную внутрислоевую деформацию. 
На границах деформированных пластически и от
носительно не деформированных объемов возни
кают послойные срывы, отражающие дисгармо
нию хрупко-пластического течения. Это явление 
особенно четко проявлено на контакте фунда
мента и проточехла, в основании которого отме
чается древняя кора выветривания, как правило, 
подверженная динамометаморфизму [34]. Рас- 
сланцованная кора выветривания маркирует зоны 
тектонического срыва на границе фундамент- 
проточехол.

НЕКОТОРЫЕ ОСОБЕННОСТИ 
ГЛУБИННОГО СТРОЕНИЯ 
КАРЕЛЬСКОГО МАССИВА

Не затрагивая всего многообразия данных по 
глубинному строению, мы приведем лишь сведе
ния, необходимые с точки зрения поставленной 
задачи [2, 5, 8, 10, 17, 36, 49, 50, 67, 83, 97, 104 и 
др.]. Земная кора описываемой территории имеет 
слоисто-блоковое строение. Выделены: верхняя 
мантия (V = 8.0-8.1 км/с; а  = 3.2 г/см3); корово
мантийный (переходный) слой (V = 7.0-7.3 км/с; 
о  = 3.0-3.2 г/см3); “гранулит-базитовый” слой (V = 
= 6.6-6.8 км/с; а  = 2.90-3.0 г/см3); “гранулит-гней- 
совый” слой (V = 6.3-6.5 км/с; о = 2.75-2.9 г/см3); 
“гранитогнейсовый” слой (V = 5.2-5.9 км/с; о  = 
= 2.66-2.75 г/см3); осадочно-вулканогенный слой 
(а = 2.65-2.82 г/см3). Раздел М фиксируется на 
глубинах порядка 50 км, образуя пологие проги
бы (до 60 км) в центральной части территории и в 
районе Северо-Карельской зоны. Погружения 
границы М маркируются объемами корово-ман
тийной смеси, которая образует в прогибах мощ
ные линзы. На продольном профиле отмечены 
пологие нарушения типа глубинных надвигов,



один из которых трассируется на Северо-Карель
скую зону сплющивания; на глубине он сливается 
с поверхностью М. Породы верхней мантии под 
массивом разуплотнены по отношению к Бело
морской и Свекофеннской областям. Литосфер
ная мантия Балтийского щита обладает сильной 
расслоенностью с линзовидно-петельчатым чере
дованием зон пониженных и повышенных скоро
стей сейсмических волн, что фиксируется вплоть 
до астеносферы. Подобное строение зафиксиро
вано по профилю Лахденпохье-Сегозеро. Здесь 
же видна концентрация отражающих площадок 
на глубинах 25-30 км, а также чередование зон 
разных скоростей внутри гранулит-базитового 
слоя. Отчетливые разделы фиксируются на глу
бинах 5-13,15-20 и 26-35 км. Расслоенность верх
некорового слоя подчеркивается субгоризон
тальной зоной возрастания электропроводности 
на глубинах 10-15 км, которая, находясь в корре
ляции с зоной низких скоростей, проинтерпрети
рована как ослабленная зона на границе верхней 
и нижней коры [10]. Таким образом, устанавлива
ется четкая “слоистая” структура корового слоя 
региона, ее вертикальная неоднородность, нали
чие сейсмически прозрачных и непрозрачных 
слоев и объемов вещества разной плотности, их 
линзовидно-петельчатая конфигурация, опреде
ленная корреляция глубинного строения с общей 
структурой массива и его обрамления. В частнос
ти, четко фиксируются границы массива, выра
женные в изменении геофизических полей, а так
же зона глубинного надвига, погружающаяся к 
югу и выходящая на поверхность в районе Севе
ро-Карельской зоны.

Интересно положение подошвы “гранито
гнейсового” слоя (о = 2.68 г/см3). На трехмерной 
модели [49, 50] (см. рис. 8) выступы гранулит- 
гнейсового слоя (а  = 2.80 г/см3) фиксируются ре
гиональными гравитационными максимумами, 
прогибы -  минимумами. Эти выступы либо выхо
дят на дневную поверхность в виде диафторирован- 
ных эндербитов [78], либо залегают на глубинах 1- 
2 км, проявляясь в крупнокупольном глубинном 
тектогенезе [17]. Морфоструктурам поверхности 
“гранулит-гнейсового” слоя соответствуют опре
деленные тектонические структуры. В частности, 
осевая зона Центрально-Карельского глубинно
го прогиба совпадает с одноименной осепродоль
ной зоной сдвигового течения. Борта прогиба свя
заны с развитием структур сдвигово-купольного 
тектогенеза и структурами типа пулл-апарт (pull- 
apart) (Восточно-Карельская зона) или линейно
сдвиговой тектоники (Западно-Карельская зона). 
Дугообразные субширотные зоны сплющивания и 
нагнетания (Северо-Карельская зона, Костомук- 
ша) приурочены к зонам поперечного воздыма- 
ния гранулит-гнейсового основания. Напряжен
ность и линеаризованность структур коррелиру-

ются с крутизной и протяженностью склона: 
пологого и протяженного -  на востоке и узкого и 
крутого -  на западе. Зоны прогибов и их склоны 
служат как бы рельсами, определяющими про
дольные (по длинной оси массива) движения верх
некоровых масс, а поперечные поднятия служат 
упорами, перед которыми образуются надвиго- 
вые фронты и зоны нагнетания и сплющивания. 
Прогибы “гранулит-гнейсового” слоя определя
ли, вероятно, заложение раннепротерозойских 
бассейнов, а также формирование и сохранение в 
последующем синклинальных структур. Также 
показано [49,50], что региональные гравитацион
ные аномалии определяются в основном перепа
дами плотности на границе “гранитогнейсового” 
и “гранулит-гнейсового” слоев и что последний 
петрофизически относительно гомогенен, а все 
крупные раннепротерозойские гранитные плуто- 
ны расположены в пределах “гранитогнейсово
го” слоя, совпадая по мощности с его толщиной. 
Эти данные указывают на наличие структурной 
дисгармонии нижне- и верхнекорового слоев.

ОБСУЖДЕНИЕ МАТЕРИАЛА И ВЫВОДЫ
Итак, мы привели описание структурных ан

самблей, развитых на территории Карельского 
массива, дали их кинематическую интерпрета
цию, в общих чертах показали их соотношение с 
глубинным строением массива. Рассмотренный 
материал свидетельствует: 1) породы фундамен
та (AR) и протоплатформенного чехла (PR) при 
отчетливо выраженной структурной дисгармо
нии, тем не менее обладают общностью кинема
тического плана; 2) и фундамент, и чехол подвер
жены не только складчато-разрывным деформа
циям, но и деформациям, отражающим объемное 
хрупко-пластическое течение горных масс, т.е. их 
реидную деформацию. Основной структурный 
план территории был сформирован к концу ран
него протерозоя в результате свеко-карельского 
(или карельского) тектогенеза в интервале 1750- 
1600 млн. лет [20, 33, 35, 80, 84, 87, 93, 102 и др.]. 
В дальнейшем он испытал усложнение и некото
рую модификацию, которые продолжаются и в 
новейшее время [6, 25,41, 51,61,107 и др.].

Выделенные частные структурно-кинематиче
ские ансамбли располагаются закономерно один 
относительно другого и в совокупности образуют 
единый парагенетический ансамбль первого по
рядка (рис. 10). Этот ансамбль отвечает объемно
му горизонтально-продольному сдвиговому тече
нию со сдвигово-надвиговой кинематикой, проис
ходящему при чередовании режимов транспрессии 
и транстенсии. Объемное сдвиговое течение, кро
ме приведенных выше данных, подтверждается: 
пластичным рифтогенезом со сдвиговой состав
ляющей на лопийском этапе эволюции [18]; сдви
гово-надвиговой кинематикой в районе Куолояр-



Рис. 10. Структурная блок-диаграмма Карельского массива, отражающая суммарный эффект постархейской дефор
мации
1 -  комплексы беломорид и гранулит-гнейсовый слой; 2 -  гранитогнейсы Карельского массива (области рассредото
ченного вязко-пластического течения); 3 -  нижнепротерозойские комплексы; 4 -  сдвиги; 5 -  надвиги; 6 -  зоны верти
кально- и горизонтально-плоскостного концентрированного вязко-пластического течения; 7 -  основное направление 
течения горных масс. Вверху -  продольный профиль (А), внизу -  поперечный профиль (Б). Римские цифры на клино
видной врезке (В): I -  Карельский массив; II -  беломориды; III -  свекофенниды

винско-Паанаярвинской структуры [109]; данны
ми дистанционных съемок [81]; S-образной 
структурой отчленившегося от Карельского мас
сива блока Исальми; заметной ролью сдвигов на 
территории Балтийского щита в целом [4]. Сдви
говое течение осуществляется в виде единого тек
тонического потока (“en block”), т.е. без расчле
нения массива на блоки (микроплиты), но с поте
рей внутренней связности горных масс (вспомним 
области диссипативного сдвига и “тектонику раз
рыхления” Г. Штилле). Реидная деформация со
провождается возникновением структур сжатия 
(зоны сплющивания и нагнетания, надвиги), рас
тяжения (зоны оттока, рассредоточенный спре- 
динг, грабенообразные структуры, бассейны типа 
пулл-апарт), вращения, псевдодиапиризма и пр., 
но практически всегда присутствует сдвиговая 
компонента. Особенно характерны для структу
ры массива разномасштабные колчановидные 
(или футлярные) складки, формирование кото

рых связано со сдвиговым течением. Течение 
проявляется то в концентрированной форме в ви
де узких линейных зон, то в виде диффузного про
цесса, рассредоточенного в большом объеме. Это 
движение сопровождается субвертикальным и 
субгоризонтальным тектоническим расслоением 
массива. Вертикальное расслоение определяется 
чередованием крутопадающих зон концентриро
ванной деформации; горизонтальное -  существо
ванием субгоризонтальных зон квазипластическо- 
го течения на границах слоев и толщ разной реоло
гии внутри разреза и в основании карелид, а также 
вдоль подошвы гранитогнейсового слоя. Гори
зонтальное расслоение аргументировано также: 
(а) существованием верхнего (с вертикальными 
слайдами) и нижнего (с субгоризонтальным рас
положением зон течения) дисгармоничных струк
турных ярусов [54]; (б) понижением вязкости в 
нижней части гранитного слоя и расщеплением 
литосферы на слои разной вязкости [110]; (в) че-



Рис. 11. Один из возможных механизмов формирования колчановидных складок и структур типа “матрешки” (tele
scope structures) и “матрешек-близнецов” (twins telescope structures), образующихся в процессе объемной реидной де
формации: А -  принципиальная схема; Б -  схема соотношения телескопических складок с зонами продольных сдви
гов; В -  принципиальная схема структуры Карельской горизонтальной протрузии; Г -  структуры, смоделированные в 
условиях объемной деформации, по [105]

редованием областей сжатия и областей растяже
ния. что приводит к вертикальному и горизон
тальному расслоению корового слоя [98].

Таким образом, Карельский массив испытыва
ет объемное дисгармоничное тектоническое те
чение, которое осуществляется практически не
зависимо от смежных Свекофеннской и Бело
морской провинций, имеющих иные структурно
вещественные характеристики. Конечным ре
зультатом этого процесса является формирова
ние гигантской горизонтальной кристаллической 
протрузии типа “матрешки” (telescope structure), 
коей и является Карельский массив (рис. 11). По
добный механизм формирования находит под
тверждение и на моделях [105].

Изучение Карельского массива и анализ об
щих закономерностей развития докембрийских 
масс позволяют предложить следующую модель 
его эволюции. Саамский этап (более 3200 млн. 
лет [72]): крупноячеистая конвекция, первичная 
дифференциация базальтовой коры с выплавле
нием тоналит-трондьемитовых серий и формиро
ванием “изометричных” в плане объемов первич
ной сиалической коры; тектонические условия 
определяются скучиванием и всесторонним сжа
тием. Лопийский этап (3200-2600 млн. лет [72]): 
смена крупноячеистой конвекции на мелкоячеис
тую [91]; начало латеральной миграции сиаличес- 
ких масс [16]; пластичный спрединг и образование 
зеленокаменных трогов [91] в условиях транстен-

сии, начало формирования осадочных серий. Ру
беж и архей/ранний протерозой” (2600 млн. лет): 
продолжение латеральной миграции масс, но уже 
в условиях транспрессии; формирование соответ
ствующего комплекса структур; мигматит-гра- 
нитный купольный тектогенез, динамотермаль- 
ный метаморфизм умеренных и низких давлений; 
в конце периода -  относительная консолидация 
разобщенных объемов сиалического слоя и обра
зование единого Карело-Кольского блока. Ран
непротерозойский этап (2600-1650 млн. лет): 
распадается на ряд подэтапов, со сменой относи
тельно длительных эпох транстенсии и кратковре
менных периодов транспрессии; период характе
ризуется протоплатформенным режимом с высо
кой проницаемостью протоплатформы. К концу 
раннего протерозоя в результате свекофеннских 
тектоно-метаморфических преобразований фор
мируется консолидированная кора Карельского 
массива, происходит его воссоединение с другими 
элементами Восточно-Европейской платформы и, 
вероятно, возникает новая система крупноячеис
той “подкратонной” конвекции. Рифейский этап 
(1650-650 млн. лет): квазираспад тела Восточно- 
Европейской платформы в условиях транстенсии, 
развитие рифтов и авлакогенов; ультраосновной 
щелочной и гранитоидный (рапакиви) магматизм. 
Расположение авлакогенов и сдвигово-раздвиго- 
вая кинематика указывают на центробежное дви
жение блоков консолидированной коры и начало



дезинтеграции платформы с оттоком вещества 
из-под авлакогенов и синеклиз в области антек- 
лиз и щитов, что подтверждается данными по Ук
раинскому щиту [68]. Фанерозойский этап мы не 
рассматриваем, но можно полагать, что фанеро- 
зой, так же, как и рифей, отвечал эпохе общего 
растяжения и квазираспада платформы, прерыва
емой кратковременными эпизодами сжатия, свя
занного с режимами обрамляющих платформу по
кровно-складчатых областей. Неотектонический 
этап: возобновляется режим транспрессии, о чем 
свидетельствуют [25]: тип напряженного состоя
ния горных пород; наличие взбросо-надвиговых, 
сдвиговых и пликативных дислокаций; структур
но-геоморфологические формы, отражающие 
деформации объемного течения в пределах Ка
рельского массива и других участков Восточно- 
Европейской платформы. Режим транспрессии в 
области Карельского массива и Балтийского щи
та в целом, его сопряженность с режимами растя
жения в прилегающих рифтогенных структурах 
[61] позволяют предположить, что современный 
подъем Балтийского щита связан не столько с 
гляциоизостатическими, сколько с тектонически
ми причинами, а именно с оттоком глубинных 
масс из областей впадин (как океанических, так и 
интракратонных) и их нагнетанием в область щи
тового поднятия, что подтверждено геологичес
кими данными и соответствующими расчетами 
[107].

Как можно видеть, в истории Карельского 
массива прослеживается тенденция латерального 
перемещения со сменой во времени режимов 
транспрессии и транстенсии, что отражено в типах 
структурно-кинематических ансамблей, особен
ностях проявления метаморфизма и магматизма. 
Существование перемежающихся во времени 
режимов транспрессии и транстенсии свойствен
но также всей территории Восточно-Европей
ской платформы и соседним регионам [1,9,23,57, 
58, 94], что указывает на общность геодинамики 
древних докембрийских блоков. При этом квази- 
пластичные литосферные массы при их лате
ральном перемещении последовательно попада
ют то в условия сдвига с растяжением (которое 
сопровождается образованием грабенообразных 
впадин и структур типа пулл-апарт, проявлением 
основного вулканизма, слабым метаморфизмом, 
подслаиванием коры за счет деплетированных 
мантийных масс), то в условия сдвига со сжатием, 
что сопряжено с интенсивными структурно-веще
ственными преобразованиями горных масс и их 
гранитизацией. Чередование режимов “горячая” -  
“холодная” мантия (кора) в условиях “давление + 
сдвиг” приводит к смене одной формы мантийной 
активности (магматизм, вулканизм) другой (мета
морфизм и гранитизация) [26].

Изложенные данные о структуре Карельского 
массива, о механизмах ее формирования в режи

ме сдвигового течения, а также о формировании 
гигантских горизонтальных протрузий находит 
подтверждение на материалах по Украинскому 
щиту [68], поясу Лимпопо [106], метаморфичес
кому поясу Хидака [111], но это предмет другого 
исследования.
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Features of the Karelian Massif (Baltic Shield)
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Abstract— Some aspects o f  the post-Archean tectonics and geodynamics o f  the Karelian massif (Baltic shield), 
including the types o f structural ensembles and structural patterns, tectonic movement forms and mechanisms, 
and the kinematic regimes o f  structure formation in the m assif are discussed. The main form of structure-form
ing processes is rheid (from “p eo ”— flow) deformation realized as a three-dimensional horizontally longitudi
nal shear flow. Five types o f  structural-kinematic ensem bles and respective kinematic settings are recognized: 
arcuate-linear compression and pressurization zones, linear axial concentrated tectonic flow  zones, areas o f dif
fuse dome-shear tectonics, tectonic depressions in rock mass deflux zones, and subhorizontal and bed-parallel 
tectonic flow zones. These structural types jointly make up the general regional paragenetic structural ensem
ble o f a three-dimensional tectonic flow with an oblique thrusting kinematics in a setting of alternating 
transpression and transtension episodes.
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На основании материалов глубоководного бурения, морфоструктурного анализа, данных о геоло
гии континентальных окраин, с учетом результатов глубинного сейсмозондирования рассматрива
ется история структурного развития глубоководных впадин и поднятий дна Ю жной Атлантики. Глу
боководные впадины по времени образования распадаются на три группы: наиболее ранняя впадина -  
Аргентинская (J3), более п оздние близковременные Капская и Ангольская (К х) и поздняя (Kja-al). 
Каждая впадина имеет свои особенности тектонического строения. Среди поднятий выделяются 
три категории, отличающ иеся происхождением: тектоно-вулканические -  Китовый хребет, Каме
рунская линия; континентальные выступы -  Ф олклендский, Сан-Паулу, А брол ьос и др.; континен
тальные отторженцы (микроконтиненты) -  предполож ительно Риу-Гранди, отдельные возвышен
ности на дне Аргентинской впадины. Время образования Фолклендского выступа -  J3, Сан-Паулу и 
Риу-Гранди -  К ь Китового хр ебта  -  К{^-К2у Камерунской линии- N t -  настоящ ее время. Континен
тальные выступы располагаются в западной части океана, тектоно-вулканические поднятия -  в вос
точной. Представление о  структурной симметрии запада и востока Ю жной Атлантики весьма 
условны. Следует значительно усилить изучение геологического строения и истории тектоническо
го развития конкретных тектонических элементов океанского дна.

ВВЕДЕНИЕ
В литературе по тектонике и геодинамике Ат

лантического океана с определенностью установ
лено различие по времени образования Цент
ральной и Южной Атлантики, тектоническим 
разделом между которыми служит разломная зо
на Романш, простирающаяся в районе экватора. 
Океаногенез в Центральной Атлантике начался 
раньше. В обоих случаях зарождение океаничес
ких бассейнов начиналось на юге, и далее процесс 
продвигался на север. До объединения обеих 
частей океана прошло несколько десятков мил
лионов лет.

Вопрос в том, есть ли особенности в структур
ном развитии Центральной и Южной Атлантики? 
Достаточно ли прямолинейной модели образова
ния и развития океанов, предложенной Т. Вилсо- 
ном, принимаемой обычно априори?

Путь к ответу на такие вопросы лежит через 
тектоническое описание и сравнительный анализ 
строения этих областей океана. Однако специ
альных публикаций ни для одной из них нет. Пре
обладают данные по Центральной Атлантике, 
где проведено значительно больше экспедицион
ных геолого-геофизических исследований. Что 
касается Южной Атлантики (рис. 1), то фактиче
ский материал здесь ограничен, но тем не менее 
общую картину ее структурного развития наме
тить можно. Этому и посвящена данная статья. 
Структурные черты Центральной Атлантики 
предполагается охарактеризовать на следующем 
этапе исследования.

Из отечественных экспедиционных исследова
ний в Южной Атлантике особенно важные ре
зультаты принесли следующие: Анголо-Бразиль
ский геотраверз (1979-1987 гг.), 29-й и 31-й рейсы 
НИС “Дмитрий Менделеев” (1982,1983-1984 гг.), 
7-й рейс НИС “Профессор Штокман” (1982 г.) и 
экспедиции 18-го рейса НИС “Академик Нико
лай Страхов” (1994 г.) и НИС “Геленджик-96” 
(1996 г.) [1,2, 10-13, 19, 22, 23].

Анголо-Бразильский геотраверз охватил ши
рокую полосу между 8-15° ю.ш. Основное внима
ние в этих работах сосредоточивалось на карти
ровании дна, изучении морфоструктур и геофизи
ческих исследованиях глубинного строения 
литосферы. В проведении работ приняли участие 
научно-производственные объединения “Севмор- 
геология” и “Южморгеология” Мингео СССР, а 
также Институт физики Земли АН СССР.

Исследования в рейсах “Дмитрия Менделеева” 
были организованы Институтом океанологии 
АН СССР. Их важный результат -  данные о глу
бинном строении Бразильской и Капской глубо
ководных впадин, полученные методом ГСЗ.

Экспедиция на НИС “Профессор Штокман”, 
проведенная научно-производственным объеди
нением “Южморгео” Мингео СССР, получила 
опорный сейсмопрофиль через Срединно-Атлан
тический хребет на 20° ю.ш., позволивший доку
ментировать тектоническую расслоенность во 
2-м слое океанической коры. Исследования НИС 
“Академик Николай Страхов” и “Геленджик-96”, 
выполнявшиеся Геологическим институтом РАН
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Рис. 1. Рельеф Южной Атлантики и сопредельных областей [29]

совместно с Институтом морской геологии (Бо
лонья, Италия) и научно-производственным объ
единением “Южморгео”, выявили главные черты 
тектоники, магматизма и геодинамики района 
тройного сочленения Буве. Полученные экспеди
циями результаты ниже используются. Помимо 
них, привлекаются материалы зарубежных экспе
диций. Очень ценные сведения для понимания тек
тонических структур дают Батиметрическая карта 
Мирового океана [29] и Гравиметрическая карта 
Мирового океана Д. Сандвелла и У. Смита [33].

В данной работе автор имеет в виду коснуться 
нескольких проблемных вопросов строения и 
структурного развития акватории.

ИСХОДНЫЕ ПОЗИЦИИ
Прежде чем рассматривать структурное раз

витие акватории, необходимо уточнить, какие 
структурные элементы имеются в виду.

Плейттектоническая доктрина фактически 
выводит из поля зрения такие тектонические ка
тегории, как глубоководные океанические кот
ловины, ставя в центр внимания геодинамические 
системы: спрединговые хребты, плиты и транс
формные разломы. Необходимо отметить, что

такой подход к собственно тектоническому ана
лизу имеет отдаленное отношение. При тектони
ческом анализе исследуются тектонические эле
менты, имеющие очертания, характеризующиеся 
определенными особенностями геологического 
разреза и деформаций земной коры. В океаничес
ких областях тектонические элементы, как прави
ло, выражены в рельефе дна, а отсюда тектониче
ский анализ дна тесно переплетается с морфост
руктурным. Различие между двумя подходами 
очевидно. Проиллюстрируем его примером трак
товки глубоководных котловин.

Согласно плейттектонике они представляются 
лишь как периферийные части спрединговых си
стем, отодвинутые от спрединговой оси на значи
тельное расстояние. С тектонической точки зре
ния это обособленные структурные элементы со 
свойственными им чертами геологической исто
рии. В этом случае их нужно изучать так же, как, 
например, синеклизы на континентах. Численное 
моделирование играет при этом только вспомога
тельную роль.

В связи с предпочтением геодинамического 
подхода геологические сведения о тектонических 
элементах океанского дна накапливаются мед
ленно. Общие обзоры тектоники (морфструктур) 
Южной Атлантики единичны и имеются только в
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Рис. 2. Основные структурные элементы Фолклендского плато и прилегающей акватории Южной Атлантики [7] 
Кружки с номерами -  скважины глубоководного бурения.

отечественной литературе. Они носят краткий и 
не специальный характер, будучи составными ча
стями обобщающих трудов [24,25]. Специальный 
тектонический очерк Южной Атлантики впер
вые опубликован автором [18], но и он не всеобъ
емлющ.

ПРЕДЫСТОРИЯ ТЕКТОНИЧЕСКОГО 
РАЗВИТИЯ ЮЖНОЙ АТЛАНТИКИ

Предыстория структурного развития Южной 
Атлантики началась после распада Южной Гонд- 
ваны, разделения Антарктиды и Южной Амери
ки, т.е. 160 млн. лет назад. На этом этапе возник
ло несколько рифтовых структур, историю кото
рых расшифровать в настоящее время сложно. 
Для тектонического развития Южной Атлантики 
важнейшее значение имела одна из рифтовых 
структур, в пределах которой впоследствии воз
ник спрединговый центр, разделивший Африку и 
Южную Америку. Нужно отметить, что несколь
ко ранее спрединговый центр образовался на юге 
современной Ц е н т р а л ь н о й  А т л а н т и к и ,  
что указывает на начало принципиальной смены 
геодинамических условий в Индо-Атлантическом 
сегменте Земли. В то же время это был критиче
ский этап в развитии Тетиса, разделявшего Гонд- 
вану и Лавразию. Структурные реликты Тетиса в 
течение нескольких десятков миллионов лет слу
жили тектоническим барьером между южной и 
северной частями Атлантического океана. Редкие 
фрагменты коры и мантии тетической области су
ществуют и в современной структуре океаничес
кого дна, проявляясь в виде локальных петро-гео- 
химических аномалий. Однако проблема истории

и механизма разрушения Тетиса, имевшего суб
широтное простирание, еще далека от решения.

Датировка 160 млн. лет основывается на дан
ных о геологии континентальных окраин, глубо
ководного бурения и геодинамических, относя
щихся к Фолклендскому региону (рис. 2). В этом 
регионе имеет место исключительно широкий 
шельф, на востоке которого выступают Фолк
лендские острова, отстоящие от мыса Горн на 
800 км. Цоколь островов имеет континенталь
ную природу и образован докембрийскими поро
дами, представленными гранитами, гнейсами, 
кристаллическими сланцами, пегматитами. Он 
перекрыт девонским комплексом, сложенным 
кварцитами, песчаниками и глинистыми сланца
ми. Породы частично метаморфизованы и де
формированы. Их мощность ~3000 м. Верхняя 
часть разреза островов, залегающая с несогласи
ем, представлена пермо-триасовыми преимуще
ственно ледниковыми отложениями с флорой. 
Мощность толщи 3500 м. В позднем триасе-ран- 
ней юре породы были прорваны дайками и силла- 
ми диоритов, коррелирующимися с такими же об
разованиями Южной Африки и фиксирующими 
начало распада Гондваны [35].

В западной части шельфа развит крупный и 
глубокий Южно-Мальвинский осадочный бассейн, 
в низах разреза которого, по аналогии с подобного 
рода более северными бассейнами, где есть дан
ные бурения, залегают мощные средне-верхнеюр
ские континентальные отложения. Прогиб вытя
нут в широтном направлении, как и все другие 
(а их 5) более северные, существующие на арген
тинской окраине. Однако их цепочка простирает-
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Рис. 3. Разрез глубоководной скважины 330, пробу
ренной на банке Мориса Юинга [6]
1 -  гнейсы и гранитоиды; 2 -  песчаник; 3 -  алевролит; 
4 -  известняк; 5 -  глины и аргиллиты; 6 -  глинистый 
наннопланктонный ил; 7 -  диатомовый ил

ся вдоль края континента, что позволяет отно
сить их к категории периокеанических прогибов 
и соответственно рассматривать как предвестни
ки развития океана.

Принципиальное значение для рассматривае
мого вопроса имеет разрез глубоководной сква
жины 330, заложенной на банке Мориса Юинга, 
расположенной в 800 км восточнее блока Фолк
лендских островов (рис. 3). На докембрийском 
кристаллическом комплексе, сходном с комплек
сом Фолклендских о-вов, здесь с размывом и не
согласием залегают маломощные субаэральные 
средне(?)-верхнеюрские терригенные отложения 
с прослоями лигнитов и флористическими остат

ками. Выше следует алевролитовая пачка, а за
тем глинистая, где по палеонтологическим дан
ным выделяются отложения келловея, нижнего 
Оксфорда и верхнего Оксфорда-титона. Таким 
образом, морские условия устанавливались в 
этом районе 160 млн. лет назад. Далее в разрезе с 
размывом в основании залегают отложения ни
жнего мела, а затем верхнего мела, представлен
ного в основном глинистыми наннопланктонны- 
ми илами [7]. В самом верху с размывом лежит 
диатомовый ил эоцена. Общая мощность вскры
того разреза невелика -  575 м.

Г.Л. Кашинцев [5], выполнивший специальное 
исследование, посвященное ранним этапам океа- 
ногенеза в Индо-Атлантическом сегменте Земли, 
на основе, в первую очередь, данных о магмати
ческих процессах, в отношении времени разделе
ния Антарктиды и Южной Америки также назы
вает дату 160 млн. лет назад.

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ИСТОРИЯ 
ОСНОВНЫХ СТРУКТУР

Итак, выше говорилось об этапах предысто
рии. Очевидно, что история Атлантики начинает
ся тогда, когда спрединговый центр возник между 
Южной Америкой и Южной Африкой. Чтобы 
представить дальнейших ход этой истории, обра
тимся к структурному развитию глубоководных 
впадин и поднятий океанского дна (рис. 4).

Аргентинская впадина. Структура очерчива
ется изобатой 4500 м. Ее размеры с запада на вос
ток -  2250 км, с севера на юг -  1500 км. Даже по 
океанским масштабам Аргентинская впадина 
принадлежит к числу очень крупных. Ограниче
ниями впадины служат: на юге -  Фолклендский 
разлом -  западный отрезок Агульяс-Фолкленд- 
ской демаркационной разломной зоны [16]; на за
паде -  континентальный склон Южной Америки; 
на севере -  поднятия Сан-Паулу и Риу-Гранди; на 
востоке -  западный фланг Срединно-Атлантиче
ского хребта. Наиболее резко выражено южное 
ограничение. Оно соответствует западному от
резку Агульяс-Фолклендской разломной зоны, 
по которому днище впадины опущено на несколь
ко километров до глубин 6200 м. Достаточно оп
ределенно выражено и западное ограничение, где 
расстояние между изобатами 200 и 4500 м состав
ляет всего 100-250 км. Северное ограничение 
имеет иной характер. Здесь впадина сопряжена с 
двумя крупными изолированными поднятиями 
дна. На востоке, за изобатой 4500 м, простирается 
сильно нарушенная разломами периферия Сре
динно-Атлантического хребта.

Глубоководное бурение проводилось только 
на севере и на крайнем юго-востоке впадины. Ни 
в том, ни в другом случаях акустический фунда
мент не был достигнут. Северная скважина (358)



Рис. 4. Тектоническая схема Южной Атлантики
1 -  Срединно-Атлантический хребет; 2 -  рифтовая зона Срединно-Атлантического хребта; 3 -  наиболее глубокие ча
сти океанических впадин (5000 м, местами более); 4 -  выступы и отторженцы континентальной коры; 5 -  вулкано-тек
тонические поднятия; 6 -  разломы; 7 -  глубоководный желоб; 8 -  линейные поднятия различной природы.
Цифры на схеме: 1-7 -  впадины: 1 -  Аргентинская, 2 -  Бразильская, 3 -  Гвинейская, 4 -  Ангольская, 5 -  Капская, 6 -  
Агульяс; 7-12 -  выступы и фрагменты континентальной коры: 7 -  Фолклендский, 8 -  Безымянный, 9 -  Сан-Паулу, 
10-Аброльос, 11-Ресифи, 12-Гвинейский; 13-17-вулкано-тектонические поднятия: 13-Китовый хребет, 14-Три- 
стан-да-Кунья, 15 -  Дискавери, 16 -  Метеор, 17 -  Ислас Оркадас. Буквы на схеме: разломы (с севера на юг): СП -  Сан- 
Паулу, Р -  Романш, Ч -  Чейн, В -  Вознесения, БВ -  Боде Верде, СЕ -  Св. Елены, МВ -  Мартин Вас, РЖ -  Рио-де- 
Жанейро, РГ -  Риу-Гранди, М -  Мури, МО -  Монтевидео, ТК -  Тристан-да-Кунья, Г -  Гоф, АФ -  Агульяс-Фолкленд- 
ский, Ш -  Шака; ТСБ -  тройное сочленение Буве; МС -  малая спрединговая система Метеор; хребты: КХ -  Китовый, 
АмАх -  Американо-Антарктический, АфАх -  Африкано-Антарктический

вкрыла разрез мощностью 830 м; в забое -  кам- 
панские слои. Все отложения глубоководные. 
Южная скважина (513) прошла лишь 340 м. Ею 
также вскрыты глубоководные отложения, име
ющие в низах олигоценовый возраст. Соответст
венно, чтобы оценить время заложения впадины, 
нужно обратиться к косвенным данным.

Если принять во внимание время окончания 
синрифтового этапа развития на континенталь
ной окраине, являющееся позднеюрским [34], то

к концу юры можно отнести и начало развития 
Аргентинской впадины. К такому же заключе
нию приводит и разрез банки Мориса Юинга 
(скв. 330), где верхняя юра представлена морски
ми отложениями мощностью -250 м. На сейсмо
профилях через упомянутую банку и Фолкленд
ское плато, граничащее с Аргентинской впади
ной, видно, что мощность верхней юры под плато 
может достигать нескольких километров. Таким 
образом, начало развития геологической истории



Аргентинской впадины может быть отнесено к 
концу юры.

В структурном развитии впадины очень значи
мым был конец мелового периода (-84 млн. лет 
назад), когда, как показывают регионально-гео
логические данные, по Фолклендскому сбросу 
произошло глубокое опускание ее южной части.

Имеются указания на дифференцированный 
характер структурного развития дна впадины. 
Одним из них служит присутствие в структуре 
дна, особенно в центральной области, позитив
ных форм рельефа, фиксируемых местами и по 
гравиметрии, имеющих, как представляется, кон
тинентальную природу [18].

Капская впадина. Противолежащая Арген
тинской Капская впадина находится в треуголь
нике между Китовым хребтом, Африкой и подня
тиями Дискавери и Хизена, расположенными не
посредственно к югу от 40° ю.ш. Ее центральная 
часть очерчивается изобатой 5000 м. Вдоль Кито
вого хребта и окраины Африки борта впадины 
прослеживаются на 2000 км; южная граница не
сколько короче.

Обратимся к данным глубоководного бурения, 
которое произведено на восточной окраине впа
дины. Разрез скв. 361 в нижней части представлен 
аптскими “черными сланцами”, переслаивающи
мися с алевролитами и песчаниками. В этих отло
жениях встречаются остатки наземных растений. 
Фундамент здесь не вскрыт, однако, судя по лито
логическим особенностям, “черные сланцы” от
вечают раннему этапу развития впадины. Досто
верно пелагические отложения (глины) установ
лены для кампанского века. Глубина дна в точке 
бурения 4549 м, мощность вскрытого разреза 
1335 м, из которых около 1000 м приходится на 
отложения средне- и позднемелового возраста. 
Послеэоценовые отложения размыты, но они 
вскрыты в расположенной недалеко скв. 360 (Р3— 
Nj). Обращают внимание меньшие размеры и 
большая структурная расчлененность впадины 
по сравнению с Аргентинской. Имеются призна
ки существования в ее центральной части неболь
шой и слабо проявленной локальной спрединго- 
вой системы, вероятнее всего, позднекайнозой
ской [18]. На востоке, в зоне перехода океан- 
континент, имеются базальтовые покровы, обра
зовавшиеся в позднеюрское-раннемеловое время 
[24]. Сейсмикой они прослежены до глубин моря 
4000 м.

Из всего сказанного следует, что начало обра
зования Капской впадины как индивидуализиро
ванной морфоструктуры следует относить к кон
цу раннего-началу среднего мела.

Ангольская впадина. Впадина располагается 
между Камерунской вулканической линией и Ки
товым хребтом. Оба эти поднятия имеют одина
ковое простирание (ЮЗ-СВ) и ориентированы по

отношению к континентальной окраине под уг
лом 45°. Структуры континентальной окраины 
ограничивают впадину с востока, а с противопо
ложной стороны, от фланга Срединно-Атланти
ческого хребта, ограничениями служат разломы, 
простирающиеся в северо-западном направлении 
[9]. В этих рамках размеры впадины с запада на 
восток составляют -1000 км, а с севера на юг 
-1100 км. По площади Ангольская впадина при
близительно равновелика Капской. Наиболее 
глубокая ее часть очерчивается изобатой 5000 м.

Глубоководная скважина, пробуренная на вос
точной окраине впадины (364), вскрыла разрез от 
аптских отложений до плейстоцена, почти цели
ком глубоководных. Мощность разреза 1086 м. 
Для историко-геологического анализа важны 
особенности отложений нижних частей разреза. 
В.А. Крашенинников по этому поводу пишет: “ ... 
к аптскому ярусу относятся серые и зеленовато
серые глинистые известняки с прослоями черных 
сапропелевых глин; из органических остатков 
встречаются планктонные фораминиферы и нан- 
нопланктон (подчеркнуто мною -  Ю.П.). В осно
вании этой пачки обычны прослои доломитизи- 
рованных известняков и доломитов, а глины 
сильно битуминозны” [6, с. 124]. Бурение было 
приостановлено в нескольких десятках метров от 
кровли подстилающей соляной толщи, имеющей, 
по геофизическим данным, мощность в несколь
ко километров. Из приведенного описания мож
но заключить, что начало образования Анголь
ской впадины относится к апту. Но выше было 
показано, что и Капская впадина зародилась при
близительно в это же время. Следовательно, про
движение океана с юга на север происходило бы
стро. Поскольку оформление Китового хребта, о 
чем будет сказано ниже, относится к позднему 
мелу, то и структурное обособление обеих впадин 
нужно датировать той же эпохой.

Восточным ограничением Ангольской впади
ны можно принять изобату 3000 м. Континен
тальная окраина изучена в этом районе лучше, 
чем в других районах приафриканской полосы. 
Имеющиеся сейсмические профили и данные бу
рения устанавливают, что в среднем и позднем 
апте здесь происходило региональное накопле
ние соли, перекрывшей более ранние континен
тальные и лагунные отложения. Выше соли ле
жат платформенные карбонатные отложения 
альба, в отдельных местах глубоководные. Таким 
образом, зона мощного соленакопления на кон
тинентальной окраине сменяется, причем в запад
ном направлении, зоной седиментации океанско
го бассейна, отвечающей ранним этапам его раз
вития.

В отличие от двух охарактеризованных выше 
впадин, в верхней части фундамента Ангольской 
впадины выявлена взбросово-надвиговая струк



тУра с наклоном поверхностей наруш ений в ст о 
рону С рединно-А тлантического хр ебта  [15]. Глу
бина проникновения деформаций небольш ая. 
Осадочный ч ехол  им и не затронут, а п о эт о м у  вр е
мя их образования н е молож е ранних стадий ок е-  
аногенеза. Б ольш ая сложность присущ а д е ф о р 
мациям соленосной  толщ и [32].

Бразильская впадина. Впадина простирается в 
меридиональном направлении на расстояние 
2500 км, ширина ее вдвое меньше. Наиболее глу
бокая часть впадины оконтуривается изобатой 
5000 м. Соответственно, ни по форме, ни по раз
мерам она не сходна с Ангольской впадиной, с ко
торой ее обычно сопоставляют.

На севере ограничением впадины служит сис
тема крупных экваториальных разломов (Ро- 
манш и др.). С юга от Аргентинской впадины ее 
отделяют поднятия Риу-Гранди и Сан-Паулу. На 
западе Бразильская впадина сопряжена со струк
турами бразильской континентальной окраины, а 
на востоке -  с флангом Срединно-Атлантическо
го хребта.

От других глубоководных впадин ее отличают 
не только морфоструктурные черты, но и осо
бенности геологического строения, выявленные 
глубоководным бурением. На ее площади пробу
рено 6 скважин: 3 на юге и 3 на западе и северо- 
западе: Все южные скважины бурились на глуби
нах дна значительно более 4000 м; северные -  бо
лее 5000 м.

Скважиной 20 (крайний юг) вскрыт маломощ
ный разрез осадочных отложений, всего 72 м. Но 
при этом над пиллоубазальтами и обломками 
мраморов, обнаруженных в забое, лежат глубо
ководные осадки (наннофоссиловый мел и др.), в 
которых выделены слои Маастрихта, эоцена, оли
гоцена и плиоцена-плейстоцена. Западнее в скв. 
14 базальты обнаружены на глубине 107 м, но над 
ними залегают глубоководные отложения сред
него эоцена. Еще западнее на базальтах (скв. 19) -  
четвертичные отложения. Глубина, пройденная 
скважиной, 145 м.

Можно видеть, что южный район Бразильской 
впадины отличается существенной нестабильнос
тью гидродинамического и, несомненно, тектони
ческого режимов. Что касается базальтов, то 
очень вероятен их силловый характер. По край- 
нер мере, обломки мраморов в скв. 20 можно свя
зать с контактовым метаморфизмом карбонат
ных отложений дна.

Западная и северо-западные скважины в осно
вании также вскрыли базальты, но перекрываю
щие их разрезы резко отличаются. В скв. 355 в ос
новании осадочной толщи лежат глубоководные 
отложения кампана, перекрытые разрезом пале- 
оцен-плейстоценовых осадков открытого океана. 
Осадочная толща имеет здесь мощность 460 м. 
На северо-западе бурились скв. 23 и 24. Первая из

них прошла 208 м и вскрыла среднемеловые- 
плейстоценовые отложения. Базальты под ними 
сильно изменены. В скв. 24, расположенной непо
далеку, ситуация сходная. Таким образом, и здесь 
наблюдается очень большая изменчивость обста
новок геологического развития.

На юге скважины заложены относительно не
далеко от поднятия Риу-Гранди, а на северо-запа
де (скв. 23 и 24) -  от континентального склона, 
оказавших влияние на формирование геологиче
ских разрезов впадины.

Если обратиться к бразильской континенталь
ной окраине, то здесь в периокеанических бассей
нах [3] в низах многокилометровых разрезов за
легают континентальные аллювиально-озерные 
и дельтовые отложения юры-неокома, затем, ме
стами, соли апта, а выше известняки так называ
емой “карбонатной платформы” (средний-верх- 
ний мел), сменяемые турбидитами верхнего мела -  
кайнозоя. Эти последние, в сущности, и могут 
служить отправной точкой для фиксации главно
го этапа развития Бразильской впадины. Ранние 
же этапы, судя по этим данным и материалам бу
рения, не древнее апт-альбского времени.

Дно Бразильской впадины, в отличие от дру
гих, рассечено множеством поперечных разлом- 
ных структур (см. рис. 4). Среди них особое текто
ническое значение имеет разлом Риу-Гранди, пе
ресекающий впадину на крайнем юге. По своей 
природе это демаркационный разлом, разделяю
щий очень разные по структуре северную и юж
ную области Южной Атлантики [18, 25]. На юге 
от этого разлома происходит резкое сужение 
Бразильской впадины, которая вскоре замыкает
ся. Разлом разделяет, кроме того, поднятия Сан- 
Паулу и Риу-Гранди, а также служит структур
ным разделом Ангольской впадины и Китового 
хребта. Он протягивается через весь океан от од
ного континента до другого, имея длину ~4700 км.

Строение дна Бразильской впадины осложне
но разломными нарушениями типа надвигов [14, 
21 и др.]. Надвиги проявлены не только в слоях 
земной коры, но в отдельных случаях и в верхах 
верхней мантии.

В средней части впадины с запада в нее вдается 
крупное поперечное поднятие, в южной части ко
торого простирается широтная цепь подводных и 
островных вулканических гор. Вулканиты о-ва 
Тринидад и имеют возраст 2.5-3.5 млн. лет. Сле
довательно, данная цепь представляет молодое 
новообразование, вероятно, связанное с активи
зацией протягивающегося в этот район крупного 
трансформного разлома Мартин Вас.

Далее обратимся к структурному развитию 
поднятий на океанском дне описываемой аквато
рии. К их числу принадлежат Китовый хребет, 
Камерунская вулканическая линия, поднятия
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Риу-Гранди, Сан-Паулу, Фолклендское и некото
рые другие.

Китовый хребет -  наиболее крупная позитив
ная структура в Южной Атлантике. Он простира
ется в северо-восточном направлении на расстоя
ние 2700 км. В целом этот хребет представляет 
глыбовое сооружение, разделяющее Анголь
скую и Капскую впадины (рис. 5). Его крайняя се
верная часть является континентальным блоком, 
обособленным от африканской окраины. Глав
ная же часть представляет тектоно-вулканичес- 
кую структуру разломной природы.

Глубоководное бурение, проведенное в север
ном блоке, вскрыло разрез вплоть до апт-альбских 
известняков и писчего мела. Общая мощность ме
ловых отложений здесь меньше, чем в соседних 
глубоководных впадинах, и разрез менее полон.

Базальты были вскрыты на юго-западе хребта 
(скв. 525А, 527 и 528), где они перекрыты отложе
ниями кампана либо среднего Маастрихта. Кам- 
панские карбонатные слои в скв. 525А встречены 
внутри базальтов, что и датирует их возраст. В 
двух других скважинах осадочные отложения, 
включенные в базальты, имеют маастрихтский 
возраст [7]. Приведенные данные показывают, 
что зарождение поднятия можно отнести к апт
скому времени, а его окончательное становление -  
к концу позднего мела. Развитие структуры про
исходило в юго-западном направлении.

Разломная природа хребта обосновывается в 
работе [4], где он рассматривается как вулкано
тектоническое новообразование на океаничес
кой коре. Такое заключение обосновывается пе- 
тро-геохимическими свойствами базальтов, пред

ставленных толеитовыми сериями, обогащенны
ми щелочными и некогерентными элементами.

Камерунская вулканическая линия представ
ляет редкую вулкано-тектоническую линейную 
структуру, две трети которой находятся в преде
лах океана, а одна треть -  на континенте. Ее об
щая протяженность -  1500 км. В океане струк
тура выражена цепью подводных и островных 
вулканических гор, имеющей северо-восточное 
простирание, такое же, как Китовый хребет. Ее 
разломная природа очевидна. Камерунская линия 
служит северным ограничением Ангольской впа
дины. Зарождение Камерунской линии связано с 
развитием рифтовой системы Бенуэ, располо
женной на территориях Нигерии и Камеруна, и 
относится к ранней юре [27]. Однако, как показы
вает изучение магматизма, современная структура 
начала образовываться лишь 30 млн. лет назад, 
причем вулканическая активность продолжается и 
в настоящее время. Об этом свидетельствует дей
ствующий вулкан Камерун, расположенный в 
прибрежном районе близ океана. В данном слу
чае нет убедительных признаков происхождения 
поднятия в результате действия механизма “горя
чей точки”. А.А. Пейве предложил для подобных 
образований термин “горячая линия”, подразуме
вая под этим крупные линейные зоны магматиче
ской проницаемости [13].

Рельеф вдоль продольного профиля вулкани
ческой линии резкий. Подводные вершины лежат 
на разных глубинах (515,1712,2040, 3000 м и т.д.), 
остров Аннабон возвышается над поверхностью 
дна на 500 м, вулкан Камерун имеет высоту 4070 м. 
Нет сомнения, что Камерунская линия (кстати,



Рнс. 6. Тектоническая схема прибразильской области Южной Атлантики
1 -  зона шельфа; 2 -  погруженная зона континентальной окраины; 3 -  подводные континентальные выступы; 4 -  тек- 
тоно-вулканические поднятия; 5 -  изобаты, м; 6 -  разломы

как и Китовый хребет) отвечает регматической 
сети планетарной трещиноватости.

Поднятие Риу-Гранди, разделяющее Арген
тинскую и Бразильскую впадины, имеет размеры 
850 км по широте и 400-700 км по меридиану 
(рис. 6). Оно очерчивается изобатой 4000 м. Рель
еф поднятия расчлененный, контрастный.

Скв. 516, пробуренная в центральной части, на 
глубине 1240 м от поверхности дна в основании 
вскрыла базальты и вулканические брекчии, об
разовавшиеся на небольших глубинах (в настоя
щее время глубина воды 1313 м). Базальты пере
крыты известяково-глинистой толщей мощнос
тью 276 м коньяка-маастрихта. Выше следует 
достаточно полный разрез кайнозоя. В других 
скважинах разрезы редуцированы из-за размы
вов и изменения фациальных обстановок. Если 
судить по данным о его глубинном строении [24] 
и морфологии, можно допустить, что поднятие 
представляет собой раздробленный материковый

отторженец (микроконтинент) с корой субконти
нентального типа.

Несмотря на то, что отложений древнее кам- 
пана в скважинах не встречено, начало образова
ния поднятия следует относить к среднемеловому 
времени. На такую мысль наводит аналогия с ис
торией других расположенных западнее подня
тий дна и, прежде всего, поднятия Сан-Паулу. В 
этом случае излияние позднемеловых базальтов 
на Риу-Гранди следует понимать как производное 
процесса деструкции континентального блока.

Поднятие Сан-Паулу представляет подводный 
выступ Южно-Американского континента, во
влеченный в океаногенез. Его размеры значи
тельны -  500 х 550 км (см. рис. 6). Выступ лежит 
на глубинах 2000 м и более. На юге он обрывает
ся разломом Риу-Гранди.

На восточном склоне плато Сан-Паулу на глу
бине дна 3175 м пробурена скважина (356), 
вскрывшая разрез от позднего альба до квартера
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Рис. 7. Асимметричный спрединг на этапе зарожде
ния глубоководных впадин в Южной Атлантике 
Вертикальные стрелки -  спрединговый центр; гори
зонтальные -  асимметричный спрединг. Линзы -  мес
тоположение глубоководных впадин: Ар -  Аргентин
ской, К+Ан -  Капской и Ангольской, Б -  Бразиль
ской.

(с небольшими перерывами) мощностью лишь 
741 м. В низах разреза лежат известняки. До аку
стического фундамента бурение не доведено.

В тылу поднятия, в основном на шельфе, рас
полагаются глубокие осадочные бассейны (зона 
периокеанического прогибания). О них уже гово
рилось при рассмотрении Бразильской впадины. 
Как и в отношении упомянутой впадины, геоло
гия бассейнов позволяет считать началом обособ
ления поднятия Сан-Паулу апт-альбское время. 
Таким образом, это синхронные образования.

Наконец, остановимся на особенно крупном 
Фолклендском поднятии. Оно простирается от 
блока Фолклендских о-вов до банки Мориса 
Юинга включительно. Протяженность поднятия 
1500 км, ширина 500-700 км. От Аргентинской 
впадины, как уже говорилось, его отделяет круп
нейший разлом-сброс, являющийся западным 
звеном Агуяльс-Фолклендского демаркационно
го разлома. С юга его обрамляет глубокая Маль
винская впадина, простирающаяся от Огненной 
Земли на восток на 500 км. Она продолжается 
Фолклендским трогом, доходящим до банки Мо
риса Юинга. Это крупнейший выступ континен
тальной коры [18]. Между блоком Фолклендских 
о-вов и банкой Мориса Юинга лежит погру
женное до глубин 2500-3000 м Фолклендское 
плато, в основании которого развита глубокая 
впадина, выполненная отложениями мела, палео
гена и неогена мощностью в несколько километ
ров. Дифференцированное развитие Фолкленд
ского поднятия началось еще в юрское время, что

можно предполагать по региональным струк
турным соотношениям и сейсмопрофилям [7]. 
Западная, средняя и восточная его части облада
ют различным геологическим строением, но в 
совокупности они образуют массив с более или 
менее измененной континентальной корой, не
посредственно связанной с Южно-Американ
ским материком.

СИНТЕЗ
Выше можно было убедиться в существенном 

структурном и историко-геологическом разли
чии как глубоководных впадин, так и поднятий на 
океанском дне. Каждая впадина как тектоно-мор- 
фологический элемент специфична по тектони
ческим формам, геологическим разрезам и про
явлениям магматизма. Рассмотрены четыре 
крупнейшие впадины: Аргентинская, Капская, 
Ангольская и Бразильская. Их зарождение про
исходило в разное время. Наиболее ранняя из них 
Аргентинская впадина, время образования кото
рой относится к концу юры. Капская впадина оп
ределилась в раннемеловое время. По времени к 
ней близка Ангольская впадина. Бразильская 
впадина наиболее молодая, ранний этап ее разви
тия относится к апт-альбскому времени. Такая 
картина может быть объяснена резкими измене
ниями скорости спрединга и раздвига континентов 
по разные стороны Срединно-Атлантического 
хребта в ходе продвижения спредингового центра 
в направлении с юга на север. Соответствующую 
геодинамику иллюстрирует рис. 7.

Особенности внутренней тектоники впадин 
выражены в различном характере осложняющих 
их тектоно-морфологических образований. В 
Аргентинской впадине существуют позитивные 
формы, которые можно трактовать как фраг
менты континентальной коры, претерпевшие в 
большей или меньшей мере изменение ее строе
ния. В пределах Капской впадины имеются при
знаки [33] малой спрединговой системы. Вероят
ность последней подкрепляется тем, что она ле
жит на простирании малой спрединговой системы 
Метеор, четко зафиксированной спутниковой 
гравиметрией [17]. Ангольская впадина отлича
ется исключительно выровненным днищем в ее 
наиболее глубоководной части, что соответству
ет представлению о погребенном здесь литосфер
ном монолите [8], трактуемом мною как оттор- 
женец Африканского континента [18]. Наоборот, 
дно Бразильской впадины иссечено крупными 
разломами, разбивающими его на многие сегмен
ты. Упомянутые различия коренятся в большой 
геологической и геодинамической специфике 
крупных частей океанского дна.

Что касается геологических разрезов впадин, 
то они по полноте и мощности очень изменчивы. 
Изменчивость отмечается не только при значи-
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Рис. 8. Карта подводных гор Атлантического океана (южный фрагмент) [9]
1-4 -  горы различных объемов в км; 5—8 -  границы провинций океанического дна разного возраста (цифры -  млн. 
лет); 9 -  граница подводной окраины материка; 70-о сь  Срединно-Атлантического хребта и поперечные разломы сво
довой части

тельной удаленности разрезов, но и на сравни
тельно небольших расстояниях. Главную роль 
при этом играют гидродинамический и тектони
ческий факторы. На направление и интенсив
ность океанских течений непосредственное влия
ние, помимо тектоники, оказывает геодинамика 
(раздвиг континентов и соответственно расшире
ние пространства, становление и проградация 
спредингового хребта и др.). Менее изменчивым 
является фациальный состав отложений, более 
или менее выдерживающийся на зрелых этапах 
развития впадины на обширных площадях.

В отношении магматизма, насколько можно 
судить, выделяется Бразильская впадина, где 
вскрытые скважинами базальты перекрыты раз
ными по возрасту осадками, вплоть до очень моло-

2
дых ( N, ). Если принять во внимание повышенную 
дробленность дна впадины разломами, присутст
вие в разрезах базальтовых силлов представляется 
несомненным. На большую магматическую ак
тивность в пределах Бразильской впадины, осо
бенно в ее северной половине, указывает также 
карта распространения в Южной Атлантике под
водных гор [9]1 (рис. 8). Карта вообще красноре
чиво подчеркивает индивидуальные тектоно- 
морфологические особенности глубоководных 
впадин. Аргентинская и Ангольская впадины вы
деляются распространением на их площади еди
ничных гор. Капская впадина по насыщенности

1 Подавляющая масса гор имеет вулканическое происхож
дение.
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горами близка к Бразильской. Интересна корре
ляция с данными о глубинном строении впадин: 
земная кора Ангольской впадины существенно 
отличается от коры Бразильской впадины [20]. В 
коре последней имеется слой со скоростью 4 км/с 
и мощностью в среднем 3 км. В Ангольской впа
дине этот слой отсутствует, но здесь существует 
слой со скоростью 6 км/с.

Из всего сказанного можно видеть большую 
разницу в геологической истории глубоководных 
впадин Южной Атлантики, в том числе и в их 
структурном развитии.

Геологическое многообразие осложняющих 
океанское дно поднятий проявлено в еще боль
шей степени. Выше охарактеризовано пять соот
ветствующих примеров: поднятия Китового 
хребта, Камерунской линии, Риу-Гранди, Сан-Па
улу и Фолклендское. Среди них по геологическим 
особенностям с долей условности различаются 
три типа: тектоно-вулканические (первые два), 
микроконтинент? (Риу-Гранди) и вовлеченные в 
океаногенез краевые выступы континента (по
следние два). Легко заметить, что тектоно-вулка
нические поднятия находятся на востоке аквато
рии, а крупные континентальные выступы -  на 
западе. Особняком стоит предполагаемый конти
нентальный блок в основании Ангольской глубо
ководной впадины. Кора в его пределах настолько 
изменилась, что утратила (или почти утратила) 
свои первичные признаки. Если это предположе

ние принять, то с учетом других данных возника
ет новая тектоно-геодинамическая проблема ста
дийности процесса преобразования континен
тальной коры, вовлекаемой в океаногенез. Число 
фактических сведений на этот счет становится 
все больше. Имеются новые сообщения и в отно
шении Южной Атлантики [28, 31]. Значимость 
затронутой проблемы заслуживает того, чтобы 
привлечь к ней особое внимание.

Восточные поднятия имеют многофазное раз
витие. Так, структура Камерунской линии заро
дилась на континенте еще в юрский период, а за
тем продолжилась в океане. Океанский ее сег
мент, как свидетельствует геология островов, 
был активен в миоцене. Активен он и в настоя
щее время (вулкан Камерун). Северный блок Ки
тового хребта оформился в апте-альбе, но глав
ная часть тектоно-вулканической структуры об
разовалась в позднем мелу.

Западные элементы также разновозрастны. 
Более раннее происхождение (позднеюрская эпо
ха) имеет Фолклендский выступ, в современном 
облике которого очень важное место занимают 
движения позднемеловой эпохи. Выступ Сан-Па
улу, разделяющий в приматериковой части круп
нейшие Аргентинскую и Бразильскую впадины, 
начал формироваться в апте-альбе, как и Бра
зильская впадина.

Хронологические данные о стадиях развития и 
начале образования структур сведены в таблице.



В данной работе не затронуто структурное 
развитие Срединно-Атлантического хребта и 
тесно с ним связанных поперечных разломных 
структур, что представляет особую тему.

ВЫВОДЫ
1. Океанские впадины и поднятия на океан

ском дне представляют собой вполне определен
ные тектонические элементы, требующие специ
ального излучения их строения и структурного 
развития. Данный вывод относится не только к 
Южной Атлантике, но и к океанам вообще. Если 
иметь в виду литературу по тектонике Мирового 
океана последних десятилетий, то такое направ
ление исследований занимает в ней слишком ма
лое место. К проблеме необходимы не исключи
тельно геодинамические, но тектоно-геодинами- 
ческие подходы.

2. Структурное развитие дна Южной Атланти
ки, при общей направленности процесса океано- 
генеза с юга на север, происходило сложно. В раз
ные периоды времени скорости и масштабы дви
жения континентов по разные стороны от оси 
спрединга сильно варьируют. Большие масшта
бы в течение сравнительно короткого времени, 
вызванные стрессом в кинематике глубинных 
масс, привели к локальному прогибанию дна и 
возникновению глубоководных впадин как спе
цифической группы тектонических структур зем
ной коры.

3. В ходе развития впадин формируются их ог
раничения, представленные поднятиями и разло
мами. Среди поднятий в изученной акватории вы
деляются три типа: а) тектоно-вулканические, 
связанные с вертикальными движениями блоков 
дна по разломам и образованием в связи с этим 
зон проницаемости, вызывающих магматичес
кую активность; б) подводные континентальные 
выступы; в) континентальные отторженцы (мик
роконтиненты?).

4. Распространенное представление о симмет
рии в тектоническом строении Южной Атланти
ки -  кажущееся. Как впадины, так и поднятия не 
являются дополнительными к лежащим по дру
гую сторону спрединговой оси. Унификация в 
этом отношении является следствием чрезмер
ной приверженности к схематизму в геодинами- 
ческих построениях.

Работа выполнена при поддержке Российско
го фонда фундаментальных исследований (гран
ты № 00-05-64235 и 02-05-64283).
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Abstract—The structural evolution of South Atlantic basins and rises as interpreted from deep-sea drilling and 
morphostructural data, general continental-margin geology, and deep seismic sounding data is discussed. The 
basins are classified by age into three groups, the oldest Argentine basin (J3); two younger, closely coeval Cape 
and Angola basins (Kj); and the youngest Brazilian basin (Kja-al). Each basin displays specific structural fea
tures. The rises are classified into three categories by origin: tectonovolcanic, such as the Walvis Ridge and 
Cameroon Line; continental rises such as the Falkland, Sao Paulo, Abrolhos, and others; and continental frag
ments (microcontinents), such as (presumably) the Rio Grande and some rises inside the Argentine Basin. The 
ages of the rises are as follows: Falkland, J3; Sao Paulo and Rio Grande, K t; Walvis Ridge, Kja-K2; and Came
roon Line, N^Recent. Continental rises are located in the western, and the tectonovolcanic, in the eastern part 
of the ocean. The concept of a structural symmetry o f the western and eastern South Atlantic cannot be sup
ported. It is necessary to intensify the studies of the geologic structure and tectonic evolution of each particular 
seafloor structural feature in the South Atlantic.
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Коллизия ю жного сегмента Озерновско-Валагинской дуги с окраиной Азии в конце палеоцена -  в 
раннем эоцене сопровождалась процессом тектонической аккреции континентальной коры в струк
туре окраины. На ранних этапах коллизии в структуре Западной Камчатки формируются блоково- 
надвиговые выступы фундамента, ограниченные надвигами западной вергентности. П о данным 
экспериментального физического моделирования, развитие подобных структур связано с процесса
ми тектонического расслаивания континентальной коры, срыва коровых блоков с мантийного ос
нования и их аккрецией во фронте надвигающейся плиты. Деформации в структуре континенталь
ной окраины сопровождаются термальным событием в комплексах Срединного метаморфического 
массива с образованием в гнейсах колпаковской свиты генерации цирконов с возрастом 47 -53  млн. 
лет (U-Pb SHRIMP-RG1). Выведение метаморфических пород фундамента в область размыва ока
зывало влияние на осадконакопление и распределение фаций в сопряженных бассейнах. Тектони
ческие структуры Западной Камчатки, сформированные в результате деформации континенталь
ной окраины в процессе коллизии дуга-континент, являются перспективными на нефть и газ. Пред
ложенный механизм аккреции континентальной коры, разработанный с применением метода 
экспериментального моделирования, может служить основой для прогнозной оценки и дальнейших 
поисковых работ на нефть и газ.

ВВЕДЕНИЕ
Для зон перехода континент-океан в западной 

части Тихого океана характерно развитие про
цесса столкновения (коллизии) океанических 
вулканических дуг с окраиной континента. Про
цесс позднекайнозойской и современной колли
зии вулканических дуг с континентальной окраи
ной рассматривался многими исследователями на 
примере окраин Юго-Восточной Азии [58, 61,64, 
65 и др.]. Процесс коллизии дуга-континент ха
рактерен и для окраины Северо-Восточной Азии, 
в структуре которой выделяются фрагменты ост
ровных дуг мезозойского и кайнозойского возра
ста (рис. 1). Вопрос о том, сопровождают ли про
цесс коллизии дуга-континент деформации кон
тинентальной окраины, до сих пор детально не 
изучен. С этой целью в настоящей работе предла
гается проанализировать структуру покровно
складчатого фундамента южной части Камчатки, 
в котором тектонически совмещены комплексы 
континентальной окраины (Западная Камчатка) 
[39, 50] и комплексы южного сегмента Озернов
ско-Валагинской дуги (см. рис. 1) [16, 22, 26].

Регион южной части Западной Камчатки ха
рактеризуется мощностью консолидированной 
земной коры от 30 км на западном побережье по
луострова до 44-46 км в области Срединного ме
таморфического массива и скоростями сейсмиче
ских волн, типичными для коры континентально

1 SHRIMP-RG (sensitive, high-resolution, ion microprobe, reverse 
geometry).

го типа [36,41]. Согласно последним результатам 
сейсмических исследований [60], в осевой части 
Камчатки кора имеет мощность (35-38 км) и ско
ростные характеристики (Vp < 7 км/с), типичные 
для континентов.

Структуры Западной Камчатки одни исследо
ватели рассматривают как часть Охотоморской 
плиты [14, 28], другие выделяют самостоятель
ную Западно-Камчатскую микроплиту, которая 
столкнулась с Охотоморской плитой в раннем М а
астрихте [5]. В настоящее время области Запад
но-Камчатского прогиба и Центрально-Охотско
го поднятия в акватории Охотского моря отлича
ются от Западной Камчатки и характеризуются 
пониженными мощностями консолидированной 
коры (25 и 30 км соответственно), которая по ско
ростным характеристикам классифицируется как 
кора субконтинентального типа [41]. Для сравне
ния структур фундамента Западной Камчатки и 
Охотоморской плиты принципиальное значение 
имеет вопрос о том, каким образом и когда сфор
мировалась резко повышенная, типичная для 
континентов, мощность коры южной части За
падной Камчатки и каким образом и когда кора в 
этом регионе приобрела характеристики коры 
континентального типа.

В настоящей статье предлагается рассмотреть 
геологические данные, позволяющие судить о 
времени формирования континентальной коры 
южной части Западной Камчатки, и проанализи
ровать процессы деформации фундамента, кото
рые развивались при коллизии дуга-континент и
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Рис. 1. Геодинамическое положение Камчатки в структуре северо-западной части Тихого океана, по [40, 62], с изме
нениями
1-5 -  вулкано-плутонические пояса: 1 -  Восточно-Камчатский (вк), 2 -  Центрально-Камчатский (цк), 3 -  Корякско- 
Камчатский (кк), 4 -  Охотско-Чукотский (ох), 5 -  Удско-Мургальский (уд); 6 -  островодужные террейны; 7 -  блоки с 
континентальной корой: Охотский, Срединный (СМ) массивы; 8 -  Ганальский метаморфический блок; 9 -  подводные 
поднятия (л): Института Океанологии (ИО), Академии наук (АН), и впадины (б): Магаданская (МВ), Тинро (ВТ), Де
рюгина (ВД), 10 -  разломы, 11 -  линии магнитных аномалий. Буквами обозначены: КВД -  Квахонская, ОВД -  Озер- 
новско-Валагинекая, КРД -  Кроноцкая аккретированные дуги Камчатки; ОЛ -  дуги Олюторского региона, ИВН -  
Ирунейско-Ватынский, ВН -  Ветловский надвиги; СГ -  сутура Гречишкина.

привели к формированию повышенной мощнос
ти коры в этом регионе.

СТРОЕНИЕ ФУНДАМЕНТА 
ЮЖНОЙ ЧАСТИ ЗАПАДНОЙ КАМЧАТКИ

Кристаллический фундамент южной части За
падной Камчатки перекрыт образованиями оса
дочного чехла и обнажается лишь в выступе Сре
динного метаморфического массива [39, 50] (см. 
рис. 1) и на небольших по площади участках к за

паду от Срединного хребта. Глубина до кровли 
фундамента в прогибах Западной Камчатки ко
леблется в пределах 1-4 км [10], а в Центрально- 
Камчатском прогибе -  5.5-6.5 км [27].

Структура Срединного 
метаморфического массива

Срединный метаморфический массив имеет 
удлиненную форму и простирается в субмеридио
нальном направлении на расстоянии 200 км при



ширине 30-40 км (рис. 2, А). Массив имеет неод
нородную покровно-складчатую структуру [31]. 
В осевой части массива вскрываются породы са- 
мого нижнего структурного элемента (относи
тельного автохтона). Они представлены мета
морфическими породами гранулитовой фации 
колпаковской серии [31, 39]: мигматизированны- 
ми биотитовыми и гранат-биотитовыми гнейсами, 
кристаллическими сланцами, иногда с силлимани
том, среди которых присутствуют маломощные и 
немногочисленные прослои биотит-амфиболовых 
гнейсов, гранат-клинопироксеновых кристалли
ческих сланцев, амфиболитов и гранатовых ам
фиболитов. Породы колпаковской серии интру- 
дированы гнейсовидными гранитами крутого- 
ровского комплекса, относящимися к гранитам 
известково-щелочной серии (рис. 3) [31]. Граниты 
крутогоровского комплекса перекрываются мета- 
терригенными отложениями шихтинской свиты. 
В основании свиты описан несогласный стратигра
фический контакт с подстилающими гранитами, в 
нижней части свиты выделяются горизонты кон
гломератов с мелкой плавающей галькой и валу
нами до 1.5 м пород колпаковской серии и грани
тов крутогоровского комплекса [31, 50].

Вдоль восточного обрамления ядра Срединно
го метаморфического массива и на его перикли- 
нальных замыканиях (см. рис. 2, А, Б) вскрыты 
метаморфические породы амфиболитовой фа
ции (малкинской серии), надвинутые в западном 
направлении на гранулитовое основание массива 
(см. рис. 3) [31]. Протолитом амфиболитов мал
кинской серии являются вулканогенные породы 
островодужного происхождения, прогрессивно 
метаморфизованные в процессе покровообразо- 
вания [30]. На метаморфических породах малкин
ской серии с несогласием и размывом залегают 
неметаморфизованные конгломераты и терри- 
генные толщи барабской свиты кампанского 
возраста (см. рис. 3) [49]. На левобережье р. Об- 
луковины и в верховье р. Крутогорово описана 
также толща конгломератов, охарактеризован
ная флорой палеоценового возраста (см. рис. 3) 
[33]. Тектоническое совмещение и прогрессив
ный метаморфизм пород малкинской серии и 
шихтинской свиты и эксгумация пород малкин
ской серии могли произойти в докампанское или 
раннекампанское время, поскольку неметамор
физованные конгломераты барабской свиты, с не
согласием перекрывающие породы малкинской 
серии, имеют кампанский возраст (см. рис. 3).

Вдоль западного обрамления Срединного мас
сива, в северной его части, вскрыты фрагменты 
метавулканогенно-осадочных пород квахонского 
комплекса (см. рис. 2, А). Установлено, что средне- 
верхнеюрские-неокомовые образования ком
плекса слагают тектонический покров с чешуйча
тым внутренним строением [24]. Образования ква
хонского комплекса перекрыты флишоидными 
терригенными толщами кварц-полевошпатового

состава нижне-верхнемеловой кихчикской серии и 
верхнемеловой хозгонской свиты. Образования 
кихчикской серии залегают на породах квахон
ского комплекса, по данным [24], согласно, а по 
данным [32, 50] -  несогласно с конгломератами в 
основании. По остаткам флоры в конгломератах 
возраст кихчикской серии считается ранне-позд- 
немеловым (досантонским) [32].

Относительным автохтоном квахонского по
крова в северной части Срединного массива яв
ляются метаморфические породы колпаковской 
серии и шихтинской свиты, а в основании ква
хонского покрова фрагментарно вскрываются 
образования серпентинитового меланжа и текто
нические пластины, сложенные пикритами и ба
зальтами алисторской свиты [24], которая как 
самостоятельное подразделение впервые была 
выделена А.И. Ханчуком [39]. Породы квахон
ского комплекса, как считается, были сформиро
ваны в пределах Квахонской океанической ост
ровной дуги, аккретированной к метаморфичес
кому основанию в конце раннего мела [6,24].

На юге западного обрамления Срединного 
массива локально распространены кислые и сред
ние континентальные вулканиты черепановской 
свиты и субвулканические тела близкого им со
става (см. рис. 2, А) [33]. По материалам Д.А. Ба
бушкина (1992 г.), вулканиты черепановской сви
ты несогласно залегают на маастрихтских терри- 
генных отложениях и относятся к палеоцену: 
изотопный возраст эффузивов свиты составляет 
59-65 млн. лет, субвулканических тел -  55 млн. 
лет [33]. В районе горы Черной установлен ареал 
континентальных контрастных базальт-дацито- 
вых вулканитов, которые пространственно сов
падают с ареалом распространения лав черепа
новской свиты [44, 46]. Ископаемая флора, со
бранная в туфах и озерных туффитах верхней 
части разреза горы Черной, позволяет сопостав
лять эти вулканиты с ковачинским горизонтом 
Западной Камчатки и относить их к среднему эо
цену [42]. Метаморфические породы осевой час
ти Срединного массива несогласно перекрыты 
четвертичными вулканогенными образованиями 
Хангарского вулкана (см. рис. 2, А).

Возраст пород
Срединного метаморфического массива

Оценка возраста метаморфических пород 
Срединного массива до последнего времени пред
ставлялась весьма сложной в связи с большим 
разбросом результатов определения радиологи
ческого возраста. Согласно проведенному обзору 
данных [43], в породах массива выделяется не
сколько этапов метаморфизма. В свете настоя
щего исследования принципиальными являются 
данные о природе и возрасте протолита пород кол
паковской свиты, структурно наиболее нижнего 
элемента Срединного массива, и данные о мета
морфизме этих образований в раннем кайнозое.
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Метаморфические породы колпаковской се
рии как в северной, так и в южной части Средин
ного массива датированы 127-140 и 60-70 млн. 
лет (Rb/Sr, по породе) и характеризуются низким 
отношением изотопов стронция -  0.703-0.706, 
что свидетельствует о раннемеловом (неокомо- 
вом) возрасте метаморфизма пород серии [11-

13]. Возраст гранитов крутогоровского комплек
са моложе 127 млн. лет, поскольку они прорыва
ют породы колпаковской серии, но моложе пород 
шихтинской свиты.

Большинство определений возраста метамор
фических пород Срединного массива К-Ат мето
дом группируется вокруг 100 и 50-60 млн. лет
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Рис. 2. А -  тектоническая схема Южной Камчатки, по [21, 54]. Рамка показывает положение Ганальского метамор
фического блока
1 -  йлиоцен-голоценовые вулканические породы; 2 -  миоцен-голоценовые толщи Центрально-Камчатского прогиба 
и голоценовые аллювиальные отложения Западной Камчатки; 3 - 5  -  комплексы осадочного чехла прогибов Западной 
Камчатки: 3 -  неоген-четвертичные и 4 -  палеогеновые терригенные толщи, 5 -  палеоцен-эоценовые вулканиты че- 
репановской свиты; 6 -1 2  -  комплексы фундамента Западной Камчатки: 6 - 8  -  терригенные и флишоидные толщи 
верхнемеловых хозгонской (6) и пумшумской (7) свит и нижне-верхнемеловой (досантонской) кихчикской (8) серии, 
9 -  средне-верхнеюрские-неокомовые образования Квахонской дуги (КВД), 1 0 -  породы барабской свиты, 11 -  мета
морфические образования Малкинского террейна (МТ), 1 2  -  метаморфические породы нижнего структурного яруса 
Срединного массива (СМ) (колпаковская и шихтинская свиты); 1 3 -2 2  -  комплексы Центральной и Восточной Камчат
ки: 13 -  среднеэоцен-миоценовые осадочные и вулканокластические толщи Тюшевского прогиба и южной Камчатки, 
14 -  верхнепалеоцен-нижнеэоценовые флишоидные толщи тальниковской свиты, 1 5  -  образования: а -  кампан-дат- 
ские Озерновско-Валагинской (ОВД) и б  -  палеогеновые Кроноцкой (КРД) дуг; 1 6 , 1 7 -  комплексы окраинного моря: 
1 6 -  кампан-маастрихтские породы ирунейской свиты, 1 7 -  палеоцен-нижнеэоценовые породы ветловского комплек
са; 1 8 -2 0  -  образования Ганальского метаморфического массива: 18 -  фации филлитов (а) и хлорит-биотитовых слан
цев (б), 1 9 -  фации гранатовых амфиболитов (а) и гранулитов (б), 20  -  габброидный интрузивный массив горы Юрчик 
(д), синкинематические интрузии габбро и плагиогранитов (б); 21 -  граниты миоценового возраста, 22 -  позднепалео- 
цен-раннеэоценовые интрузии субщелочных гипербазитов (а) и габбро (б) вдоль Андриановского шва; 2 3  -  надвиги 
(д), прочие разломы (б) и согласные стратиграфические контакты (в); 24 -  линия профиля. РОБ -  разлом р. Облуко- 
вина; вк -  Восточно-Камчатский и цк -  Центрально-Камчатский вулканические пояса 
Б -  интерпретационный профиль по линии по [21, 56]
1 -2  -  комплексы Ирунейского окраинного моря: 1 -  кампан-маастрихтские породы ирунейской свиты, 2 -  предпола
гаемые породы меловой океанической коры; 3  -  предполагаемые мантийные породы преддугового литосферного 
блока; 4, 5  -  комплексы Ветловского океанического бассейна: 4 -  палеоцен-нижнеэоценовые породы ветловского 
комплекса, 5 -  предполагаемые породы палеогеновой океанической коры; 6 -  граниты. Прочие условные обозначе
ния см. на рис. 2, А.
В -  временной сейсмический разрез в юго-западной части Западно-Камчатского бассейна (шельфовая часть, район 
соединения с южным ограничением впадины Тинро, по [40]. Положение профиля см. на рис. 1

[43]. По анализам гранитоидов, прорывающих 
метаморфические породы, основной пик опреде
лений падает на 50-60 и около 100 млн. лет. Эти 
данные могут характеризовать два наиболее моло
дых крупных термальных события, с которыми 
связан метаморфизм пород Срединного массива.

Первые Sm-Nd изотопные определения возра
ста гранат-биотитовых плагиогнейсов колпаков-

ской серии Срединного массива позволяют счи
тать время формирования протолита пород кол- 
паковской серии как близкое к 950 млн. лет или 
древнее [25], что позволяет этим авторам прийти 
к выводу о том, что блоки сиалической коры су
ществовали уже в протерозойское время.

Последние данные о возрасте метаморфичес
ких пород Срединного массива получены в ре-
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Рис. 3. Схема корреляции разрезов основных комплексов осевой части Срединного массива (А) и его восточного об
рамления (Б), по [31] с изменениями
Возраст метаморфизма в породах колпаковской свиты указан на основании датировок цирконов (U-Pb), по [51].
1-3 -  образования относительного автохтона: 1 -  метапелиты колпаковской серии (kf), 2 -  граниты крутогоровского 
комплекса, 3 -  терригенные толщи (черные сланцы) шихтинской (sh) свиты, 4-6 -  метаморфизованные островодуж- 
ные образования Малкинского террейна (аллохтон 1): 4 -  эффузивно-пирокластические и туфогенные толщи андри- 
ановской свиты (ап\ 5 -  терригенные толщи (черные сланцы) хейванской (hv) свиты, 6 -  терригенно-кремнисто-туфо- 
генные толщи химкинской (Ит) свиты; 7 -  конгломераты барабской свиты с остатками кампан-маастрихтской флоры; 
8-10 -  комплексы Ирунейского покрова (аллохтон 2): 8 -  терригенные толщи хозгонской свиты (hz\ 9 -  кремнисто
туфогенные и кремнистые толщи ирунейской (/г) свиты (Ирунейский океанический бассейн), 10 -  вулканогенные тол
щи кирганикской (кг) свиты (южный сегмент Озерновско-Валагинской дуги); 11 -  метагипербазиты, 12 -  конгломе
раты р. Облуковина

зультате U-Pb (SHRIMP-RG) датирования цирко
нов из пород колпаковской серии [51]. Согласно 
данным этих авторов, в пробах гнейсов колпаков
ской серии, взятых на участках в южной и север
ной части массива, расположенных на расстоянии 
около 150 км один от другого, присутствуют цир
коны широкого возрастного диапазона. Выделе
ны цирконы, которые имеют докембрийские и 
фанерозойские обломочные ядра с возрастом 
2.8-2.5, 1.7-2.1; ~1 млрд, лет, 460-175, 150-120, 
96-75 млн. лет с максимумом 77 ± 2 млн. лет. 
Большая часть более древних обломочных ядер 
цирконов имеет оторочки с возрастом 77 млн. 
лет, что свидетельствует о региональном мета
морфическом событии в кампане. Из этих же 
проб гнейсов выделены незональные метамор
фические цирконы с возрастом 47-53 млн. лет.

Формирование раннеэоценовых цирконов в 
гнейсах колпаковской свиты совпадает по времени 
с датировками ретроградного этапа метаморфиз
ма пород колпаковской серии [12] и амфиболитов 
малкинской серии (48-50 млн. лет, Rb-Sr) [6].

Цирконы с возрастом 2049 ± 33 млн. лет и 
53.8 ± 5.8 млн. лет получены также из пород ших
тинской свиты [53]. Авторами [53] сделано пред
положение о том, что накопление пород шихтин
ской свиты происходило 105 или даже 55 млн. лет 
назад, т.е. в раннем эоцене, одновременно с на
коплением верхнемелового укэлаятского флиша. 
Этому, однако, противоречат геологические дан
ные о том, что деформация и метаморфизм пород 
шихтинской свиты и их тектоническое совмеще
ние с породами малкинской свиты могли произой
ти в до- или раннекампанское время (см. рис. 3).

Рассмотренные выше данные позволяют за
ключить, что породы колпаковской серии Сре
динного массива уже представляли собой образо
вания континентальной коры в конце мелового 
периода и подверглись региональному термально
му событию в раннем эоцене. Проявление этого 
события совпадает по времени с этапом тектони
ческого совмещения комплексов Срединного мас
сива и комплексов Ирунейского покрова южного 
сегмента Озерновско-Валагинской дуги [57].



ОСАДОЧНЫЙ ЧЕХОЛ ЮЖНОЙ ЧАСТИ 
ЗАПАДНОЙ КАМЧАТКИ

В строении осадочного чехла южной части За
падной Камчатки с юга на север выделяются не
сколько прогибов: Голыгинский, Кольский, Охот- 
ско-Колпаковский (или Колпаковский) и Ичинский 
прогибы (см. рис. 2, А). Прогибы раскрываются в 
сторону побережья Охотского моря и далее про
должаются на акватории. Сейсмические материа
лы, полученные в Прикамчатской области Охот
ского моря, позволяют выделять здесь пять сейс- 
мо-стратиграфических комплексов кайнозойских 
отложений [40]. Нижний, палеоцен-эоценовый, 
комплекс залегает на верхнемеловых породах 
фундамента с угловым несогласием и слагает от
дельные грабены в южной части Прикамчатско- 
го поднятия. Мощность палеоцен-эоценового 
комплекса варьирует от 0.2 до 1.2 км. В основа
нии Камчатского склона, в фундаменте, по дан
ным сейсмопрофилирования, установлен надвиг 
западной вергентности (см. рис. 2, В).

Строение прогибов Западной Камчатки хоро
шо изучено благодаря активным поисковым и 
разведывательным работам на нефть и газ в 
Охотско-Камчатском нефтегазоносном бассейне 
[1,10,28]. В свете настоящего исследования инте
рес представляет Колпаковский прогиб, ограни
чивающий выступ Срединного метаморфическо
го массива с запада (см. рис. 2, А).

Колпаковский прогиб расположен в южной 
части Охотско-Камчатского нефтегазоносного 
бассейна, включающего в себя шельфовую часть 
Охотского моря и примыкающую территорию 
п-ова Камчатка. Сухопутная часть Колпаковско- 
го прогиба занимает прибрежную заболоченную 
низменность, простирающуюся вдоль берега на 
расстояние 170 км при ширине 60 км. На севере 
по региональному разлому он сочленяется с 
Ичинским прогибом, на юге ограничен Соболев
ским меловым выступом, восточным его обрам
лением служит горный массив Срединного хреб
та (см. рис. 2).

Фундамент Колпаковского прогиба сложен 
верхнемеловыми метаморфизованными песчани
ками и аргиллитами кихчикской серии мелового 
(досантонского) возраста [28]. Образования ких
чикской серии вскрыты скважинами в наиболее 
поднятых блоках (Таучская, Соболевская, Ни- 
жне-Квакчикская, Средне-Кунжикская, Северо- 
Колпаковская площади) и представлены череду
ющимися аргиллитами, алевролитами, песчани
ками. Породы темно-серые до черных, крепкие, 
сильно перемятые, с зеркалами скольжения, ос
ложнены многочисленными разрывными нару
шениями различной амплитуды.

Осадочный чехол прогиба представлен вулкано
генно-осадочными образованиями кайнозойского 
возраста, несогласно залегающими на метаморфи- 
зованных и дислоцированных меловых отложени
ях. В южном направлении происходит постепен

ное выклинивание нижних палеогеновых гори
зонтов чехла [28]. За южной границей бассейна, 
на Соболевском выступе, в основании чехла по 
данным структурного бурения находятся средне
миоценовые отложения (рис. 4, А). В целом оса
дочный чехол прогиба состоит, главным образом, 
из неогеновых и олигоценовых образований. 
В прогибе установлена максимальная для Западной 
Камчатки мощность кайнозойских образований, 
превышающая 4 км [10].

Разрез осадочного чехла
Колпаковского прогиба

Разрез палеогена Колпаковского прогиба ха
рактеризуется значительной изменчивостью 
мощности отложений (от сотен до нескольких 
тысяч метров), которая уменьшается к сводам 
меловых выступов за счет выклинивания нижних 
частей разреза. Верхнепалеоцен-нижнемиоцено- 
вые отложения, согласно данным изучения керна 
18 скважин и анализа материалов ГИС [2], с раз
мывом и угловым несогласием перекрывают 
верхнемеловые породы (см. рис 4, А) и четко раз
деляются на пять литолого-фациальных ком
плексов (см. рис 4, Б): пролювиально-аллювиаль
ный — хулгунская свита, аллювиально-лагунный -  
напанская свита, прибрежно-морской (шельфо
вый) -  снатольская свита, прибрежных равнин -  
ковачинская свита и удаленной от берега относи
тельно глубоководной зоны прибрежного шель
фа -  кулувенская и вивентекская свиты.

Отложения верхнего палеоцена (аналог хул- 
гунской свиты) распространены на склонах Со
болевского выступа, где в скв. Северо-Колпаков- 
ская-1 установлена максимальная мощность сви
ты -  350 м (см. рис. 4, Б). Нижняя часть свиты [2] 
представлена мощными несортированными гру
бообломочными конгломерато-брекчиями, сло
женными обломками песчаников, гравийно-пес
чаным и глинисто-кремнистым материалом. Вы
ше обломочный материал отличается хорошей 
окатанностью. В верхней части разреза среди 
конгломератов с окатанной галькой присутству
ют прослои мелких валунов, гравия, включения 
единичных слабоокатанных обломков глинистых 
сланцев. Севернее, в скв. Северо-Колпаковская-2, 
мощность хулгунской свиты сокращается до 15 м. 
Она представлена переслаиванием алевролитов с 
обугленным растительным детритом и глинис
тых песчаников с гравием и мелкой галькой, кон
гломератов с галькой различной степени окатан- 
ности.

Верхнепалеоцен-нижнеэоценовая толща, вы
деляемая в напанскую свиту, имеет локальное 
распространение на юге Колпаковского прогиба 
(см. рис. 4, Б) и вскрывается скважинами на Севе- 
ро-Колпаковской и Нижне-Квакчинской площа
дях [2]. Мощность напанской свиты колеблется 
от 0 до 50 м, достигая максимума в районе сква-
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Рис. 4. А  -  хроностратиграфическая схема по линии Соболевский выступ -  Охотская площадь в Колпаковском про
гибе, по [4]
1 -  прибрежноморские и 2 -  морские осадки; 3 -  отсутствие осадков. Скважины: О -  Охотская 1 и 2, С-Кш -  Северо- 
Кшукская 1 и 2, К -  Кшукская 1, 6 и 10, НК -  Нижне-Квакчинская 1, 3, 4 и 5, СК -  Северо-Колпаковская 1-4, Кл -  
Колпаковская. Положение скважин см. на рис. 5.
Б -  Литолого-фациальная корреляция верхнепалеоцен-нижнеолигоценовых отложений юга Колпаковсюго прогиба, 
по [2]
1-9 -  фации: 1 -  пролювиально-аллювиальные, 2 -  аллювиально-лагунные, 3 -  прибрежных равнин, 4 -  мелководно
морские, 5 -  береговых валов и дюн, 6-9 -  шельфовые приливно-отливные: 6 -  верхней, 7 -  средней и 8 -  нижней ча
стей шельфа, 9 -  относительно глубоководные, неразделенные; 10-13 -  границы: 10 -  фациального замещения, 11 -  
фациальные, 12 -  литолого-стратиграфические: а -  достоверные, б -  предполагаемые, 13 -  размывов: а -  достовер
ные, б  -  предполагаемые; названия скважин и их номера: Кш -  Кшукская, Н-Кв -  Нижне-Квакчинская, Колп -  Кол
паковская, С-Колп -  Северо-Колпаковская. Положение скважин см. на рис. 5.



укяны Колпаковская-1 (149 м). Напанская свита 
представлена ритмичным чередованием песчани
ков (мощностью до 15 м) и аргиллитов (мощнос
тью 8-17 м). В основании песчаных слоев почти 
повсеместно отмечаются линзы и прослои круп
ногалечных конгломератов мощностью 0.4 м. 
Песчаники средне-, мелкозернистые, хорошо от
сортированные, с рассеянной мелкой галькой и 
гравием, включениями растительного детрита и 
окремнелыми остатками фауны.

Средне-верхнеэоценовая трансгрессивная 
морская толща, являющаяся возрастным анало
гом снатольской свиты (см. рис. 4, А, Б), залега
ет с размывом на континентальных отложениях с 
базальным горизонтом крупнообломочного пес
чаника с хорошо окатанными зернами (Нижне- 
Квакчинская-2, -4) [2]. В составе отложений ни
жней части свиты преобладают глинистые песча
ники и алевролиты (Нижне-Квакчинская-3). В бо
лее мелководных фациях свиты встречаются лин
зы и прослои песчаников мощностью до 7-18 м, 
увеличивается количество включений раститель
ного и раковинного детрита (Северо-Колпаков- 
ская-3). Верхняя часть снатольской свиты, сопо
ставляемая с верхним эоценом, сложена прибреж
но-морскими песчаниками. Характерны прослои 
конгломератов в основании нового трансгрессив
ного цикла и преимущественно глинистый состав 
отложений верхней части свиты (Северо-Колпа- 
ковская-1, -3).

Отложения кованинской свиты позднеэоцен- 
раннеолигоценового возраста широко распрост
ранены на севере Колпаковского прогиба, где от
мечается согласное взаимоотношение ковачин- 
ской и снатольской свит [2]. На юге прогиба в его 
краевой зоне отмечаются следы наземного пере
рыва и углового несогласия между осадками этих 
свит (см. рис. 4, Б). Свита представлена неравно
мерным переслаиванием темно-серых глинистых 
песчаников, плохо сортированных, с мелкой галь
кой, светло-серых пористых песчаников и аргилли
тов (Северо-Колпаковская-4, -3). Глинистая толща 
в основании ковачинской свиты состоит из сме
шанных, плохо сортированных терригенных по
род. В ее основании встречается большое количе
ство гравийно-галечного материала (Кшукская- 
10), щебня (Кшукская-9), как рассеянного в поро
де, так и в виде прослоев, включающих обломки 
терригенных, кремнистых и эффузивных пород 
(Северо-Колпаковская-1). В разрезе отмечаются 
прослои глинистых известняков мощностью до 
0.3 м (Нижне-Квакчинская-5), гнездовидные скоп
ления белого кальцита (Колпаковская-1), остатки 
ископаемой фауны (Нижне-Квакчинская-4). Верх
няя часть ковачинской свиты характеризуется 
слоистым строением преимущественно гравита
ционного типа.

Мощность ковачинской свиты в районе Кшук- 
ского и Нижне-Квакчинского месторождений из
меняется от 10 до 60 м, а на юге не превышает

20 м. Из разреза ковачинской свиты на юге Кол
паковского прогиба выпадают олигоценовые от
ложения, и слои с миоценовой микрофауной на
легают здесь с резким стратиграфическим несо
гласием на песчаники эоцена [4].

Как в разрезе, так и в плане в пределах Колпа
ковского прогиба преобладают неогеновые отло
жения [10]. Нижняя часть миоцена (воямпольская 
серия), сформировавшаяся в глубоководных ус
ловиях, сложена преимущественно аргиллитами 
кулувенской и вивинтекской свит (см. рис. 4, А). 
Продуктивные песчаники и конгломераты приуро
чены к поверхности несогласия между неогеновой и 
палеогеновой системами [18]. Образования пли
оцена, а также верхнего и среднего миоцена, 
объединяемые в кавранскую серию, представле
ны вулканогенно-осадочной молассой дельтово
го и прибрежно-морского генезиса. Мощность 
неогена достаточно выдержана по площади, в на
иболее погруженных частях превышает 3000 м.

Палеогеография палеоцен-эоценового этапа 
в Колпаковском прогибе

Верхнепалеоцен-нижнеолигоценовая часть 
разреза осадочной толщи Колпаковского проги
ба сформировалась на складчатом меловом фун
даменте [2]. К началу формирования осадочного 
выполнения южная часть Колпаковского проги
ба представляла собой предгорную холмистую 
равнину, ограниченную с востока Срединно-Кам
чатским и с юга -  Соболевским выступами фун
дамента. Установленное локальное распростра
нение мощных несортированных грубообломоч
ных отложений в отложениях хулгунской свиты 
на склонах Соболевского выступа (см. рис. 4, А, Б) 
может быть связано с образованием у его подно
жия конусов выноса. Это свидетельствует об ак
тивности денудационных процессов и резкой вы
раженности палеорельефа [2].

В конце хулгунского (позднепалеоценового) 
времени при поступлении морских вод в пределы 
Колпаковского прогиба наблюдается морская пе
реработка верхней части аллювиально-пролюви
альных отложений (см. рис. 4, А, Б). Ритмичное 
строение разреза напанской свиты и веществен
ный состав слагающих свиту отложений харак
терны для аллювиально-лагунных образований, 
выполняющих палеорельеф западного склона 
Срединно-Камчатского массива [2].

Нижняя часть снатольской свиты сформиро
валась в относительно спокойной обстановке от
крытого шельфа, более глубоководного на севе
ре и мелководного на юге (см. рис. 4, А) [2]. Осо
бенности разреза верхней части снатольской 
свиты: высокая песчанистость, характерные текс
туры и структуры пород и их вещественный со
став -  свидетельствуют о повышенной тектониче
ской и гидродинамической активности района [2].



Накопление достаточно мощных песчаных го
ризонтов (до 50^70 м) в прибрежно-морской час
ти позднеэоценового бассейна происходило, воз
можно, при одновременном поступлении обло
мочного материала как с суши -  более грубого, 
так и с моря -  мелко-тонкообломочного, прино
симого морскими вдольбереговыми течениями 
(рис. 5). Источниками сноса мелкообломочного 
материала, вероятно, являлись приподнятые уча
стки рельефа дна морского бассейна, размывае
мые течениями. Накопление песчаных валов про
исходило вдоль береговой зоны, где связь с морем 
была непостоянна. Смена морских обстановок с 
различным гидродинамическим режимом совпа
дает в структурном плане с поднятиями в рельефе 
дна бассейна. На Северо-Колпаковском и Нижне- 
Квакчинском месторождениях поднятия развива
ются унаследованно и отражают приподнятую 
поверхность в рельефе фундамента (см. рис. 4, Б, 5). 
Наращивание мощности береговых песчаников и 
сохранение их от дальнейшего размыва происхо
дило при постепенном сокращении морского бас
сейна. Стабильный морской режим в позднеэоце- 
новом бассейне существовал только на севере 
Колпаковского прогиба [2].

В конце позднеэоценового времени в районе 
произошла смена условий осадконакопления [2]. 
В глинистом разрезе ковачинской свиты выше 
кровли песчаников снатольской свиты появляют
ся “плавающие” гальки, увеличивается кремнис
тость пород. Поступление терригенного материа
ла ковачинской свиты происходило за счет мощ
ных потоков талых вод с образованием 
эрозионных врезов, как в районе скважины Ни- 
жне-Квакчинская-5 (см. рис. 4, Б).

Структура осадочного чехла 
Колпаковского прогиба

Структурный план Колпаковского прогиба 
формируют горст-антиклинальные зоны изомет- 
ричной формы, разделенные опущенными гра
бен-синклиналями (рис. 6, А) [23]. Выделяются 
две зоны антиклинальных складок: Кунжикская и 
Кшукская. Кунжикская зона расположена в севе
ро-восточной части бассейна. На северо-востоке 
она ограничена Крутогоровским региональным 
разломом, на юго-западе -  Кунжикским разло
мом, по которому она приподнята относительно 
Кшукской зоны (см. рис. 6, Б). Квакчикская, Кун
жикская, Соболевская горст-антиклинальные зо
ны морфологически связаны с приподнятыми 
блоками мелового основания. Рельеф фундамен
та сильно расчленен, представляет собой систему 
блоковых сооружений с амплитудой вертикаль
ных смещений от сотен до первых тысяч метров. 
В пределах антиклинальных зон выявлены ло
кальные выступы фундамента, приподнятые по 
надвигам западной вергентности. В осадочном 
чехле к выступам фундамента приурочены бра-

хиантиклинальные структуры, перспективные 
для обнаружения залежей углеводородов (см 
рис. 6, Б) [9, 18].

Интенсивность складчатости и дизъюнктив
ных нарушений в чехле Колпаковского бассейна 
возрастают сверху вниз по разрезу. Практически 
каждый из выделенных стратиграфических ком
плексов имеет свой, отличный от другого план 
тектонического строения. Кавранская и воям- 
польская серии неогена разделены поверхностью 
углового, а местами и стратиграфического несо
гласия и представляют собой два структурных по
дэтажа. Верхний, кавранский, характеризуется 
пологими углами залегания пород, нечетко выра
женной морфологией и малой амплитудой ло
кальных структур с общим подъемом на восток и 
юг. Воямпольский структурный этаж отличается 
большей контрастностью и амплитудой локаль
ных поднятий, которые в значительной степени 
нарушены разрывной тектоникой. Ряд тектони
ческих нарушений, секущих, по данным сейсмо
разведки МОГТ, воямпольские образования, в 
кавранских отложениях не прослеживаются. Над 
этими нарушениями в кавранских отложениях 
иногда образуются надразломные складки [28].

Тектонический характер восточного обрамле
ния Колпаковского прогиба убедительно отра
зился на временных разрезах по профилям, пере
секающим восточный борт прогиба [9]. Доказано 
наличие крупного надвига, по которому горные 
сооружения Срединного хребта надвинуты на 
восточный борт Колпаковского прогиба, в сторо
ну которого осадочный комплекс погружается на 
глубины более 3000 м, а не выклинивается (см. 
рис. 6, Б) [18]. Вдоль надвига зафиксированы 
крупные контрастные антиклинальные структу
ры. На основании анализа сейсмопрофилей дела
ется вывод, что в образованиях кайнозойских 
свит на разных глубинах выделяются надвинутые 
одна на другую тектонические чешуи, которые 
имеют амплитуду от 500 до 800 м [9].

Итак, как показали литолого-фациальные ис
следования на примере Колпаковского прогиба 
[2], поднятия в рельефе дна раннепалеогенового 
бассейна развивались унаследованно, отражая 
приподнятую поверхность в рельефе фундамен
та, и контролировали распределение фаций в бас
сейне в позднепалеоцен-эоценовое время. Струк
турные формы чехла западной части южной 
Камчатки наследуют выступы докайнозойского 
фундамента, которые представляют блоки, при
поднятые по надвигам западной вергентности. 
Формирование блоково-надвиговой структуры 
фундамента прогиба в позднем палеоцене-ран- 
нем эоцене маркируется накоплением образова
ний конусов выноса в их подножии и совпадает по 
времени с этапом тектонического совмещения 
структур Западной Камчатки и южного сегмента 
Озерновско-Валагинской дуги.



Рис. 5. Схема литолого-фациалыюй зональности на раннеолигоценовом (утхолокском) этапе развития Колпаковско- 
го прогиба, по [4]
1-7 -  фациальные комплексы отложений: 1 -  аллювиально-пролювиальные, 2 -  аллювиально-дельтовые, 3 -  аван- 
дельтовые, 4 -  продельтовые, 5 -  прибрежно-пляжевые, 6 -  прибрежно-депрессионные, 7 -  барово-отмельные; 8 -  ос
новные направления переноса обломочного материала; 9 -  структуры конседиментационного развития (надразлом- 
ные); 10 -  изолинии мощности, м; 11 -  денудационная наклонная равнина и изогипсы эрозионного палеорельефа по
верхности верхнеэоценовых отложений, м. Буквенные обозначения: Уд -  Удачная, Д -  Дорожная, С-Кж -  Северо- 
Кунжикская скважины. Прочие обозначения см. на рис. 4, А. Положение карты см. на рис. 6, А

ОЗЕРНОВСКО-ВАЛАГИНСКАЯ 
ОСТРОВНАЯ ДУГА (ЮЖНЫЙ СЕГМЕНТ)

В южной части Камчатки структуры Озернов- 
ско-Валагинской дуги вскрываются на восточных 
склонах Срединного хребта и в южной части Ва- 
лагинского хребта, поднятия которых разделены

Центрально-Камчатским грабеном шириной не 
более 20 км (см. рис. 2, А).

На восточных склонах южной части Средин
ного хребта вскрыты толщи ирунейской (сантон- 
маастрихт) и кирганикской (маастрихт-даний) 
свит, надвинутые на запад на образования Сре-
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Рис. 6. А -  схема расположения основных структурных элементов чехла Колпаковского прогиба, по [23], с добавле
ниями автора
1 -  граница Охотско-Камчатского бассейна; 2 -  антиклинальные зоны; 3 -  локальные поднятия; 4 -  разломы; 5 -  га
зовые и газоконденсатные месторождения. Н К -  Нижне-Квакчинское газоконденсатное месторождение. Линия АА  
показывает положение профиля рис. 6, Б.
Рамка показывает положение рис. 5.
Б -  Поперечный разрез Колпаковского прогиба, по [18]
1 -  пробуренные скважины; 2 -  поверхность несогласия; 3 -  метаморфизованные породы фундамента; 4 -  тектониче
ские нарушения; 5 -  залежи газоконденсата; 6 -  прогнозируемые залежи.

динного метаморфического массива (см. рис. 3). 
Толщи кирганикской свиты сложены вулкано
генными образованиями южного сегмента Озер- 
новско-Валагинской дуги, а толщи ирунейской 
свиты -  кремнистыми и вулкано-терригенными 
породами Ирунейского окраинного моря и дис
тальных островодужных фаций [15, 19, 20].

Характер контакта между породами Средин
ного массива и верхнемеловыми островодужны- 
ми комплексами на востоке массива меняется 
вдоль его простирания (см. рис. 2, А). К северу от 
главного выступа массива, в междуречье рек Ича 
и Облуковина, верхнемеловые островодужные 
комплексы слагают Ирунейский покров, ограни-



ценный во фронтальной зоне пологими надвига- 
т  [15]. Породы дуги смяты в крупные запроки- 
нутые складки западной вергентности. В основа
нии Ирунейского покрова выделяется пластина 
терригенных флишоидных образований хозгон- 
ской свиты (кампан), в составе которой преобла
дают ритмично-слоистые кварц-полевошпато- 
вые песчаники и аргиллиты с прослоями гравели- 
товых конгломератов.

Южнее, вдоль простирания выступа Средин
ного массива, верхнемеловые островодужные 
комплексы и метаморфические образования раз
делены узкой субвертикальной шовной зоной -  
Андриановским швом (см. рис. 2, А, Б). К востоку 
от шва комплексы ирунейской и кирганикской 
свит смяты в складки, осложненные крутыми на
двигами, образуя чешуйчато-надвиговую структу
ру юго-восточной вергентности [19]. Деформиро
ванные маастрихт-датские образования кирганик
ской свиты с угловым несогласием перекрыты 
среднеэоценовыми терригенными отложениями 
[45], что позволяет заключить, что становление 
Ирунейского покрова на восточных склонах Сре
динного хребта происходило в позднем палеоцене -  
раннем эоцене.

Вдоль сутурного шва как в породах Срединного 
метаморфического массива, так и в комплексах 
Ирунейского покрова локализованы пироксени- 
товые, дунитовые и габбро-сиенитовые субщелоч
ные массивы [37]. Эти массивы датированы (К/Аг) 
по биотиту 52 ± 3, 55 ± 3, 53 ± 1 млн. лет, а по ва
ловому составу -  56 ± 4 млн. лет [45], что соответ
ствует самому концу палеоцена-раннему эоцену 
и совпадает по времени с этапом тектонического 
совмещения комплексов Ирунейского покрова и 
Срединного массива.

В южной части Валагинского хребта вскрыта 
структура восточного края Озерновско-Валагин- 
ской дуги (см. рис. 2, А, Б). Комплексы дуги пред
ставлены вулканогенно-осадочными островодуж- 
ными образованиями валагинской серии (кампан- 
ранний палеоцен), согласно перекрытыми терри
генными флишоидными кварц-полевошпатовыми 
породами тальниковской свиты (поздний палео- 
цен-ранний эоцен) [3, 22]. Согласный стратигра
фический переход от вулканогенных грубообло
мочных пород к тонкослоистым флишоидным 
отложениям кварц-полевошпатового состава от
ражает резкую смену обстановок седиментации, 
связанную с этапом прекращения вулканизма в 
дуге, резкого опускания структур дуги и начала 
седиментации терригенного материала континен
тального происхождения дистальными мутьевы- 
ми потоками.

Песчаники тальниковской свиты по составу 
обломков соответствуют в основном кварц-поле- 
вошпатовым и полевошпат-кварцевым граувак- 
кам с содержанием кварца 20-35%, обломков по
левых шпатов 20-35%, обломков пород 35-50% 
[47]. Среди обломков пород присутствуют как

эффузивы, так и осадочные породы. Реже встре
чаются обломки метаморфических пород: квар
цево-слюдистых сланцев и слюдистых кварцитов. 
Состав тяжелой фракции песчаников тальников
ской свиты характеризуется очень низким содер
жанием минералов из группы пироксена и высо
ким содержанием минералов метаморфической 
группы, в первую очередь граната [47].

Песчаники тальниковской свиты (поздний па- 
леоцен-ранний эоцен) по компонентному составу 
обломков сходны с песчаниками лесновской се
рии (верхний мел-средний эоцен), но по составу 
тяжелой фракции породы тальниковской свиты 
резко отличаются от песчаников лесновской се
рии гораздо более высоким содержанием минера
лов метаморфической группы [47]. Эти различия 
во флишоидных толщах с общим временным диа
пазоном седиментации в позднепалеоцен-раннеэ- 
оценовое время, скорее всего, подчеркивают от
личия в источниках сноса. В накоплении пород 
тальниковской свиты участвовал источник мета
морфического состава, который не проявлен в 
песчаниках лесновской серии. Учитывая струк
турное положение этих терригенных толщ, мож
но предположить, что в накоплении тальников
ской свиты, возможно, участвовали породы Сре
динного массива.

Песчаники тальниковской свиты (поздний па- 
леоцен-ранний эоцен) отличаются от песчаников 
терригенной пачки в верхней части кирганикской 
свиты (маастрихт-даний). В составе последних со
держатся практически только литические вулка- 
номиктовые обломки [47], и в тяжелой фракции 
преобладают минералы группы пироксена. Разли
чия в составе песчаников этих толщ подчеркивают 
смену источника седиментации в области дуги: в 
маастрихте-дании доминировал местный источник, 
а в позднепалеоцен-раннеэоценовое время -  мета
морфический кварц-полевошпатовый.

Островодужные образования валагинской се
рии и тальниковской свиты смяты совместно в 
складки и надвинуты вдоль Ветловского надвига 
на восток, на образования ветловского комплекса 
палеоцен-раннеэоценового возраста (см. рис. 2, Б). 
Тектонически совмещенные деформированные 
комплексы и тектонический меланж вдоль зоны 
Ветловского надвига со структурным несогласи
ем перекрываются туфоаргиллито-песчаниковой 
толщей среднего эоцена [3], что позволяет дати
ровать деформации в восточной части дуги кон
цом раннего эоцена.

МОДЕЛЬ АККРЕЦИИ 
КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ КОРЫ В ПРОЦЕССЕ 

КОЛЛИЗИИ ДУГА-КОНТИНЕНТ
Озерновско-Валагинская дуга приблизилась к 

окраине Азии в конце раннего палеоцена [17,48, 
59, 63]. Континентальная окраина имела неодно
родную структуру фундамента и включала кон



тинентальные блоки и аккретированные фраг
менты островодужных систем Квахонской дуги и 
Малкинского островодужного террейна (рис. 7, а). 
В пределах окраины, имевшей высокое стояние, 
происходило локальное накопление разрознен
ных молассовых толщ за счет размыва пород 
фундамента, а в основании континентального 
склона накапливались флишоидные толщи. При 
приближении структур Озерновско-Валагинской 
дуги к окраине во фронте надвигавшейся плиты 
происходило сдирание континентальных флишо- 
идных толщ с образованием фронтальной аккре
ционной призмы.

Экспериментами физического моделирования 
установлено, что при процессе коллизии дуга- 
континент в условиях поддвига континентальной 
окраины с пониженными прочностными свойст
вами первые деформации происходят в структуре 
континентальной окраины. Структура окраины 
испытывает деформации, происходит тектониче
ское расслоение континентальной коры вдоль по
логих надвигов, обращенных в сторону континен
та, по которым происходит срыв блоков коры с 
мантийного основания и их аккреция во фрон
тальной части надвигающейся плиты (рис. 8, а).

Эти результаты могут быть сопоставлены с 
геологическими данными о структуре фундамен
та Западной Камчатки. Установлено, что терри
тория Колпаковского прогиба к началу формиро
вания осадочного выполнения в позднем палеоце
не представляла собой предгорную холмистую 
равнину, ограниченную с востока Срединно-Кам
чатским и с юга -  Соболевским выступами фун
дамента, в основании которых локально накапли
вались пролювиально-аллювиальные отложения 
в виде конусов выноса (хулгунская свита). Распре
деление фаций в прогибе свидетельствует, что 
для позднего палеоцена -  раннего эоцена харак
терна активность денудационных процессов и рез
кая выраженность палеорельефа. Выступы фун
дамента, ограниченные надвигами западной вер- 
гентности, контролировали осадконакопление в 
Колпаковском прогибе с позднего палеоцена.

Формирование в позднем палеоцене в структу
ре Колпаковского прогиба выступов фундамента 
по надвигам западной вергентности можно объ
яснить тем, что при поддвиге неоднородной кон
тинентальной окраины произошло тектоничес
кое расслаивание коры в структуре окраины и 
блоки континентальной коры были сорваны с 
мантийного основания по надвигам с вергентнос- 
тью в сторону континента (см. рис. 7, б).

Экспериментами физического моделирования 
установлено, что по мере того, как легкая конти
нентальная кора материковой окраины входит в 
зону субдукции, поддвиг плиты замедляется или 
временно прекращается, в надвигающейся плите 
происходит резкое увеличение сжимающих на
пряжений. Деформации локализуются в наибо
лее ослабленной части надвигающейся плиты -  в

области дуги, где происходит последующее раз
рушение плиты. Один из возможных сценариев 
заключается в том, что разрушение плиты иници
ирует поддвиг преддугового блока под дугу, кото
рая испытывает быстрое некомпенсированное 
погружение. Фронтальные части преддугового 
блока, напротив, испытывают некомпенсирован
ное воздымание (см. рис. 7, б).

На Камчатке в середине палеоцена вулканизм 
в Озерновско-Валагинской дуге прекращается, 
структуры дуги опускаются, и в области дуги про
исходит быстрое накопление континентальных 
флишоидных толщ (тальниковская свита) (см. 
рис. 7, б). Хаотические горизонты в нижней части 
разреза тальниковской свиты маркируют неста
бильные условия осадконакопления на ранних 
стадиях погружения дуги. Петрографический со
став флишоидных толщ тальниковской свиты, 
перекрывающих дугу, сходен с составом верхне
меловых флишоидных толщ хозгонской свиты, 
расположенных во фронте покровов дуги. Пред
полагается, что накопление толщ тальниковской 
свиты происходило в области некомпенсирован
ного проседания дуги в результате эрозии и пере- 
отложения верхнемеловых толщ хозгонской сви
ты. Породы хозгонской свиты формировали 
фронтальную аккреционную призму, испытав
шую вместе с преддуговым блоком воздымание 
вследствие поддвига континентальной окраины 
(см. рис. 7, б).

Согласно данным физического моделирова
ния, субдукция преддугового блока под дугу при
водит к его полному исчезновению в зоне субдук
ции, деформации и обдукции дуги на континен
тальную окраину. Структуры коры окраины 
испытывают дальнейшее усложнение. Фронталь
ные блоки континентальной коры, сорванные с 
мантийного основания, выжимаются на поверх
ность. Процесс эксгумации блоков ускоряется 
эрозией на поверхности (см. рис. 8, б).

На Камчатке в конце палеоцена-раннем эоце
не структуры Озерновско-Валагинской дуги ша- 
рьируются на структуры континентальной окраи
ны по Ирунейскому надвигу. В Срединном мета
морфическом массиве в гнейсах колпаковской 
серии формируются метаморфические цирконы 
с возрастом 47-53 млн. лет (U-Pb, SHRIMP-RG), 
а в амфиболитах малкинской свиты проявляется 
ретроградный метаморфизм, датированный 48- 
50 млн. лет (Rb-Sr). Эти данные являются призна
ками проявления метаморфического события в 
структуре Срединного массива в раннем эоцене- 
начале среднего эоцена. Формирование цирконов 
в гнейсах колпаковской серии Срединного масси
ва в раннем эоцене могло быть инициировано 
процессами срыва и взаимного пододвигания бло
ков континентальной коры в структуре окраины 
в результате аккреции этих блоков во фронте на
двигающихся структур Озерновско-Валагинской 
дуги (см. рис. 7, в) [57]. Эрозия и дальнейшее вы-
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Рис. 7. Геодинамическая модель коллизии дуга-континент на Южной Камчатке, по [55]
Белая стрелка на профиле б показывает эрозию и переотложение континентальных турбидитов из растущей аккреци
онной призмы преддугового блока в области дуги, испытывающей проседание. Буквенные обозначения см. на рис. 2, А

жимание блоков континентальной коры привели 
к выведению ядра Срединного метаморфическо
го массива и Малкинского террейна на поверх
ность (см. рис. 7, г).

Выведение метаморфических блоков фунда
мента окраины в область размыва подтверждает
ся тем, что в составе тяжелой фракции пород 
тальниковской свиты позднепалеоцен-раннеэо-



Рис. 8. Механизм аккреции континентальной коры в структуре окраины в процессе коллизия дуга-континент по ре
зультатам экспериментального физического моделирования, по [52,56]: а -  увеличение мощности коры в структуре 
окраины в результате срыва коровых блоков с мантийного основания и их аккреции во фронте надвигающейся плиты, 
фотография профиля конечной стадии деформации модели; б -  срыв корового блока в структуре окраины и его экс
гумация во фронте надвигающейся плиты, верхняя часть блока в ходе эксперимента подвергается эрозии, эродиро
ванный материал переотлагается в сопряженных бассейнах

ценового возраста фиксируется высокое содер
жание минералов метаморфической группы, что 
резко отличает их от песчаников лесновской се
рии северной Камчатки.

Выведение пород фундамента -  Срединного 
метаморфического массива и его обрамления -  в 
верхние части коры контролировалось разлома
ми различной природы. Установлено, что вдоль 
западного края породы массива и его обрамления 
надвинуты на осадочные толщи Колпаковского 
прогиба в западном направлении. Выдвижение 
Срединного выступа, как и поднятия в структуре 
фундамента Колпаковского прогиба вдоль Кун- 
жикского разлома, происходило по надвигам запад
ной вергентности с позднего палеоцена и продол
жало контролировать осадконакопление и распре
деление фаций в средне-позднеэоценовое время.

Вдоль восточного края Срединного массива 
метаморфические породы выводились по субвер
тикальным разломам Андриановского шва, раз
делявшего массив и меловые островодужные 
комплексы. Развитие складчато-надвиговых де
формаций юго-восточной вергентности в мело
вых образованиях Озерновско-Валагинской дуги 
к востоку от Андриановского шва, видимо, связа
но с этапом выжимания ядра Срединного массива 
в верхние части коры (см. рис. 7, г). Пироксенито- 
вые и габбро-сиенитовые субщелочные интру
зивные массивы, которые локализуются вдоль 
Андриановского сутурного шва как в автохтон
ном метаморфическом комплексе, так и в остро-

водужном аллохтоне, формировались в раннем 
эоцене на этапе тектонического совмещения 
комплексов дуги и метаморфического автохтона. 
Геохимическая специфика субщелочных интру
зий (низкие концентрации HFSE относительно 
MORB, низкие изотопные отношения Sr и Nd) 
предполагают формирование расплавов из ис
точника обедненной мантии, а обогащение LILE 
свидетельствует о флюидной мантийной добавке 
[37]. Такие условия могли создаваться при субдук- 
ции литосферного преддугового блока на ранних 
этапах коллизии дуга-континент. K-Na субщелоч
ные магматиты описаны на Урале, где показано их 
синколлизионное происхождение в раннекаменно
угольное время на этапе столкновения девонской 
вулканической дуги с окраиной континента [7].

В конце раннего эоцена островодужные ком
плексы восточного края Озерновско-Валагин
ской дуги и перекрывающие их флишоидные об
разования тальниковской свиты совместно де
формируются и надвигаются по Ветловскому 
надвигу в юго-восточном направлении на образо
вания ветловского комплекса (см. рис. 7, г). Обра
зования ветловского комплекса содержат блоки 
пород океанической коры палеоцен-раннеэоце- 
нового возраста, аккреция которых с востока к 
комплексам дуги, как предполагается, была свя
зана с заложением и развитием поддвига Ветлов- 
ской океанической плиты с востока под Озернов- 
ско-Валагинскую дугу (см. рис. 7, г). На поверхно



сти зона поддвига маркировалась тектонической 
зоной Ветловского надвига.

Прогрессивный поддвиг Ветловской плиты 
мог, по-видимому, привести к ее столкновению с 
ранее субдуцировавшей на юго-восток плитой 
Ирунейского бассейна (см. рис. 7, г). В результате 
столкновения плит на глубине Ветловская плита 
срезает плиту Ирунейского бассейна, после чего 
продолжается поддвиг Ветловской плиты (см. 
рис. 7, д). Эволюция субдукции с востока Ветлов
ской океанической плиты под аккреционную ок
раину приводит к формированию над ней в олиго
цене наложенного Центрально-Камчатского вул
кано-плутонического пояса (см. рис. 7, д).

ДЕФОРМАЦИИ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ 
ОКРАИНЫ И ПРОБЛЕМЫ 

НЕФТЕОБРАЗОВАНИЯ
Нефтегазообразование зависит не только от 

количества и качества органического вещества 
нефтегазоматеринских пород, но и от динамики 
их погружения и интенсивности прогрева [35,38].

Рассмотренная в работе геодинамическая мо
дель коллизии дуга-континент для южной Кам
чатки представляет интерес с точки зрения разви
тия коллизионных осадочных бассейнов и пер
спективы их нефтегазоносности. Предложенная 
схема структурного развития орогена позволяет 
объяснить и прогнозировать процессы деформа
ции континентальной окраины и ее осадочного 
чехла. Становится возможным оценивать такие 
параметры, как скорость погружения материн
ских толщ, величины тепловых потоков и ско
рость прогревания пород, динамику изменения во 
времени и пространстве геотемпературных гра
диентов.

На Камчатке образования осадочного чехла 
западных прогибов полуострова являются пер
спективными на нефть и газ. В Колпаковском 
прогибе, расположенном к западу от выступа 
Срединного метаморфического массива, уже от
крыты газовые месторождения. Квакчикская, 
Кунжикская, Соболевская антиклинальные зо
ны, установленные в осадочном чехле прогиба, 
являются перспективными для обнаружения за
лежей углеводородов. Антиклинальные структу
ры чехла прогиба морфологически связаны с вы
ступами фундамента, приподнятыми по надвигам 
западной вергентности [9,18]. Тектонические вы
ступы мелового фундамента сформировались в 
результате деформации континентальной окраи
ны в процессе коллизии южного сегмента Озер- 
новско-Валагинской дуги с окраиной Азии в позд
нем палеоцене-раннем эоцене. Более поздние де
формации осадочного чехла прогиба развивались 
унаследованно по отношению к сформированной 
блоковой структуре фундамента прогиба. Боль
шой интерес с точки зрения нефтегазоносности 
может представлять продолжение слабодислоци

рованного и неметаморфизованного осадочного 
чехла восточной части Колпаковского прогиба 
под надвинутым метаморфическим комплексом 
Срединного массива. Сходного поднадвигового ти
па месторождения уже известны во многих по
кровно-складчатых областях мира [8,29, 34].

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
1. Процесс коллизии южного сегмента Озер- 

новско-Валагинской дуги с окраиной Азии в кон
це палеоцена-в раннем эоцене сопровождался 
тектонической аккрецией континентальной коры 
в структуре окраины. На ранних этапах коллизии 
в структуре Колпаковского прогиба южной части 
Западной Камчатки формируются блоково-надви- 
говые выступы фундамента, ограниченные надви
гами западной вергентности. Развитие блоково- 
надвиговой структуры фундамента прогиба опре
деляет характер последующих деформаций в оса
дочном чехле в более позднее время.

2. Выведение пород фундамента -  Срединного 
метаморфического массива и его обрамления -  в 
верхние части коры происходило с позднего пале
оцена и контролировалось разломами различной 
природы. Вдоль западного края выдвижение Сре
динного выступа происходило по надвигам запад
ной вергентности, а вдоль восточного края -  по 
субвертикальным разломам Андриановского шва. 
Эксгумация метаморфических пород фундамента 
в палеоцен-позднеэоценовое время сказалась на 
осадконакоплении и распределении фаций в Кол
паковском прогибе и на составе пород тальников- 
ской свиты, в составе тяжелой фракции которых 
фиксируется высокое содержание минералов ме
таморфической группы.

3. По данным экспериментального физическо
го моделирования развитие блоково-надвиговых 
структур фундамента Западной Камчатки в позд
нем палеоцене-раннем эоцене может быть связа
но с процессами тектонического расслаивания 
коры, срыва блоков континентальной коры с 
мантийного основания и их аккрецией во фронте 
надвигающейся плиты. Эти процессы привели к 
резкому увеличению мощности континентальной 
коры в Срединном хребте Камчатки.

4. Деформации в структуре окраины в процес
се коллизии дуга-континент сопровождаются 
термальным событием, проявленным в комплек
сах Срединного метаморфического массива. В 
гнейсах колпаковской свиты (нижний структурный 
уровень массива) образуется генерация цирконов с 
возрастом 47-53 млн. лет (U-Pb SHRIMP-RG), а в 
амфиболитах малкинской свиты (верхний струк
турный уровень массива) проявлен ретроградный 
метаморфизм, датированный 48-50 млн. лет 
(Rb-Sr).

5. Тектонические структуры Западной Кам
чатки, сформированные в результате деформа
ции континентальной окраины в процессе колли



зии дуга-континент, являются перспективными 
на нефть и газ. Предложенный механизм аккре
ции континентальной коры, разработанный с 
применением метода экспериментального моде
лирования, может служить основой для прогноз
ной оценки и дальнейших поисковых работ на 
нефть и газ.
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A bstract— The collision o f  the Ozemovo-Valagina arc with the A sian margin in the latest Paleocene-Early 
Eocene was accompanied by the tectonic accretion of continental crust in the structure o f  the margin. Block- 
overthrust basement highs limited by west-vergent overthrusts w ere formed in the structure o f  W est Kamchatka 
at early collision stages. Experimental physical modeling data suggest that the formation o f  such structures was 
related to the tectonic delamination o f the continental crust, decollem ent of crustal blocks o f f  the mantle base
ment, and their accretion at the front o f the overriding plate. Deform ations at the continental margin were ac
com panied by a thermal event in rock complexes of the Sredinnyi metamorphic massif and formation of a gen
eration o f  zircons dated 4 7 -5 3  Ma (U-Pb SHRIMP-RG). Elevation o f  the metamorphic rocks into the erosional 
realm influenced the sedimentation process and facies distribution in adjacent basins. The tectonic structures 
of W est Kamchatka, which were formed as a result o f continental crust deformation in the process of the arc- 
continent collision, are promising for oil and gas. The suggested continental crust accretion mechanism, which 
was deduced from experimental modeling, may serve as a basis for petroleum resource evaluation and future 
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П о результатам литолого-биостратиграфических исследований кремнисго-терригенных разрезов Са- 
маркинской аккреционной призмы установлен возраст переходных слоев от пелагических отложений 
к обломочным и восстановлена эволюционная последовательность ее формирования. В строении ни
ж него структурного уровня Самаркинской аккреционной призмы выделяются как минимум четыре 
последовательно наращ иваю щ ие одна другую тектоно-стратиграфические единицы, отличающие
ся как возрастом аккретированных палеоокеанических фрагментов, так и временем их аккреции. 
При этом  относительно м олоды е пелагические породы  и перекрывающие их терригенные отлож е
ния залегают структурно ни ж е, чем более древние. Т акое строение Самаркинской призмы связыва
ется с последовательной аккрецией разновозрастных участков палеоокеанической плиты. Разли
чия в составе и возрасте аккретированных ф рагментов Самаркинской призмы позволяют разделить 
ее  на два субтеррейна -  Себучарский и Эльдовакский, характеризующих, соответственно, ее верх
ний и нижний структурные уровни.

ВВЕДЕНИЕ
Геологическая структура северо-восточной 

части Тихоокеанской окраины Азии представля
ет собой коллаж террейнов1 различного проис
хождения и возраста, окончательная аккреция ко
торых завершилась в конце мела [13, 15, 27 и др.]. 
Террейны сложены фрагментами древних пас
сивных континентальных окраин, вулканических 
островных и окраино-континентальных дуг, ак
креционных призм, задуговых и турбидитовых 
бассейнов. Особый интерес среди них представ
ляют террейны древних аккреционных призм, 
так как они несут информацию о последователь
ности и характере событий, протекавших в зоне 
взаимодействия континентальной и океаничес
кой литосферных плит. Аккреционные призмы 
образуются на внутреннем склоне желобов кон
вергентных окраин в процессе субдукции океани
ческой плиты под континент или островную ду
гу посредством последовательного причленения 
фрагментов ее осадочного чехла и подводных 
поднятий [22,23,25,28,30, 31 и др.]. Первыми ак- 
кретируются ее передовые (наиболее удаленные 
от центра спрединга и поэтому более древние) 
участки. Далее к ним а, вернее, под них, последо
вательно аккретируются фрагменты более моло
дых участков чехла океанической плиты. В ко

1 “Террейн -  ограниченный разломами блок земной коры, 
достаточно крупный, чтобы быть показанным на карте 
масштаба 1 : 5000000, который по своей геологической ис
тории резко отличается от смежных с ним блоков (террей- 
нов)м [13, с. 6].
“Субтеррейн -  ограниченные разломами части террейнов 
со сходной, но не идентичной геологической историей" 
(здесь же).

нечном итоге формируется пакет тектонических 
клиньев, каждый из которых сложен закономер
но повторяющимися последовательностями пела
гических отложений центральных областей океа
на, гемипелагических краевых частей океана, фа
ций дна и склона желоба. Эти стратиграфические 
последовательности отражают историю седимен
тации на океанической плите от момента ее за
рождения в спрединговых хребтах до захоране- 
ния в зоне конвергенции [21,25,26,29 и др.]. А пе
реходные слои от пелагических отложений к 
обломочным (приконтинентальным или приост- 
роводужным) образованиям свидетельствуют о 
постепенной смене обстановки осадкообразова
ния и фиксируют приближение палеоокеаничес
кой плиты к конвергентной границе. Следова
тельно, их возраст позволяет судить о времени 
подхода какого-либо участка океанической пли
ты к зоне субдукции и, в определенной степени, о 
начале его последующей аккреции. Вполне оче
видно, что, зная возраст переходных слоев таких 
стратиграфических последовательностей в раз
личных тектонических пластинах аккреционной 
призмы, можно уточнить время субдукции от
дельных палеоокеанических фрагментов, восста
новить на этой основе последовательность про
цесса аккреции, расчленить аккреционную приз
му на конкретные тектоно-стратиграфические 
единицы, отвечающие определенным эпизодам 
аккреции, и, таким образом, уточнить строение 
призмы в целом и историю ее образования.

Фрагмент такой древней (юрской) аккрецион
ной призмы представляет собой Самаркинский 
террейн, окаймляющий в современной структуре
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Рис. 1. Тектоническая схема Сихотэ-Алиня, по [24], с упрощениями и дополнениями.
1 -  домезозойские террейны (Ханкайско-Буреинский супертеррейн и Лаоелин-Градековский террейн); 2 -  юрская ак
креционная призма; 3 -  раннемеловые террейны; 4 -  Сергеевский террейн Ханкайско-Буреинского супертеррейна; 
5 -  среднепалеозойские офиолиты Самаркинского террейна; 6 -  левосторонние сдвиги; 7 -  районы расположения 
разрезов, показанных на рис. 2 ( 1 -  среднее течение р. Катэн, 2 -  левобережье р. Медведка в районе села Бреевка, 3 -  
левый борт р. Уссури напротив села Саратовка, 4 -  правобережье р. Б и кин район горы Амба, 5 -  правобережье р. Ма- 
тай).
Буквы в кружках: Ц -  Центральный Сихотэ-Алинский, А -  Арсеньевский, М -  Меридиональный, МФ -  Мишань-Фу- 
шунский разломы.
См -  Самаркинский, НБ -  Наданьхада-Бикинский, X -  Хабаровский, Б -  Баджальский террейны юрской аккрецион
ной призмы.

Сихотэ-Алиня Ханкайско-Буреинский супертер
рейн с востока (рис. 1). Аналогами его в северо-за
падных и северных районах являются Наданьхада- 
Бикинский, Хабаровский и Баджальский террей
ны [24]. Ранее считалось, что отложения, слага
ющие Самаркинский террейн, характеризуют 
сильно дислоцированный в результате покров
ных и чешуйчато-надвиговых перемещений раз
рез единой палеозойско-мезозойской стратигра
фической последовательности геосинклинально-

го типа [3, 10 и др.]. Нашими предыдущими 
исследованиями [4, 7, 8, 18, 20 и др.] установлено, 
что Самаркинский террейн -  это сложный пакет 
тектонического переслаивания разновозрастных 
и генетически разнородных пород, сформировав
шихся в различных палеогеодинамических обста
новках. В нем четко различается две категории 
породных комплексов: 1 -  средне-позднеюрские 
турбидито-олистостромовые отложения, слагаю
щие матрикс, и 2 -  более древние (от позднего де-



вона (?) до средней юры) океанические кремни, 
известняки и офиолиты, залегающие в виде плас
тин и чешуй на различных стратиграфических 
уровнях среди отложений матрикса. Аналогич
ное строение террейна было позднее выявлено и 
в северном Сихотэ-Алине [11, 12 и др.]. Вместе с 
тем ряд вопросов остается еще не решенным. 
В частности, не ясно, каково структурное поло
жение различных палеоокеанических фрагмен
тов в общем разрезе террейна и сколько уровней 
они слагают, каково время совмещения их в еди
ный с терригенными отложениями разрез и како
ва последовательность причленения их к конти
нентальной окраине. Решение этих вопросов поз
волит более уверенно осуществить расшифровку 
истинного строения Самаркинской призмы и ис
торию ее формирования.

В статье приведены результаты литолого-био- 
стратиграфического изучения кремнисто-терри- 
генных последовательностей Самаркинской приз
мы, которые позволяют прояснить обозначен
ные выше вопросы.

КРАТКАЯ ГЕОЛОГИЧЕСКАЯ 
ХАРАКТЕРИСТИКА 

САМАРКИНСКОГО ТЕРРЕЙНА

Самаркинский террейн протягивается в севе
ро-восточном направлении от южного побере
жья Приморья до правобережья нижнего течения 
р. Амур полосой шириной до 100 км (см. рис. 1). 
Западной границей террейна в южном Сихотэ- 
Алине служит Арсеньевский разлом, а восточ
ной, отделяющей его от других террейнов Сихо- 
тэ-Алинского супертеррейна, -  Центральный Си- 
хотэ-Алинский разлом. Как отмечалось выше, 
террейн сложен породами широкого литологиче
ского спектра, различного возраста и генезиса. 
Основу их составляют осадочные образования, 
представленные, главным образом, приконти- 
нентальными песчано-глинистыми фациями и 
олистостромой, а также пелагическими кремня
ми и кремнисто-глинистыми отложениями, зале
гающими в виде пластин среди терригенных по
род и разновеликих глыб и обломков в олистостро- 
ме. Кроме того, в составе тектонических пластин и 
олистолитах отмечаются известняки, базальты, по
роды офиолитовой ассоциации, представляющие 
собой фрагменты подводных гор и возвышеннос
тей. Протяженность отдельных пластин достигает 
несколько десятков километров (до 20 км и более), 
а мощность их варьирует от нескольких десятков 
до нескольких сотен метров, что объясняется мно
гократным (например, для кремневых образова
ний 3-5 раз) тектоническим повторением их в 
разрезе. Крупные пластины, как правило, подсти
лаются олистостромой, содержащей глыбы и об
ломки пород вышележащей пластины.

Отложения террейна смяты в асимметричные 
разноамплитудные, нередко опрокинутые склад
ки северо-восточного простирания с вергентнос- 
тью осей складок на юго-восток. Зеркало склад
чатости полого погружается в северо-западном 
направлении. Такой характер складчатости обус
ловил то, что наиболее верхние структурные уров
ни призмы обнажены в запад-северо-западной ча
сти региона, а самые нижние -  в восток-юго-вос- 
точной. Аккретированные образования верхнего 
структурного уровня представлены: 1) среднепа
леозойскими габбро-гипербазитами (калиновский 
комплекс); 2) базальтами с залегающими на них 
кремнями верхнего девона(?)-нижней перми и из
вестняками нижнего карбона-нижней перми (се- 
бучарский комплекс); 3) алевро-псаммитовыми 
породами позднепермского возраста (удековский 
комплекс). Нижний структурный уровень сложен 
преимущественно чередованием песчано-глинис
тых и олистостромовых отложений и пластин 
кремней (эльдовакский комплекс), возраст кото
рых изменяется от позднепермского и триасового 
до ранне- и среднеюрского [2, 5, 6, 8, 10, 16 и др.]. 
Иногда в основании отдельных пластин отмеча
ются толеитовые базальты, которые согласно пе
рекрываются кремнями. Возраст терригенных по
род охарактеризован средне-позднеюрскими ра
диоляриями [4, 7, 8,14, 20 и др.].

Таким образом, Самаркинская аккреционная 
призма представляет собой “многослойный пи
рог”, в котором относительно молодые терриген- 
ные отложения “переслаиваются” с более древ
ними породами океанического происхождения.

Взаимоотношение между различными ком
плексами Самаркинской призмы в современной 
структуре Сихотэ-Алиня тектоническое. Грани
цами между ними служат надвиги.

СТРАТИГРАФИЧЕСКИЕ 
ПОСЛЕДОВАТЕЛЬНОСТИ КРЕМНИСТО- 

ТЕРРИГЕННЫХ ОТЛОЖЕНИЙ И ВОЗРАСТ
ПЕРЕХОДНЫХ СЛОЕВ

Первичные разрезы осадочного чехла палео- 
океанической плиты изучены на различных 
структурных уровнях Самаркинской призмы в пя
ти районах, где наблюдались постепенные пере
ходы от пелагических кремней к вышележащим 
приконтинентальным турбидитам (правобережье 
среднего течения р. Катэн (см. 7, рис. 1), левобе
режье р. Медведка, район села Бреевка (см. 2, 
рис. 1), левый борт р. Уссури напротив села Сара- 
товка (см. 3 , рис. 1), правобережье среднего тече
ния р. Викин, гора Амба (см. 4, рис. 1) и правобе
режье р. Матай (см. 5, рис. 1 и рис. 2). Переходные 
слои в этих кремнисто-терригенных последова
тельностях представлены кремнисто-глинисты
ми и глинистыми породами. Во всех установлен
ных случаях смена кремней терригенным^ поро-
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Рис. 2. Стратиграфические колонки кремнисто-терригенных отложений Самаркинской призмы.
1 -  фтаниты, 2 -  кремни, 3 -  известняки, 4 -  кремнистые аргиллиты, 5 -  аргиллиты, 6 -  алевролиты с редкими просло
ями песчаников, 7 -  переслаивание алевролитов и песчаников, 8 -  олистострома, 9 -  основные вулканиты (базальты 
и гиалокластиты). Местоположение разрезов см. на рис. 1.

дами осуществляется плавно, за счет уменьшения 
количества кремневого материала, в пределах 
пачки кремнистых аргиллитов. Ниже приводится 
описание изученных разрезов.

На правобережье среднего течения р. Катэн, в
междуречье ручьев Дзава-Джоо, в самой восточ
ной части Самаркинского террейна в непосредст
венной близости от Центрального Сихотэ-Алин- 
ского разлома (см. 1 на рис. 1) разрез призмы 
(см. рис. 2), реконструированный по четырем 
фрагментам, выглядит следующим образом. В мо
ноклинали с крутопадающими на северо-запад 
слоями и осложненной разрывами снизу вверх на
блюдаются:

1. С ер ы е глинистые кремни 14 м
2. Н еравном ерное чередование (1 -5  см) 8 м
светлы х глинистых кремней и черны х  
глинисты х фтанитов
3. Зеленовато-светло-серы е, 75 м
разноплитчаты е (1 -3  -  3 -7 , р еж е до  10 см) 
кремни
4. Глинисты е яшмы 5 м
5. С ер ы е кремнистые аргиллиты 40 м
6. Т ем но-серы е аргиллиты 20 м
и алевроаргиллиты
7. А левролиты , переслаивающиеся 10 м
с песчаниками
8. М елко-среднезернисты е песчаники 200 м



В устье руч. Ахбио (в 2 км восточнее от 
руч. Джоо) в пределах кремневого разреза на 
уровне верхнего нория отмечаются, кроме того, 
пачки переслаивания серых кремней и серых пе- 
литоморфных известняков. Мощность прослоев 
известняков варьирует от 1-3 до 7-10 см. Кремне
вые породы охарактеризованы многочисленны
ми остатками конодонтов [16], на основании чего 
их возраст установлен в интервале от оленекско- 
го яруса нижнего триаса до бата -  келловея сред
ней юры. Кремнистые аргиллиты содержат радио
лярии, указывающие на их бат -  келловейский 
возраст. В аргиллитах и алевролитах встречены 
радиолярии оксфорд-титонского возраста [16]. 
Таким образом, возраст переходных от кремней к 
терригенным породам слоев в бассейне р. Катэн 
приходится на бат-келловейское время.

Структурно выше, на правобережье р. Мед
ведка, южная окраина с. Бреевка (см. 2 на рис. 1), 
детально изучен другой фрагмент разреза Самар- 
кинской призмы. В строении бреевского разреза 
(см. рис. 2) принимают участие (снизу вверх):

1. С еры е и желтовато-серые кремни 70 м
2. Зеленовато-ж елтовато-серы е 3 м
кремнистые аргиллиты
3. Т ем но-серы е алевроаргиллиты 5 м
4. Алевролиты , переходящие вы ш е 65 м
по разрезу в частое переслаивание 
алевролитов и песчаников

Выше по разрезу отмечаются олистостромо- 
вые образования, однако контакт их с терриген- 
ными породами не обнажен.

Большая часть обнажения представлена серы
ми плитчатыми кремнями. Плитчатость обуслов
лена маломощными (1-3 мм) прослоями глинис
тых кремней и кремнистых аргиллитов зеленова
то-серого цвета. Мощность собственно кремневых 
прослоев изменяется от 1-2 см в нижней и в верх
ней частях разреза до 3-5 -  7-10 см -  в средней. 
Азимут падения пород 345°, угол падения 50-60°. 
В нижней части кремневого разреза отмечается 
прослой, состоящий их обломков базальтов, 
кремней, кремнистых аргиллитов, вулканическо
го стекла и плагиоклазов псаммитовой размерно
сти (3-5 мм), мощностью 10 см. Переход кремней 
в терригенные породы осуществляется постепен
но в пределах пачки кремнистых аргиллитов. Ре
зультаты микропалеонтологического изучения 
пород показали [6], что кремневая часть разреза 
содержит радиолярии, а также конодонты, дати
рующие возраст кремней в интервале от анизий- 
ского века среднего триаса до аалена-байоса 
средней юры. Из кремнистых аргиллитов выде
лены радиолярии, указывающие на байоский воз
раст переходных слоев. В алевроаргиллитах и але
вролитах встречены комплексы радиолярий, ха

рактеризующие, соответственно, байос-батский и 
келловейский возраст содержащих их пород [6]. 
Таким образом, возраст переходных от кремней к 
терригенным породам слоев на правобережье 
р. Медведка (район с. Бреевка) приходится на 
байос.

На левом борту р. Уссури в 3.6 км выше устья 
р. Журавлевки напротив села Саратовка (см. 3 на 
рис. 1) детально изучен фрагмент Самаркинской 
призмы, занимающий еще более высокое струк
турное положение, чем бреевский разрез. В пре
делах данного обнажения снизу вверх вскрывает
ся 18-метровый разрез (см. рис. 2):

1. Кремни серые, среднеплитчатые 4  м
2. Зеленовато-серы е кремнистые аргиллиты 3 м
3. Темно-серые массивные аргиллиты 3 м
4. Черные слоистые алевроаргиллиты и 8 м
алевролиты

Структурно выше терригенные породы сменя
ются олистостромой.

Из кремнистой части разреза выделены радио
лярии [5], указывающие на их плинсбах-тоарский 
возраст (ранняя юра). Кремнистые аргиллиты со
держат радиолярии, характеризующие аален- 
раннебайоское время. Радиолярии в аргиллитах и 
алевролитах датируют возраст содержащих их 
пород соответственно как среднебайос-поздне- 
батский и бат-келловейский. Таким образом, воз
раст переходных слоев саратовского разреза при
ходится на аален-ранний байос.

Следующий фрагменЗт разреза Самаркинской 
призмы с сохранившимся постепенным перехо
дом от пелагических отложений к приконтинен- 
тальным образованиям изучен на правобережье 
среднего течения р. Бикин, на северо-западном 
отроге горы Амба (см. 4 на рис. 1). Данный разрез 
относится к еще более высокому структурному 
уровню эльдовакского комплекса Самаркинской 
призмы. Геологическое строение района горы 
Амба так же, как и в предыдущих случаях, опре
деляется чередованием песчано-глинистых и олис- 
тосгромовых отложений и пластин кремней, смя
тых в асимметричные разноамплитудные складки 
северо-восточного простирания. Однако возраст
ной диапазон кремневых пластин здесь несколько 
отличается от районов, описанных выше. Наряду 
с триасовыми и юрскими кремнями, здесь отме
чены пластины и позднепермских кремней [17]. 
Взаимоотношение их с мезозойскими пелагичес
кими отложениями не установлено. Контакты 
пермских кремней с терригенными отложениями, 
равно как и с триасово-юрскими кремнями, тек
тонические. Мезозойские пелагические образо
вания, напротив, имеют плавный и постепенный 
переход к турбидитовым отложениям (см. рис. 2).



Рис. 3. П алеореконструкция Сихотэ-А линского р е 
гиона на конец раннего м ела.
Условные обозначения см. на рис. 1.

Здесь снизу вверх наблюдаются:
1. Зеленовато-серы е плитчаты е кремни 6 м  
с линзой калькаренитов (до 30 см)
2. Серые плитчатые кремни, переходящие 14 м
в верхней части в сургучны е яшмы
3. Глинистые плитчатые яшмы 4 м
4. Коричневые и зеленовато-серы е 22 м
кремнистые аргиллиты
5. Темно-серые аргиллиты 8 м
6. Черные слоистые алевролиты , 30 м
переходящие в переслаивание алевролитов 
и песчаников

Из кремней выделены радиолярии [17], харак
теризующие их возраст в интервале поздний кар-

ний-поздний норий. Из верхних слоев глинистых 
яшм и из кремнистых аргиллитов нами выделены 
радиолярии, на основании которых возраст вме
щающих их пород определен как конец плинсбах- 
ского века-начало тоара. Первые слои аргилли
тов содержат комплекс радиолярий, аналогич
ный выделенным из кремнистых аргиллитов. 
В остальных литологических разностях микро
фауну выделить не удалось. Таким образом, воз
раст переходных слоев в районе горы Амба при
ходится на позднеплинсбах-раннетоарское время 
ранней юры.

Еще один фрагмент разреза Самаркинской 
призмы описан на правобережье р. Матай (см. 5 
на рис. 1). В западной части рассматриваемого 
района аккретированные фрагменты представле
ны пластинами и блоками базальтов, раннеперм
ских известняков и кремней (себучарский ком
плекс). Эльдовакский комплекс, так же, как и в 
районе горы Амба, представлен многократным 
чередованием терригенных отложений и кремне
вых пластин позднепермского и триас-раннеюр- 
ского возраста [16]. Взаимоотношения между па
леозойскими и мезозойскими кремнями также не 
установлены, но, учитывая их совместное сона- 
хождение, можно допустить, что они являются 
фрагментами единого осадочного чехла палео- 
океанической плиты. Сохранившийся постепен
ный переход от пелагических отложений к окра
иноконтинентальным турбидитам изучен на пра
вобережье руч. Лямфана (приток р. Матай). 
Здесь разрез снизу вверх выглядит следующим 
образом (см. рис. 2):

1. Фтаниты (черны е углеродистые 12 м
кремни) и глинистые кремни
2. Серые до темно-серых тонко- 30 м
и среднеплитчатые (1-7 см) кремни
3. Зеленовато-серы е глинистые кремни 6 м
4. Темно-серые кремнистые аргиллиты 18 м 
с 6-метровым прослоем гиалокластитов
5. Темно-серые аргиллиты 40  м
и алевроаргиллиты
6. Гиалокластиты алевропсаммитовые 50 м 
и псаммитовые, зеленовато-серые
7. Алевролиты, содержащие выше 90 м
по разрезу прослои песчаников.
В средней части пачки прослой 
гиалокластитов (около 20 м)
8. Базальты и диабазы с редкими 100 м
прослоями туф ов

Выше залегают олистостромовые образова
ния.

Кремневая часть разреза охарактеризована 
многочисленными конодонтами [1, 9 и др.], на ос
новании чего их возраст установлен в интервале 
поздний оленек-поздний рэт. Глинистые кремни 
(слой 3) содержат два вида радиолярий, которые



указывают на раннеюрский (геттанг-плинсбах- 
ский) возраст этих отложений. Из кремнистых ар- 
гллиитов выделены радиолярии, которые также 
характерны для ранней юры. Учитывая данные о 
возрасте нижележащих кремней и залегающих 
выше аргиллитов, возраст кремнистых аргилли
тов можно определить как плинсбах-тоарский. 
Аргиллиты и алевроаргиллиты охарактеризова
ны радиоляриями тоара-аалена. В алевролитах 
встречены радиолярии, указывающие на байос- 
батский возраст содержащих их пород. Таким об
разом, возраст переходных слоев в данном разре
зе плинсбах-тоарский, что совпадает с таковым в 
районе горы Амба.

СТРОЕНИЕ НИЖНЕГО СТРУКТУРНОГО
УРОВНЯ САМАРКИНСКОЙ ПРИЗМЫ
Как видно из приведенных выше частных раз

резов эльдовакского комплекса, возраст переход
ных от кремней к терригенным породам слоев в 
различных палеоокеанических фрагментах изме
няется от плинсбах-тоарского времени ранней 
юры до бат-келловейского средней юры, что ука
зывает на разное время подхода их к зоне субдук- 
ции. Из этого следует, что и время последующей 
аккреции этих фрагментов также различно. Учи
тывая полученные данные о возрасте переходных 
слоев, можно заключить, что субдукция палеоокеа- 
нической плиты и, соответственно, аккреция па
леоокеанических образований эльдовакского ком
плекса осуществлялась непрерывно на протяжении 
примерно 25 млн. лет. В течение этого времени в 
Самаркинскую призму были аккретированы как 
минимум четыре разноудаленные от центра спре- 
динга фрагмента осадочного чехла субдуцировав- 
шейся палеоокеанической плиты, хотя в действи
тельности их может быть и больше, если будут 
установлены промежуточные датировки переход
ных слоев в других фрагментах. Таким образом, на 
данный момент в составе эльдовакского комплек
са выделяется четыре тектоно-стратиграфические 
единицы, сложенные комплексами последователь
но сменяющихся осадочных образований цент
ральной и краевой (приконтинентальной) частей 
палеоокеанической плиты и отличающихся как 
возрастом аккретированных палеоокеанических 
фрагментов, так и временем их аккреции.

Реконструировав геологическую ситуацию на 
конец раннего мела (рис. 3) -  время левосторон
них перемещений вдоль Цетрального Сихотэ- 
Алинского разлома (в качестве реперов амплиту
ды перемещения использованы разобщеные бло
ки Сергеевского террейна), можно видеть, что 
возраст переходных слоев, а, соответственно, и 
время аккреции палеоокеанических образований 
закономерно омолаживаются в юго-восточном 
направлении. Наращивание разреза призмы так
же осуществляется в юго-восточном направлении, 
т.е. в сторону, прямо противоположную генераль
ному падению слоев (рис. 4). Другими словами, в

строении эльдовакского комплекса отмечается ха
рактерная особенность -  относительно молодые 
палеоокеанические породы и перекрывающие их 
терригенные отложения залегают структурно 
ниже, чем более древние. В целом эльдовакский 
комплекс характеризуется как бы обратной стра
тификацией слагающих его образований, хотя в 
пределах каждой конкретной структурной едини
цы разреза стратиграфическая последователь
ность отложений нормальная (от более древних к 
более молодым). Выявленная особенность строе
ния эльдовакского комплекса является классиче
ской для аккреционных призм.

Каждая тектоно-стратиграфическая единица, 
несмотря на внешнее однообразие состава и стро
ения, имеет свои фациальные отличия. Так, ка- 
тэнский разрез характеризуется наличием пачек 
переслаивания серых кремней и серых пелито- 
морфных известняков. Среди кремней бреевско- 
го разреза присутствуют слои обломочных пород, 
состоящие их обломков базальтов, кремней, крем
нистых аргиллитов, вулканического стекла и пла
гиоклазов псаммитовой размерности (3-5 мм). 
В Амба-Матайском районе наряду с мезозойски
ми кремнями присутствуют пластины поздне
пермских кремней. В условиях сложной дислоци
рованное™ пород Самаркинского террейна в со
временной структуре Сихотэ-Алиня, а также 
плохой обнаженности указанные фациальные от
личия могут служить своеобразными маркирую
щими элементами для расшифровки геологичес
кого строения при проведении геолого-съемоч
ных работ и составлении геологических карт. 
Следует также отметить, что накопление терри- 
генной части матайского разреза периодически 
сопровождалось проявлением базальтового вул
канизма (см. рис. 2). Геодинамическая природа 
его не ясна. В составе песчаников, кроме сиаличе- 
ского материала, присутствует вулканокластика 
окраинноконтинентальной или островной дуги. 
В других разрезах проявления вулканизма не ус
тановлены. Вероятао, режимы субдукции палео
океанической плиты на ранних и поздних ее эта
пах были тогда различны и определялись, по-ви- 
димому, как морфологическими особенностями 
субдуцирующейся плиты, так и направлением 
субдукции (фронтальная или косая).

Литологическое однообразие палеоокеаниче
ских фрагментов нижнего структурного уровня 
Самаркинской призмы, представленных, в основ
ном, пелагическими кремнями, показывает, что в 
средне-позднеюрское время аккретировалась сла- 
борасчленненная (без сколько-нибудь существен
ных подводных гор и возвышенностей) часть пале
оокеанической плиты. Напротив, верхний струк
турный уровень Самаркинской призмы сложен 
преимущественно фрагментами офиолитовой ас
социации, интерпретаруемой как палеоокеаниче- 
ское плато [8,19], на возвышенных участках и ос
тровах которого формировались карбонатные



Рис, 4. Генерализованный разрез Самаркинской призмы и стратиграфические колонки выделенных тектоно-страти- 
графических единиц.
Условные обозначения см. на рис. 1 и 2.

Рис. 5. Модель механизма аккреции (А) и образования олистостромовых горизонтов (Б). 
Условные обозначения см. на рис. 2.



постройки, а в котловинах, прилегающих к возвы
шенностям, -  кремнистые и кремнисто-глинистые 
отложения. Эти морфологические и вещественные 
отличия в пределах субдуцированной палеоокеани- 
ческой плиты, а, соответственно, и аккретирован- 
иых фрагментов позволяют разделить Самаркин- 
скую призму на два субтеррейна -  Себучарский и 
Эльдовакский, характеризующих, соответственно, 
ее верхний и нижний структурные уровни.

Суммируя вышеизложенное, можно заклю
чить, что в строении нижнего структурного уров
ня Самаркинской аккреционной призмы (Эльдо
вакский субтеррейн) принимают участие разно
возрастные и разнофациальные образования, 
представленные чередованием приконтиненталь- 
ных (терригенных) и пелагических (кремневых) 
пород. Возраст пелагических образований изме
няется от позднепермского до среднеюрского, в 
то время как возраст терригенных пород юрский 
(в основном средне-позднеюрский). Учитывая 
данные о возрасте палеоокеанических пород Эль- 
довакского субтеррейна, можно говорить, что в 
него последовательно аккретировались фрагмен
ты позднепермско-триасового, триас-раннеюр- 
ского и триас-среднеюрского участков палеооке- 
анической плиты. Время начала субдукции и, со
ответственно, последующей аккреции каждого 
конкретного участка коррелируется с возрастом 
перекрывающих их терригенных пород, накопле
ние которых осуществлялось уже в желобе в ус
ловиях окраиноконтинентальной седиментации. 
В ранне-среднеюрское время аккретировались 
фрагменты позднепермско-триасовой части пале- 
оокеанической плиты, а в средне-позднеюрское 
время, соответственно -  триас-раннеюрской и три- 
ас-среднеюрской. В строении нижнего структур
ного уровня Самаркинской аккреционной призмы 
они (фрагменты) слагают (см. рис. 4) как минимум 
четыре последовательно наращивающие одна 
другую тектоно-стратиграфические единицы (ам- 
ба-матайская, саратовская, бреевская и катэн- 
ская), отличающиеся как возрастом аккретиро- 
ванных палеоокеанических фрагментов, так и 
временем их аккреции. В разрезе призмы они от
делены одна от другой горизонтами олистостром 
(аккреционный меланж). Последние формирова
лись в процессе субдукции океанической плиты, 
при срыве и дальнейшем пододвигании относи
тельно молодых ее участков под более древние 
(рис. 5). Этим объясняется, очевидно, установлен
ная идентичность состава и возраста олистолитов 
олистостромовых горизонтов и перекрывающих 
их пластин палеоокеанических фрагментов.

ВЫВОДЫ
1. В строении нижнего структурного уровня 

Самаркинской аккреционной призмы выделяют
ся как минимум четыре последовательно наращи
вающие одна другую тектоно-стратиграфичес
кие единицы, отличающиеся как возрастом ак-

кретированных палеоокеанических фрагментов, 
так и временем их аккреции.

2. Характерная особенность строения Самар
кинской призмы заключается в том, что относи
тельно молодые палеоокеанические породы и пе
рекрывающие их терригенные отложения слага
ют нижние структурные уровни, тогда как более 
древние -  верхние, что является результатом по
следовательного причленения разноудаленных 
от центра спрединга фрагментов осадочного раз
реза палеоокеанической плиты.

3. Различия в составе и возрасте аккретирован- 
ных палеоокеанических фрагментов Самаркинской 
призмы, с учетом их структурного положения, поз
воляют разделить ее на два субтеррейна -  Себучар
ский и Эльдовакский, характеризующих, соответст
венно, ее верхний и нижний структурные уровни.

4. Выявленные структурные единицы разреза 
Эльдовакского субтеррейна являются основой 
для расшифровки геологического строения реги
она при проведении геолого-съемочных работ и 
составлении геологических карт. Авторы выра
жают благодарность члену-корреспонденту РАН 
А.И. Ханчуку за ценные советы и консультации.

Работа выполнена при частичной финансовой 
поддержке Российского фонда фундаментальных 
исследований (грант № 98-05-65346).
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Structure and Formation History 
of the Samarka Accretionary Prism, Southern Sikhote-Alin 

I. V. Kemkin and A. N. Filippov
Far-East Geological Institute, Far-East Division, Russian Academy of Sciences, Vladivostok 100th Anniversary 159,

Vladivostok-22, 690022 Russia

A b stract— The lithological and biostratigraphic studies o f  the siliceous-clastic rock sequences of the Samarka 
accretionary prism resulted in dating the transitional pelagic to clastic sediments o f the prism and reconstructing 
its formation history. The low er structural unit o f  the prism was found to include at least four minor tectono- 
stratigraphic units, successively accreting one another, which differ both in the age o f  the accreted paleoceanic 
fragments and in the time o f  their accretion. The relatively young pelagic rocks and the overlying clastic sedi
ments occur at a structurally lower level than the older ones. This structure of the Samarka prism is believed to 
have been caused by the successive accretion o f the paleoceanic plate fragments o f different ages. Based on the 
differences in the lithology and age of the accreted fragments o f the Samarka prism, the latter was subdivided 
into tw o subterranes, Sebuchar and Eldovak, representing its upper and lower structural units, respectively.
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В Африканско-Аравийском регионе рифты кайнозоя, м езозоя и позднего палеозоя-раннего мезо
зоя совпадаю т с гранулитовыми поясами докембрия, сохранившими температурно-тектоническую  
активность до конца позднего протерозоя. Такая структурная детерминированность рифтов может 
бы ть объяснена или реактивизацией древних эндогенны х систем гранулитовых поясов (условия ак
тивного рифтогенеза), или разры вом по этим структурам докембрийской литосф еры  при ее регио
нальны х растяжениях (условия пассивного рифтогенеза).

А. Холмс [17] первым указал на совпадение 
кайнозойских рифтов Восточной Африки с до- 
кембрийским Мозамбикским подвижным поясом, 
закончившим развитие в пан-африканскую эпоху 
диастрофизма (700-600 ± 100 млн. лет назад). 
Впоследствии подобные соотношения со склад
чатыми поясами позднего протерозоя, главным 
образом, пан-африканскими, были отмечены 
многими западными и российскими геологами 
как для позднекайнозойских рифтов Африкан
ско-Аравийской рифтовой мегасистемы, так и 
рифтов мезозоя Центральной Африки и перми- 
раннего мезозоя Юго-Восточной Африки. В насто
ящей статье рассмотрены дополнительные законо
мерности соотношения разновозрастных фанеро- 
зойских рифтов Африканско-Аравийского региона 
со структурами древнего фундамента (рис. 1).

Анализ материалов показал, что позднекайно
зойские Кенийский и Эфиопский рифты Восточ
ной Африки совпадают не только с Мозамбикс
ким поясом, но также и, что особенно важно, с 
его осевой зоной, сложенной метаморфическими 
породами гранулитовой фации. Кенийский рифт 
расположен на простирании крупной зоны гор 
Паре-Усамбара-Улугуру Восточной Танзании, в 
которой вскрываются так называемые “восточ
ные гранулиты” (рис. 2). Согласно изотопным 
определениям Sm-Nd методом, протолит этих 
пород образовался в интервале 1.0-1.1 млрд, лет 
назад за счет ювенильного материала [28], а их 
катазональный метаморфизм произошел при Т = 
= 740-820°С, Р = 8-9.8 кбар на севере и Т = 
= 700-780°С и Р = 8.4-10.2 кбар на юге [7] в ин
тервале 715-640 млн. лет назад [30]. В отличие от 
восточных гранулитов, гнейсы и мигматито-гней- 
сы, распространенные в более западных зонах 
Мозамбикского пояса, являются продуктами по
зднепротерозойской ремобилизации архейских и 
отчасти раннепротерозойских комплексов [28]. 
Следует отметить, что указанные выше результа

ты изотопных определений возраста метаморфи
ческих пород танзанийского сегмента Мозамбик
ского пояса находятся в резком противоречии с 
наиболее распространенной точкой зрения об их 
архейском возрасте [18].

Рис. 1. Схема расположения кайнозойских, мезозой
ских и позднепалеозойско-мезозойских рифтов А фри
канско-Аравийского региона, рассмотренных в статье 
1-3 -  рифты: 1 -  позднего кайнозоя Африканско-Ара
вийской мегасистемы, 2 -  мезозоя Центрально-Афри
канской системы, 3 -  перми-мезозоя Юго-Восточной 
А фрики.
Риф ты  (цифры на схеме): 1 ,2 -  Восточно-Африканской 
системы: 1 -  Восточной (см. рис. 2) и 2 -  Западной вет
вей (см. рис. 3,4); 3 -  Красного м оря-А ф ара, 4 -  Муглад 
(см. рис. 5), 5 -  Саламат-Добо (см. рис. 6), 6 -  Бенуэ (см. 
рис. 6), 7 -  Восточного Нигера (см. рис. 7), 8 -  перми-ме
зозоя (Лупата, Кабора Басса, М ана Пулз) (см. рис. 4)
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Рис. 2. Соотношение позднекайнозойских рифтов 
Восточной ветви Восточно-Африканской системы с 
комплексами пан-африканского Мозамбикского по
яса складчатости
1 -  гранит-зеленокаменные комплексы фундаментов 
архейских и раннепротерозойских кратонов; 2,3-  ком
плексы поясов и областей позднепротерозойской склад
чатости, главным образом пан-африканских (700— 
550 млн. лет): 2 -  преимущественно мезозональные 
(мигматито- и гранито-гнейсовые), 3 -  катазональные 
(гранулито-гнейсовые); 4-7 -  рифты позднего фанеро- 
зоя: 4 -  экспозиционные перми-мезозоя, 5 , 6 -  мезо
зоя: 5 -  экспозиционные, 6 -  погребенные, 7 -  экспози
ционные позднего кайнозоя; 8 -  осадочные и вулканиче
ские покровные комплексы за пределами рифтов; 9 -  
разломы
Цифры на схеме: 1 -  Кенийский и 2 -  Эфиопский 
рифты
Буквы на схеме: Т -  Танзанийский архейский кра- 
тон; гранулитовые комплексы осевой зоны Мозам
бикского пояса складчатости: в районах: ВТ -  Паре 
Улугуру Восточной Танзании, СМ -  Самбуру- Мар- 
сабит Восточной Кении, Ч -  Чамо Южной Эфиопии

Горстовые поднятия “гранулитовых гор” Вое* 
точной Танзании ограничены разломами, имею* 
щими непосредственное отношение к рифтовой 
системе, и могут рассматриваться в качестве 
структур ее полного южного вырождения. В 
пользу такого представления могут свидетельст
вовать: 1) повышенная сейсмичность “гранулито
вых гор”, свойственная всей рифтовой системе, 
2) повышенный тепловой поток и наличие вдоль 
них горячих источников, 3) наличие меловых кар- 
бонатитов, приуроченных также к западному 
флангу Кенийского рифта.

Породы гранулитовой фации метаморфизма с 
возрастом 820 млн. лет вновь появляются вдоль 
восточного фланга Кенийского рифта в более се
верном сегменте Мозамбикского пояса, к северу 
от вулканического массива горы Кения (район 
Самбуру-Марсабит). Здесь, севернее Караши 
Хиле, вскрываются частично мигматизированные 
пироксен-роговообманковые гнейсы комплекса 
Сиамбу. Грану литы содержат пласты мраморов, 
метакварцитов и включают тела ультрабазитов 
(серпентинизированных дунитов), прорванные дай
ками диабазов [21]. К югу от Караши Хиле рас
пространены мигматизированные лейкократо- 
вые и в подчиненном количестве меланократо- 
вые пироксенсодержащие ортогнейсы комплекса 
Ндура (см. рис. 2).

Гранулиты Мозамбикского пояса протягива
ются узкой полосой и по другую сторону Кений
ского рифта, вдоль его западного пограничного 
разлома в районе эскарпа Элгейо (см. рис. 2). 
Указанные гранулитовые комплексы погружа
ются под рифтовую долину, где, как считается, 
возможно, находится “корневая” зона Мозамбик
ского пояса [16]. Это предположение полностью 
согласуется с геофизическими данными, согласно 
которым Кенийский рифт подстилается высоко
плотностным комплексом древней коры (вверху 
Vp = 5.9-6.2 км/с, ниже Vp = 6.4-6.6 км/с), обеспе
чивающим положительную гравитационную ано
малию в 30-50 мГал шириной 40-60 км на фоне 
более крупной длинноволновой отрицательной 
аномалии в 170-180 мГал [6]. К востоку от грану
литовой зоны с удалением от рифта распростра
нены мигматизированные лейкократовые гней
сы Котум, Пороки и биотитовые гнейсы Лолкон- 
той [21].

В более северном сегменте Мозамбикского 
складчатого пояса гранулиты вскрываются в рай
оне южного окончания Эфиопского рифта, к югу 
и западу от оз. Чамо (см. рис. 2). Это темные сло
истые двупироксеновые амфибол- и гранат-пи- 
роксеновые гнейсы формации Консо, как счита
ется, архейского возраста [20]. Гнейсы образова
лись при температуре 670-900°С и давлении 8.9 ± 
± 1.5 кбар [13]. Они включают расположенные 
цепочками линзовидные тела от лейкогаббро до 
дунитов. Некоторые из этих тел достигают дли
ны 5 км и имеют зональное строение, обуслов



ленное обособлением массивных дунитовых ядер, 
периферийных сланцеватых перидотит-пироксе- 
нитовых зон и зон чередования оливиновых нори- 
тов, лейконоритов и амфибол-плагиоклазовых 
пегматитов [9]. За пределами рифтовой долины 
распространены мигматизированные лейкокра- 
товые и серые (полевошпат-биотитовые) гнейсы 
серий Явелло, Авата, Алга и другие нерасчленен- 
ные лейко- и мезократовые гнейсы с кварцитами, 
амфиболитами и мраморами.

Хорошо выражено совпадение с гранулитовы- 
ми зонами складчатых поясов позднего протеро
зоя рифтов озер Танганьика, Руква, Малави, Аль
берта. Особенно четко оно проявлено для рифта 
оз. Руква, расположенного вдоль протерозойско
го Убендийского складчатого пояса, разделяю
щего архейский Танзанийский кратон (на севере) 
и раннепротерозойский кратон Бангвеулу (на 
юге). Структуры Убендийского пояса сложены 
преимущественно гнейсами архея, среди которых 
главную роль играют ретроградно измененные 
пироксеновые гнейсы Убенди и Ваколе (рис. 3), 
которые доминируют на западном окончании по
яса непосредственно на простирании рифта. Сре
ди гнейсов архея имеются фрагменты метатерри- 
генного комплекса позднего протерозоя, дефор
мированного, скорее всего, в ирумидскую фазу 
тектогенеза (1200 млн. лет).

На восточном простирании Убендийского 
складчатого пояса расположена цепь гор Ливинг
стон, вдоль которой вскрываются катазонально 
метаморфизованные породы раннего докембрия, 
скорее всего, архея, и ассоциирующие с ними так
же, вероятно, архейские габбро-анортозиты, об
разующие линейные тела очень большой протя
женности. Ассоциация этих пород находится на 
отрезке между рифтами озер Руква и Малави и, 
таким образом, является их общим гранулит-ба- 
зитовым основанием.

Центральная и особенно северная части рифта 
оз. Танганьика обрамляются поднятиями глубоко 
метаморфизованных архейских комплексов, вы
ступающими среди позднепротерозойских склад
чатых толщ Кибарского складчатого пояса (см. 
рис. 3). Эти комплексы изучены слабо, однако на
личие архейских меланократовых гнейсов на за
падном побережье оз. Танганьика (на самом севе
ре Замбии) позволяет предполагать присутствие 
в них гранулит-базитов. Рифт оз. Альберта в 
Уганде, являющийся северным звеном Западной 
ветви позднекайнозойских рифтов Восточно- 
Африканской системы, с востока и запада обрам
ляется архейскими гранулитами серии Ватиан. 
Совместно эти гранулиты образуют пояс, разде
ляющий области раннепротерозойских структур 
Уганды и архейских структур Заира.

И, наконец, рифтовая впадина оз. Малави на 
значительном протяжении совпадает с зонами ка- 
таметаморфизованных пород группы Ангониа и 
серии Унандо (рис. 4), сложенными, главным об-
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Рис. 3. Соотношение позднекайнозойских рифтов За
падной ветви Восточно-Африканской системы с ком
плексами позднепротерозойских поясов складчатости 
Условные обозначения см. на рис. 2.
Буквы на схеме: кратоны: архейские: Т -  Танзаний
ский, К -  Конго; ранне протерозойские: Б -  Бангвеу
лу, З Н -  Западно-Нильский (подвергшийся пан-афри- 
канской активации); позднепротерозойские пояса 
складчатости: Кб -  Кибарский (1280-1300 млн. лет), 
У -  Убендийский (1000-900 млн. лет); чехольные 
(эпикратонные) комплексы: PR2 -  позднепротерозой

ский, PR  ̂ -  ранне протерозойский
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Рис. 4. Соотношение позднекайнозойского рифта оз. Малави-Шире Западной ветви Восточно-Африканской системы 
и пермско-мезозойских рифтов нижнего течения р. Замбези с комплексами пан-африканского Мозамбикского пояса 
складчатости
Условные обозначения см. на рис. 2.
Буквы на схеме: 3  -  архейский кратон Зимбабве; рифты перми-мезозоя: Л -  Лупата, КБ -  Кабора Басса, МП -  Мана Пулз

разом, основными гранулитами. Последние 
включают лейкократовые и нефелинитовые ор
тогнейсы, кварциты, в разных количествах мра
моры, графитовые гнейсы и серпентиниты. Сер
пентиниты представляют собой, скорее всего, ме- 
таморфизованные соскладчатые ультрабазиты, 
более молодые относительно гранулитов, но сов
местно с ними деформированные во время иру- 
мидской фазы тектогенеза, датированной в 
1200 млн. лет.

Имеются серьезные основания считать, что и 
крупнейший рифт Красного моря, хотя и находит
ся внутри пан-африканской гранито-зеленокамен
ной области, в значительной степени совпадает с 
гранулитовым поясом, разделявшим Аравийскую 
и Нубийскую части “дорифтового” щита.

Ключевое значение здесь имеет остров Забар- 
даг, находящийся в 15 км западнее Осевого океа
нического трога Красноморского рифта. На этом 
острове вскрываются докембрийский фундамент

рифта и залегающие на нем отложения миоцена 
(возможно, также мела-палеогена), относящиеся 
к основанию многокилометрового разреза Глав
ного трога рифта. В строении фундамента преоб
ладают лейко- и, особенно, меланократовые гра- 
нулиты, прорванные ультрабазитами.

Изотопными исследованиями Sm-Nd и Rb/Sr 
методами определены возраст протолита этих 
пород в 1.0-1.2 млрд, лет и время его катазональ- 
ного метаморфизма в интервале 665 ± 8-699 ± 
± 34 млн. лет назад при Т = 850°С и Р = 10 кбар 
[23]. Считается, что гранулиты представляют 
фрагмент нижней континентальной коры Ара
вийско-Нубийского щита, структурно обособив
шийся от его гранит-зеленокаменных областей в 
пан-африканскую фазу диастрофизма [22]. Ульт
рабазиты имеют, скорее всего, тот же позднепро
терозойский возраст, что и в пределах Аравийско- 
Нубийского щита, где они ассоциируют с зелено
каменными комплексами рифея и раннего венда.



Вторым районом, важным для понимания тек
тонической природы фундамента рифта Красно
го моря, является Эритрея, территория которой в 
тектоническом отношении является частью Ара
вийско-Нубийского щита. На ее большей площа
ди вскрываются гранит-зеленокаменные ассоци
ации позднего протерозоя. Исключение пред
ставляет широкая полоса, протягивающаяся 
вдоль побережья Красного моря, в которой рас
пространены глубоко метаморфизованные поро
ды докембрия. Среди последних преобладают 
мигматизированные амфиболиты, диорит-рого- 
вообманковые и “серые” гнейсы, гранат-киани- 
товые сланцы; с приближением к Красному морю 
метаморфизм пород увеличивался до гранулито- 
вой фации. Считается, что полоса этих пород 
представляет собой “горст нижней коры” [10].

Из сказанного следует, что как во внутренней, 
так и в периферийной зоне западной половины 
Главного трога рифта Красного моря мы имеем 
свидетельства преобладания в ее фундаменте 
комплексов катазонально метаморфизованных 
пород. Именно эти комплексы образуют, по-ви- 
димому, тот акустический фундамент со скоро
стями Vp = 6.5-6.63 км/с, который определялся 
как “квазиокеанический комплекс” [26] или 
“комплекс нижней коры” [32]. Нельзя исклю
чать, что в этот высокоплотностной фундамент 
входят также палеоген-миоценовые и меловые 
интрузии основного состава [23, 27], обусловив
шие дополнительную “базификацию” древнего 
гранулитового субстрата.

Менее определенной является природа фунда
мента восточной половины Главного трога рас
сматриваемого рифта. Согласно сейсмическим 
данным, в северной части Красного моря он явля
ется по преимуществу континентальным [26], но 
на юге, в береговой и офшорной зонах Саудовской 
Аравии, становится ярко выраженным высокоско
ростным [14], т.е. более меланократовым. Можно 
предполагать, что в данном районе фундамент сло
жен теми же высокоплотностными гранулито- 
гнейсами, которые вскрываются в прилегающих 
районах Аравийского полуострова [29,35].

Итак, все изложенное выше показывает, что 
рифт Красного моря, хотя и расположен между 
позднепротерозойскими гранит-зеленокаменны- 
ми областями Аравийско-Нубийского щита, в 
действительности образовался вдоль пояса гораздо 
более глубоко метаморфизованных пород нижней 
коры, разделявшего эти области до кайнозойского 
рифтинга. Фрагменты этого пояса выступают лишь 
местами вдоль противоположных прибортовых зон 
рифта и на островах Красного моря.

Не менее четко выражена сопряженность с 
гранулитовыми поясами пан-африканского фун
дамента мезозойских рифтов Центральной и Се
веро-Восточной Африки. Наиболее выразитель
ной является связь с такого рода поясом крупного 
погребенного рифта Муглад Южного Судана.

Рис. 5. Соотношение мезозойского рифта Муглад с 
пан-африканскими комплексами Мозамбикского по
яса и Центрально-Африканского кратона 
Условные обозначения на рис. 2.
Буквы на схеме -  районы распространения пан-афри- 
канских комплексов: Н -  горы Нуба и Э -  Экватория 
Южного Судана, К -  Карамойя Уганды и М -  Митсок 
Южного Судана; Му -  рифт Муглад

Рифт Муглад протягивается на многие сотни 
километров в запад-северо-запад-восток-юго- 
восточном направлении, постепенно сужаясь к 
юго-востоку. К северу и югу от него в крупных 
поднятиях, соответственно в горах Нуба и про
винции Экватория, вскрываются однообразные 
мигматизированные биотитовые, амфибол-био- 
титовые и лейкократовые гнейсы раннего докем
брия. В области юго-восточного выклинивания 
рифта можно видеть, что его осевая зона нахо
дится на простирании крупного гранулитового 
пояса, который протягивается в пан-африкан- 
ском фундаменте из Судана через горы Карамойа 
Уганды на северо-запад Кении (рис. 5). Гранули- 
товый пояс сопровождается крупными разлома
ми, возможно, имеющими отношение к рифту. 
Гранулиты (группы Иматсог Судана, Карамойа и 
Китгам Уганды) представлены гиперстеновыми 
гнейсами, эндербитами, чарнокитами и прорваны 
ультрабазитами позднего протерозоя. Наиболее 
вероятно, что именно эти катазональные породы 
образуют высокоплотностной фундамент, выяв
ленный под осевой зоной рифта [33].

Погребенные меловые рифты Саламат и Досео 
Центрально-Африканской Республики и Чада, 
расположенные в зоне субширотного линеамента



Борогоп, находятся на простирании крупного гра- 
нулитового пояса Джакон, пересекающего терри
торию Камеруна от его границы с Чадом до атлан
тической окраины Африки (рис. 6). Этот гранули- 
товый пояс является составным тектоническим 
элементом пан-африканского фундамента, сло
женного за пределами пояса ремобилизованными 
и гранитизированными гнейсами архея и, воз
можно, отчасти раннего протерозоя. Пояс сопро
вождается крупными докембрийскими надвигами 
и более поздними разломами, относящимися к ли- 
неаменту Борогоп. С этими разломами в Камеру
не сопряжены небольшой меловой грабен Дже
ром, вероятно, также рифтового происхождения, 
а также центры кайнозойского вулканизма так 
называемой “Линии Камеруна” [31].

Геофизические и геологические данные дают 
основание считать, что и крупный инверсионный 
меловой рифт Бенуэ также образовался вдоль 
гранулитового пояса пан-африканского фунда
мента. Свидетельством этому являются следую
щие факты. С приближением с востока к рифту в 
структуре пан-африканского фундамента исчеза
ют гранитоиды, образующие на территории Вос
точного Камеруна многочисленные крупные ба
толиты. Такая картина обычно наблюдается при 
переходе из зон зеленосланцевой и амфиболито
вой фаций в зону гранулитов. Действительно, в 
районе Обуду Нигерии, прилегающем к рифту 
Бенуэ, в докембрийском фундаменте широко рас
пространены амфибол-пироксеновые и “серые” 
(диоритовые и тоналитовые) гнейсы [11].

Аналогичное соотношение со структурами и 
комплексами пан-африканского фундамента

имеет рифтовый прогиб Восточного Нигера: его 
осевая зона находится на простирании пояса ар
хейско-протерозойских гранулитов Эдембо и 
Эгере-Алексод, вскрывающихся соответственно 
на северо-востоке и севере Туарегского щита 
(рис. 7) [24].

Согласно гравиметрическим данным, с прибли
жением к рифтам Бенуэ и Восточного Нигера про
исходит региональное изменение поля силы тяже
сти от фоновых -100, -60 до -40 мГал и до 
+20 мГал в осевых зонах рифтов, что указывает на 
увеличение плотностных свойств докембрийского 
фундамента, т.е. на подъем к этим зонам более 
глубинных комплексов материковой коры [8,12].

Внутриконтинентальные рифты перми-мезо
зоя расположены в Юго-Восточной Африке. К их 
числу относятся крупные рифты Кабора Басса и 
Лупата. Эти рифты разделены поднятием докем
брийского фундамента, в котором вскрываются 
габбро-анортозиты и пироксениты так называе
мого “массива Тете” и соскладчатые с ними ос
новные гранулиты группы Чангара [34] (см. рис. 4). 
Севернее и южнее “массива Тете” докембрий- 
ский фундамент сложен породами преимущест
венно гранитоидного состава. Природа “массива 
Тете” остается не вполне ясной. Образующие его 
породы могут быть как протолитом гранулитов, 
так и продуктами выплавок при ремобилизации 
катазонально метаморфизованных пород в пер
вой половине позднего протерозоя. По составу, 
типу и возрасту этот массив имеет большое сход
ство с массивами базитов более восточных про
винций Мозамбика, также ассоциирующих с гра- 
нулитами ирумидского возраста (1000 млн. лет).

Рис. 6. Соотношение мезозойских рифтов с пан-африканскими комплексами фундамента Центрально-Африканского 
кратона
Условные обозначения см. на рис. 2.
Рифты (цифры на карте): 1 -  Бенуэ, 2 -  Тонула, 3 -  Йола, 4 -  Доба, 5 -  Бонгор, 6 -  Досео-Саламат, 7 -  Джером; А -  
Атлантический океан
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Рис. 7. Соотношение окончания мезозойского рифта 
Восточного Нигера с пан-африканскими комплекса
ми Туарегского щита.
Условные обозначения см. на рис. 2.

К югу от района Тете рифт Лупата обрамляется с 
запада и востока полосами гранулитов, соответ
ственно групп Мадзуре и Моталола-Унанго, ко
торые с удалением от рифта сменяются широки
ми полями распространения гранито-гнейсовых 
комплексов (см. рис. 4). Комплекс гранулитов и 
базитов-ультрабазитов, аналогичный “массиву 
Тете”, выступает также из-под рифта Кабора 
Басса в поднятии Чаворе, отделяющем последний 
от расположенного западнее более мелкого одно
возрастного рифта Мана Пулз [15]. В целом мы 
имеем явное свидетельство заложения рифтов 
Кабора Басса и Лупата в докембрийском мелано- 
кратовом субстрате, соответствующем глубин
ным уровням материковой коры.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Изложенное выше свидетельствует о четкой 
“привязанности” в Африканско-Аравийском ре
гионе фанерозойских рифтов трех главных гене

раций к гранулитовым зонам поясов и областей 
складчатости позднего протерозоя и, таким обра
зом, о детерминированности рифтогенеза древ
ними латеральными неоднородностями матери
ковой коры и, вероятно, литосферы. Это же, но в 
более крупном масштабе, относится к рифтам, 
разрушившим Гондвану, которые также образо
вались по позднепротерозойским гранулитовым 
поясам, но значительно более крупных размеров 
[1-5, 19]. Таким образом, совпадение рифтов с зо
нами и поясами катазонально метаморфизован- 
ных пород имеет глобальную закономерность.

Возможны два варианта объяснения данной 
закономерности внутриматерикового рифтинга: 
или он связан с активизацией автономных глу
бинных систем гранулитовых поясов докембрия, 
или последние являются лишь ослабленными зо
нами древней литосферы, по которым происхо
дили ее рифтогенерирующие разрывы в обста
новке региональных и суперрегиональных растя
жений. Авторы статьи склоняются к первой 
версии причин детерминированности внутрима- 
териковых рифтов, имея в виду как особенности 
развития и глубинной структуры гранулитовых 
поясов (неоднократное проявление вдоль них до- 
рифтовой флюидно-магматической активности и 
тектонической подвижности, сокращенную мощ
ность литосферы [25 и др.]), так и очень большую 
длительность развития многих докайнозойских 
рифтов, происходившего без нарушения сплош
ности земной коры и литосферы. Однако у чита
теля есть полное право выбора на этот счет в со
ответствии с имеющимися у него аргументами 
или мотивациями.
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Relationship between Late Phanerozoic Rifts and Precambrian Structures
in the Africa-Arabia Region
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Russian University o f Peoples Friendship, ul. Miklukho-Maklaya 6, Moscow , 117198 Russia

A bstract— Cenozoic, M esozoic, and Late Paleozoic-Early Mesozoic rifts in the Africa-Arabia region coincide 
with Precambrian granulite belts, which remained thermally and tectonically active till the latest Proterozoic. 
The structural determination o f  the rifts is due either to the reactivation o f ancient endogenic granulite belt sys
tems (active rifting) or to the breakup of the Precambrian lithosphere along these structures in a setting o f re
gional extension (passive rifting).
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