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Структура Сибирского кратона определяется двумя главными элементами: тектоническими блока
ми (террейнами) в десятки и сотни километров в поперечнике и разломными (коллизионными) зо
нами, длина которых нередко превыш ает тысячу километров при ширине до 30 км. П оказано, что 
возраст вещ ества разных террейнов (время отделения от мантии) существенно различается и обра
зует четы ре группы значений: 3.5; 3.3; 3.0 и 2.5 млрд, лет, что указывает на их изначально незави
симое возникновение, предположительно в форме микроконтинентов.
Разломные зоны сочленения террейнов (сутурные швы) обы чно имеют надвиговую природу и да
тируются гранитоидами, которы е выплавлялись из сиалической коры 1.9 и 1.8 млрд, лет назад. 
Структурные и петрологические признаки позволяют относить эти разломные зоны к категории 
коллизионных зон. Локальный метаморфизм и гранитообразование внутри этих зон сопровожда
лись синхронным ареальным гранулитовым “сухим” метаморфизмом в соседних террейнах. Это 
свидетельствует о достаточно однородном поле повышенных температур и давлений, возникавшем 
в коллизионной призме при надвигании сиалических пластин и утолщении коры. Сталкивавш иеся 
микроконтиненты в ходе коллизионного сжатия и надвигания были превращены в тектонические 
блоки, террейны. Одновременность коллизионных процессов указывает на то, что Сибирский кра- 
тон возник как единое целое в конце палеопротерозоя в результате слипания (амальгамации, аккре
ции) архейских микроконтинентов.
Выделены и кратко описаны многочисленные террейны, объединяющиеся в тектонические про
винции (супертеррейны): Тунгусскую, Анабарскую, Оленекскую, Алданскую и Становую. П оказа
но, что Сибирский кратон является частью палеопротерозойского суперконтинента (П ангея-1, воз
раст 2.0-1.7 млрд, лет), возникшего из фрагментов расчлененного архейского суперконтинента 
(Пангея-0, возраст 2.6 млрд. лет). Эти фрагменты выступали в качестве микроконтинентов со сво
ими палеопротерозойскими осадочно-вулканогенными чехлами с возрастом 2.4-2.1 млрд, лет, пре
вращенными в процессе коллизии в складчатые пояса. Исклю чением является Акитканский вулка
ногенный пояс, развивавшийся в конце палеопротерозоя в режиме островной дуги, а позднее -  
в процессе общей амальгамации -  надвинутый на древнее основание и охваченный анорогенным 
кислым магматизмом (А-граниты).

ВВЕДЕНИЕ
Этот краткий обзор основных элементов струк

туры Сибирского кратона основан на геологичес
ких и частично на геофизических данных, рассмо
тренных в свете современных результатов изотоп
но-геохронологических исследований. Опора на 
интерпретацию геолого-геохимических и изотоп
но-геохронологических данных по метаморфиче
ским комплексам и коллизионным гранитоидам 
придает полученным результатам определенную 
условность. Однако достаточно высокая степень 
изученности кратона позволяет принять получен
ные выводы как определенную рабочую гипоте
зу. В тексте обсуждаются генетические и возраст
ные отношения, касающиеся условий и последо
вательности процессов формирования кратона, а 
геологическая ситуация показана на рисунках. 
Использование обобщающих работ [13, 17-19, 
25, 35, 36, 41, 54] позволяет избежать обширного 
цитирования первоисточников.

Сибирский кратон, площадью около 4 х 109 км2, 
большей частью (70%) перекрыт рифейско-фа- 
нерозойскими отложениями чехла мощностью 
1-8 км, в среднем -  около 4 км. С севера и востока 
кратон обрамлен складчатыми существенно оса
дочными поясами фанерозойского форланда 
(Таймырский и Верхоянский складчатые пояса), а 
с запада и юга располагаются вулканические оро- 
генные пояса: палеозойский -  Центрально-Ази
атский и мезозойский -  Монголо-Охотский.

ТЕРРЕЙНЫ И КОЛЛИЗИОННЫЕ ЗОНЫ -  
ОСНОВНЫЕ ЕДИНИЦЫ ИСТОРИКО

ГЕОЛОГИЧЕСКОГО АНАЛИЗА
Многочисленные схемы тектонического стро

ения Сибирского кратона базировались на ком
плексном анализе преимущественно геологических 
и/или геофизических данных (обзор в [41] и др.), 
возникла концепция раннедокембрийских офио-



литов (океанической коры) [23] и нуклеаров [7,51], 
предполагалась протерозойская аккреция блоков 
архейской коры [59]. Изотопно-возрастные дан
ные позволили представить историко-геологиче
ские модели эволюции кратона (обзор в [36]). По
явилось представление о разнородных и разно
возрастных террейнах как главных элементах 
структуры кратона, которые первоначально воз
никали и развивались независимо один от другого, в 
виде изолированных сиалических масс (микрокон
тинентов), а потом в процессе столкновения 
(коллизии) образовали единый кратон.

Разломы, разделяющие террейны, обнаружи
вают признаки тектонического сдавливания и на
двигания и отнесены к категории зон столкнове
ния (коллизионные, или сутурные, зоны). Выявлен 
и другой необходимый признак коллизионных со
отношений террейнов [35], а именно -  синхрон
ность локального метаморфизма и гранитообра- 
зования в зонах столкновения (коллизионных зо
нах, сутурах) и ареального метаморфизма в 
прилегающих террейнах. Такая синхронность мо
жет возникнуть только в результате самопроиз
вольного разогрева (термальной релаксации) 
внутри утолщенной коры коллизионной призмы, 
что вытекает из теоретического моделирования 
[47] и геологических наблюдений [37]. Современ
ная структура кратона в целом рассматривается 
как результат столкновения и слипания (амальга
мации, аккреции) разновозрастных микроконти
нентов, превращенных в процессе коллизии в 
разнородные тектонические блоки -  террейны 
[35, 40, 54].

Известно, что основание Сибирской платфор
мы состоит из двух элементов, а именно -  грану- 
лито-гнейсовых и гранит-зеленокаменных ареа
лов [29]. По современным данным они являются 
разновозрастными и слагают соответствующие по 
составу террейны, достигающие в поперечнике де
сятков и сотен километров. Гранулито-гнейсовые 
террейны состоят главным образом из ортопирок- 
сеновых плагиогнейсов (эндербитов), двупироксе- 
новых основных кристаллосланцев (предположи
тельно островодужные метавулканиты), а также 
метакарбонатов и ортопироксеновых кварцитов, 
в совокупности относящихся к гранулитовой фа
ции метаморфизма. Они смяты в узкие (первые 
километры в размахе крыльев) изоклинальные 
складки, нередко участвующие в строении круп
ных анти- и синформ, и прослеживаются под по
кровом отложений чехла благодаря интенсивным 
положительным линейным магнитным полям 
(АТа) и повышенным гравитационным полям, от
меченным, например, в работе [6]. В свою оче
редь, гранит-зеленокаменные террейны включа
ют обширные изометричные, амебообразные 
ареалы гранитоидов, между которыми зажаты 
линейные складки, сложенные основными вулка
нитами и граувакками (зеленокаменные пояса), 
метаморфизованными в зеленосланцевой и/или

амфиболитовой фации, и занимающие 10- 20% 
площади [32]. Эта ассоциация достаточно отчет
ливо выделяется по слабо отрицательным нели
нейным, мозаичным магнитным полям и пони- 
женным гравитационным полям, в которых вы* 
деляются крупные погребенные гранитные 
плутоны [15], тогда как линейные разноориенти
рованные зеленокаменные пояса и/или основные -  
ультраосновные интрузии отличаются повышен
ным положительным магнитным полем [5]. Раз
личия между первым и вторым типами террейнов 
наиболее ярко выявляются при сопоставлении 
тектонотипов. Следует отметить, что гранулито- 
гнейсовые ассоциации (преимущественно грану- 
литы) представляют собой нижнекоровые обра
зования, в то время как гранит-зеленокаменные -  
это верхнекоровые комплексы, где преобладают 
гранитоиды. Хотя теоретически оба типа могут 
быть совмещены в пределах эрозионной поверх
ности одного террейна, принятое бинарное разде
ление террейнов представляется необходимым 
упрощением и полезным инструментом исследо
вания, впредь до получения дополнительных гео
лого-геохронологических данных.

Коллизионные зоны сложены разнообразны
ми бластомилонитами и тектонитами, мигматита
ми, автохтонными гранитоидами и содержат 
крупные отторженцы пород соседних террейнов 
[21, 54]. При ширине от сотен метров до 30 км, 
они отчетливо прослеживаются под чехлом на 
расстояния более 1000 км, поскольку отличаются 
интенсивным знакопеременным линейным маг
нитным полем.

СТРУКТУРА СИБИРСКОГО КРАТОНА
В структуре кратона разнообразные террейны 

объединены в более крупные единицы -  супер- 
террейны или тектонические провинции -  на ос
новании геологических и пространственных соот
ношений, а также геофизических полей. По-види
мому, прежде чем объединиться в структуру 
кратона, террейны группировались в крупные ге
ологические тела, а уже столкновение и слипание 
последних привело позднее к возникновению еди
ного кратона. Выделяются следующие тектони
ческие провинции: Тунгусская, Анабарская, Оле- 
некская, Алданская и Становая (рис. 1). Они со
стоят из разнородных террейнов (тектонических 
блоков) и включают раннепротерозойские склад
чатые (орогенные) пояса. Особое место занимает 
Акитканский вулканогенный пояс, разделяющий 
Анабарскую и Алданскую провинции. Эти струк
турные единицы первого порядка достаточно от
четливо выражены в геофизических полях, в ча
стности, в полях аномального магнитного поля 
(рис. 2). Нетрудно видеть, что сравнительно ред
кие, произвольно ориентированные положитель
ные аномалии на западе кратона соответствуют



Рис. 1. Основные элементы структуры фундамента Сибирского кратона (по [54], с исправлениями), пояснения в тексте 
1 -  обнаженные площади фундамента; 2 -  палеозойско-мезозойские складчатые пояса форланда; 3 -  главные разлом- 
ные зоны (в пределах кратона -  сутуры)

Тунгусской провинции, а также Оленекской -  на 
северо-востоке, тогда как разворачивающиеся с 
долготных на северо-западные достаточно час

тые аномалии отличают Анабарскую провин
цию. На юго-востоке кратона субмеридиональ
ные аномалии Алданской провинции отчетливо



Рис. 2. Схема положительных аномалий магнитного поля (АТа > 1 мЭ) Сибирского кратона (по данным [20]) и границы 
основных структур (пунктир)

сменяются к югу субширотными в Становой про
винции.

Распределение тектонических провинций в пре
делах Сибирского кратона, описания террейнов и 
складчатых поясов приводятся по [35,36,54]. В ка
честве возрастной основы обсуждаются согласу
ющиеся между собой датировки, для которых 
авторами даны достаточно определенные геоло
гические и петрологические характеристики. 
Значительно более многочисленные датировки, 
вполне корректные с точки зрения изотопной 
аналитики, но лишенные отчетливого авторского 
геолого-петрологического анализа, использова
ны для сопоставлений.

Наиболее крупная Тунгусская провинция рас
положена в западной половине кратона, где боль
шую часть площади занимает одноименный гра- 
нит-зеленокаменный террейн (рис. 3). Он пере
крыт отложениями платформенного чехла и 
выходит на поверхность лишь на юге, в пределах

Шарыжалгайского поднятия. Здесь вулканиты и 
осадочные породы Онотского зеленокаменного по
яса прорваны тоналитами (возраст 3.25 млрд, лет), 
слабо метаморфизованы 2.7-2.8 млрд, лет назад. 
Пояс окружен гранулитами с возрастом метамор
физма 2.4-2.5 млрд, лет (чарнокиты), и весь ком
плекс был интрудирован коллизионными грани
тами 1.95-1.96 и 1.82-1.87 млрд, лет назад (обзор 
в [36]).

Ангарский складчатый пояс обрамляет Тун
гусский террейн с запада и юго-запада, обнажен в 
Енисейском Кряже и Присаянье. Он прослежива
ется под чехлом на север до Таймыра благодаря 
отрицательному линейному аномальному маг
нитному полю и пониженному гравитационному 
полю. Его зеленокаменные комплексы (Енисей
ское тектоническое окно) и гранулитовый фунда
мент сформированы 2.73 млрд, лет назад, послед
ний содержит чарнокитовые мобилизаты с возра
стом 1.84 млрд. лет. Метавулканиты (биотит-
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Рис. 3. Запад Сибирского кратона, Тунгусская тектоническая провинция (по данным [13, 33, 39 и др.]; реконструкция 
контуров под чехлом по геофизическим данным [5, 15])
1 -  платформенный чехол, мощность более 8 км; 2 -  метаморфизованные вулканиты и осадки, гранитоиды (gr); 3 -  
посттектонические граниты, 2.0-1.85 млрд, лет; 4 -  гранит-зеленокаменные комплексы под чехлом, гранитные плу- 
тоны (gr), зеленокаменные пояса (gs) -  по геофизическим данным; 5 -  гранит-зеленокаменные комплексы на поверх
ности; 6 -  метамафит-эндербитовый комплекс, 3.3 млрд, лет, чарнокиты, 2.5 и 1.9 млрд, лет; 7 -  главные разломные 
зоны; <5 -  то же с надвиговой составляющей; 9 -  разломы; 10 -  граница обнаженных регионов

роговообманковые гнейсы) здесь формировались 
одновременно с гранито-гнейсовыми куполами 
1.9-2.2 млрд, лет назад [27], а гигантские линей
ные массивы гранитов (Саянский и Таракский) 
внедрились вдоль южной и западной окраин Тун
гусского террейна примерно 1.78-1.90 млрд, лет 
назад (рис. 4). Ассоциация архейского фундамен

та, раннепротерозойских вулканитов и окаймля
ющих кратон гигантских полосовых гранитоид- 
ных плутонов позволяет предполагать здесь ре
жим активной континентальной окраины в конце 
раннего протерозоя [27, 55]. Этот режим, по-ви- 
димому, сохранился также и в рифее, когда на
капливались вулканиты (возраст 0.87 млрд, лет) и



Рис. 4. Юго-запад Сибирского кратона и Енисейское поднятие, Тунгусская тектоническая провинция, Ангарский 
складчатый пояс (по данным [26, 27, 33])
1-4 -  палеозой-поздний протерозой: 1 -  девонские вулканиты и гранитоиды, 2 -  Исаковский покров (офиолиты, ма
фические интрузии, 0.64 млрд, лет), 3 -  рифейские вулканиты, осадки и гранитоиды, 0.9 млрд, лет, 4 -  деформирован
ный рифейский чехол, мощность более 3 км; 5 ,6 -  ранний протерозой: 5 -  гранитоиды Саянского и Таракского ком
плексов, 2.0-1.85 млрд, лет, 6 -  метаморфизованные вулканиты и осадки, 2.2-1.9 млрд, лет; 7-9 -  архейский фунда
мент: 7 -  гранит-зеленокаменный комплекс, 2.8-2.7 млрд, лет, 8 -  зеленокаменные пояса, 3.3-2.7 млрд, лет, 9 -  
метамафит-эндербитовый комплекс, 3.3 млрд, лет, чарнокиты, 2.5 и 1.9 млрд, лет; 10 -  главные разломные зоны; 11 -  
то же с надвиговой составляющей; 12 -  разломы; 13 -  северо-восточная граница обнаженных регионов; 14 -  восточная 
граница Ангарского складчатого пояса

формировались гранито-гнейсовые купола [27]. 
Позднее, при закрытии рифейского палеоокеана 
в венде, на эту активную рифейскую континен
тальную окраину были надвинуты рифейско- 
вендские офиолиты и островодужные вулканиты 
Исаковского [3] и Предивинского комплексов с 
возрастом 0.64 млрд, лет [4,44].

На востоке Тунгусская провинция ограничена 
гигантской субмеридиональной Саяно-Таймыр
ской разломной (коллизионной) зоной, которая 
прослеживается под отложениями платформен
ного чехла по резкой смене мозаичных геофизи
ческих полей, присущих Тунгусскому террейну, 
на линейные поля, свойственные Маганскому 
террейну. Лишь на юге эта зона выходит на поверх
ность западнее оз. Байкал, ще поздний метамор
физм шарыжалгайской серии предположительно 
обусловлен коллизионными процессами [59].

Центральную и северо-восточную часть кра
тона занимают Анабарская и Оленекская текто
нические провинции. Анабарская провинция 
включает Маганский и Далдынский гранулито- 
гнейсовые террейны, выходящие на поверхность

в пределах Анабарского щита (рис. 5, см. рис. 1). 
Они сложены метавулканитами ряда базальт-ан- 
дезит-дацит-риолит, относящимися к толеито- 
вой, известково-щелочной и высококалиевой се
риям, предположительно островодужными, с воз
растом формирования вещества 3.1 млрд, лет, и 
на северо-востоке обнаженной части Маганского 
террейна ассоциируются с метакарбонат-грау- 
вакково-вулканогенным комплексом, накапли
вавшимся 2.4 млрд, лет назад (вюрбюрская се
рия), тогда как возраст гранулитового метамор
физма и выплавления гранитоидов определен в 
1.8 и 1.9 млрд, лет (обзор и ссылки в [35, 53]). 
К Анабарской провинции также относится пере
крытый отложениями чехла Мархинский гранит- 
зеленокаменный террейн в бассейне р. Марха, где 
в керне глубоких скважин встречены гранитоиды 
[36]. Возраст формирования субстрата датирует
ся Sm-Nd модельным методом по коровым ксено
литам в кимберлитах в 2.5 млрд, лет, а метамор
физма -  Sm-Nd минеральная изохрона -  в 
1.76 млрд, лет (методология интерпретации модель
ных возрастов и обзор данных приведены в [35]).
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Рис. 5. Северо-восток Сибирского кратона, Анабарский щит и Оленекское поднятие, Анабарская и Оленекская тек
тонические провинции (по данным [29,42,52,53 и др.]; реконструкция контуров под чехлом по геофизическим данным 
[5, 15, 38])
Цифрами обозначены кимберлитовые поля, где датированы коровые ксенолиты: 1 -  Мирнинское, 2 -  Алакитское, 
3 -  Далдынское, 4 -  Мунское.
1 -  главные разломные зоны; 2 -  то же с надвиговой составляющей; 3 -  разломы; 4 -  граница обнаженных регионов; 
5 -  платформенный чехол, мощность более 8 км; 6 -  кимберлиты с датированными коровыми ксенолитами; 7 -  габбро- 
анортозитовый комплекс, 2.55 млрд, лет; 8 -  известково-щелочные вулканиты, осадки, А-гранитоиды, 2.0-1.9 млрд, лет;
9 - а -  кислые вулканиты, силициты, граниты -  1.85 млрд, лет, б -  парагнейсы и метакарбонаты, 2.4-2.0 млрд, лет;
10 -  гранит-зеленокаменный комплекс: gs -  зеленокаменные пояса и мафические интрузии; gr -  крупные плутоны 
гранитоидов, архей; 11 -  комплекс эндербитов и мафических гранулитов, 3.1-3.0 млрд, лет

Котуйканская коллизионная (разломная) зона
расположена между Далдынским и Маганским 
террейнами. При ширине от первых километров 
и до 30 км она представляет собой коллизионный

бластомилонитовый макромеланж. В гнейсово- 
мигматитовом апомилонитовом матриксе (амфи
болитовая фация метаморфизма), содержащем 
согласные и секущие жилообразные тела авто-



хтонных гранитов, заключены тектонические 
блоки анортозитов и крупные, до десятков кило
метров в длину, отторженцы гранулитов из при
легающих террейнов, подвергшиеся регрессивно
му амфиболитовому метаморфизму вследствие 
проникновения водного флюида вдоль поверхно
сти надвигания [21, 52, 56]. Анортозиты сформи
ровались в нижней коре 2.55 ± 0.5 млрд, лет назад 
[35]. Характерным элементом меланжа являются 
согласные с расслоенностью тектонитов ленто
видные прослои седиментогенных кварцитов, 
карбонатов и аповулканогенных высокомагнези
альных амфиболитов, возможно, представляю
щих собой разобщенные фрагменты отложений 
межконтинентальных бассейнов, затянутых в зо
ну коллизии, и на фронте столкновения микро
континентов игравших роль субстанции пони
женной вязкости (аккреционного клина в пони
мании [12]). Возраст бластотектонитов, а также 
мигматитов и гранитоидов, выплавившихся во 
время коллизионного утолщения коры при аккре
ции террейнов, составляет 1.8 и 1.9 млрд, лет [35].

Некоторые косвенные данные указывают так
же и на более древние проявления коллизионных 
процессов в этом регионе. Граница Мархинского 
(возраст 2.5 млрд, лет) и Далдынского (3.1 млрд, 
лет) террейнов (см. рис. 5) разделяет разновозра
стные блоки коры, вероятно, представляет собой 
зону коллизии. Судя по геологическим соотноше
ниям (см. рис. 5), эта зона должна быть сущест
венно древнее, чем обе ограничивающие ее с вос
тока и запада коллизионные зоны (Котуйканская 
и Билляхская, 1.8-2.0 млрд. лет). Возраст колли
зии этих террейнов можно определить сугубо 
приблизительно в 2.3 млрд. лет. Другой случай 
связан с интерпретацией реликтов архейского 
гранулитового метаморфизма (2.76 млрд, лет [35]) 
внутри Далдынского террейна. Учитывая связь 
между гранулитовым метаморфизмом террейнов 
и процессами гранитообразования и метаморфиз
ма в сопряженных коллизионных зонах, можно 
предполагать, что значение 2.76 млрд, лет харак
теризует наиболее ранний процесс коллизии в ре
гионе, хотя геометрическая конфигурация объ
ектов этого возраста в настоящее время неизве
стна. Таким образом, в пределах Анабарской 
провинции намечается три последовательных 
эпохи коллизии. (1). Поздняя эпоха, когда гранито- 
образование в коллизионных зонах и ареальный 
гранулитовый метаморфизм в террейнах происхо
дили дважды, 1.90-1.97 и 1.76-1.87 млрд, лет назад, 
поздний палеопротерозой. (2). Промежуточная 
эпоха, возраст примерно 2.3 млрд, лет, ранний 
палеопротерозой. (3). Наиболее ранняя эпоха, 
2.8 млрд, лет, поздний архей.

Билляхская коллизионная (разломная) зона 
отделяет Анабарскую провинцию от Оленекс-

кой. Возраст гранулитового метаморфизма при
уроченных к ней отложений Хапчанского пояса 
составляет 1.97 млрд, лет, а коллизионных мигма
титов и гранитоидов -  1.8 млрд, лет [35]. Судя по 
наблюдаемым направлениям падения метамор
фической полосчатости, в процессе аккреции 
Анабарского и Оленекского супертеррейнов про
исходило надвигание с северо-востока на юго-за
пад (в современной структуре, рис. 6).

Оленекская провинция включает разнород
ные тектонические элементы, а также недоста
точно изученный район так называемого Усть- 
Ленского выступа основания на северо-восточ
ной окраине кратона. На западе провинции, в пре
делах окраины Анабарского щита, на поверх
ность выходят гранулитовые метаграувакки (гра
натовые гнейсы) и метакарбонаты (известково
силикатные породы и кальцифиры) Хапчанского 
складчатого пояса (см. рис. 6). Возраст источника 
обломочного материала составляет 2.4 млрд, лет, 
а гранулитового метаморфизма -  1.97 млрд, лет 
[35]. Очевидно, что таким источником не могли 
быть породы прилегающего с запада Далдынско
го террейна с возрастом 3.1 млрд. лет. Размывал
ся, вероятно, фундамент Биректинского гранит- 
зеленокаменного террейна (полностью перекры
того чехлом в настоящее время), а отложения 
Хапчанского пояса накапливались на его пассив
ной (западной в современной структуре) окраине. 
На Оленекском поднятии, где, вероятно, распола
галась восточная, активная, окраина, накаплива
лись кислые вулканиты и углеродистые силици- 
ты Эекитского складчатого пояса, метаморфизо- 
ванные 1.98 млрд, лет назад в зеленосланцевой 
фации и прорванные гранитоидами около 
1.85 млрд, лет назад.

На юго-востоке кратона выделяются Алдан
ская и Становая провинции, разделенные Калар- 
ской (Становой) зоной надвигания [54]. Анализ 
датировок и петрологических особенностей про
веден в [31, 40]. Авторы полагают, что Алдан
ский (Алдано-Становой) щит сформировался в 
результате последовательной аккреции к Алдан
скому и Тындинскому террейнам различных по 
геологической истории фрагментов орогенных 
поясов и кратонов в период с 2.1 по 1.7 млрд. лет.

Алданская провинция включает Олекминский 
(на западе) и Батомгский (на востоке) гранит-зе- 
ленокаменные террейны, между которыми рас
полагаются Алданский и Учурский гранулито- 
гнейсовые террейны (рис. 7). Особенностью 
структуры последних являются крупные оваль
ные антиформы, до 100 км в поперечнике, сло
женные эндербитами и гранитоидами, относимые 
к категории куполов [10]. В центральной части 
Алданского террейна это Главный (Иенгрский) 
купол. На юге этого террейна -  эндербитовый
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Рис. 6. Анабарский щит и его окружение, Маганский, Далдынский, Биректинский террейны и Хапчанский складча
тый пояс (по данным [38, 52, 56]): А -  схематическая геологическая карта, Б -  профиль
1 -  габбро-анортозитовый комплекс, 2.55 млрд, лет; 2 -  главные разломные зоны: тектонический меланж с апомило- 
нитовым мигматитовым матриксом, 1.9-1.8 млрд, лет; 3 -  гранитоиды, 1.9-1.8 млрд, лет; 4 -  гранулитовые метаграу- 
вакки и метакарбонаты, 2.4-2.0 млрд, лет; 5 -  эндербиты и мафические гранулиты, 3.1-3.0 млрд, лет; 6 -  эндербиты и 
чарнокиты, 3.0-2.9 млрд, лет; 7 -  гранит-зеленокаменная ассоциация, 2.5 млрд, лет; 8 -  главные поверхности надвигов; 
9 -  разломы; 10 -  обнаженная площадь Анабарского щита

Гонамский купол [8], а в У чуреком террейне -  
Суннагинский, на правобережье среднего тече
ния р. Алдан [9,30]. В Олекминском гранит-зеле- 
нокаменном и в Алданском гранулито-гнейсовом

террейнах корообразующие процессы датированы 
U-Pb методом по цирконам в -3.0 млрд, лет, время 
последующих преобразований -  в -2.0 млрд, лет, а 
полученные Sm-Nd методом значения T(DM)Nd
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Рис. 7. Юго-восток Сибирского кратона, Алданская провинция (Олекминский, Алданский, Учурский и Батомгский 
террейны), Становая провинция (Могочинский, Тындинский, Сутамский террейны и Джелтулакский складчатый 
пояс). Строение провинции на севере, под платформенным чехлом, показано по данным [5]
1 -  главные разломные зоны (а), то же с надвиговой составляющей (б); 2 -  прочие разломы (а), то же с надвиговой 
составляющей (6); 3 -  северная граница обнаженных регионов; 4 -  анортозиты и габбро, 2.8; 2.5 млрд, лет; 5 -  Унгринский 
комплекс, габбро и диориты, 2.2 млрд, лет; 6 -  деформированные осадочные и вулканические породы, 2.2-1.75 млрд, лет; 
7 -  гранит-зеленокаменный комплекс (gr), 3.5-3.0 млрд, лет, и зеленокаменные пояса (gs), под чехлом показаны по ге
офизическим данным; 8 -  эндербиты и мафические гранулиты (д), 3.5-2.7 млрд, лет, интенсивно деформированные 
2.2-1.8 млрд, лет назад (б); 9 -  Иджекская зона, эндербиты, мафические гранулиты; метаграувакки <2.4—2.1 млрд, лет, 
чарнокиты 1.9 млрд, лет; 10 -  комплекс эндербитов и метаседиментов, 3.5-3.3 млрд. лет.
A-В и C-D -  линии профилей, показанных на рис. 9.
D -  Джелтулакский складчатый пояс, главные разломы; АК -  Алдан-Килиерский, St -  Становой, Тр -  Тимптонский, 
Ту -  Тыркандинский; U -  Улканский; Dz -  Джелтулакский

составляют 3.5-3.6 ± 0.1 и 3.0 ±0.1 млрд, лет (об
зор в [36]), и одно определение для приразлом
ных эклогитов -  2.4 млрд, лет [58], возможно, ука
зывает на магматизм ранней эпохи коллизии. Ме
такарбонаты по диаграмме ^ P b /^ P b -^ P b /^ P b  
показали изохрону 2.02 ± 0.08 млрд, лет [49], что,

очевидно, соответствует последнему термально
му событию, а именно -  протерозойской колли
зии. Гранулитовые плагиогнейсы Алданского 
террейна позднее датированы [48] как T(DM)Nd 
3.25 млрд, лет и 2.74 млрд, лет, а метапелиты -  
T(DM)Nd (интегральный возраст области размы-



ва) -  2.18-2.21 млрд, лет, что оказалось близко ко 
времени внедрения базитов Унгринского блока с 
T(DM)Nd 2.22 млрд. лет. По-видимому, раннепро
терозойские магматические породы являлись ис
точником определенной части седиментогенных 
гранулитовых метаморфитов Алданского тер- 
рейна. Sm-Nd модельные датировки гранулито
вых метаграувакк Олекминского, Алданского и 
Учурского террейнов [18] показали значения ус
редненного возраста пород области размыва 
T(DM)Nd 3.5; 3.0 и 2.6 млрд, лет, что соответству
ет датировкам близлежащих инфракрустальных 
комплексов, которые могли служить источника
ми датируемого таким способом обломочного ма
териала. Приведенные авторами датировки в 2.2- 
2.4 млрд, лет для метатерригенных пород этих же 
террейнов указывают на возможный разрыв ран
непротерозойских комплексов (не обнаруженных 
до настоящего времени) и подлежат более де
тальной интерпретации в дальнейшем. Датиров
ки пород области размыва для метаграувакк в 
Иджекском аллохтоне составили T(DM)Nd 2.4— 
2.1 млрд, лет [18], что не противоречит возрасту 
метаморфизма от 1.92 до 1.77 млрд, лет, однако 
указывает на то, что соседние архейские террей- 
ны не могли служить источником обломочного 
материала. В этом случае Иджекский аллохтон 
представляет собой фрагмент неизвестного пока, 
вполне независимого палеопротерозойского тер- 
рейна. На гранит-зеленокаменном основании 
Олекминского и Батомгского террейнов распо
лагаются чехольные вулканогенно-осадочные 
комплексы, соответственно, Удоканского (обзор 
в [54]) и Улканского [50] складчатых поясов. Пер
вый накапливался 2.2 млрд, лет назад, вероятно, 
как чехол на Олекминском микроконтиненте 
еще до начала аккреции, однако не исключено, 
что удоканские отложения формировались внут
ри предгорного прогиба, возникшего на фронте 
Станового супертеррейна в начале его надвига
ния к северу (в современной структуре) по Канар
скому надвигу. Второй, Улканский, комплекс, по- 
видимому, заполнял -  1.7 млрд, лет назад -  меж
горный прогиб внутри сформировавшегося к это
му времени коллизионного орогена Алданской 
тектонической провинции.

Коллизия Алданского и Учурского террейнов 
вдоль Тимптонской и Тыркандинской разломных 
зон датируется по времени выплавления чарноки- 
тов Иджекского комплекса, 1.92 млрд, лет [2,48], 
и ортопироксеновых диоритов в бассейне р. Тимп- 
тон, 1.95 млрд, лет (при модельных возрастах ис
точника T(DM)Nd 2.8-3.0 млрд, лет) [17].

Становая провинция располагается на юго- 
восточной окраине Сибирского картона (см. рис. 7). 
На юго-западе она включает Могочинский гра- 
нит-зеленокаменный террейн (гранитообразова

ние 1.93 млрд, лет, последний метаморфизм 
1.87 млрд, лет), а на востоке -  Тындинский тер
рейн, в строении которого участвуют домены ам
фиболитовой фации метаморфизма (Становой 
комплекс) и гранулитовой фации (Ларбинский 
комплекс) (обзор в [54]). Здесь внедрение тонали- 
тов датируется в 2.78 млрд, лет (из источника 
3.22 млрд, лет), а наложенный метаморфизм -  
1.96 млрд. лет. Между этими террейнами
2.0 млрд, лет назад был зажат Джелтулакский 
складчатый пояс, сложенный обломочными от
ложениями и доломитами с прослоями базальтов, 
метаморфизованными в амфиболитовой -  зеле
носланцевой фациях. По Становой зоне разломов 
оба террейна надвинуты к северу на Сутамский 
террейн, который, в свою очередь, вдоль Калар- 
ской зоны разломов надвинут на прилегающие с 
севера террейны Алданской провинции (рис. 8).

Сутамский гранулито-гнейсовый террейн от
личается повышенным содержанием в разрезе, до 
40%, базитов (зверевский комплекс [11]) и высо
кобарным гранулитовым метаморфизмом (ку- 
рультинский комплекс). Характерно присутствие 
массивов основных-ультраосновных пород и 
анортозитов (Каларский массив и др.), достигаю
щих 50 км в длину. Ксенокристы циркона в мета
габбро датируются в 3.46 млрд, лет, циркон в чар- 
нокитах -  2.66 млрд, лет (ранняя коллизия), гра- 
нулитовый метаморфизм -  2.2; 1.8 млрд, лет 
(циркон) и 1.95 млрд, лет (Sm-Nd минеральная изо
хрона) (обзор в [54]). Позднее ортопироксеновые 
плагиогнейсы были неоднократно датированы по 
верхнему пересечению дискордии с конкордией 
для циркона в 3.1-3.2 млрд, лет, при возрасте нало
женного процесса (нижнее пересечение тех же 
дискордий) 1.94-1.98 млрд, лет [34, 45]. Модель
ный Sm-Nd возраст протолита определен как
3.0 млрд, лет [19]. Датировка в 2.9 млрд, лет по 
Rb-Sr изохроне [22], возможно, характеризует 
локальный метаморфизм, связанный с древним 
коллизионным событием. Слабометаморфизо- 
ванные базальты наложенного Холодниканского 
зеленокаменного пояса (см. рис. 8) сформирова
лись 2.15 млрд, лет назад (Sm-Nd минеральная 
изохрона [54]). Наблюдаемые направления паде
ний сланцеватости и метаморфической полосча
тости позволяют предполагать, что Алданский 
террейн был надвинут на Олекминский террейн, 
а с востока на него по Тыркандинской-Тимптон- 
ской системе разломов надвигался Учурский тер
рейн, под который был пододвинут Батомгский 
террейн (рис. 9, А). Амальгамация Алданского 
супертеррейна осуществлялась в широтном на
правлении (в современной структуре). Когда Ал
данский супертеррейн был уже сформирован, с 
юга надвинулся Сутамский супертеррейн по суб
широтной Каларской коллизионной зоне, пере-



Рис. 8. Центральная часть Становой тектонической провинции (Сутамский, Тындинский, Могочииский террейны и 
Джелтулакскии складчатый пояс), по данным [16, 28, 24])
1-3 -  террейн Сутам: 1 -  Каларский анортозитовый массив, 2.8-2.5 млрд, лет, 2 -  главные зоны рассланцевания, 3 -  
комплекс Зверева, мафические и ультрамафические гранулиты, эндербиты, 3.5-2.7 млрд, лет; 4 ,5 -террейн Тында: 
4 -  Ларбинский комплекс, эндербиты и метаседименты, архей, 5 -  Становой комплекс, метавулканиты, метаседимен- 
ты, TTG; 3.2-2.8; 1.9 млрд, лет; 6 -  террейн Могоча -  гранит-зеленокаменный комплекс: gs -  зеленокаменные пояса; 
m f -  мафические и ультрамафические интрузии, зеленокаменные ассоциации, архей; 7: а -  Холодниканский зелено
каменный пояс, 2.15 млрд, лет, б -  Джелтулакский орогенный пояс, метаосадки, базальты, интрузии сиенитов, 
2.0 млрд, лет; 8 -  палеозойские и мезозойские гранитоиды; 9 -  главные зоны надвигов; 10 -  крупные разломы. КН -  
Холодниканский вулканический пояс

крывающей разновозрастные террейны Алдан
ской провинции. По этой коллизионной зоне бы
ли выдвинуты наверх глубинные (высокобарные) 
гранулитовые комплексы Сутамского террейна, 
отличающиеся повышенной плотностью и обра
зующие гравитационный максимум (см. рис. 9, Б).

Акитканский вулканогенный пояс северо-вос
точного простирания протягивается из Прибай
калья на северо-восток вплоть до р. Лены, где пе
рекрыт вулканогенно-осадочным комплексом 
Вилюйского палеозойского рифта того же про

стирания. Пояс почти под прямым углом срезает 
юго-восточные простирания структур Анабар- 
ской и Оленекской провинций по Вилюйской раз- 
ломной зоне, а вдоль Ленской зоны -  отделяется 
от Алданской провинции (рис. 10). Наиболее 
древними здесь являются глубокометаморфизо- 
ванные метавулканиты, кварциты и карбонаты 
высоких степеней метаморфизма (чуйская, сар- 
минская толщи) и чуйские граниты с возрастом 
циркона по верхнему пресечению дискордии 
2.02-2.07 млрд, лет при модельном возрасте ис
точника T(DM)Nd 2.3-2.4 млрд, лет, претерпев-
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Рис. 9. Схематические профили через Алданскую и Становую провинции (по данным [1, 14, 29, 30] и др.): А -  Олек- 
минский-Батомгский террейн, Б -  Олекминский-Могочинский террейн. Положение профилей показано на рис. 7 
А. 1 -  гранит-зеленокаменный комплекс; 2 -  эндербиты и метаморфизованные осадки; 3 -  эндербиты, чарнокиты и 
мафические гранулиты; 4 -  эндербиты, чарнокиты и метаморфизованные осадки; 5 -  нижняя кора: базитовые гори
зонты, не выходящие на дневную поверхность; 6 -  верхняя мантия; Б. 7 -  гранит-зеленокаменный комплекс, gs -  зе
ленокаменные пояса; 8 -  эндербиты и мафические гранулиты; 9 -  анортозиты Каларского массива; 1 0 -  деформиро
ванные осадочные и вулканогенные породы; 11 -  нижняя кора: базитовые горизонты, не выходящие на дневную по
верхность; 12 -  верхняя мантия

шие перекристаллизацию во время коллизии 
1.91-2.00 млрд, лет назад [25]. Эти признаки ха
рактеризуют пояс как самостоятельную острово- 
дужную систему позднего палеопротерозоя [54]. 
Судя по структурным соотношениям, эта склад
чатая система позднее была надвинута к северо- 
западу на комплексы Анабарской провинции. За
тем, 1.83 и 1.87 млрд, лет назад, в два этапа, вы
плавилась калиевая формация шошонитового ря
да, представленная акитканской вулканогенно
осадочной серией вместе с комагматическими 
Ирельскими и Абчадскими гранитоидами А-типа

[25]. Этот комплекс позднего палеопротерозоя 
формировался в условиях окраинного вулкано
плутонического пояса [27], т.е. как вулканичес
кая дуга на активной континентальной окраине 
Анабарского супертеррейна. Более поздние гра- 
нитоиды имеют возраст 0.32-0.73 млрд, лет, а на
ложенные термальные события датированы в 
0.45-0.5 млрд, лет, что интерпретируется как ре
зультат влияния тектонических событий в Пале
оазиатском океане и, в частности, в окрестностях 
Баргузинского террейна, расположенного вос
точнее южной части Акитканского пояса.



Рис. 10. Схема геологического строения Байкальского поднятия и прилегающего Забайкалья, Акитканский складча
тый пояс (по данным [42, 57] и др.)
1-5 -  Центрально-Азиатский орогенный пояс (Баргузинский фрагмент): 1 -  палеозойские гранитоиды, 2 -  известко
во-щелочные вулканиты и ассоциирующие осадки, 1.9 млрд, лет, 3 -  олокитская серия, осадки, базальты и риолиты, 
0.7 млрд, лет, 4 -  мафические и ультрамафические комплексы, 1.0 млрд, лет, 5 -  нерасчлененный докембрий; 6-9 -  
Акитканский складчатый пояс: 6 -  метаморфиты чуйской серии с синтектоническими гранитоидами, 2.4—2.02 млрд, лет, 
и Ольхонского комплекса, 0.47 млрд, лет, 7 -  гранитоиды Ирельского и Абчадского комплексов, 1.87-1.83 млрд, лет, 
8 -  метаморфизованные осадки и вулканиты акитканской серии, 1.87-1.83 млрд, лет, 9 -  метаморфизованные отложения 
патомской и мамской серий; 10 -  главные надвиги; 11 -  разломы; 12 -  северо-западная граница обнаженного региона

ЭТАПЫ ФОРМИРОВАНИЯ КРАТОНА
Анализ частоты встречаемости изотопных да

тировок позволяет представить общую последо
вательность событий в истории кратона. Обрабо
танная база изотопно-геохронологических дан
ных включает 224 наиболее достоверные и 
геологически согласованные датировки. По Си
бирскому кратону (без Анабарского щита и севе
ро-востока) использованы 144 датировки, в том 
числе: 88 определений, опубликованных до 1992 г. 
[54], 56 определений по данным [17, 18] (датиров
ки T(DM)Nd для метаграувакк, противоречащие 
существующим изотопным данным, исключены), 
а также по [19, 34, 45, 48, 49]. По Анабарскому 
щиту и северо-востоку кратона использованы 
42 определения [35] и по Акитканскому поясу -  
36 определений ([25], с дополнениями из других 
источников).

Для Алданского щита и Енисейского поднятия 
(без Анабарского щита и северо-востока), т.е. для 
большей части Сибирского кратона, модельные 
возрасты, полученные Sm-Nd методом, опреде

ляют время поступления вещества из деплетиро- 
ванной мантии в гранит-зеленокаменные и грану- 
литовые комплексы приблизительно в 3.5 и
3.0 млрд, лет (рис. 11). Датировки T(DM)Nd в 2.2- 
2.4 млрд, лет характеризуют события, непосред
ственно последовавшие за формированием мик
роконтинентов в связи с орогенезом (Унгринские 
мафиты, зеленокаменные образования Холодни- 
канского пояса и др.). Датировки в интервале 1.7-
2.0 млрд, лет принадлежат, главным образом, 
цирконам и характеризуют время анатектическо- 
го выплавления кислых магм (мигматиты, грани
тоиды, чарнокиты), явившегося следствием разо
грева утолщенной при коллизии коры.

В пределах Анабарского щита и северо-востока 
Сибирского кратона наиболее ярко проявлены 
разновременность и разнородность процессов воз
никновения вещества террейнов и его коллизион
ного преобразования. Помимо отщепления магма- 
титов от истощенной мантии 3.1-3.2 млрд, лет на
зад, здесь зафиксирован возраст мигматитов и 
гранитоидов по цирконам и совпадающий с ними



Сибирский кратон
(без Анабарского щита и Акитканского пояса)

1.6 1.8 2.0 2.2 2.4 2.6 2.8 3.0 3.2 3.4 3.6 3.8
Возраст, млрд, лет

Анабарский щит и северо-восток Сибирского кратона

1.6 1.8 2.0 2.2 2.4 2.6 2.8 3.0 3.2 3.4 3.6 3.8
Возраст, млрд, лет

Акитканский пояс
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Возраст, млрд, лет

Рис. 11. Гистограммы изотопно-геохронологических датировок для Сибирского кратона в целом, Анабарского щита 
и северо-востока кратона и Акитканского пояса, пояснения в тексте
1,2 -  Сибирский кратон (без Анабарского щита и Акитканского пояса): 1 -  Sm-Nd модельный возраст, T(DM)Nd, 
42 определения, 2 -  U-Pb, циркон, верхнее пересечение, 102 определения; 3-5 -  Анабарский щит и северо-восток Си
бирского кратона: 3 -  Sm-Nd модельный возраст, T(DM)Nd, 25 определений, 4 -  Sm-Nd минеральная изохрона, 7 оп
ределений, 5 -  U-Pb, циркон, верхнее пересечение, 10 определений; 6,7 -  Акитканский пояс ([25] и др.): 6 -  Sm-Nd 
модельный возраст, T(DM)Nd, 19 определений, 7 -  U-Pb, циркон, верхнее пересечение, 17 определений



возраст гранулитового метаморфизма по Sm-Nd 
минеральным изохронам (1.8-2.0 млрд, лет), как 
очевидно из рис. 11. Такое совпадение является 
необходимым следствием разогрева утолщенной 
коры в коллизионной призме [47]. Особая ситуа
ция обнаруживается в Акитканском поясе (см. 
рис. 11). Здесь датировки U-Pb методом по цирко
нам в интервале 1.8-2.0 млрд, лет принадлежат 
эффузивам с Sm-Nd модельным возрастом суб- 
дукционного источника 2.4 млрд, лет, а контами
нация вулканитов древним материалом с модель
ным Sm-Nd возрастом 2.5-2.8 млрд, лет произошла, 
очевидно, под влиянием вещества пододвинутой в 
результате коллизии плиты, относимой в совре
менной структуре к Анабарской тектонической 
провинции.

Общей чертой всех рассмотренных гисто
грамм (см. рис. 11) является концентрация мо
дельных Sm-Nd датировок (предположительно 
характеризующих время поступления расплавов 
из мантии в кору микроконтинентов) в архее (3.5-
2.6 млрд, лет) и значительно меньше -  в палео
протерозое, 2.5-2.3 млрд, лет назад. Для позднего 
палеопротерозоя, напротив, характерно отсутст
вие модельных Sm-Nd датировок моложе 
2.2 млрд, лет и преобладание в интервале 1.8-
2.0 датировок по цирконам из мигматитов и гра
нитов. Очевидно, что мантийное вещество посту
пало в кору микроконтинентов в архее. В период 
аккреции кратона поступления нового вещества 
из мантии не было, а коллизионные гранитоиды 
выплавлялись из сиалического вещества древних 
микроконтинентов.

Таким образом, финальным результатом 
амальгамации архейских микроконтинентов бы
ло выплавление гранитоидов и чарнокитоидов 
вследствие саморазогрева в коре, утолщенной 
при коллизионном надвигании одних террейнов 
на другие. По-видимому, 1.8 млрд, лет назад воз
никло гигантское коллизионное горное сооруже
ние Гималайского типа. В верхней части этого со
оружения, вероятно, сосредоточились выплавлен
ные при коллизии гранитоиды [37]. Подпираемая 
корой повышенной мощности, эта горная область 
была эродирована в течение последующих 
150 млн. лет, когда верхний гранитный слой коры 
был местами полностью смыт, что вполне оче
видно, по крайней мере, в пределах Анабарского 
щита. На образовавшемся пенеплене 1.65 млрд, 
лет назад начал накапливаться полого залегаю
щий рифейский платформенный чехол.

Конец раннего протерозоя является важным 
моментом в глобальных циклах аккреции и рас
пада суперконтинентов “от Пангеи до Пангеи” 
[12]. Предполагается, что на рубеже архея и про
терозоя, около 2.5 млрд, лет назад, возникла Пан- 
гея-0 [43, 46]. В конце палеопротерозоя, 2.0-
1.7 млрд, лет назад, возникла Пангея-1 [43], или Па

леопангея. Частью этого суперконтинента и явился 
Сибирский кратон. Имеющиеся архейские датиров
ки гранулитового метаморфизма (2.8 млрд, лет), 
вполне возможно, являются реликтовыми метка
ми более раннего суперконтинента (Пангея-0). 
Справедливо предположить, что его распад явил
ся причиной формирования разобщенных микро
континентов, амальгамация которых в конце па
леопротерозоя привела к образованию Сибирско
го кратона как части Пангеи-1. По-видимому, 
палеопротерозойский суперконтинент Сибири об
разовался из обломков первого, позднеархейско
го, суперконтинента. Эти обломки перед амаль
гамацией представляли собой микроконтиненты. 
Местами на них накапливались палеопротерозой- 
ские осадочные чехлы и/или вулканиты, сопро
вождаемые комагматическими интрузиями. Во 
время столкновения и слипания микроконтинен
тов эти чехлы были смяты и превращены в склад
чатые пояса, а в верхнюю кору коллизионных си
стем поступали кислые коровые магмы. При 
этом поступление мантийного вещества отсутст
вовало, что является отличительной особеннос
тью Сибирского фрагмента палеопротерозой- 
ского суперконтинента. Исключение составляет 
только Акитканский пояс, развивавшийся в позд
нем палеопротерозое как островная дуга, кото
рая во время амальгамации была надвинута на 
древнее основание.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Структура Сибирского кратона определяется 
двумя главными элементами: тектоническими 
блоками (террейнами) в десятки и сотни киломе
тров в поперечнике и разломными (коллизион
ными) зонами, длина которых нередко превыша
ет тысячу километров при ширине до 30 км. С из
вестной долей условности различаются две 
группы террейнов: (1) гранулито-гнейсовые, сло
женные разнообразными осадочно-вулканоген
ными и интрузивными, возможно, островодуж- 
ными породами гранулитовой фации метамор
физма, и (2) гранит-зеленокаменные террейны, в 
которых осадки и мафические вулканиты зеле
носланцевой или амфиболитовой фаций мета
морфизма образуют узкие линейные структуры 
(зеленокаменные пояса) среди обширных ареа
лов гранитоидов. Установлено, что возраст веще
ства разных террейнов (время отделения от ман
тии) существенно различается и образует четыре 
группы значений: 3.5; 3.3; 3.0 и 2.5 млрд, лет, что 
указывает на их изначально независимое возник
новение, предположительно в форме микрокон
тинентов. На их поверхности 2.4-2.1 млрд, лет на
зад формировались осадочные и осадочно-вулка
ногенные бассейны, позднее превращенные в 
наложенные складчатые пояса.



Разломные зоны сочленения террейнов (су- 
турные швы) обычно имеют надвиговую природу 
и датируются гранитоидами, которые выплавля
лись из сиалической коры террейнов в два этапа, 
примерно 1.9 и 1.8 млрд, лет назад. Локальный 
метаморфизм и гранитообразование внутри этих 
зон сопровождались ареальным гранулитовым 
“сухим” метаморфизмом в соседних террейнах, 
что свидетельствует о достаточно однородном 
поле повышенных температур и давлений, свой
ственном утолщенной коре. Структурные и пет
рологические признаки позволяют относить эти 
разломные зоны к категории коллизионных зон, 
по которым сталкивались и надвигались микро
континенты. В процессе коллизии эти микрокон
тиненты были превращены в тектонические бло
ки, террейны. Одновременность коллизионных 
процессов указывает на то, что Сибирский кра- 
тон возник как единое целое в конце палеопротеро
зоя в результате слипания (амальгамации, аккре
ции) архейских микроконтинентов. Амальгамация 
фрагментов континентальной коры завершилась 
возникновением гигантского коллизионного гор
ного сооружения около 1.8 млрд, лет назад, кото
рое вскоре было полностью размыто, а на воз
никшем пенеплене 1.65 млрд, лет назад начали 
накапливаться обломочные платформенные от
ложения раннего рифея.

Сибирский кратон является частью палеопро- 
терозойского суперконтинента (Пангея-1), воз
никшего из фрагментов расчлененного архейско
го суперконтинента (Пангея-0). Последние вы
ступали в качестве микроконтинентов со своими 
палеопротерозойскими осадочно-вулканогенны
ми чехлами, превращенными после коллизии в 
складчатые пояса, наложенные на фундамент 
древних террейнов. Исключением является пале- 
опротерозойский Акитканский вулканогенный 
пояс, развивавшийся в режиме островной дуги, а 
позднее -  в процессе общей амальгамации -  на
двинутый на древнее основание и охваченный 
анорогенным кислым магматизмом (А-граниты).

* * *

Автор признателен В.А. Берниковскому, 
Н.Л. Добрецову, А.П. Смелову, В.С. Федоровско
му и В.Е. Хайну за полезные обсуждения различ
ных аспектов затронутых проблем, а также ре
цензенту М.В. Минцу, взявшему на себя труд вни
мательно прочесть рукопись и сделать ряд 
серьезных замечаний и предложений. Исследова
ния выполнены при финансовой поддержке 
РФФИ, проект № 00-05-64784.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Алакш ин А .П ., Карсаков Л.П. Глубинная структу

ра зоны Станового разлома // Тихоокеанская гео
логия. 1985. № 3. С. 76-86.

2. Бибикова Е.В., Другова Г.М., Д ук  В Л ., Левчен- 
ков О.А., Морозова И.М. Геохронология Витимо- 
Алданского щита // М етоды изотопной геохроно
логии и геохронологическая ш кала. М.: Наука, 
1986. С. 135-189.

3. Берниковский В.А. Геодинамическая эволюция 
Таймырской складчатой области. Новосибирск: 
Изд-во СО РА Н , 1996. 302 с.

4. Берниковский В .А ., Берниковская А  .Е., Сальнико
ва Е.Б. и др. Н овые U -Pb данные возраста форми
рования палеоостроводужного комплекса Преди- 
винского террейна Енисейского кряж а // Геология 
и геофизика. 1999. Т. 40. № 2. С. 255-259.

5. Гафаров Р.А., Лейтес А .М ., Федоровский В.С. 
и др. Тектоническое районирование фундамента 
Сибирской платформы  и последовательность 
формирования континентальной коры // Геотек
тоника. 1978. № 1. С. 43-58.

6. Геншафт Н.С. Внутренние ф акторы  тектоничес
кой мобильности платформ // Геотектоника. 1996. 
№  4. С. 13-24.

7. Глуховский М.З. Геологическая эволюция древних 
платформ. М.: Н аука, 1996. 215 с.

8. Глуховский М.З., Моралев В.М. Гонамский эндер- 
битовый купол Алданского щита -  реконструкция 
тектонической эволюции // Геотектоника. 2001. 
№ 5. С. 10-25.

9. Глуховский М.З., Моралев В.М. Тектоника плю- 
мов раннего докембрия на примере эволюции Сун- 
нагинского эндербитового купола //Геотектоника. 
1996. № 6 . С. 81-93.

10. Глуховский М .З., Моралев В.М ., Пузанов В.И. 
Тектоническая эволю ция архейских эндербитовых 
куполов Алданского щита // Геотектоника. 1998. 
№ 5. С. 32-45.

И . Годзевич Б Л . С тратиграфия архея юга Алдано- 
Станового щита // П роблемы стратиграфии ранне
го докембрия средней Сибири. М.: Наука, 1986. 
С. 127-136.

12. Добрецов Н Л ., Кирдяшкин А.Г. Глубинная геоди
намика. Новосибирск: ОИГГМ  СО РА Н , 1994. 
299 с.

13. Докембрийская геология СССР / Ред. Д.В. Рундквист, 
Ф.П. М итрофанов. Л.: Наука, 1988. 443 с.

14. Д ук В Л . Геологическое строение Алдано-Стано- 
вого щита / Ред. В.А. Рудник // Древнейшие поро
ды Алдано-Станового щита, Восточная Сибирь, 
СССР. Путеводитель экскурсии, IGCP-420. Ленин- 
град-М айнц, ИГГД А Н  СССР, 1989. С. 2-3.

15. К арта метаморфических и гранитных формаций 
СССР. М асштаб 1 : 10000000 / Ред. Б.Я. Хорева. 
Ленинград: К артф абрика ВС ЕГЕИ , 1987.

16. Кастрыкина В.М., Ельянов А .А . Стратиграфия 
станового комплекса в междуречье рр. Н ю кж а- 
Тында и проблема структурной зональности Джуг- 
джуро-Становой складчатой области // Ранний до



кембрий Алданского массива и окружающих реги
онов. Ленинград: Наука, 1985. С. 69-72.

17. Ковач В.П. Гранитоидные комплексы централь
ной части Алданской гранулито-гнейсовой облас
ти (геология и петрология): А в т о р е ф .... дис. канд. 
геол.-мин. наук. СПб.: ИГГД РА Н , 1994. 24 с.

18. Ковач В.П.у Котов А.Б.у Березкин В.И. и др. В оз
растные границы формирования высокометамор- 
физованных супракрустальных комплексов цент
ральной части Алданского щита, Sm-Nd изотоп
ные данные // Стратиграфия. Геол. корреляция. 
1999. Т .7 .№  1.С. 3-17.

19. Котов А.Б.у Шемякин И .М .9 Сальникова Е .Б ., К о
вач В.П. Этапы формирования и изотопная струк
тура континентальной коры  Сутамского блока 
Алданского щита // Докл. А Н . 1999. Т. 366. №  6. 
С. 809-812.

20. Литвинова Т.П.У Шмиярова Н.П., Ермошко Л.В. 
К арта аномального магнитного поля СССР и со
седних территорий. М асштаб 1 : 10000000. Ленин
град: К артфабрика Аэрогеология, 1978.

21. Лутц Б.Г.у Оксман В.С. Глубокоэродированные 
зоны разломов Анабарского щита. М.: Н аука, 
1990.260 с.

22. Мишкин М Л ., Масловская М.Н.,Лаврик C.H.f Во- 
вна Г.М. Геохимия и R b-Sr изотопия метабазит-эн- 
дербитовой формации юга Алданского щ ита (Су- 
тамский блок) // Геохимия. 1999. № 9. С. 931-940.

23. Моралев В.М. Ранние этапы  эволюции континен
тальной литосферы. М.: Н аука, 1986. 166 с.

24. Московченко Н.И., Шустова Л.Е., Красников Н.Н. 
и др. Становой мегаблок: тектонические подразде
ления, структурные комплексы и метаморфизм / 
Ред. Ф.П. М итрофанов // Эволюция раннедокемб- 
рийской литосферы в А лдано-Олекмо-Становом 
регионе. Ленинград: Наука, 1987. С. 146-200.

25. НеймаркЛЛ.уЛарин А.М ., Немчин А.А . и др. Гео
химические, геохронологические (U-Pb) и изотоп
ные (Pb, Nd) свидетельства анорогенного характе
ра магматизма Северо-Байкальского вулканоплу
тонического пояса // Петрология. 1998. Т. 6. № 2. 
С. 139-164.

26. Ножкин А.Д. Основные черты  состава и строения 
докембрийских комплексов Енисейского кряж а / 
Ред. В.В. Ревердатто, В.В. Хлестов // Докембрий- 
ские кристаллические комплексы Енисейского 
кряжа. Новосибирск: Изд-во РА Н , 1986. С. 9-18.

27. Ножкин А.Д. Раннепротерозойские окраинно-кон
тинентальные комплексы А нгарского складчато
го пояса и их металлогения // Геология и геофизи
ка. 1999. Т. 40. № 11. С. 1524-1544.

28. Панченко И.В. Геология и метаморфическая эво
люция нижнего докембрия в Становом хребте. 
Владивосток: Изд-во ДВЦ  РА Н , 1985. 152 с.

29. Петров А.Ф ., Гусев Г.С., Третьяков Ф.Ф., Окс
ман В.С. Архейский (алданский) и нижнепротеро
зойский (карельский) мегакомплексы / Ред. В.В. К о
вальский // Структура и эволюция земной коры 
Якутии. М.: Наука, 1985. С. 9-39.

30. Попов Н.В.у Зедгенизов А.Н., Березкин В.И. П ет- 
рохимия архейских метавулканитов в Суннагин-

ском блоке А лданского массива. Новосибирск: 
Наука, 1989. 25 с.

31. Попов Н.В.у Смелов А.П . М етаморфические ф ор
мации Алданского щ ита // Геология и геофизика. 
1996. Т. 37. № 1. С. 148-161.

32. Попов Н.В.у Смелов А .П ., Добрецов Н.Н. и др. 
Олондинский зеленокаменный пояс. Якутск: Якут
ский науч. центр А Н , 1990. 172 с.

33. Постельников Е.С., Мусеибов Н.И. Структура 
фундамента в области байкальской орогении // Ге
отектоника. 1992. № 6. С. 37-51.

34. Резванова Н.Г.у Левченков О.А., Богомолов И.С. 
и др. Сопоставление методик сепарации ф аз цир
конов для геохронологических целей // Геохимия. 
1994. № 7. С. 1076-1086.

35. Розен О.М.у Журавлев Д .З., Суханов М.К. и др. 
Изотопно-геохимические и возрастные неодно
родности раннепротерозойских террейнов, колли
зионных зон и связанных с ними анортозитов на се
веро-востоке Сибирского кратона // Геология и гео
физика. 2000. Т. 41. № 2. С. 163-179.

36. Розен О.М.у Серенко В.П., Специус З.В. и др. Якут
ская кимберлитовая провинция: положение в 
структуре кратона, особенности состава верхней и 
нижней коры  // Геология и геофизика. 2002. Т. 43. 
№ 1. С. 3-26.

37. Розен О.М.у Федоровский В.С. Коллизионные гра- 
нитоиды и расслоение земной коры. М.: Научный 
мир, 2001. 186 с. (Тр. ГИ Н  РА Н , вып. 545).

38. Самков В .В .у Потапьев С.В. Интерпретация гра
витационных полей и глубинных сейсмических 
зондирований /  Ред. В.М. М оралев // Структура 
земной коры  А набарского щита. М.: Наука, 1986. 
С. 130-155.

39. Сезько А Л .  Главные стадии формирования конти
нентальной коры  в Восточном Саяне // Эволюция 
земной коры  в докембрии и фанерозое. Новоси
бирск: Н аука, 1988. С. 7-37.

40. Смелов А.П . у Зедгенизов А.Н. у Парфенов Л.М. у Ти
мофеев В.Ф. Докембрийские террейны Алдано- 
Станового щ ита // М еталлогения, нефтегазонос- 
ность и геодинамика Северо-Азиатского кратона 
и орогенных поясов его обрамления. Иркутск: 
Изд-во Сантай, СО РА Н , 1998. С. 119-120.

41. Тектоника и эволю ция земной коры Сибири / Ред. 
А.Л. Яншин, Ч .Б . Борукаев. Новосибирск: Наука, 
1988. 175 с. (Тр. ИГиГ СО РАН, вып. 173).

42. Федоровский В.С. Нижний протерозой Байкаль
ской горной области (геология и условия форми
рования континентальной коры в раннем докемб
рии). М.: Н аука, 1985. 200 с. (Тр. ГИН РАН, 
вып. 400).

43. Хайн В.Е. Тектоника континентов и океанов. М.: 
Научный мир, 2001. 605 с.

44. Черных А.И . Геологическое строение и петроло- 
го-геохимические особенности докембрийских 
офиолитовых и палеоостроводужных комплексов 
Енисейского кряжа: А втореф. ... дис. канд. геол.- 
минер. наук. Новосибирск: Институт геологии СО 
РАН, 2000. 21 с.



45. Шемякин В.М., Глебовицкий В Л ., Бережная Н.Г. 
и др. О  возрасте древнейших образований Сутамско- 
го блока // Докл. АН. 1998. Т. 360. № 4. С. 526-529.

46. Condie K.C. Episodic continental growth and supercon
tinents: a mantle avalanche connection? I I Earth Planet. 
Sci. Lett. 1998. Vol. 163. P. 97-108.

47. England P.C., Thompson B. Pressure -  temperature -  
time paths of regional metamorphism // Jour. Petrol. 
1984. Vol. 25. Pt. 4. P. 894-955.

48. Frost B.R.,Avchenko O.V., Chamberlain KB., Frost CD. 
Evidence for extensive proterozoic remobilization of the 
Aldan shield and implications for proterozoic plate tec
tonic reconstructions of Siberia and Laurentia // Pre- 
camb. Res. 1998. Vol. 89. № 1-2. P. 1-23.

49. Jahn B.-M., Gruau G., Capdevila R.f CornichetJ., Nem- 
chin A ., Pidgeon R.f Rudnik VA. Archean crustal evolu
tion of the Aldan Shield, Siberia, geochemical and isoto
pic constraints // Precamb. Res. 1998. Vol. 91. P. 333-363.

50. Larin A M ., Amelin Yu.V., Neymark LA ., Krimsky R.Sh. 
The origin of the 1.73-1.70 Ga anorogeinic Ulkan volca- 
no-plutonic complex, Siberian platform, Russia, infer
ences from geochronological, geochemical and Nd-Sr-Pb 
isotopic data // Ann. Acad. Bras. Ci. 1997. Vol. 69. № 3. 
P. 295-312.

51. Moralev V.M., Glukhovsky M.Z. Diamond-bearing kim
berlite fields of the Siberian craton and the Early Pre- 
cambrian geodynamics // Ore Geology Reviews. 2000. 
Vol. 17. P. 141-153.

52. Rosen O.M. Two geochemically different types of Pre- 
cambrian crust in the Anabar Shield, North Siberia // 
Precambrian Res. 1989. Vol. 45. P. 129-142.

53. Rosen O.M. Metamorphic effects of tectonic movements 
at the lower crust level, Proterozoic collision zones and 
terranes of the Anabar shield // Geotectonics. 1995. 
Vol. 29. № 2. P .91-101.

54. Rosen O.M., Condie K.C., Natapov L.M., Nozhkin A.D. 
Archean and early Proterozoic evolution of the Siberian 
craton, a preliminary assessment /  Ed. K.C. Condie // 
Archean crustal evolution. Amsterdam: Elsevier, 1994. 
P. 411-459.

55. Rosen O.M., Nozhkin A.D., Condie K.C. Active margin 
of the Tungus protocontinent in the early Proterozoic, 
the earliest shoreline of the Paleo-Asian ocean? / Eds. 
N.L. Dobretsov and N. A. Berzin // 4th Int. Symp. on dy
namic evolution of Paleoasian ocean. Novosibirsk: 
UIGGM, 1993. P. 117.

56. Rosen O.M., Rachkov V.S., Sonyushkin V.E. Metasoma
tism and partial melting of tectonites and origin of gran
ites in shear belts of the Anabar Shield (North Siberia) // 
Geological Carpatica. Bratislava, 1990. Vol. 4. № 6. 
P. 693-708.

57. Rundkvist D.V., Sokolov YuM. Main features of precam
brian metallogeny / Eds. D. V. Rundkvist and F.P. Mitro
fanov // Precambrian geology of the USSR. Amsterdam: 
Elsevier, 1993. P. 1-6.

58. Smelov A.P., Beryozkin V.I. Retrograded eclogites in the 
Olekma granite-greenstone region, Aldan shield, Siberia I I 
Precamb. Res. 1993. Vol. 62. P. 419-430.

59. Zonenshain L.P., Kuzmin VI., Natapov L.M. Geology of 
the USSR, a plate tectonic synthesis // Am. Geophys. 
Union. Geodynamic series. 1989. Vol. 21. 242 p.

Рецензент ы : M .B . М и н ц , B.M . М оралев

Siberian Craton: Tectonic Zonation and Evolution Stages
О. M. Rozen

Geological Institute (GIN), Russian Academy o f Sciences, Pyzhevskii per. 7, Moscow, 109017 Russia

A bstract—The tectonic grain of the Siberian craton is determined by two principal types of tectonic elements, 
namely, tectonic blocks (terranes) measuring from tens to hundreds of kilometers across and faults (collision 
zones) not infrequently over a thousand kilometers long and up to 30 km wide. It has been demonstrated that 
the age of the matter in various terranes (the time of their separation from the mantle) differs considerably and 
forms four groups of values, viz.: 3.5; 3.3; 3.0; and 2.5 Ga, which indicates their initially independent origin, 
presumably, in the form of microcontinents. The fault zones (sutures) at the terrane junctions are usually 
thrusts, whose age is determined from the ages of granitoids, which originated from the sialic crust 1.9 and
1.8 Ga ago. The structural and petrologic features allow referring these fault zones to as collision ones. Gran- 
ulite-facies “dry” metamorphism in the adjacent terranes accompanied the local metamorphism and granite for
mation within these zones. This suggests rather homogeneous elevated temperature and pressure fields that oc
curred in the collision prism in the process of thrusting the sialic plates and the crust thickening. The colliding 
microcontinents were transformed in the process of the continental compression and thrusting into tectonic 
blocks, or terranes. The simultaneity of the collision processes suggests that the Siberian Craton originated as 
a single whole in the latest Paleoproterozoic as a result of adhesion (amalgamation, accretion) of Archean mi
crocontinents. Numerous terranes have been recognized and are briefly described in the present paper. These 
terranes are combined into the following tectonic provinces: Tunguska, Anabar, Olenek, Aldan, and Stanovoi 
Range. It has been demonstrated that the Siberian craton is a part of the Paleoproterozoic Pangea supercontinent 
(Pangea-1 2.0-1.7 Ga old) consisting of fragments of a broken Archean supercontinent (Pangea-0 2.6 Ga old). 
These fragments had acted as microcontinents having their own Paleoproterozoic sedimentary-volcanic covers 
2.2-2.4 Ga old, which were transformed into fold belts by the collision. The Akitkan belt makes an exception: 
it evolved as an island arc in the latest Paleoproterozoic and was later, i.e., in the process of the general amal
gamation, thrust over the ancient basement and intruded by anorogenic acid magmatic rocks (A-granites).
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Н а основании структурно-кинематических исследований и ряда геологических материалов предло
жена кинематическая модель эволюции Карельского массива в палеопротерозое. Н а этом этапе 
развитие данной гранит-зеленокаменной области проходило по сценарию внутриплитного тектоге- 
неза: континентальный рифтогенез -  область экстремального растяжения в условиях транстенсии -  
инверсия и тектоно-метаморфическая активизация на фоне транспрессии. Одним из ведущих ф ак
торов структурообразования в пределах массива было проявление эф ф екта  вращения по часовой 
стрелке и формирование овально-концентрической и спиральной систем сдвигов, образовавших ме- 
гаструктурный ансамбль, во многом сходный с крупной вихревой структурой. Эволюция К арель
ского массива в палеопротерозое предопределялась суммарным действием ряда факторов: проявле
нием плюмовой тектоники, развитием процессов горизонтального течения в нижней коре, ротаци
онными силами, воздействием внешних коллизионных процессов и латеральны м тектоническим 
течением горных масс, появлением локальных сил, связанных с гетерогенным строением фунда
мента карелид. Предполагается, что взаимозависимое действие этих ф акторов было подчинено 
принципам нелинейной геодинамики, суть которы х в данном случае сводится к самоорганизации не
зависимых и хаотичных процессов течения масс в литосфере в упорядоченные системы.

ВВЕДЕНИЕ

В настоящее время активно развиваются пред
ставления о формах и факторах внутриплитного 
тектогенеза, обусловливающих тектоническое 
развитие платформенных областей. При этом 
предмет исследований -  континентальная кора -  
рассматривается как многослойная система, свя
занная с эволюцией и взаимодействием различ
ных слоев: осадочного чехла, фундамента верхне- 
и нижнекорового уровней, вплоть до раздела Мо- 
хо [22-24,26]. Важнейшими вопросами в этой об
ласти являются выявление источников сил, меха
низмов деформации и форм структурообразова
ния в литосфере. В ряде работ [1,9,24-26, 35, 52] 
в качестве источников напряжений и деформаций 
на платформах рассматриваются факторы разно
го ранга и различной природы: (а) внешние, в том 
числе коллизионные; (б) факторы, связанные с 
подачей энергии из мантии, что отчасти сводится 
к механизмам плюмовой тектоники, либо к фазо
вым переходам вещества верхней мантии; (в) ро
тационные и (г) локальные причины, обусловлен
ные неоднородностью строения литосферы на 
разных иерархических уровнях. Существенная 
роль в деформации континентальной литосферы 
отводится зонам сдвига, глубинным надвигам и 
срывам-отделителям на границах литосферных 
слоев, рифтогенным структурам, которые в сово
купности часто образуют динамически сопряжен
ные системы режимов транспрессии или транс
тенсии [26, 27, 34, 35, 57].

В разработке концепции внутриплитного тек
тогенеза весьма информативными являются 
структурно-кинематические исследования. Ис
пользование кинематического анализа в изуче
нии различных слоев литосферы, обнажающихся 
в пределах древних щитов, дает возможность вы
явить закономерности строения и эволюции фун
дамента платформ. В частности, с помощью 
структурно-кинематических исследований были 
установлены факт высокой объемной подвижно
сти кристаллических масс древнейших кратонов 
и существенная роль горизонтальных тектониче
ских перемещений на плитной стадии их ремоби
лизации [2, 21, 22, 34, 35, 40]. Выявленные при 
этом принципы унаследованности тектоническо
го развития и большое значение ранних докемб- 
рийских структур в последующей эволюции плат
форм показывают, что геодинамика щитов не яв
ляется частной проблемой докембрия, а является 
основой заложения первичных неоднородностей 
фундамента, предопределяющих последующее 
развитие внутриплитных тектонических процес
сов [26, 27].

Использование современных методов струк
турно-кинематического анализа в изучении Бал
тийского щита, в частности Карельского массива, 
все еще носит локальный характер, но уже сейчас 
полученные данные позволяют строить модели 
кинематической эволюции этой области [2, 12, 
14, 15, 22, 34, 35, 58, 61]. Эти построения еще да-
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Рис. 1. Упрощенная схема тектонического районирования Карельского массива
1 -  Беломорский подвижный пояс; 2 -  “переходный” карельско-беломорский комплекс; 3 ,4 -  фундамент Карельского 
массива с модельным неодимовым возрастом > 3 млрд, лет (3) и < 3 млрд, лет (4); 5 -  палеопротерозойские комплексы; 
6 -  Свекофеннский подвижный пояс; 7 -  граниты-рапакиви; 8 -  платформенный чехол Восточно-Европейской плат
формы; 9 -  зоны сдвиговых деформаций -  а (упрощенно), б, в -  прочие геологические границы: б -  достоверные, в -  
предполагаемые; 10 -  государственная граница Россия -  Финляндия. Буквенные обозначения см. на рис. 2

леки от совершенства по степени обоснованнос
ти, но они показывают, что кинематический ме
тод позволяет выдвигать неординарные решения 
сложных геодинамических задач. В этом контек
сте и предлагается данная работа, в основе кото
рой лежит новый фактический материал по севе
ро-восточной части Карельского массива (Лехтин- 
ский сегмент), а также модель кинематической 
эволюции данного кратона в палеопротерозое с 
использованием данных, полученных ранее.

Методические аспекты структурно-кинемати
ческого анализа и необходимая библиография 
были приведены в [14, 15]. Главная суть метода 
состоит в анализе направления вращения и степе
ни асимметрии структур различного масштаба, их 
корреляции по вещественным типам тектонитов 
и сопоставлении разноранговых структур враще
ния в различных (локальных и внешних) системах 
координат. При переходе масштаба наблюдений 
от мелкомасштабных структур к структурам бо
лее высокого ранга нередко обнаруживается фе

номен общего “вращения вращательных струк
тур” (spin [56]), что определяется иерархической 
организацией многофакторных динамических ус
ловий.

НЕКОТОРЫЕ ЭЛЕМЕНТЫ ТЕКТОНИКИ 
КАРЕЛЬСКОГО МАССИВА

Геологическое строение Карельского массива 
подробно рассматривается в [18, 20, 22, 30, 37,48, 
51, 52, 55 и др.], и здесь ограничимся краткими 
сведениями. Данный массив представляет собой 
фрагмент гранит-зеленокаменной области, сфор
мировавшейся в конце архея (2.7-2.6 млрд, лет) и 
составляющей фундамент палеопротерозойских 
комплексов карелид (рис. 1 и 2, А). Согласно по
следним геолого-геофизическим и изотопно-гео
хронологическим данным [30], в составе фунда
мента Карельского массива обособлены три 
главных блока: древние (модельный неодимовый 
возраст > 3 млрд, лет) Водлозерский и Западно-



Карельский и разделяющий их более молодой 
Центрально-Карельский блок (2.8-2.7 млрд, лет) 
(см. рис. 1). Эти элементы ранней неоднороднос
ти фундамента отчасти выражены в осредненном 
гравитационном поле Карелии [29], в котором 
древнейшие домены проявлены повышенным, а 
Центрально-Карельский -  пониженным гравиме

трическим фоном (см. рис. 2, Б). Ориентировка 
границ доменов, так же, как и генеральное про
стирание позднеархейских зеленокаменных по
ясов, имеет субмеридиональное простирание, 
резко дискордантное к зонам обрамления Ка
рельского массива, вытянутых в северо-западном 
направлении.



Рис. 2. Геолого-структурная схема Карельского массива (с использованием фондовых материалов и [7, 20, 30-32, 34, 
48, 53]) (А) и схема осредненного гравитационного поля Карелии (упрощенно по [29]) (Б)
А. 1,2 -  комплекс основания Карельского массива: 1 -  амфиболсодержащие и глиноземистые гнейсы, 2 -  гнейсогра- 
ниты с модельным неодимовым возрастом > 3 млрд, лет (л) и < 3 млрд, лет (5); 3 -  лопийские зеленокаменные пояса; 
4-9 -  палеопротерозойские образования: 4 -  вулканиты и грубообломочные осадки сумия -  сариолия, 5 -  расслоенные 
массивы базит-ультрабазитов сумийского возраста, 6 -  вулканогенно-осадочные серии ятулия, 7 -  крупные дайки и 
силлы габбро-долеритов ятулия, 8 -  вулканогенно-осадочные серии людиковия, 9 -  терригенные отложения калевия (а) 
и вепсия (б); 1 0 -  гнейсы “переходного” (карельско-беломорского) комплекса; 11 -  чарнокитоидные граниты сумий
ского возраста; 12 -  Беломорская зона; 13 -  Свекофеннский подвижный пояс; 14-  граниты-рапакиви; 15 -  щелочные 
габбро; 16 -  платформенный чехол Восточно-Европейской платформы; 17- надвиги (а) и взбросо-сдвиги (б); 18 -  на
правления перемещения по сдвигам раннесвекофеннского (а) и позднесвекофеннского этапов (б)\ 19 -  направления 
тектонического перемещения; 20 -  государственная граница.
Б. 21 -  области с повышенным (а) и пониженным (б) гравиметрическим полем (в изоаномалах).
Буквы в кружках: 3КБ -  Западно-Карельский и ВБ -  Водлозерский древнейшие блоки; зеленокаменные пояса (отча
сти соответствуют зонам сдвига): КВ -  Койкарско-Выгозерский, Хт -  Хаутаваарский, К -  Керетский, X -  Хизоваар- 
ский, Гм -  Гимольский, НХ -  Нюкозерско-Хедозерский, Кт -  Костомукшский, Кх -  Кухмо, В -  Южно-Выгозерский; 
зоны сдвиговых деформаций: СК -  Северо-Карельская, ВК -  Восточно-Карельская, ЦК -  Центрально-Карельская, 
Км -  Кумсинская, Лр -  Ладога-Раахе, Гр -  Гирвасковская, Ол -  Олуярвинская, Рт -  Раутоваарская; протерозойские 
синклинали и мульды: П -  Пааноярвинская, Кл -  Куолоярвинская, Кк -  Кукасозерская, Ш -  Шомбозерская, Л -  Лех- 
тинская, Сг -  Сегозерская, Ян -  Янгозерская, Он -  Онежская, ЗОн -  Западно-Онежская; Вп -  зона Ветреного Пояса; 
массивы чарнокитоидных гранитов: Т -  Топозерский, В -  Виттозерский; От -  покровы системы Оутокумпу

На западе и северо-западе Карельский массив 
граничит с палеопротерозойскими свекофенн- 
скими комплексами, которые перекрывают каре- 
лиды по надвигам либо ограничены сдвиговыми 
нарушениями [33, 34]. Во многом сходные струк
турные соотношения отмечаются на востоке и се
веро-востоке, где на карельские комплексы на
двинуты (реже наоборот) покровы Беломорско- 
Лапландской системы, формировавшиеся в позд
нем архее (Беломорская система) и в конце пале
опротерозоя (Лапландская система) в условиях 
высокобарического метаморфизма [10, 32].

На фундаменте Карельского массива с угло
вым несогласием и корами выветривания в осно
вании залегают палеопротерозойские протоплат- 
форменные вулканогенно-осадочные образова
ния [19, 20]. В их составе принято выделять 
рифтогенные вулканиты основного и кислого со
става сумия (2.5-24 млрд, лет), сариолийские ба- 
зальтоиды и конгломераты (2.4-23 млрд, лет), 
ятулийские терригенные образования и траппо- 
вые базальты протоплатформенного чехла (на
ложенных впадин) (2.3-2.1 млрд, лет), вулкано- 
генно-осадочные серии людиковия и калевия 
{2.1-1.9 млрд, лет) [17, 18, 37, 42,48, 51, 52]. Дан
ные комплексы слагают синклинальные структу
ры, которые представляют собой или узкосжатые 
линейные складки северо-западного простирания 
(компрессионные области), или относительно по
логие, но сложноскладчатые ромбовидные в пла
не мульдообразные структуры (области деком
прессии). Примечательно, что последние (Янго
зерская, Сегозерская, Лехтинская, Шомбозерская, 
Онежская, Западно-Онежская мульды) выстраи
ваются в цепочки субмеридионального простира
ния вдоль систем зеленокаменных поясов, образу
ющих шовные структуры, выполненные интен
сивно тектонизированными образованиями лопия 
(см. рис. 2). Такая конфигурация протерозойских

складок рассматривалась как результат наложе
ния более поздних пликативных форм северо-за
падного простирания на ранние складки северо- 
северо-восточной ориентировки [48].

Вместе с тем, согласно данным [17,42,48], на
иболее полные и мощные разрезы вулканогенно
осадочных комплексов палеопротерозоя отмеча
ются именно в этих мульдах, тогда как за их пре
делами наблюдается постепенное и полное вы
клинивание отдельных горизонтов. Это особенно 
характерно для вулканитов и грубообломочных 
осадков сумия-сариолия, наибольшие объемы 
которых приурочены к северо-восточной пери
ферии Карельского массива, но даже в этой поло
се мощности сильно варьируют и целые толщи 
выпадают из разреза [17, 51]. В пределах мульдо
образных структур закономерно увеличиваются 
мощности базальтовых лав ятулия, а также лока
лизуются вулканические центры извержений яту- 
лийского времени [42]. Сплошной чехол Карель
ского массива образовывали осадочные толщи 
ятулия, но и в данном случае для осадков харак
терно градиентное нарастание мощностей в соот
ветствии с намеченной выше тенденцией, что да
ло повод выделять конседиментационные синк
линали северо-северо-восточного простирания 
[6,48]. В бортах и центральных частях мульд раз
виты синхронные (по времени формирования) 
вулканитам сумия и ятулия дайковые рои габбро- 
норитового, долеритового и кислого составов, а 
также крупные расслоенные интрузии базит-уль
трабазитов. Все это позволяет рассматривать 
данные мульдообразные структуры на ранних 
стадиях их развития как системы локальных риф
тогенных впадин и наложенных грабен-синкли- 
налей, морфологически напоминающих структу
ры типа pull-apart. Однако их современные очер
тания в плане не следует напрямую сопоставлять



с первичной формой рифтогенных бассейнов, что 
будет показано ниже.

С другой стороны, намеченные особенности 
первичного размещения вулканогенно-осадоч
ных серий палеопротерозоя можно объяснить ча
стыми перерывами в осадконакоплении и глубо
ким размывом комплексов чехла. Однако малые 
объемы терригенных отложений в составе чехла, 
отсутствие мощных толщ -  продуктов размыва 
ограничивают значение этого фактора. Даже ес
ли допустить существенную роль денудации, то и в 
этом случае мульдообразные структуры выступа
ли в роли структур устойчивого прогибания, име
ющих закономерное структурное размещение.

В различных геодинамических моделях палео- 
протерозойский этап развития Карельского масси
ва сопоставляется с режимами тектоно-магматиче- 
ской активизации с периодическим проявлением 
фаз растяжения (континентальный рифтогенез) и 
сжатия [17,42,48,51], внутриплитной активности 
с формированием области надплюмового растя
жения [52], либо режима надплюмовой транстен- 
сии [35]. Эти модели объясняют многие особен
ности тектоники карелид, но в их основе лежит 
допущение о статичном положении всех струк
турных элементов Карельского массива.

Изучение структурных парагенезов и рисун
ков Карельского массива позволяет наметить об
щие черты тектонического строения данной об
ласти. Для отдельных сегментов карелид для па- 
леопротерозойского этапа был установлен факт 
ведущей роли процессов горизонтально-продоль
ного тектонического течения горных масс с фор
мирование зон сдвиговых деформаций [12, 14, 15, 
23, 34, 35, 43, 50, 59, 60, 62]. В рассматриваемом 
регионе сдвиговые деформации рассредоточены 
на обширных площадях, но наибольшей интен
сивности они достигают в широких и протяжен
ных зонах, имеющих признаки долгоживущих 
структур унаследованного развития. Регионально 
выраженные и мелкомасштабные сдвиги образу
ют сопряженные структуры из зон северо-севе
ро-восточного (субмеридионального) и северо- 
западного простирания (см. рис. 1, 2). При этом 
последние в северной и северо-западной частях 
Карельского массива представляют собой дуго
образные зоны и в целом составляют почти замк
нутую овально-концентрическую систему. Обе 
системы сдвигов характеризуются закономерны
ми структурными парагенезами: подчиненные 
знаку сдвиговых перемещений диагонально-ку
лисные складки, оперяющие зоны сдвига взбро- 
со-надвиги, купольно-сдвиговые структуры, вто
ричные сдвиги Риделя, структуры вращения и 
растяжения разного ранга, различные мезо- и ми- 
кротектониты [12, 14, 15]. Во многих случаях 
сдвиговые зоны в разрезе имеют морфологию

пальмовых структур, свойственных обстановке 
транспрессии.

Зоны палеопротерозойских сдвигов приспо
сабливаются к линзовидно-блоковой структуре 
фундамента карелид, часто локализуются вдоль 
лопийских зеленокаменных поясов и в целом на
следуют систему ранней тектонической делимос
ти архейских комплексов. При этом было отме
чено, что лопийские мигматит-гранитные купола 
и разделяющие их зеленокаменные пояса в пале
опротерозое испытали существенное расплющи
вание, частичную переориентировку, вращение и 
дифференциацию на ряд более мелких линзовид
ных и сигмоидальных структур [12,15]. Наиболее 
отчетливая связь сдвиговых зон с зеленокамен
ными поясами свойственна субмеридиональным 
структурам (Койкарско-Выгозерская зона и др.) 
(см. рис. 1 и 2, А).

Было выявлено несколько типов тектонитов, 
связанных со сдвиговыми перемещениями. В раз
личных сегментах Карельского массива они не
сколько отличаются один от другого, но в целом, 
судя по минеральным парагенезам и микрострук- 
турным особенностям, отражают регрессивный 
ряд структурно-вещественных преобразований, 
характеризуя последовательные стадии пласти
ческой, хрупко-пластической и хрупкой деформа
ции [12—15]. Изотопное датирование присдвиго- 
вых тектонитов Rb-Sr изохронным методом в 
районе оз. Сегозеро (область пересечения Кой- 
карско-Выгозерской и Центрально-Карельской 
зон) позволило выявить их следующие возраст
ные типы: (1) тектониты заключительных стадий 
становления мигматит-гранитных куполов (плас
тическая деформация в условиях поздних процес
сов мигматизации и реоморфизма гранитов) -  
2710 ± 70 млн. лет; (2) тектониты пластического 
(бластомилониты) и (3) хрупко-пластического 
(бластокатаклазиты) течения дали изотопные 
возрасты 2010 ± 80 и 1870 ± 90 млн. лет; (4) текто
ниты хрупкого разрушения не датированы [5,23]. 
Эти данные показывают, что сдвиговые переме
щения начали проявляться в заключительные ста
дии ребольского цикла и были возобновлены на 
свекофеннском этапе. Характер размещения па
леопротерозойских вулканогенно-осадочных ком
плексов, даек и мелких интрузий свидетельствует 
о развитии сдвиговых деформаций в режиме 
транстенсии и в промежуточном временном ин
тервале (карельском -  2.5-2.1 млрд, лет) между 
этими событиями [15, 16, 22, 35].

Направления сдвиговых перемещений в зонах 
обеих систем неоднократно менялись. В заключи
тельные стадии ребольского цикла вдоль зон суб
меридионального простирания, маркированных 
выходами лопийских пород, имели место левос
двиговые перемещения, а на свекофеннском (ка
рельском) этапе развития они характеризовались



устойчивой правосдвиговой кинематикой [14—16, 
44, 45]. Системы зон северо-западной ориенти
ровки и их дугообразные сегменты на севере Ка
рельского массива на раннесвекофеннской ста
дии пластического и хрупко-пластического тече
ния имели левосдвиговую кинематику, после 
чего, преимущественно на стадии хрупкого де
формирования, знак перемещений меняется на 
обратный -  правый [12, 15, 34, 35, 61, 58-60, 62]. 
Сдвиговые деформации свекофеннского этапа 
проходили в обстановке транспрессии: интенсив
ное поперечное сплющивание и сдвиг сопровож
дались продольным течением вещества, в резуль
тате чего проявилась латеральная зональность 
сдвиговых зон. Обособились комплементарные 
сегменты латерального выжимания и нагнетания 
(Центрально-Карельская зона -  Сегозерская 
структура), поперечного выдвигания и фронталь
ного сплющивания (надвигания) (Северо-Карель
ская, Костомукшская, Кумсинская системы). 
Сходная зональность проявлена и в структурах 
более низкого ранга.

Таким образом, Карельский массив в целом 
представляет собой сложную систему горизон
тально-продольного тектонического течения с 
меняющимися обстановками транстенсии и 
транспрессии. Рассредоточенные по объему де
формации сдвига развивались преимущественно 
по системе сопряженных сдвиговых зон северо- 
западного (овально-концентрическая система) и 
субмеридионального (диагональная система) про
стирания, наследующих структурные неоднород
ности фундамента. На свекофеннском этапе эти 
явления сопровождались существенным попереч
ным сплющиванием массива и латеральным вы
двиганием его северного края к северо-северо- 
востоку в область беломорид. В результирующей 
структуре отчетливо проявилась диагональная по 
отношению к общему удлинению массива ориен
тировка зеленокаменных поясов и ранних эле
ментов его тектонической делимости (Западно- 
Карельский, Центрально-Карельский блоки) (см. 
рис. 1 и 2, А).

Вместе с тем остается неясной причина смены 
кинематики сдвиговых зон. В [58] на основании 
изучения тектонитов сдвиговых зон северо-запад
ной части Карельского массива (Гирвасковская, 
Раутоваарская, Олуярвинская зоны овально-кон
центрической системы), имеющих сходную с от
меченной выше эволюцию кинематического ре
жима, делается вывод о частой смене полей на
пряжений с общей тенденцией вращения против 
часовой стрелки (вокруг вертикальной оси) глав
ного направления сжатия в каждой конкретной 
точке. Однако, учитывая, что простирания колли
зионных и подвижных поясов обрамления Карель
ского массива (Беломорско-Лапландский, Свеко- 
феннский), а также его общее удлинение достаточ
но выдержаны в северо-западном направлении,

логичнее было бы допустить стационарную пози
цию внешних полей напряжений. В мировой прак
тике такой случай довольно распространен, и не
редко он находит объяснение во вращении самого 
массива пород, подверженного деформации [56].

В качестве иллюстрации способов структур
ной организации сдвиговых зон Карельского мас
сива рассмотрим Восточно-Карельскую зону и ее 
Лехтинский сегмент, соответствующий области 
развития одноименной синклинали и ее обрамле
ния (см. рис. 2, А). Выявленные здесь структур
ные парагенезы закономерно повторяются во 
многих районах Карелии, но ряд особенностей, 
связанных со строением приграничной зоны ка
рельских и беломорских комплексов, существен
но дополняют сведения о характере процессов 
тектонического течения, в частности, на глубин
ных уровнях корового слоя.

ТЕКТОНИКА ВОСТОЧНО-КАРЕЛЬСКОЙ 
ЗОНЫ (ЛЕХТИНСКИЙ СЕГМЕНТ)

Вдоль северного и северо-восточного края Ка
рельского массива развиты зоны сдвиговых де
формаций: Северо-Карельская и Восточно-Ка
рельская (см. рис. 1). Эти зоны маркируются сис
темой сильно дислоцированных протерозойских 
синклиналей (Пааноярвинская, Кукасозерская, 
Шомбозерская, Лехтинская), часто имеющих 
морфологию пальмовых структур, зеленокамен
ных поясов “барбентонского” типа, выходами 
раннепалеопротерозойских расслоенных масси
вов, мигматитов и гранитоидов, разноранговыми 
линзовидными и купольными структурами гней- 
согранитов фундамента [7, 12, 32, 45, 48, 50, 53]. 
В краевой части Карельского массива отмечает
ся постепенная проградация метаморфической 
зональности в сторону беломорид от низкобари
ческих зеленосланцевой и эпидот-амфиболито- 
вой фаций до высокобарической (кианит-силли- 
манитовая фациальная серия) амфиболитовой 
фации [10].

По внешнему северо-восточному периметру 
Карельского массива развиты тектонически рас
слоенные биотитовые и биотит-амфиболовые 
гнейсы “переходного” комплекса с телами эндер- 
бит-чарнокитов. Ранее данный комплекс по при
знакам свойственного ему метаморфизма высо
ких давлений рассматривался в составе Беломор
ской зоны [8, 20, 53]. Согласно данным [10, 32], 
эти образования совмещают в себе геолого
структурные особенности двух смежных геопро
винций и составляют краевую часть Карельского 
массива. В целом они образуют антиклинальную 
зону -  вилообразную структуру приграничной об
ласти, в крыльях которой гнейсы “переходного” 
комплекса, с одной стороны, полого погружают
ся под беломорские аллохтонные пластины, с 
другой -  падают под менее тектонизированные



инфра- и супракрустальные комплексы карелид 
[12, 13, 32, 50] (см. рис. 1 и 2, А).

Гнейсы “переходного” комплекса отличаются 
от гнейсогранитов Карельского массива текстур
но-минеральными особенностями, отражающи
ми интенсивное “субслойное” горизонтальное те
чение пород в условиях высокобарического мета
морфизма [8], но вместе с тем часто имеют с 
карельскими гранитоидами постепенные перехо
ды. В области карелид структуры “субслойного” 
течения сменяются преимущественно крутопада
ющими плоскостными структурами (гнейсовид- 
ность, сланцеватость и др.), связанными с зонами 
сдвиговых деформаций. Породы “переходного” 
комплекса залегают структурно ниже карельских 
образований, контактируя с ними по зонам поло
гого срыва и тектоно-метаморфического течения 
пород, вероятно, без значительных смещений.

Лехтинский сегмент Восточно-Карельской зо
ны отличается от других ее сегментов относи
тельно малой степенью поперечного сплющива
ния и продольной линеаризации структур, что 
позволяет наблюдать индивидуальные структур
ные особенности различных комплексов. Цент
ральную позицию здесь занимает область кон
такта карельских образований и “переходного” 
комплекса, которая маркируется выходами ло- 
пийских зеленокаменных пород, образующих 
сложноскладчатую систему общего северо-запад
ного простирания (рис. 3). Гранат-биотитовые 
сланцы и амфиболиты лопия осложнены попе
речными к простиранию пояса узкими синкли
нальными структурами (Авнеозерская, Охтин
ская и др.), которые вклиниваются в область 
гнейсов “переходного” комплекса. Последние по
лого падают под лопийские образования и в це
лом погружаются под карелиды. Зона контакта 
осложнена сдвиго-надвиговыми нарушениями се
веро-западного простирания. Со стороны Ка
рельского массива к области контакта прилегают 
гнейсограниты, а в центральной части района -

палеопротерозойские комплексы, образующие 
ромбовидную в плане мульдообразную Лехтин- 
скую синклиналь (см. рис. 3).

В строении Лехтинской синклинали принима
ют участие зеленосланцево измененные андези- 
тобазальты, кварцевые и плагиоклазовые пор
фиры, полимиктовые конгломераты и глыбовые 
брекчии сумийско-сариолийского возраста. Раз
личные авторы по-разному проводят границу су- 
мийских и сариолийских образований [17, 20, 51]; 
в этой статье они рассматриваются как страти
графически не расчлененные. Выше по разрезу с 
размывом залегают ятулийские кварцито-песча- 
ники, кварцевые конгломераты и гравелиты, пе
рекрытые лавовыми потоками базальтов и лаво- 
брекчий. В бортах синклинали развиты мелкие 
массивы габброноритов сумийского возраста, а в 
центральной ее части -  ятулийские дайки и силлы 
габбро-диабазов.

Центриклинальные замыкания Лехтинской 
синклинали выглядят как узко сжатые структу
ры, по направлению к ее центральным частям 
структура постепенно выполаживается и раскры
вается (см. рис. 3). В крыльях синклинали, пре
имущественно вдоль контактов различных толщ 
развиты субслойные срывы -  надвиги, образую
щие дивергентно-веерную систему (рис. 4, А). Эта 
система срывов и надвигов была изучена и вскры
та скважинами глубиной до 400 м в связи с рудо- 
носностью иногда залечивающих их базитовых 
силлов, что подробно рассмотрено в [7]. Ампли
туда перемещений по надвигам незначительная, 
первичная последовательность толщ нигде не на
рушается. Синклиналь также пронизана густой 
системой крутопадающих левых (см. ниже) сдви
гов северо-западного простирания, наиболее 
крупным представителем которых является рудо
носный Шуезерский разлом (см. рис. 3). Лехтин- 
ская структура осложнена открытыми и сжаты
ми дополнительными складками различного мас
штаба, образующими две системы северо-северо-

Рис. 3. Геолого-структурная схема Лехтинского сегмента Восточно-Карельской зоны (с использованием фондовых 
материалов и дешифрирования аэрофотоснимков)
1 -  гнейсы Беломорской зоны; 2,3 -  биотитовые (2) и биотит-амфиболовые (3) гранитогнейсы “переходного” ком
плекса; 4 -  чарнокитоидные граниты; 5 ,6 -  гнейсограниты (5) и граниты (6) фундамента карелид; 7 -  лопийские зеле
нокаменные образования (а) и диориты (б); 8-15 -  палеопротерозойские образования: 8-11 -  сумий-сариолий: 8 -  
метаандезитобазальты, 9 -  кварц-плагиоклазовые метапорфиры, 10 -  расслоенные массивы габбро, 11 -  конгломера
ты (а) и глыбовые брекчии (б); 12-15 -  ятулий: 12 -  кварцито-песчаники, гравелиты, конгломераты, 13 -  метабазаль
ты, 14 -  базитовые лавобрекчии, 15 -  дайки и силлы габбро-долеритов; 16-  залегание слоистости (а) и сланцеватости 
(б); 17 -  складки: шарниры синклиналей (а), антиклиналей (б), следы осевых плоскостей (в); 18 -  линейность удли
нения досвекофеннского (а) и свекофеннского (б) этапов; 19- составляющая сдвига по кинематическим индикаторам 
досвекофеннского (я), раннесвекофеннского (б) и позднесвекофеннского (в) этапов; 20 -  направления досвекофенн
ского растяжения (я), латерального перемещения (б) и вращения (в) свекофеннского этапа; 21 -  сдвиго-надвиги (я) 
и сдвиги (б); 22 -  линия разреза I -  II на рисунке 4, А. Буквы в кружках: массивы чарнокитоидных гранитов: Вт -  
Виттозерский и Км -  Кемкские; синклинали: А -  Авнеозерская, Ох -  Охтинская, Л -  Лехтинская; В -  Ватулминская 
антиклиналь; Ш -  Шуезерский разлом, П -  район оз. Пертозеро.
I, II- стереографические проекции (нижняя планисфера) различных структур в породах сумия -  ятулия: I -  полюсов 
слоистости (237 замеров, изолинии 1—2—3—4%), II -  шарниров мелких складок. Буквенные обозначения: F ^ ,  F2 -  осе
вые плоскости складок первой -  второй генерации, р -  оси складчатости
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Рис. 4. Разрез -  блок-диаграмма Лехтинской структуры по линии I -  II (А) (см. рис. 3) и стадии ее развития в сумийско- 
ятулийское время (Б -  разрез, В -  план) и на свекофеннском этапе (Г- разрез, Д -  план)
Условные обозначения см. на рис. 3

восточного (Fb2) и северо-западного (F2) прости
рания (см. рис. 3, стереограммы I, II). Судя по рас
пределению полюсов слоистости, эти складки 
имеют переходную морфологию от цилиндричес
ких к коническим структурам. Наблюдаемые их 
соотношения указывают на более раннее разви
тие складок северо-северо-восточной ориенти
ровки, но имеются признаки и взаимоналожения, 
что предполагает подновление последних и со
пряженное развитие со структурами северо-за
падной ориентировки. По отношению к левым 
сдвигам обе системы складок имеют диагональ
ную ориентировку, образуя левостороннюю ку
лисную систему. Все эти признаки позволяют 
рассматривать Лехтинскую синклиналь как раз
новидность пальмовой структуры с характерным 
для этих форм структурным ансамблем, подчер
кивающим синхронное проявление эффектов по
перечного сплющивания и сдвига в режиме транс- 
прессии.

Вдоль западного и восточного краев изучен
ной территории прослеживается система субме
ридиональных -  северо-северо-восточных право
сдвиговых нарушений, отчасти проявленных и 
вдоль крыльев Лехтинской синклинали (см. рис. 3). 
Эти нарушения проникают в гнейсы “переходно

го” комплекса, смещают его контакт с карелида- 
ми и далеко прослеживаются к югу, вливаясь в сис
темы субмеридиональных сдвиговых зон, в частно
сти, в Койкарско-Выгозерскую (см. рис. 1 и 2, А). 
Их соотношения с левыми северо-западными 
сдвигами во многом сходны с рассмотренными 
для складчатых структур -  отмечаются признаки 
многократного взаимоналожения и сопряженно
го развития.

Изучение мини- и макроструктурных параге
незов в гнейсах “переходного” комплекса, лопий- 
ских образованиях, развитых в обрамлении Ка
рельского массива, и в палеопротерозойских ком
плексах карелид показало, что каждый из этих 
комплексов представляет собой геологическое 
тело с определенным набором структур и струк
турных рисунков. В совокупности структурные 
парагенезы этих комплексов образуют единый 
ансамбль с присущей ему вертикальной структур
ной зональностью. Для всех комплексов выделя
ется не менее двух структурных парагенезов -  
ранние и более поздние наложенные структуры, 
которые различаются по типам тектонитов и вре
мени формирования.

Структурные парагенезы “переходного” ком
плекса. Ранний структурный парагенез гнейсов



“переходного” комплекса представлен различно
го рода плоскостными структурно-вещественны
ми образованиями, отражающими “субслойное” 
тектоническое течение: гнейсовидность, полос- 
частость, полосчатые мигматиты-артериты и 
“внутрислойные” птигматитовые складки, мел
кие и крупные пластовые тела гранитоидов, габ
бро-амфиболитов и друзитов. Большей частью 
эти формы были заложены в процессе позднеар
хейского этапа проявления высокобарического 
метаморфизма (2.7-2.6 млрд, лет) [8, 10, 32]. Од
нако эндербиты и чарнокитоидные граниты, дай
ки габброидов и друзитов, согласно данным [3,47, 
51,53], имеют сумийский возраст (2500-2400 млн. 
лет), а мелкие тела лейкократовых гранитов фор
мировались в сариолийское время (2350 млн. лет) 
[44]. Также было отмечено сходство геохимичес
ких особенностей (по набору малых и редких эле
ментов) чарнокитоидных гранитов и сумийских 
кислых вулканитов [51].

Структурно-текстурные особенности чарно
китоидных гранитов Виттозерской интрузии и 
мелких гранитоидных тел в районе г. Кеми свиде
тельствуют об их синкинематической природе. 
В целом это субпластовые вытянутые и оваль
ные в плане тела, падающие в сторону карель
ских комплексов и характеризующиеся интенсив
ной внутренней расслоенностью (см. рис. 3, 4). 
Во многих случаях они состоят из системы густо 
развитых мигматитовых жил и линз, неоднократ
но реоморфизованных и нередко смятых в слож
ные птигматитовые складки (рис. 5, А). Они име
ют минеральный состав: микроклин, олигоклаз, 
кварц, биотит, пироксен; в связи с наложенными 
процессами милонитизации и бластеза подверже
ны диафторическим преобразованиям. Наряду с 
полосчатыми разностями в этих образованиях 
широко развиты “струйчатые” мигматиты, обра
зованные разномасштабными лейкосомовыми 
выделениями веретенообразной, каплевидной и 
сигмоидальной формы (см. рис. 5, А). Асиммет
ричные структуры течения и вращения, свойст
венные этим породам, отражают условия трех
мерных деформаций с большой вариацией скоро
стей перемещений по разрезу и латерали. 
Другими словами, эти породы -  тектониты -  от
ражают условия дифференцированного течения 
вещества вдоль пологих струйчатых литонов в ус
ловиях латерального растяжения по простира
нию мигматитовых линз. Статистический анализ 
тектонической ориентировки линейности удли
нения мигматитов позволил выявить ее законо
мерную ортогональную ориентировку к прости
ранию контакта “переходного” комплекса с каре- 
лидами, а также общее ее погружение в сторону 
Карельского массива (см. рис. 5, стереограмма I).

Более поздний наложенный структурный па
рагенез в гнейсах “переходного” комплекса свя
зан с процессами бластеза -  милонитизации с ши

роким развитием C-S-структур, отражающих 
также трехмерное хрупко-пластическое течение 
пород в разных плоскостях (см. рис. 5, А). Эти об
разования, по-видимому, коррелируются с позд
ними метаморфическими преобразованиями бе
ломорской серии в условиях умеренных давлений 
(свекофеннский этап -  1925 млн. лет) [8,10].

Таким образом, можно допустить, что в ран
нем палеопротерозое в пределах зоны гнейсов 
“переходного” комплекса имело место горизон
тальное тектоническое течение в условиях растя
жения, выплавления и внедрения субслойных тел 
чарнокитоидов и габброидов. Процессы течения 
проходили на большой глубине и, по-видимому, 
“подслаивали” комплексы карелид.

Структурные парагенезы лопийских образо
ваний. Здесь мы более подробно рассмотрим 
структуры лопийских комплексов на участках 
Авнеозерской и Охтинской синклиналей, образу
ющих узкие выступы карелид в область гнейсов 
“переходного” комплекса. Согласно данным 
[44,48, 55], складки этой системы являются нало
женными по отношению к позднелопийским 
складчатым структурам северо-западного прости
рания, и на основании их соотношений с магмати
ческими комплексами время их проявления оце
нивается интервалом 2420-2350 млн. лет. В пре
делах Беломорской зоны эта система складок 
иногда рассматривается как морфологический 
тип колчановидных мегаструктур, характеризую
щих режим растяжения [49].

К последнему типу структур относятся и рас
сматриваемые синклинали в наблюдаемых струк
турных парагенезах. В гранат-биотовых сланцах 
и гранатовых амфиболитах лопия здесь были вы
явлены многочисленные колчановидные и теле
скопические складки с пологими шарнирами, 
ориентированными вдоль осей Авнеозерской и 
Охтинской синклиналей (см. рис. 5, Б). Наблюда
лись в основном мелкие (первые метры) структу
ры, но логично допустить существование и более 
крупных форм. Параллельно шарнирам колчано
видных складок развиты линейность удлинения 
деформированных зерен граната, минерально-аг
регатная линейность диафторического характе
ра, веретенообразные жилы кварц-полевошпато- 
вого (реже аплитового) состава. В горизонталь
ных и вертикальных срезах были отмечены 
структуры вращения зерен граната 5- и а-образ- 
ной морфологии, отражающие сложноградиент
ную обстановку трехмерного течения пород. Дан
ный парагенез морфологически сходен и коррели- 
руется со структурами “струйчатых” мигматитов 
(ранний парагенез “переходного” комплекса) и 
имеет идентичные тектонические ориентировки 
(см. рис. 5, стереограмма II). Время его формиро
вания также вполне согласуется с периодом ста-
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новления синкинематически расслоенных чарно- 
китоидов и лейкогранитов (сумий-сариолий). 
Соответственно, можно заключить, что фраг
менты разреза лопийского комплекса были так
же охвачены субгоризонтальным тектоническим 
течением.

К юго-западу от контакта с “переходным” 
комплексом в пределах Карельского массива ар
хейские зеленокаменные образования и гнейсо- 
граниты имеют совершенно иной тектонический 
стиль, подчиненный крутопадающим системам 
структурной делимости (гнейсовидность, сланце



ватость, разрывы), сквозной по отношению к 
фундаменту и чехлу карелид. Структурные пара
генезы пород фундамента и чехла здесь практи
чески идентичны.

Структурные парагенезы палеопротерозой- 
ских комплексов карелид. Как уже было отмече
но, мегаструктурный парагенез карельских обра
зований определяется системой сопряженных се
веро-западных и субмеридиональных сдвиговых 
нарушений, диагональных складок, связанных со 
сдвиговыми перемещениями, дивергентно-веер
ной системой срывов и надвигов. Многие из этих 
структур имеют долгоживущий характер и, по- 
видимому, начали формироваться в раннем пале
опротерозое. Признаком развития некоторых 
разрывов в сумии-ятулии являются тела и дайки 
габброидов, залечивающие их сместители. На
пример, ятулийская крупная дайка габбро-диаба
зов Шуезерского разлома, вскрытая скважинами 
[7], маркирует и его сместите ль, и зону оперяю
щего надвига. К разлому и дайке примыкает поле 
эруптивных лавобрекчий ятулия, по-видимому, 
связанных с вулканическим центром излияния 
лав (см. рис. 3; 4, А). В современной структуре 
разрывы, вмещающие дайки, выглядят как сдви
ги и надвиги, но на момент внедрения они, вероят
но, представляли собой структуры растяжения -  
сбросо-раздвиги и сбросо-сдвиги.

Другой признак -  появление в разных частях 
разреза сумия-сариолия глыбовых брекчий, час
то пространственно совмещенных с надвиговыми 
и крутопадающими сместителями нарушений. 
Обширные поля таких образований обнажаются 
в ядре Ватулминской антиклинали в поднадвиго- 
вой области, вдоль субмеридиональных и северо- 
западных сдвигов в районе оз. Пертозеро -  Шуе- 
зеро и других местах (см. рис. 3; 4, А). Логично до
пустить, что они формировались в подножье тек
тонических уступов сбросо-сдвигового характе
ра, в условиях слабого перемыва и быстрого 
захоронения грубообломочного материала.

Эти предварительные данные позволяют 
предположить существование в раннем палео
протерозое структур растяжения -  сбросов и 
сбросо-сдвигов, впоследствии трансформирован

ных в структуры сжатия -  сдвиги и надвиги (см. 
рис. 5, В). По времени формирования данный па
рагенез субсинхронен структурам субгоризон
тального течения и растяжения, развитым на ни
жних структурных уровнях (см. рис. 5, А, Б). По- 
видимому, на заключительных стадиях его обра
зования имело место становление ранних складок 
Fj чехольного комплекса.

По отношению к структурам растяжения сдви- 
го-надвиговые структуры и связанные с ними 
складки являются более поздним наложенным 
структурным парагенезом. Время его формирова
ния определяется периодом развития связанных с 
ним синметаморфических министруктур свеко- 
феннского этапа метаморфизма (2- 1.8 млрд, лет 
[5, 48, 55]). Последние развивались в условиях зе
леносланцевой фации метаморфизма (этапы 
пластического и хрупко-пластического дефор
мирования) и выражены в развитии минераль
ной сланцеватости и линейности, C-S-структур 
бластомилонитов, 6- и а-образных структур вра
щения минеральных зерен и различного рода 
включений, кулисных систем серповидных жил, 
образующихся в условиях прогрессивного сдвига 
и вращения [15], асимметрично построенных 
складок и линзовидных систем -  дуплексов разно
го ранга (см. рис. 5, Г). В различных комплексах 
чехла широко распространены вихревые струк
туры [28], представляющие собой асимметрично 
построенные системы линейных микросдвигов (С) 
и оперяющих их криволинейных сколов, образу
ющих сложные завихрения (см. рис. 5, Г, фраг
мент). Наблюдаемые в обнажениях структуры 
этого рода имеют различный масштаб -  от пер
вых миллиметров до первых метров.

Весь перечисленный комплекс министруктур в 
пределах Лехтинского сегмента отражает объем
ные сдвиговые деформации, в целом равномерно 
выраженные по всей территории. Этот факт ука
зывает на рассредоточенный (рассеянный) харак
тер деформации сдвига, когда структурные пре
образования развиваются не столько за счет 
смещений по разломам, а в основном путем диф
ференцированных микроперемещений, ротации 
и проявления пластической деформации.

Рис. 5. Структурные парагенезы Лехтинского сегмента Восточно-Карельской зоны, образующие вертикальную зо
нальность (снизу вверх): в породах “переходного” комплекса (А), в лопийских образованиях (Б), в карелидах досвеко- 
феннского (В) и свекофеннского этапов деформации (Г, Д)
Пояснения см. в тексте.
I -  чарнокитоидные мигматит-граниты; 2 -  гнейсы; 3 -  друзиты; 4 -  гранат-биотитовые сланцы с прослоями амфи
болитов; 5 - жилы кварца; 6 -  кварц-плагиоклазовые порфиры; 7 -  конгломераты (а) и глыбовые брекчии (б); 8-10 -  
ятулийские образования: 8- терригенные породы (д), базальты (б), 9 -  прослои гравелитов, 10 -  габбро-долериты;
II  -  сланцеватость; 12 -  направления сдвига (д), растяжения (б), вращения (в).
I-V -  стереографические проекции (нижняя планисфера) ориентировки различных структур: I -  линейности удлине
ния в чарнокитоидных мигматит-гранитах и гнейсах “переходного” комплекса, II -  линейности и шарниров складок в 
лопийских породах, III -  полюсов левосдвиговых зонок (С) в карелидах (212 замеров, изолинии 1-6-11-19%), IV -  по
люсов правосдвиговых зонок (С) в карелидах (46 замеров, изолинии 1 -  8  -  24%), V -  минерально-агрегатной линей
ности в карелидах



Изучение и статистический анализ перечис
ленных структур -  кинематических индикаторов, 
отражающих этапы пластического и хрупко-пла
стического деформирования, позволил выявить 
две кинематические группы, которые нанесены 
на карту специальными знаками (см. рис. 3). 
(1) По площади развития резко преобладают 
структуры, характеризующие левый знак сдвига 
и вращения и имеющие выдержанную северо-за
падную ориентировку (см. рис. 5, Г, стереограмма 
III). (2) Преимущественно в западной и восточной 
частях площади локально развиты субмеридио
нальные структуры правого сдвига (см. рис. 5, Г, 
стереограмма IV). Ориентировка минерально-аг
регатной линейности в большей мере подчинена 
сдвиговым структурам первой группы, что указы
вает на главенствующее значение плоскостей се
веро-западного простирания в структурно-веще
ственных преобразованиях свекофеннского эта
па (см. рис. 5, Г, стереограмма V). Отмечены 
многочисленные случаи пересечения и взаимона- 
ложения этих систем сдвигов -  признаки субсин
хронного сопряженного развития. При этом, как 
это видно на стереограммах, происходит локаль
ная переориентировка и вращение то левых, то 
правых сдвиговых структур в зависимости от пре
обладающей активности сдвигов северо-западной 
или субмеридиональной ориентировки. В упро
щенном виде общий структурно-кинематический 
парагенез раннесвекофеннской стадии показан 
на диаграмме (см. рис. 5, Д).

Более поздние преобразования связаны с 
хрупкими деформациями. Наиболее характерны 
локальные сдвиговые структуры, наследующие и 
подновляющие ранние сдвиги северо-западного 
простирания. Анализ положения сколов Риделя, 
трещин отрыва с гидротермально-метасоматиче- 
ским выполнением (кварц, хлорит, эпидот), штри
хов скольжения и других структур указывает на 
правосдвиговый характер перемещений. Однако 
общий структурообразующий эффект этих пре
образований незначителен и существенной пере
ориентировки структур не происходит.

Приведенные материалы позволяют предло
жить модель эволюции Лехтинского сегмента 
Восточно-Карельской зоны в палеопротерозое, 
используя известные в литературе аналоги [27]. 
Исходным условием в данном случае является 
двухслойное строение коры и горизонтальное те
чение -  растяжение нижнего слоя (“переходный” 
комплекс) (см. рис. 4, Б). Процессы течения в ни
жней коре сопровождались выплавлением и вне
дрением синкинематических чарнокитоидных и 
лейкократовых гранитов, мелких тел габброидов 
и друзитов, имеющих сумийско-сариолийский 
возраст. В более хрупком верхнекоровом слое со
пряженно с процессами глубинного горизонталь
ного течения формировалась область экстре
мального растяжения [27] без разрыва сплошнос

ти континентальной коры. При этом происходит 
становление рифтогенной структуры с активным 
вулканизмом, а впоследствии -  в ятулийское вре
мя -  и наложенной грабенообразной впадины с 
излиянием трапповых базальтов. Ареалы распро
странения рифтогенных структур охватывали 
всю северо-восточную окраину Карельского мас
сива, но области экстремального прогибания, как 
это было отмечено выше, приблизительно соот
ветствовали конфигурации мульдообразных 
структур, в данном случае -  Лехтинской. Призна
ки активности разрывов северо-западного и суб
меридионального простирания в раннем палео
протерозое позволяют предположить, что пози
ция областей максимального растяжения и 
проседения контролировалась этой сопряженной 
системой нарушений (см. рис. 4, В). При этом в ре
гиональном плане важное значение имели субме
ридиональные сдвиги, контролировавшие разме
щение рифтогенных впадин.

На свекофеннском этапе в условиях левосдви
говой транспрессии Лехтинский рифтогенный 
прогиб трансформировался в пальмовую струк
туру с развитием краевых надвигов и сдвигов, на
следующих ранние сдвиго-сбросовые структуры 
(см. рис. 4, Г). Современные ее очертания в плане 
(ромбовидная вытянутая к северо-западу струк
тура) явились следствием объемных левосдвиго
вых деформаций (см. рис. 4, Д). Более поздние 
правосдвиговые подвижки вдоль зон северо-за
падного простирания не привели к существенной 
перестройке структуры.

Многие элементы кинематической эволюции 
Лехтинского сегмента в палеопротерозое сходны 
и коррелируются с этапами развития других обла
стей Карельского массива [12-16, 35, 58-60, 62]. 
Вместе с тем рассмотренный случай иллюстриру
ет принципы организации сдвиговых перемеще
ний и, прежде всего, их сочетание на глубине с по
логими зонами тектонического течения -  формой 
проявления глубинных срывов отделителей [57].

КИНЕМАТИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ 
КАРЕЛЬСКОГО МАССИВА

На основании приведенных выше данных и 
опубликованных материалов появилась возмож
ность провести предварительные кинематичес
кие построения (не претендующие на оконча
тельное решение всех проблем геодинамики ка- 
релид). Исходными данными в построении 
кинематической модели Карельского массива в 
палеопротерозое явились: (а) наличие овально
концентрической системы сдвиговых зон, имею
щих на длительных этапах устойчивый знак (ле
вый, потом правый) сдвиговых перемещений; 
(б) сопряженное развитие вместе с овально-кон
центрической системой диагональных правых 
сдвигов, локализованных преимущественно вдоль



лопийских зеленокаменных поясов; (в) циклич
ная смена кинематики и чередование режимов 
транстенсии и транспрессии в развитии сдвиго
вых зон, отражающие, на первый взгляд, измен
чивость положения или вращение главных осей 
внешнего поля напряжений; (г) достаточно вы
держанное северо-западное простирание колли
зионных и подвижных поясов (Беломорско-Ла
пландский, Свекофеннский), обрамляющих Ка
рельский массив, и вместе с тем диагональное 
положение по отношению к ним зеленокаменных 
лопийских “швов”, также дискордантных к кон
турам и общему удлинению самого массива; 
(д) гетерогенное строение фундамента карелид и 
унаследованное развитие ранних (архейских) 
структур в системе палеопротерозойских дисло
каций; (е) объемное развитие сдвиговых дефор
маций, сопровождавшихся общим сплющиванием 
как всего массива, так и отдельных его структур
ных элементов в свекофеннское время. Этот пе
речень можно бы было продолжить во многих де
талях, которые будут лучше видны в динамике 
кинематической модели Карельского массива.

В основе предлагаемой ниже кинематической 
схемы лежат представления о “вращении враща
тельных структур сдвига” {spin [56]). Наблюдае
мые в обнажениях сдвиговые зоны высокого по
рядка с характерными для них мелкомасштабны
ми структурами вращения часто испытывают 
вращательное движение, подчиненное сдвигам 
более высокого ранга, которые, в свою очередь, 
также вложены в иную динамическую систему 
[15]. Для оценки общего вращения необходимо 
выбрать внешнюю систему координат Эйлера, 
привязанную к структурам со стационарной пози
цией. При этом выборе исследователь сталкива
ется со многими проблемами, которые подробно 
обсуждаются в [31], так как в реальности ни одно 
геологическое тело не является неподвижным.

В рассматриваемом случае в условно стацио
нарной позиции рассматривается линия северо- 
западного простирания, соответствующая поло
жению долгоживущей коллизионной Беломор
ско-Лапландской зоны, ориентировка которой 
была выдержана в течение длительного интерва
ла времени [10,52]. В системе координат Эйлера, 
связанной с Беломорско-Лапландским поясом, 
кинематика Карельского массива в палеопроте
розое может быть рассмотрена как эволюция 
системы сдвиговых зон, организованных по 
принципу крупной вихревой мегаструктуры, от
ражающей общее вращение структур вокруг 
вертикальной оси в основном по часовой стрел
ке. При этом вращение массива происходило по 
принципу дифференцированного и рассредото
ченного течения горных масс по системе сопря
женных овально-концентрических и диагональ
ных (спиралевидных) сдвиговых зон. Предлагае
мая ниже модель, имеющая в своей основе этот

принцип, была построена в последовательности 
от современной структуры к древней с качествен
ной оценкой и последовательным снятием дефор
мационных эффектов различных этапов, однако 
логика изложения требует рассматривать ее в ис
торической последовательности.

К концу архея Карельская гранит-зеленока- 
менная область представляла собой систему древ
нейших (Западно-Карельский, Водлозерский) и 
более молодых блоков (Центрально-Карельский), 
построенных из линзовидных в плане мигматит- 
гранитных куполов и обрамляющих их зеленока
менных поясов, в целом вытянутых в северо-за
падном направлении (в современных координатах) 
(рис. 6, А). Эта ориентировка была подчинена 
воздействию коллизионных процессов в Бело
морском поясе и Кольской гранулито-гнейсовой 
области, причем первый сформировался 2.7- 
2.6 млрд, лет назад при метаморфизме высоких 
давлений путем скучивания, покровообразования 
и тектоно-метаморфической переработки крае
вой части Карельской гранит-зеленокаменной 
системы [10, 32, 52]. В результате в структурно
вещественном отношении оформилось северо- 
восточное обрамление Карельского массива. 
На заключительных этапах ребольского тектоно- 
метаморфического цикла, преимущественно вдоль 
зеленокаменных структур -  ослабленных зон, на
чали проявляться левосдвиговые перемещения, 
которые, по-видимому, имели обширный ареал 
распространения и за пределами массива. На 
этом этапе Карельский массив не был обособлен 
в структуре единого и линейно вытянутого в севе
ро-западном направлении гранит-зеленокамен- 
ного пояса, прослеживающегося в современной 
инфраструктуре Балтийского щита вплоть до си
стемы покровов каледонид. Как это следует из 
материалов [14, 15], вращение структур, по-види- 
мому, начало проявляться на рубеже архея и па
леопротерозоя, когда в результате общего пово
рота зеленокаменных поясов и других ранних 
структур они заняли позицию, неблагоприятную 
для левосдвиговых перемещений, тогда как по
следние продолжали развиваться в северо-запад
ном направлении уже под углом к их простира
нию. Новообразованные левые сдвиги высокого 
порядка отчасти фрагментировали древнейшие 
структуры, приводя к локальному их вращению с 
приближением к первичному северо-западному 
направлению, но общее вращение по часовой 
стрелке преобладало.

После некоторого периода покоя, глубокого 
размыва и формирования кор выветривания в на
чале палеопротерозоя (2.5-2.3 млрд, лет) прояв
ляется этап тектоно-магматической активизации, 
в процессе которого происходит дальнейшее обо
собление Карельского массива в структурно-ки
нематическом отношении. В режиме транстенсии 
происходит становление расслоенных массивов и



Рис. 6 . Кинематическая схема эволюции Карельского массива в конце архея (А), в сумии-ятулии (Б), на раннесвеко- 
феннском (В, Г) и позднесвекофеннском (Д) этапах; Е -  диаграмма, отражающая главные кинематические элементы 
Карельского массива; Ж -  результаты моделирования вращательных сдвигов в различных материалах, по [4, 28]; 3 -  
результаты моделирования структур “обратного вращения” в обстановке простого сдвига, по [56]; И -  модель, иллю
стрирующая связь горизонтально-продольного течения пород Карельского массива и структур вращения 
Пояснения см. в тексте.
1,2 -  комплекс основания карелид: 1 -  древние и 2  -  более молодые области; 3 -  лопийские зеленокаменные пояса; 
4 -  главные центры магматической активности в сумии -  ятулии; 5 -  палеопротерозойские образования; 6 -  бело- 
мориды; 7 -  свекофенниды; <5 -  направления сдвига (а), растяжения (б), латерального перемещения (в), вращения (г). 
Буквенные обозначения см. на рис. 1

даек габброноритового, базит-ультрабазитового 
состава, а также формирование вулканогенно
осадочных рифтогенных структур с локализован
ными эпицентрами вулканической активности 
(см. рис. 6, Б). Характер тектонического разме
щения всех этих образований подчеркивает зало
жение нарушений сдвиго-раздвиговой природы, 
образующих овально-концентрическую и диаго
нальную (спиральную) системы, в значительной 
степени наследующих ранние структурные неод
нородности фундамента. Это -  особенно ярко 
выражено для диагональных нарушений, прояв
ленных в основном по ослабленным зонам лопий- 
ских зеленокаменных поясов. Если в конце архея 
эти пояса были охвачены левосдвиговыми де
формациями, то их ремобилизация в палеопроте
розое носила правосдиговый характер. Этот 
факт, а также появление овально-концентричес
кой системы сбросо-сдвигов можно связать с 
дальнейшим развитием эффекта вращения струк
тур Карельского массива по часовой стрелке во

круг вертикальной оси, расположенной в районе 
Западно-Карельского блока (см. рис. 6, Б). Кине
матика вращения обусловила максимальное рас
тяжение и деструкцию в краевых частях массива, 
где и отмечаются наиболее мощные и полные 
разрезы рифтогенных вулканитов и грубообло
мочных осадков сумия-сариолия. Наибольшей 
интенсивности эти процессы достигли в области 
структур Куолоярви и Ветреного пояса, что хоро
шо согласуется с общим вращением всей систе
мы. Правосдвиговые перемещения вдоль диаго
нальных нарушений обусловили ступенчатую в 
плане конфигурацию северо-восточного обрам
ления Карельского массива. Общее смещение ог
раниченных данными разрывами блоков (круп
ных литонов) предопределило тектоническое 
размещение локальных рифтогенных структур в 
ослабленных зонах максимальной деструкции, 
совпадающих с областями пересечения данных 
блоков с овально-концентрической системой 
сдвигов.



На основании приведенных выше материалов 
можно предположить, что сдвиговая тектоника в 
условиях общей деструкции и растяжения в сумии -  
сариолии была проявлена лишь в породах верхне
корового уровня, тогда как в глубинных слоях 
происходили процессы латерально-горизонталь
ного течения и растяжения в условиях высоких 
давлений с формированием синкинематических 
тел эндербит-чарнокитов и базитов (друзитов).

В ятулийское время периоды относительного 
покоя, формирования площадных кор выветри
вания и терригенных осадков чехла периодически 
сменялись этапами активизации и излияния трап- 
повых базальтов. Последние обычно были лока
лизованы в небольших наложенных впадинах, в 
основном соответствующих современным очер
таниям протерозойских мульдообразных струк
тур [42] (см. рис. 6, В). Их тектоническое разме
щение контролировалось, с одной стороны, уча
стками пересечения овально-концентрических 
(левых) и диагональных (правых) сбросо-сдвигов, 
с другой -  траекториями максимального растяже
ния, близкими к простиранию диагональных сдви
говых зон (см. рис. 6, Б). Последние при этом огра
ничивали крупные мегалитоны, испытывающие 
“закручивание” по принципу спирали, продольное 
растяжение и деструкцию по поверхностям уже 
существовавшей тектонической делимости. При 
этом формировались рои многочисленных яту- 
лийских даек, залечивающих разрывы. В данной 
модели предполагается, что позиция ятулийских 
даек лишь отчасти отражает палеонапряжения, 
но в большей степени соответствует ориентиров
ке ранних северо-западных нарушений, находя
щихся в тот момент в благоприятном для струк
тур растяжения секторе.

В целом раннепалеопротерозойский этап эво
люции Карельского массива в кинематическом 
отношении имеет черты развития вихревой сис
темы сдвигов в условиях транстенсии, а в общем 
геодинамическом смысле характеризует область 
экстремального растяжения [27] и проявления 
континентального рифтогенеза.

Свекофеннский этап развития (2-1.8 млрд, лет) 
Карельского массива во многом был обусловлен 
коллизионными (аккреционными) процессами в 
смежных геопровинциях (Беломорско-Лапланд
ская, Свекофеннская), которые обусловили сме
ну обстановки транстенсии на условия общей 
транспрессии. На ранней стадии свекофеннского 
тектоно-метаморфического цикла сохраняется 
кинематическая ситуация проявления вихревой 
системы сдвигов с общим поворотом структур по 
часовой стрелке (см. рис. 6, В). При этом внешний 
фактор поперечного сжатия обусловил транс
формацию ранних рифтогенных структур в раз
личные типы пальмовых транспрессионных 
форм (см. рис. 4). Многочисленные разноранго

вые синметаморфические структуры -  кинемати
ческие индикаторы -  иллюстрируют рассеянный 
характер сдвиговых деформаций, развивающихся 
по сопряженной системе овально-концентричес
ких и диагонально-спиральных зон [12, 14, 15]. 
Одновременно имело место латеральное течение 
горных масс и удлинение структур в северо-запад
ном направлении. Это явление, связанное с услови
ями проявления сдвигов в обстановке транспрес
сии, привело на более поздних стадиях к усложне
нию структур вдоль их простирания, появлению 
комплементарных зон выжимания -  нагнетания, 
поперечного выдвигания -  фронтального сплю
щивания, что особенно ярко было выражено в 
Северо-Карельской зоне (см. рис. 6, Г). Фактор 
поперечного сжатия в конечном итоге привел к 
замедлению вращения.

На стадии хрупкого деформирования кинема
тика овально-концентрической системы сдвигов 
меняется на обратную -  правосдвиговую (см. 
рис. 6, Д). Это, по-видимому, явилось следствием 
интенсивного поперечного расплющивания Ка
рельского массива и его удлинения в северо-за
падном направлении в результате соответствую
щего тектонического течения пород. При этом 
ранние структурные неоднородности (блоки фун
дамента, зоны сдвигов), занимавшие неустойчи
вое диагональное положение к общему удлине
нию массива, должны были испытывать враще
ние против часовой стрелки в сторону плоскостей 
течения горных масс. По сути дела, этот феномен 
отражает тенденцию возврата системы в перво
начальное состояние. Оценить величину данного 
ретровращения трудно, но, учитывая малую 
структурообразующую роль деформаций хруп
кого этапа, можно полагать, что она была незна
чительной.

Таким образом, на протяжении всего палео- 
протерозойского этапа развития Карельского 
массива главными составными элементами его 
кинематики были рассредоточенные на больших 
площадях сдвиговые перемещения. Сопряжен
ные зоны сдвигов в целом образовывали единый 
структурный ансамбль, организованный по прин
ципу вихревой [28, 39, 46] (вращательной [4]) ме
гаструктуры, развивавшейся на одних этапах -  в 
условиях растяжения, на других -  на фоне факто
ра внешнего сжатия. Можно предполагать, что в 
современной структуре Балтийского щита неко
торая часть данной вихревой структуры скрыта 
под покровами свекофеннид.

ОБСУЖДЕНИЕ
В упрощенном виде особенности кинематики 

Карельского массива на ранней стадии свеко
феннского цикла отражены на диаграмме (см. 
рис. 6, Е). Эта же схема приложима к раннепале- 
опротерозойскому этапу, с той разницей, что об



ласть карелид в этот период находилась в услови
ях не сжатия, а растяжения. Данная система во 
многом идентична модельному воспроизведению 
сдвигов, полученных в полимерах и других мате
риалах в условиях вращательного нагружения 
среды [4,28] (см. рис. 6, Ж). В модельных структу
рах хорошо видны овально-концентрические и 
спиральные сдвиги, спиралевидные траектории 
осей максимального растяжения, подчиненные 
вращению некоторого неоднородного включе
ния в центре. Вместе с тем известна группа экспе
риментов, моделирующих структуры “обратного 
вращения” в линейной системе простого сдвига, 
когда главным фактором антитетического пово
рота тел является не способ нагружения среды, а 
наличие гетерогенных более вязких включений в 
текучих пластичных материалах [56] (см. рис. 6,3). 
В качестве таких включений в системе карелид 
могут рассматриваться как отдельные блоки (За
падно-Карельский и др.), так и весь Карельский 
массив в обрамлении подвижных поясов.

В последнее время была предложена модель, в 
которой Карельский массив рассматривается в 
качестве гигантской кристаллической протрузии, 
связанной с тектоническим течением горных масс 
в северо-северо-западном направлении [22]. Бу
дучи дополненной представлениями о формиро
вании вихревой системы сдвигов в пределах дан
ной протрузии, эта модель иллюстрирует динами
ческую связь поступательного перемещения 
(однонаправленного ламинарного течения) Ка
рельского массива и появления турбулентной об
ласти, связанной с вращением крупных реологи
ческих неоднородностей в фундаменте карелид 
(см. рис. 6, И). Однако однонаправленное течение 
пород Карельского массива в северо-северо-за
падном направлении не является вполне доказан
ным, так как имеются признаки нагнетания гор
ных масс и к юго-юго-востоку в районе Сегозер- 
ской синклинали [15], и установить ведущее 
значение того или иного процесса в настоящее 
время невозможно. Весьма вероятен вариант те
чения горных масс в обоих направлениях, что 
обусловливает общее удлинение массива в ре
зультате его поперечного сплющивания. Но и в 
этом случае предложенная схема, отражающая 
чередования по простиранию ламинарных и тур
булентных потоков тектонического течения, со
храняет свой смысл (см. рис. 6, И).

Таким образом, можно обсуждать варианты 
“активного” (когда имеются признаки враща
тельного нагружения среды) и “пассивного” (ког
да вращение является вторичным) вращения 
структур Карельского массива.

Согласно последним моделям развития Ка
рельского массива в палеопротерозое он рассма
тривается как область экстремального эпиконти- 
нентального растяжения, сформировавшаяся над

восходящим и растекающимся на глубинах 150- 
300 км суперплюмом [35, 52]. Если связать на
блюдаемую структуру карелид с прямым воздей
ствием этого плюма, то следовало бы предпола
гать спирально-вихревое движение восходящего 
тепломассопотока. Такие формы течения плю- 
мов были рассмотрены в [11] и, как было пред
ставлено в гипотетичной модели для Бразильско
го щита, могут быть ответственны за формирова
ние вихревых структур типа “торнадо” в 
геологических структурах верхнекорового слоя 
[38, 39]. В приложении к Карельскому массиву 
вращательное воздействие плюма в рифтоген
ную стадию следовало бы принимать в опосредо
ванной форме -  через развитие вихревых центро
бежных потоков в нижнекоровом текучем слое. 
Охлаждение плюма могло привести к коллапсу, 
общему сжатию и центростремительному тече
нию нижних слоев, в том числе с появлением вих
ревой воронки “всасывания” в области плюма 
[4, 11]. Однако в чистом виде эта модель не объ
ясняет явления поперечного сплющивания струк
тур карелид и продольного течения горных масс, 
имеющих явную связь с коллизионными процес
сами в обрамляющих подвижных поясах.

Иной вариант предполагает пассивное враще
ние структурных неоднородностей карельского 
фундамента в единой системе обширного по
движного пояса. При этом структуры вращения 
являются реакцией гетерогенной среды на внеш
ние тектонические напряжения либо связаны с 
формированием сопряженных сегментов лами
нарного и турбулентного типов потоков тектони
ческого течения пород. Но и в этом случае мы 
имеем лишь часть условий, необходимых для об
щего развития внутриплитных тектонических 
процессов Карельского массива. Режим тектоно- 
магматической активизации, явления тектониче
ского расслоения нижних слоев коры явно отно
сятся к иной группе факторов.

Таким образом, ни одна из рассмотренных мо
делей сама по себе не объясняет кинематики и об
щей геодинамики Карельского массива. Их сов
местное рассмотрение, на первый взгляд, вызы
вает недоверие в согласованности действия 
вращательных сил и пассивного вращения за счет 
внешних нагрузок. Однако если обратиться к 
представлениям о нелинейной геодинамике, раз
виваемых Ю.М. Пущаровским [36,41], к теорети
ческим исследованиям в области кинематики хао
тичных систем [54], то связь этих явлений можно 
найти. Известный принцип “бабочки”, когда 
взмаха ее крыла бывает достаточно, чтобы изме
нить или упорядочить хаотичное движение мате
рии [54], можно применить и в данном случае. 
Один из вариантов: внешние факторы нагрузки 
(или неоднородное тектоническое течение) запу
скают в действие механизм вращения структур
ных неоднородностей Карельского массива. Это



вращение, в свою очередь, влияет на процессы ха
отичного и на ранних стадиях независимого тече
ния нижней коры, упорядочивая их динамику и 
порождая вихревые -  вращательные траектории 
перемещений. Последние передают этот порядок 
“торнадо” восходящему плюмовому потоку. Не
трудно заметить, что этот принцип перекликает
ся с идеями о пассивном рифтогенезе, когда про
цессы растяжения в верхней коре предопределя
ют развитие мантийного плюма [27]. Но этот 
вариант не единственный. Внутриплитный текто- 
генез характеризует развитие сложных и много
факторных систем, и механизмы самоупорядочи- 
вания могут включиться на самых разных уров
нях их организации.

Следует упомянуть еще возможность не стаци
онарного положения Карельского массива и при
легающих областей по отношению к системе кон
вективных ячеек в верхней мантии и астеносфере -  
литосфере в условиях двухъярусной конвекции, 
что на уровне гипотезы рассматривается в [22]. 
В данном случае причины развития вихревых 
структур могут быть еще более сложными, свя
занными с латеральной миграцией литосферной 
плиты над асимметрично построенными в плане и 
разрезе тепломассопотоками.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Предложенная модель кинематической эво

люции Карельского массива является сугубо 
предварительной. Для ее уточнения необходимо 
провести дополнительные структурно-кинемати
ческие исследования в области карелид и их об
рамления, а также перейти к построению трех
мерной модели с использованием геофизических 
материалов и привлечением математического и 
экспериментального моделирования.

Имеющиеся к настоящему времени материалы 
позволяют рассматривать эволюцию Карельского 
массива в палеопротерозое в рамках концепции 
внутриплитного тектогенеза. Он представляет со
бой многофакторную систему, развитие которой 
проходило по сценарию эволюционного ряда: 
континентальный рифтогенез -  область экстре
мального растяжения [27] в условиях трансгенсии -  
инверсия и тектоно-метаморфическая активиза
ция на фоне транспрессии. Одним из ведущих 
факторов структурообразования в пределах мас
сива было проявление эффекта вращения и фор
мирования системы сдвигов овально-концентри
ческой и спиральной систем, образующих круп
ную вихревую структуру, во многом подобную 
известным в литературе в области Бразильского 
щита и Северо-Западного Китая [28, 39,46].

В целом эволюция Карельского массива в па
леопротерозое предопределялась суммарным 
действием отчасти независимых факторов: про

явлением плюмовой тектоники, развитием про
цессов горизонтального течения в нижней коре, 
ротационными силами, воздействием внешних 
коллизионных процессов, неоднородным лами
нарным и турбулентным характером тектоничес
кого течения, появлением локальных сил, связан
ных с гетерогенным строением фундамента каре
лид и дискретным характером деформаций. 
Можно предположить, что взаимозависимое дей
ствие этих факторов было подчинено принципам 
нелинейной геодинамики, суть которых в данном 
случае сводится к самоорганизации независимых 
и хаотичных процессов течения масс в литосфере 
в упорядоченные системы.
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Analysis of the Paleoproterozoic Kinematics of the Karelian Massif
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A bstract— A kinematic model of the Paleoproterozoic evolution of the Karelian massif is proposed on the ba
sis of structural-kinematic analysis and geologic evidence. The Paleoproterozoic evolution of this granite- 
greenstone province followed the intraplate tectonic scenario: continental rifting— extreme crustal stretching 
in a transtensional setting— inversion and tectono-metamorphic activation in a transpressional setting. Struc
ture formation within the massif was guided largely by clockwise rotation and the inception of concentric ovate 
and spiral-shaped shear faults, which gave rise to a megastructural pattern closely similar a giant vortical struc
ture. The Paleoproterozoic evolution of the Karelian massif was predetermined by a combined effect of plume 
tectonics, horizontal movement in the lower crust, rotational forces, the impact of external collisional events, 
lateral tectonic flow, and local forces resulting from the heterogeneous composition of the basement beneath 
the Karelides. The interdependent impact of these factors was presumably guided by nonlinear geodynamics, 
expressed in this case as the self-organization of independent and chaotic lithospheric rock flows into ordered 
systems.
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Выполнены структурные исследования по трем опорным пересечениям и на ряде детально изучен
ных участков Главного Уральского разлома. Е го южноуральский фрагмент характеризуется: от
четливо выраженной западной вергентностью складчатых и разрывных элементов структуры, на 
глубине сочетающихся с крутопадающими разломами; ненарушенностью стратиграфической по
следовательности отлож ений, как в целом в структуре, так и в пределах крупных тектонических 
пластин и чешуй; общим пологим чешуйчато-складчатым строением системы офиолитовых плас
тин, образующих сопряженные синформу и антиформу. В истории развития ГУРа выделяются риф 
тогенная ( 6 - 0 2), субдукционная ( 0 3 -D 3) и коллизионная (Q -P )  стадии. Основной закономернос
тью  структурной эволю ции зоны ГУРа, установленной путем систематического анализа древних 
полей напряжений на всем его протяжении, является смена надвиговых деформаций сдвиговыми. 
Главный Уральский разлом  -  долгоживущий тектонический шов, сочетающий в своем строении 
глубинную крутопадающую зону разграничения кор различного типа с офиолитовой сутурой. Т а
кое сочетание возникло закономерно благодаря сближению пассивного края континента с субдук- 
ционной зоной и последующей обдукцией океанической коры.

ОБЗОР РАНЕЕ ПРОВЕДЕННЫХ 
ИССЛЕДОВАНИИ

Главный Уральский разлом (ГУР), представ
ляющий собой одну из крупнейших сутурных зон 
Земли, служит границей палеоконтинентального 
и палеоокеанического секторов Урала. Эта гра
ница между окраинно-континентальными оса
дочными и метаморфическими образованиями 
(на западе) и офиолитовыми и островодужными 
вулканогенными комплексами (на востоке) просле
живается от Байдарацкой губы до южного оконча
ния Мугоджар на расстояние около 2500 км, повсе
местно являясь тектонической ([40], рис. 1, А). Она 
выражена интенсивной региональной гравитацион
ной ступенью и линейно вытянутыми магнитны
ми аномалиями [2, 35, 36, 69], к западу от кото
рых, на основании анализа поля силы тяжести, 
располагается кора континентального, а к восто
ку -  океанического [69] или островодужного ти
пов [2]. Зона разлома трассируется телами гипер- 
базитов и габброидов, разрывными нарушениями 
и рассланцеванием.

Полярный и Приполярный Урал. В пределах 
этого региона западный контакт офиолитовых 
комплексов, простирающийся в северо-восточ
ном направлении, наклонен к юго-востоку под уг
лами 40-50° [40, стр. 77]. Зона разлома, как и в це
лом структура Полярного Урала, обладает по
кровным строением [46,53]. По данным последних 
исследований С.В. Руженцева [51], офиолитовые 
покровы (массивы Суумкеу, Рай-Из, Войкаро-Сы- 
ньинский) сложены в основании серпентинитовым 
меланжем, на котором залегают вулканогенно
осадочные и осадочные отложения силура-девона, 
выполняющие ядра синформ. Предполагается, 
что выведение офиолитовых аллохтонов на по
верхность осуществлялось в силуре, девоне и по
зднем палеозое [51, 53]. По данным А.В. Пейве, 
С.Н. Иванова, В.Н. Пучкова, А.С. Перфильева, 
офиолитовые массивы Войкарский и Рай-Из в 
структурном отношении представляют собой изо
клинальные антиклинали, запрокинутые в северо- 
западном направлении. Лежачие крылья этих ги
гантских складок срезаны надвигом [40,41].

Рис. 1. Положение Главного Уральского разлома (ГУРа) в основных структурах Урала (А) и схема строения южно
уральского отрезка ГУРа (Б).
А: I -  Предуральский краевой прогиб, II -  Центральное Уральское поднятие, III -  Тагильский прогиб, IV -  Магнито
горский прогиб, V -  Урало-Тобольское поднятие, VI -  Тюменско-Кустанайский прогиб.
Б: У -  серпентиниты и серпентинитовый меланж; 2 -  кремнисто-вулканогенный комплекс офиолитовой ассоциации 
(0 3 -S); 3 -  позднедевонско-раннекаменноугольные осадочные отложения (D3 -C!); 4 -  гранитоиды (PZ3); 5 -  линии раз
резов: К-К' -  карабашский, 1-Г -  поляковский, М-М' -  миндякский, П-П' -  аскаровский, С-С -  по сейсмопрофилю 115, 
Ш-ПГ -  ивановско-бурибайский; 6  -  участки детальных исследований: МА -  Малокаранско-Александровский, М -  Мин
дякский.



Северный Урал. Здесь строение Главного 
Уральского разлома существенно иное. На этом 
отрезке он имеет субмеридиональное простира
ние и представлен мощной зоной смятия (от 0.5 до 
3-4 км), сопровождаемой “... протрузиями ульт-

рабазитов Салатимского пояса и фрагментами 
серпентинитового меланжа” [43, стр. 25]. Сланце
ватость преобладающих в зоне смятия углеродис
тых сланцев ориентирована чаще всего субверти
кально [40, 43], а тела серпентинитов Салатим-



ского пояса, судя по геофизическим данным, 
падают на восток под углами около 50°, выполажи- 
ваясь с глубиной. Восточная граница зоны ГУРа на 
Северном Урале трассируется дунит-пироксенит- 
габбровыми массивами Платиноносного пояса. 
Ранее считалось, что этот пояс залегает в зоне 
ГУРа [4,12, 33, 39,71]. Позднее, на основании то
го, что Платиноносный пояс и контролирующий 
его разлом отстоят от контакта с метаморфичес
кими породами Центрально-Уральского подня
тия на расстояние 5-23 км, а слагающие его ду- 
нит-пироксенит-габбровые зональные массивы 
формировались позднее офиолитов (в силуре), 
стали считать Платиноносный пояс самостоя
тельной структурой [В.Н. Пучков, устное сооб
щение; 21]. Однако если понимать ГУР не только 
как зону надвига офиолитовых и более поздних 
комплексов на край континента, но и как зону со
членения коры континентального и островодуж- 
ного типов и учитывать, что некоторые массивы 
платиноносного комплекса, например, Таловский 
на Среднем Урале, явно лежат в зоне ГУРа, то 
можно считать Платиноносный пояс восточной 
границей ГУРа. Того же мнения придерживается 
А.А. Ефимов [11]. Условия залегания массивов 
Платиноносного пояса выяснены на основании 
геологических и геолого-сейсмических данных 
[4, 10, И, 21, 32]. Близвертикальное положение 
контактов дунитов, пироксенитов и оливиновых 
габбро в массивах Платиноносного пояса отмеча
лось А.А. Ефимовым [10] и показано для массивов: 
Денежкин камень, Косьвинский, Каменушинский, 
Качканарский, Качканарско-Гусевогорский, Вере- 
совоборский, Баранчинский, Омутнинский [21].

Средний Урал. Строение ГУРа детально изу
чено по серии сейсмических (МОВ), расчетных 
гравиметрических и буровых профилей [32,68], а 
также по данным Свердловского профиля ГСЗ 
[9]. На последнем ГУР выражен в виде четырех 
сближенных субвертикальных разломов, прони
кающих глубже границы “Мохо”. Эти нарушения 
отражены в региональном гравиметровом поле и 
локальных значениях силы тяжести, образуя над 
зоной ГУРа интенсивные максимумы, которым 
на поверхности отвечают метагаббро и габбро, а 
на глубине -  зона отсутствия “гранитного”, повы
шенные значения плотности “переходного” и уве
личение мощности “базальтового” (до 27-28 км) 
слоев коры. По данным буровых, расчетных гра
виметрических и сейсмических профилей МОВ 
[26, 32, 68] надежно установлено восточное паде
ние тектонического контакта метаморфических 
комплексов Центрально-Уральского поднятия с 
базальтоидными формациями, альпинотипными 
гипербазитами и габброидами Платиноносного 
пояса под углами 50-60° (Тараташский профиль) 
до 30-^Ю° (Асбестовский и Верхне-Уфалейский 
профили). Надвиг разбурен многочисленными 
скважинами на хромитовом месторождении горы

Верхний Уфалей. Конфигурация контактов габ- 
броидов платиноносного комплекса подобна ус
тановленной на североуральских профилях.

Южный Урал и Мугоджары. Здесь строение 
ГУРа сходно с полярноуральским. В южной части 
этого отрезка зона разлома особенно детально 
изучена по материалам бурения на хромитовых 
месторождениях Кемпирсайского гипербазито- 
вого массива и на сульфидном медно-кобальто
вом Ивановском месторождении в районе Байгу- 
скаровского массива, а также по данным геолого
съемочных, тематических работ и геофизических 
исследований по профилям: Верхнеуральскому 
МОВ, Темиртау-Куйбышев ГСЗ и “Урсейс-95". 
Везде установлено надвигание офиолитовых и 
островодужных комплексов на метаморфические 
породы зоны Урал-Тау по надвигам и взбросам, 
падающим на восток под углами около 40°. Кем- 
пирсайский и Хабарнинский дунит-гарцбургито- 
вые массивы Южного Урала представляют собой 
гигантские лежачие складки с сорванными лежа
чими крыльями [29, 40, 41], а Байгускаровский 
ультрабазитовый массив -  крупноглыбовый сер- 
пентинитовый меланж, западный контакт кото
рого погружается на восток под углами около 40° 
[3, 13, 24]. Офиолитовые комплексы Сакмарской 
зоны и массивов Крака являются аллохтонами, 
шарьированными с востока из зоны ГУРа [24,50]. 
При ранней интерпретации профиля ГСЗ Темир- 
тау-Куйбышев предполагалось субвертикальное 
положение глубинных разломов зоны ГУРа [70]. 
На более поздней модели изображен пологий 
контакт офиолитовых и островодужных ком
плексов с метаморфическими породами зоны 
Урал-Тау, имеющий восточное падение [64, 65]. 
На Верхнеуральском профиле МОВ также хоро
шо выражено восточное падение контакта мета
морфических толщ Центрально-Уральского под
нятия с зоной серпентинитов [32]. Сейсмический 
профиль мУрсейс-95м, отчетливо показавший ан- 
тиформное строение зоны Урал-Тау и бивергент- 
ную структуру Магнитогорского прогиба, еще 
раз дал представление о восточном падении кон
такта метаморфических образований с породами 
офиолитовой ассоциации [73, 74].

Таким образом, в строении зоны Главного 
Уральского разлома объективно установлены 
крутопадающие и пологопадающие элементы. 
На первые из них обращалось внимание в период 
господства фиксистской парадигмы [9, 35]. 
Со времени опубликования работы А.В. Пейве 
[38], большинством тектонистов Главный Ураль
ский разлом стал рассматриваться как зона сер- 
пентинитового меланжа. Офиолиты, выходящие 
на поверхность в зоне ГУРа, являются корнями 
краевых офиолитовых аллохтонов, обдуцирован- 
ных на край Еврамерийского континента [24, 25, 
40, 41, 46, 50]. Строго говоря, серпентинитовый



меланж представляет собой зону срыва и мелано- 
кратовое основание океанических и островодуж- 
ных комплексов, выведенных на поверхность в 
области ГУРа. Меланократовый фундамент про
слеживается к западу в виде краевых офиолито- 
вых аллохтонов, а к востоку в основании вулкано
генных комплексов. Структурно это показал 
Ю.В. Казанцев с соавторами [23], изобразив Маг
нитогорский синклинорий в виде гигантской син- 
формы, подстилаемой серпентинитовым мелан
жем. Понимание двойственной структуры и при
роды ГУРа высказывалось В.А. Романовым [49].

Специальных структурных исследований в зо
не ГУРа на Южном Урале до последнего времени 
не проводилось. На отдельных участках было вы
полнено картирование серпентинитового мелан
жа [6, 7], высказывались общие представления о 
проявлении поздних сдвиговых дислокаций в вос
точном крыле ГУРа [19, 20, 44]. Лишь в послед
ние годы проведены работы, позволившие наме
тить главные этапы деформаций в зоне разлома 
[17, 52, 62] и выяснить структуру офиолитовых 
пластин и зон меланжа [23, 57]. Их основные ре
зультаты сводятся к следующему: 1) офиолито- 
вые пластины в зоне ГУРа имеют синформное 
строение (Миасско-Миндякская синформа, [23]); 
2) в Кыштым-Миасском районе выделено 2 ком
плекса: аллохтонный (Магнитогорский) и параав- 
тохтонный (Тагильский, [57]); 3) в северном окон
чании Магнитогорской зоны установлены 4 кру
топадающие пластины, ограниченные сдвигами 
(с запада на восток: Нуралинская и Аушкульская, 
залегающие в зоне ГУРа, Поляковская и Ирен- 
дыкская); состав меланжа в пластинах законо
мерно меняется с запада на восток от лерцолито- 
вого к полимиктовому и мономиктовому гарц- 
бургитовому; 4) на основании изучения складок в 
меланже выделены четыре фазы деформаций: -  
предположительного растяжения, F2 -  деформа
ций сжатия, F3 -  шарьирования (D3 fm-Cj t), F4 -  
сдвиговых дислокаций (Р{ ?) [52].

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ АВТОРОВ
На Южном Урале зона ГУРа плавной дугой 

протягивается с севера на юг от широты Челя
бинска до широты Орска на 480 км. В Башкир
ском Зауралье ширина выходов офиолитовых 
комплексов, трассирующих зону разлома, в сред
нем составляет 10 км. Западной границей зоны 
ГУРа служит тектонический контакт офиолито
вых комплексов с метаморфическими породами 
Центрально-Уральского поднятия. Восточная гра
ница также тектоническая, но менее отчетливая.

Строение зоны ГУРа изучалось нами в трех 
широтных пересечениях, вдоль которых в зоне 
разлома детально картировались полосы шири
ной до 5 км, а также прилегающие с востока рай
оны Башкирского Зауралья (профили 1-Г, П-1Г и

Ш-ПГ); в районе Карабаша, на Малокаранско- 
Александровской площади, на Миндякском мес
торождении, в районе Байгускаровского гиперба- 
зитового массива (рис. 1, Б).

Район Карабаша. В его пределах зона ГУРа 
нами изучалась совместно с немецкими геолога
ми из Аахена М. Майером и А. Кистерсом на зо
лоторудном месторождении Золотая гора [75].

В Кыштым-Карабашском районе океаничес
кие и островодужные комплексы сильно сжаты и 
ограничены У фал ейским (с запада) и Кыиггым- 
ским (с востока) надвигами. Здесь зеленокамен
ная полоса сужается до 7-8 км, обрамляясь мета
морфическими образованиями зоны Урал-Тау и 
Ильменогорского комплекса. Строение западной 
части зеленокаменной полосы хорошо изучено 
[48,72]. Собственно зона ГУРа заполнена ультра- 
основыми породами Таловского массива, отнесен
ного В.Д. Яковенко с соавторами к платиноносно
му комплексу (рис. 2, А). Восточнее, в Соймонов
ской долине, выходят осадочно-вулканогенные 
толщи силура-девона, подстилаемые серпентини
тами. Эти толщи сильно деформированы и обра
зуют серию чешуй, разделенных взбросами вос
точного падения. В чешуях породы поляковской 
свиты (S!?-S2) последовательно сменяются отло
жениями ирендыкской (Dt_2), карамалыташской 
(D2 е), улутауской (D2 zv) и колтубанской (D3 f) 
свит. В восточной части зеленокаменной полосы 
проявлена интенсивная складчатость. Здесь силу
рийские толщи также подстилаются серпентини
тами и перекрыты девонскими отложениями. В 
целом, вулканогенно-осадочные формации и под
стилающие их серпентиниты образуют две син- 
формы [57]. Их внутренняя структура сложная 
(рис. 2). Разделяющие синформы серпентиниты 
образуют веерообразную структуру, формирова
ние которой протекало в четыре стадии. Здесь и 
далее поля палеонапряжений реконструированы 
с помощью статистического [34] и кинематичес
кого [8] методов. Для деформаций простого сдви
га в качестве динамических индикаторов исполь
зовались также сколы Риделя. Цифрами над сим
волами ( а ! , с 1 и т.д.) обозначены стадии 
деформаций. В I стадию в условиях широтного 
сжатия образовался серпентинитовый диапир, ог
раниченный надвигом (с запада) и взбросом 
(с востока), имеющими встречное падение. В ядре 
диапира сформировалась серия крутых взбросов, 
представленных в современной структуре серпен
тинитовым меланжем с фрагментами осадочных 
и вулканогенных пород и интенсивно смятыми, 
рассланцованными серпентинитами. Во II стадию 
взбросы трансформировались в правосторонние 
сдвиги, состоящие из эшелонированных разры
вов, образующих дуплексы растяжения и сжатия. 
Дискретность структурообразования на I и II ста
диях подчеркивается резким различием в степени
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Рис. 2. Геологический разрез через Карабашский район и месторождение Золотая гора (А). Составил И.Б. Серавкин 
с использованием материалов Карабашской золоторудной партии (1933 г.), А.Д. Ракчеева [1977], В.Д. Яковенко (1970 г.), 
В.Д. Яковенко, Е.А. Белгородского [1985], С.Г. Самыгина и др. [1998], А.М. Косарева, С.Е. Знаменского. Сохранены 
индексы и датировки свит, приведенные на карте В.Д. Яковенко (1970 г.). Разломы: УФ -  Уфалейский, КШ -  Кыш- 
тымский. На врезке (Б) показаны диаграммы плотностей полюсов диопсидовых (а) и хлоритовых (б) прожилков и век
торов смещения висячих крыльев послерудных зеркал скольжения (в). Составил С.Е. Знаменский. Сетка Вульфа, верх
няя полусфера: а -  67 замеров, изолинии соответствуют 1-2-4-6%; 6 -4 0  замеров, изолинии соответствуют 1-2-4%
1 -  метаморфические породы Центрально-Уральского поднятия и Ильменогорского комплекса; 2 -  базальты, 3 -  ба
зальты с прослоями зеленых сланцев; 4 -  базальтовые порфириты; 5 -  базальтовые и андезибазальтовые пироксен- 
плагиоклазовые порфириты (а) и их туфы (б); 6  -  плагиоклазовые андезибазальтовые порфириты; 7 -  подушечные 
базальты, спилиты и вариолиты; 8 -  кислые эффузивы; 9 -  переслаивающиеся базальты и кислые эффузивы; 10 -  
кремнистые породы; 11 -  яшмы, яшмоиды; 12 -  туфы, тефроиды; 13 -  терригенные и терригенно-тефроидные поро
ды; 14 -  вулканогенный флиш, 15 -  граувакковые песчаники; 16 -  известняки; 17 -  серпентиниты; 18 -  пироксениты; 
19-  габбро (а) и габбро-диориты (б) офиолитовой ассоциации; 20 -  габбро (а) и диориты (б) интрузивные; 21 -  гранит- 
порфиры, граносиенит-порфиры; 22 -  зеленые и углистые сланцы; 23 -  зоны рассланцевания, смятия; 24 -  зоны сер- 
пентинитового меланжа; 25 -  разломы и направления перемещения по ним; 26 -  геологические границы (а), предпо
лагаемые границы и маркирующие горизонты (б); 27 -  золотоносные родингитовые жилы, 28 -  проекции скважин,
29 -  оси главных нормальных напряжений (Oi -  максимального растяжения, < ? 2  -  средняя, G3  -  максимального сжатия),
30 -  векторы смещений висячих крыльев разломов. L -  сдвиги, параллельные главному разлому, R -  сколы Риделя,
R' -  сопряженные сколы Риделя, Р -  вторичные синтетические сдвиги, Т -  трещины отрыва и сбросы.
Индексы комплексов: sm -  саймоновский, t -  таловский, kg -  красножильский; свит: uf -  уфалейская, krk -  кайраклин- 
ская, zk -  зигазино-комаровская, jm -  юмагузинская, krm -  карамалинская, pol -  поляковская, Ь-Ьг -  баймак-бурибаев- 
ская, ir -  ирендыкская, кг -  карамалыташская, ul -  улутауская, klb -  колтубанская, zl -  зилаирская; толщ и горизонтов: 
tr -  туратская, jar -  ярлыкаповский, mk -  мукасовский

деформированности вмещающих серпентинитов 
и родингитовых тел. Последние обладают контак
тами магматического типа [75]. III стадия характе
ризуется образованием родингитовых прожилков 
2-ой генерации в условиях правых сдвиговых сме
щений с небольшой взбросовой компонентой (см. 
диаграммы “а” и “б” на рис. 2, Б). В IV стадию 
сформировались мелкие сколы, незначительно 
сместившие родингитовые жилы (до 1.5 м), при 
сохранении поля напряжения III стадии (см. диа
грамму “в” на рис. 2, Б).

При всей сложности структуры Кыштым-Ка- 
рабашского района, представляются очевидными 
следующие черты его строения: 1) отчетливое

восточное падение тектонического контакта гипер- 
базитов таловского комплекса с метаморфитами 
Центрально-Уральского поднятия; 2) неглубокое 
залегание меланократового основания океаничес
ких и островодужных комплексов (1.0- 1.5 км); 
3) присутствие в центральной части зоны серпен- 
тинитового диапира, представляющего собой вы
жатое к поверхности меланократовое основание 
осадочно-вулканогенных комплексов Магнито
горского мегасинклинория.

В северном сегменте ГУРа, от широты Миасса 
до широты Миндякского месторождения, офио- 
литовая пластина в зоне разлома имеет общее 
синформное строение [23]. Она распадается на



Миасско-Шариповскую и Аратаускую синформы 
и Миндякскую структуру сложного строения.

Строение ГУ Ра на отрезке от широты Учалин
ского месторождения до Миндякского рудного 
поля осложнено ответвлением Узункырской 
структуры.

Профиль 1-Г (поляковский). Он пересекает 
зону ГУРа на широте деревень Вознесенка и По- 
ляковка и состоит из четырех фрагментов (рис. 1 
и 3). Кристаллические сланцы Урал-Тауской зо
ны сравнительно полого падают к северо-востоку 
и юго-западу под углами 30-40°. В районе выпол
ненного нами пересечения (фрагмент А-Б) они 
залегают моноклинально, в целом же, как отме
чалось И.С. Анисимовым (1983 г.), метаморфиче
ские породы смяты в складки, оси которых ори
ентированы в субширотном направлении, почти 
перпендикулярно простиранию У ралтауского 
разлома. Последний выражен зоной интенсивно
го рассланцевания и смятия, как в сланцах, так и в 
залегающих в лежачем боку полосчатых габбро 
(рис. 3).

Видимая мощность зоны ГУРа по профилю со
ставляет 11-12 км, ограничиваясь с северо-запада 
Уралтауским, а с юго-востока Малокумачинским 
взбросами (рис. 3). Между этими нарушениями за
легает серия круто падающих к юго-востоку тек
тонических пластин, среди пород которых выде
ляются две ассоциации: 1) офиолитовая (O-S), 
представленная ультрамафитами, габброидами и 
эффузивными базальтами; 2) осадочно-вулкано- 
генная (D), сложенная известняками, терригенно- 
тефроидными породами и порфиритами ирен- 
дыкского типа. Контакты между ними во всех 
случаях тектонические. Вместе с тем в разрезе 
В-Г намечаются более мощные пакеты тектони
ческих пластин, сложенные (от подошвы к кров
ле): габброидами офиолитового типа, серпенти- 
нитовым меланжем, известняками (D^, пироксе- 
нитами (Оэ) и порфиритами (C^-Si kg). Эти 
пакеты имеют синформную и антиформную вну
треннюю структуру. Наиболее хорошо выраже
ны крупные пакеты пластин, разделенные Яльчи- 
гуловским и Аушкульским крутыми взбросами 
(рис. 3). Серпентинитовый меланж присутствует 
в виде узких крутопадающих зон мощностью 50- 
60 м. Лишь в юго-восточной части профиля А -Б 
С.Е. Знаменским закартирована более обширная 
по площади область серпентинитового меланжа, 
образующего синформу с размахом крыльев око
ло 1 км, которая представляет собой центрикли- 
нальное замыкание Аратауской синформы.

Анализ трещиноватости, выполненный С.Е. Зна
менским, позволил выяснить основные поля пале
онапряжений в зоне ГУРа и его западного обрам
ления, возникавшие при близгоризонтальном 
стрессе (наклон к горизонту до 16°), ориентиро
ванном с юго-востока на северо-запад. Более по

зднее надвигание происходило при сжатии, ось 
которого была направлена с юго-запада на севе
ро-восток (см. диаграммы “а” и “б” на рис. 3).

В районе озера Карагайкуль строение зоны 
ГУРа отличается следующими особенностями: 
1) хорошо выраженной складчатой структурой, 
представленной серией синформ и антиформ, за
легающих на серпентинитовом “ложе”; 2) прояв
лением взбросов и надвигов восточного и запад
ного падений; 3) наличием пологого ретронадви
га (20° на юго-запад).

Поляковская антиформа завершает с востока 
зону ГУРа. Она сложена диабазами с многочис
ленными прослоями темно-серых кремнистых 
сланцев, количество которых заметно увеличива
ются вверх по разрезу. По кремнистым прослоям 
отчетливо “читаются” многочисленные складки. 
В юго-западной части антиформы выделяются 
разрывные нарушения субширотного простира
ния и разлом северо-западного направления. В 
блоке, ограниченном субширотными разрывны
ми нарушениями, оси мелких складок имеют ту 
же близширотную ориентировку. Севернее оси 
складок простираются на северо-восток. Отчет
ливо прослеживается юго-восточная вергент- 
ность складчатости (см. фрагмент разреза Д-Е на 
рис. 3). В ядрах большинства мелких антиклина
лей выходят серпентиниты. Это позволяет счи
тать, что структура сорвана со своего основания и 
является антиформой. Складки сформированы в 
условиях стресса, ориентированного по азимуту 
СЗ 288°. Более поздними по отношению к склад
кам являются две системы надвигов (аз. пд. СВ 
70° Z 21° и аз. пд. ЮЗ 201° Z 10°). По ним рекон
струировано поле напряжений надвигового типа с 
осью сжатия <т3, ориентированной полого на севе
ро-восток (см. диаграмму “в” на рис. 3).

Ядро Поляковской антиформы и ее юго-вос
точное крыло изображены на фрагменте Ж-3 
рис. 3. Антиформа построена по типу антиклино- 
риев с обратной вергентностью: оси мелких скла
док запрокинуты к ее центру. Юго-восточным огра
ничением Поляковской антиформы и зоны ГУРа 
служит Краснохтинский разлом, по которому по
роды ордовика-силура граничат с девонскими от
ложениями.

В районе профиля 1-Г структура ГУРа опреде
ляется серией крутопадающих пластин, ослож
ненных мелкими складками. Профиль проходит в 
области сочленения Миасско-Шариповской и 
Аратауской синформ на участке воздымания их 
шарниров, чем определяется крутое монокли
нальное падение тектонических пластин к восто
ку, представляющих корневую часть аллохтон
ных масс, выполняющих синформы. Севернее 
профиля, в районе оз. Карагайкуль, структура 
выполаживается и погружается к северо-востоку, 
а южнее профиля -  к юго-западу.
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Рис. 3. Геологический разрез 1-Г (поляковский), фрагменты А-Б, В-Г, Д-Е и Ж -3. Составили И.Б. Серавкин, С.Е. Знаменский, А.М. Косарев. Буквами обозна
чены разломы: У -  Уралтауский, Я -  Яльчигуловский, А -  Аушкульский, М -  Малокумачинский, К -  Краснохтинский. Диаграммы трещиноватости (сетка Вуль
фа, верхняя полусфера): а -  в метаморфических сланцах -  R2  zk (количество замеров 70; изолинии соответствуют 1—2-3-5-7—9-11-13%), б -  в габбро офиолито- 
вой ассоциации (количество замеров 157, изолинии соответствуют 1-2—3—5-7-9%), в -  в базальтах О2  pol (количество замеров 106; изолинии соответствуют 
1—2—3—5—7—9— 11 %). Условные обозначения см. на рис. 2
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Рис. 4. Структурная схема Малокаранско-Александровской площади (А) и диаграммы ориентировки разрывов место
рождения Малый Каран (Б; сетка Вульфа, верхняя полусфера). Составил С.Е. Знаменский с использованием данных 
И.С. Анисимова и Н.И. Бородаевского
1 -  четвертичные отложения; 2 -  граносиенит-порфиры, 3 -  ранние взбросы и надвиги ЮВ падения I стадии (I -  Яль- 
чигулово-Вознесенский, II -  Аушкульский, III -  Малокумачинский); 4 -  магмоконтролирующие зоны и разломы II ста
дии (IV -  Таракановско-Малокаранская и V -  Малокаранско-Сиратурская сдвиговые зоны, VI -  Таракановский и VII -  
Александровский разломы); 5 -  сдвиги и косые разрывы III стадии (VIII -  Абсалямовский, IX -  Малокаранский, X -  
Северо-Александровский); 6 -  золоторудные месторождения и рудопроявления (1 -  Малый Каран, 2 -  Густелевское, 
3 -  Борисовское, 4 -  Андреевское, 5 -  Александровское, 6  -  Кривая жила, 7 -  Россыпнинское, 8  -  Утробинское, 9 -  
Таракановское, 10 -  Большой Каран, И -  Промежуточная зона); 7 -  контуры Малокаранско-Александровской пло
щади; 8 -  полюсы разрывов: а -  левосдвиговых, б -  правосдвиговых, в -  сбросовых, г -  неопределенного кинематиче
ского типа; 9 -  плоскость разлома “Центральной” жилы; 10 -  векторы смещений висячих крыльев разломов; 11 -  оси 
главных нормальных напряжений (a t -  максимального растяжения, < *2 -  средняя, о 3  -  максимального сжатия); 12 -  
секторы возможной ориентировки Oj, a 3.
а-в -  диаграммы трещин III стадии: а -  полюсов разрывов, вмещающих альбититы; б, в -  плотностей полюсов про
жилков: б -  альбит-кварцевых (97 замеров), в -  пиритовых (90 замеров), большими кружками показаны полюсы раз
ломов, вмещающих главные жилы: 1 -  “Центральную”, 2 -  “Гоголевскую”; г -  диаграмма послерудных разрывов IV ста
дии ( 1 0 0  замеров)



Малокаранско-Ллександровская площадь. Она
расположена в зоне ГУРа к югу от фрагмента В-Г 
профиля 1-Г и представляет собой тектоничес
кую пластину, ограниченную с северо-запада 
Аушкульским, а с юго-востока Малокумачин-

ским взбросами (рис. 1, Б и 4). В ее пределах 
С.Е. Знаменским выявлено четыре разновозраст
ные стадии формирования структуры. На I стадии 
происходили взбросовые перемещения по про
дольным разломам значительной амплитуды в ус-



Рис. 5. Геолого-структурная схема и разрез Миндякского рудного поля. Составил С.Е. Знаменский по данным И.Г. Ду- 
бенко, К.А. Швалева, В.Ф. Созинова и Е.А. Денисовой
1 -8 -  тектонические пластины, сложенные: 1 -  вулканитами ( D ^  ir), 2  -  карбонатными олистостромами (Cj t-v), 3 -  
меланжированными ультрабазитами и габбро, 4 -  полимиктовыми олистостромами с олистолитами ордовикских ди
абазов, 5 -  терригенно-карбонатными породами (Cĵ  v), 6 -  карбонатными олистостромами (Ct v), 7 -  вулканогенно
осадочными и кремнистыми породами (D3  kl?), 8 -  известняками (Ct v-s); 9 -  раннекаменноугольные (?) диориты (а) и 
габбро (б); 10-  Миндякский ультрабазитовый массив: а -  гарцбургит-лерцолитовая серия, б -  дунит-пироксенитовый 
комплекс, в -  габбро; 11 -  границы тектонических пластин и толщ; 12-14 -  разрывные нарушения второй стадии: 12 -  
взбросы юго-восточного падения, 13 -  зоны серпентинитового меланжа, 14 -  сдвиги; 15 -  границы зон сдвигов субме
ридионального (а) и близширотного (б) простирания третьей стадии; 1 6 -  сдвиги и косые разрывы пятой стадии; 17- 
проекции рудных тел на дневную поверхность; 18- скважины; 19- контуры карьера Благодатный; 20 -  линия разреза. 
Арабскими цифрами в кружках обозначены взбросы и надвиги: 1 -  Главный, 2 -  Западный, 3 -  Восточный, 4 -  Запад- 
но-Ирендыкский

ловиях латерального северо-западного стресса в по
ле напряжений надвигового типа. Во П стадию была 
сформирована система магматических дуплексов 
растяжения, возникшая в условиях левосдвиговых 
дислокаций по пересекающимся разломам север-се- 
веро-восточного (Т аракановско-Малокаранская
зона) и север-северо-западного (Малокаранско-Си- 
ратурская зона) простираний, при латеральном 
сжатии (310°) и в поле напряжений сдвигового ти
па. Субширотные разрывы на этой стадии играли 
роль магмоблокирующих структур (рис. 4). Раз
рывные деформации III стадии происходили в 
пульсирующем режиме субширотного сжатия 
(диаграммы “a-в ” на рис. 4). Мелкие послерудные 
перемещения IV стадии по зеркалам скольжения 
фиксируют условия северо-восточного сжатия 
(диаграмма “г” на рис. 4).

Миндякский отрезок зоны ГУРа. Он обладает 
сложной структурой, которая детально изучена 
авторами с использованием материалов Н.И. Бо- 
родаевского и др. (1965 г.), И.Г. Дубенко и др. 
(1975 г.), В.Ф. Созинова и др. (1983 г.), на рудном 
поле Миндякского золото-сульфидного место
рождения. Оно сложено пакетом тектонических 
пластин, смятым в складки, наиболее крупные из 
которых образуют сопряженные синформу и ан
тиформу (рис. 5). В пределах последней развито 
несколько систем разломов (рис. 6). Анализ их со
отношений между собой и со складками позволя
ет выделить 6 стадий формирования структуры: 
I -  образование чешуйчатых надвигов; II -  обра
зование антиформы, сопряженных с ней продоль
ных и блокирующих диагональных разломов, 
происходившее в условиях стресса, ориентиро
ванного по азимуту 300°; III -  формирование суб
меридиональных (аз. пр. ССЗ 340-0°) и близши- 
ротных (аз. пр. ВСВ 70-85°) разрывных наруше
ний при латеральном сжатии (аз. 310-320°); IV -  
реактивация ранее сформированных разломов в 
условиях латерального растяжения; V -  образо
вание левых северо-западных (аз. пр. 290-330°) и 
правых северо-восточных (аз. пр. 30-60°) сдвигов, 
а также субширотных сбросов, повторная реакти
вация продольных взбросов; VI -  формирование 
мелких взбросов, взбросо-сдвигов и надвигов се

веро-западного и северо-восточного простира
ний, секущих рудные тела (рис. 6).

Резюмируя данные о строении миндякского 
отрезка ГУРа, хочется подчеркнуть: 1) крутое за
легание тектонических пластин при устойчивой 
западной вергентности складчатых и разрывных 
элементов; 2) общую асимметрию, выраженную 
в развитии на контакте с зоной Урал-Тау Миндяк
ского ультрабазитового массива лерцолитового 
типа и в различиях состава офиолитовой пласти
ны на крыльях антиформы.

Геологический разрез по профилю Н-1Г (аска- 
ровскому). Профиль почти совпадает с положе
нием сейсмопрофиля “Урсейс-95” (рис. 7, А). 
Здесь зона ГУРа имеет северо-восточное прости
рание (аз. пр. 15°), ее мощность составляет 9.5- 
10 км. Западную часть зоны слагают меланжиро- 
ванные, сильно динамометаморфизованные ба
зальты, вулканогенно-осадочные и кремнистые 
породы (О ?), а также серпентиниты, образую
щие полосу шириной около 4 км. Разломы и слан
цеватость в породах имеют юго-восточное паде
ние (40-80°). На восточном фланге зоны ГУРа 
расположена синформа, выполненная терриген- 
но-кремнистыми отложениями зилаирской свиты 
(D3 fm-Ci tj) и известняками (С{). Массовые заме
ры оперяющих трещин в габбро, локализованных 
на контакте серпентинитов и осадочных пород и 
статистическая обработка трещиноватости [34] 
позволили выделить три генерации трещин, по 
которым восстановлены разновозрастные поля 
напряжений, характерные для зон надвигов и 
взбросов (1), левых сдвигов (2) и правых сдвигов 
(3) [5]. Внутри синформы развита серия разрывов 
юго-восточного падения. По элементам залега
ния слоистости на западном крыле структуры ре
конструированы складки более высокого поряд
ка. Они имеют субмеридиональное простирание и 
восточную вергентность, осложняя синформу по 
типу нормальных синклинориев. Восточное кры
ло синформы срезано Западно-Ирендыкским 
разломом (аз. пр. 10-15°), состоящим из четырех 
крупных сместителей, сопровождающихся мощ
ными (до 60 м) зонами милонитизации, рассланце-
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вания и мелких складок волочения. Общая шири
на тектонической зоны составляет 2.5 км. В ней 
закартированы тектонические пластины нижне
девонских известняков, вулканогенно-осадоч

ных пород, протрузии серпентинитов и тела габ- 
броидов.

Крайний западный сместитель имеет верти
кальное или крутое северо-западное падение. Три



Рис. 6. Схема разрывных нарушений Благодатного карьера. Составил С.Е. Знаменский с использованием данных 
Ю.И. Новожилова (1965 г.)
а-д -  диаграммы плотностей полюсов (сетка Вульфа, верхняя полусфера): а -  рудных прожилков пятой стадии (94 за
мера), б -  карбонат-кварцевых прожилков в лиственитах четвертой стадии ( 1 1 2  замеров), в -  трещин пятой и шестой 
стадий (104 замера), г -  слоистости (101 замер), д -  векторов смещения висячих крыльев разрывов.
1 -  разломы (л), и они же (б) с сульфидной минерализацией (стрелками показаны направления смещений крыльев раз
ломов на пятой рудной стадии); 2 -  элементы залегания разломов; 3 -  контуры Благодатного карьера; 4-8 -  на диа
граммах выходы на верхнюю полусферу: 4 -  шарниров складок, 5 -  реконструированных осей складчатости (В -  вто
рой стадии, В' -  пятой стадии), 6 -  осей главных нормальных напряжений различных стадий (Oj -  максимального рас
тяжения, 0 2  -  средняя, О3  -  максимального сжатия), 7 -  плоскостей симметрии складчатости второй (а) и пятой (б) 
стадий, 8 -  векторов смещения висячих крыльев разломов (а -  неопределенного, б -  определенного знака)

вторичных разрыва, расположенных на восточ
ном фланге Западно-Ирендыкского разлома, кру
то наклонены на юго-восток под углами 60-80°. 
Они представляют раннюю группу взбросов с 
суммарной вертикальной амплитудой смещения 
5 км, а сместитель с северо-западным падением -  
поздний левый взбросо-сдвиг.

К востоку от Западно-Ирендыкского разлома 
островодужные комплексы (Dj_2) и перекрываю
щие их кремнисто-терригенные отложения (D2_3) 
слагают обширную асимметричную синклиналь, 
предположительно подстилаемую офиолитами, 
которые поднимаются на поверхность в Юлда- 
шевской антиформе (рис. 7, А). На то, что посте
лью девонских формаций являются офиолиты, 
указывают структурные данные по профилю П-1Г 
и то, что Юлдашевская (Узункырская) структура 
севернее, на широте города Учалы, причленяется 
к зоне ГУРа.

От широты Тубинска до широты поселка Бу- 
рибай восточным ограничением зоны ГУРа слу
жит Бурибайский разлом. На протяжении этого 
отрезка офиолитовые комплексы зоны ГУРа и 
расположенные восточнее островодужные фор
мации перекрыты отложениями зилаирской сви
ты, местами с мукасовским горизонтом кремней в 
основании. Бурибайский разлом установлен по 
гравиметрическим и магнитометрическим дан
ным, разрывным нарушениям, смещающим зила- 
ирские отложения, телам раннекаменноугольных 
габброидов. В пределах Бурибайского рудного 
района зона ГУРа расширяется до 17 км и сложе
на ультрамафитами Байгускаровского массива и 
фрагментами нижнесилурийского кремнисто
вулканогенного комплекса, отчасти перекрытых 
верхнедевонскими отложениями Присакмарской 
синклинальной зоны.

Геологический разрез по профилю Ш-ПГ (ива
новскому рибайский). Он пересекает зону ГУРа 
на широте деревни Ивановка и пос. Бурибай. Раз
рез детально изучен по данным бурения [3,13,45], 
в процессе геолого-съемочных работ (Биков, За
харов и др., 1973 г.) и по наблюдениям авторов 
(рис. 7, Б). Западную часть ГУРа, мощностью до 
16 км, занимает Байгускаровский массив серпен- 
тинизированных гипербазитов, представленный 
крупноглыбовым меланжем [25]. Блоки базаль

тов, олистостромовых, терригенных и кремнис
тых отложений, размером в сотни метров (иногда 
свыше 1 км в поперечнике), заключены среди 
апогарцбургитовых серпентинитов. В централь
ной и восточной частях меланж перекрыт [25] 
флишоидными отложениями зилаирской свиты 
(D3- Q  tx) с мукасовским кремнистым горизонтом 
в основании (D3 mk), выполняющими Присакмар- 
скую синклиналь, которая на широте данного пе
ресечения разделена Переволочанской антифор
мой (рис. 7, Б). В блоках серпентинитового ме
ланжа присутствуют породы разновозрастных 
осадочно-вулканогенных комплексов: 1) ордо
викского кремнисто-базальтового [1]; 2) раннеси
лурийского (Si 1п2_3), содержащего диабазы, спили- 
ты, вариолиты, кислые эффузивы, прослои крем
нисто-глинистых сланцев; 3) венлокского (S2 w), 
сложенного углисто-глинистыми сланцами; 4) вен- 
лок-лудловского (S2 w-ldj), представленного крем
нисто-глинистыми сланцами, алевролитами, поли- 
миктовыми песчаниками, конгломератами; 5) луд- 
ловского (S2 ld^, содержащего кремнистые и 
кремнисто-глинистые сланцы, базальты, андези- 
базальты и андезиты [13, 15,63]. Особый интерес 
представляет обломочная толща (S{ w-ld2), в со
ставе которой содержатся гальки диабазов, спи- 
литов, вариолитов и кремней лландоверийского и 
венлокского комплексов, габбро и серпентини
тов Байгускаровского массива, гидротермально 
измененных рудовмещающих пород с сульфид
ной минерализацией Ивановского месторожде
ния [13, 16]. В этой толще широко распростране
ны серпентинитовые песчаники, гравелиты и 
конгломераты, обладающие градационной слоис
тостью. Эта толща, по мнению геологов ГИНа 
(А.Л. Книппер, А.С. Перфильев, устное сообще
ние) и нашим наблюдениям, представляет типич
ную олистострому. Е.В. Чибриковой в ее матрик
се были определены микрофоссилии раннего- 
среднего девона.

Западный контакт зоны ГУРа, проходящий по 
Приуралтаускому разлому, образован сближен
ными разрывными нарушениями, по которым 
серпентиниты надвинуты на кристаллические 
сланцы (рис. 7, Б). В рассматриваемом районе 
контакт погружается к востоку под углами от 30° 
до 40°. В обнажениях по реке Дергамыш вблизи
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Рис. 7. Геологические разрезы: A -  по профилю Н-1Г (аскаровскому; составили С.Е. Знаменский, А.М. Косарев); Б -  по профилю Ш-НГ (ивановско-бурибайско- 
му; составил А.М. Косарев). Буквами на разрезах обозначены разломы: ПУ -  Приуралтауский, П -  Переволочанский, Б -  Бурибайский, ЗИ -  Западно-Ирен- 
дыкский, Ю -  Юлдашевский.
Условные обозначения см. на рис. 2.
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Рис. 8 . Геологический разрез по левому борту долины реки Дергамыш на окраине деревни Байгускарово (А) и его 
фрагменты (Б, В). Составил И.Б. Серавкин
1,2 -  базальты тектонизированные в разной степени:' 1 -  слабо, 2  -  интенсивно; 3 -  тектонит по лавам и гиалокласти- 
там; 4-5 -  меланж: 4 -  мономиктовый с обломками базальтов, 5 -  полимиктовый, с обломками базальтов, кислых вул
канитов и кремней; 6 -  будины диабазов в глинистых сланцах; 7 -  серпентиниты брекчированные и рассланцованные; 
8 -  тектонические брекчии; 9-10 -  кремни: 9 -  темно-серые, брекчированные и перемятые, 10 -  светло-серые слоис
тые; 11 -  зоны смятия и рассланцевания; 12 -  разрывные нарушения: а -  установленные, б -  предполагаемые

контакта мусковит-хлорит-кварцевые сланцы и 
эклогиты максютовского комплекса смяты в 
складки, запрокинутые на запад.

Контакт метаморфических сланцев хребта 
Урал-Тау и серпентинитов зоны ГУРа изучен так
же С.Е. Знаменским в северном борту ручья 
Яман-Каса, приблизительно в 3 км западнее де
ревни Байгускарово. Серпентиниты надвинуты в 
юго-западном направлении по пологому надвигу 
на уралтауские породы. Поверхность сместителя 
субпараллельна метаморфической полосчатости. 
Видимая амплитуда смещения по надвигу здесь 
составляет более 200 м. Метаморфические слан
цы и покров серпентинитов смяты в подобные 
складки, имеющие юго-западную вергентность.

Формирование ГУРа на данном участке проис
ходит в стадии: 1) шарьирования; 2) образования 
антиформных и синформных структур и сопря
женных с ними взбросов и надвигов северо-запад
ного простирания; 3) косых левых взбросо-сдвиго
вых смещений по ранее сформированным разры
вам и формирования диагональных сдвигов северо- 
восточного и северо-западного простираний.

Строение контакта серпентинитов с метамор
фическими сланцами зоны Урал-Тау наблюда

лось И.Б. Серавкиным в окрестностях деревни 
Абубакирово (см. рис. 1). По ориентировке эле
ментов приразломных деформаций устанавлива
ется надвигание серпентинитов на метаморфиче
ские сланцы с образованием складок волочения в 
автохтоне, параллельных контакту, при субши
ротной ориентировке сжатия. Последующие ле
восдвиговые перемещения и коробление аллох
тонных серпентинитов протекали при северо-за
падном направлении оси сжатия.

К востоку от контакта наблюдается серпенти- 
нитовый меланж, в блоках которого содержатся 
полосчатые габбро, базальты, глинистые и крем
нистые сланцы и кислые эффузивы раннесилу
рийского комплекса. В них прослеживаются 
структурные элементы северо-восточного про
стирания. На меланже с несогласием полого зале
гают светло-серые кремнистые сланцы мукасов- 
ского горизонта (аз. пд. 80° Z  30°).

Разнообразие форм серпентинитового мелан
жа зоны Главного Уральского разлома можно ви
деть в обнажениях по реке Дергамыш на окраине 
деревни Байгускарово. Здесь развит крупноглыбо
вый меланж (скала “Дива”), сходный с меланжем 
района Ивановского месторождения (рис. 7, Б).



В эффектных обнажениях по левому борту доли
ны реки Дергамыш вдоль восточной окраины де
ревни развиты зоны средне- и мелкообломочного 
меланжа, тектонитов и будинажа (рис. 8). Как 
видно на разрезе, тектонизированный лландове- 
рийский базальтовый комплекс и венлок-нижне- 
лудловская осадочно-обломочная толща разделе
ны тектонической зоной, согласной с элементами 
тектонической расслоенности меланжа (рис. 8, В). 
Гипсометрически выше располагаются светло
серые тонкослоистые кремни с прослоями глини
стых сланцев, в которых А.А. Захаровым [14] об
наружены нижнелудловские граптолиты. Лудлов- 
ские кремни пологим покровом на значительной 
площади к северо-западу от рассматриваемого 
разреза несогласно перекрывают серпентинито- 
вый меланж (рис. 8).

Южнее рассмотренных обнажений, в разрезе 
по реке Ташле обнажены пиллоу-базальты (S21Ф), 
выше которых залегают слоистые кремни мука- 
совского горизонта (D3 f). В этом районе нами за
картирован локальный надвиг послефранского 
возраста, по которому базальты надвинуты на 
франские отложения.

Таким образом, в строении ГУРа в окрестнос
тях деревни Байгускарово принимают участие 
две тектонические пластины: нижняя, офиолито- 
вая, сложенная тектонизированными лландове- 
рийскими базальтами, серпентинитами и венлок- 
лудловской олистостромовой толщей, и верхняя, 
образованная кремнистыми отложениями ранне- 
лудловского возраста. Структурные элементы в 
этих пластинах ориентированы резко несогласно. 
У станов лена следующая последовательность 
формирования структуры: 1) шарьирование мела- 
нократового основания океанической коры к по
верхности и образование верхнесилурийской (?) 
олистостромовой толщи; 2) формирование сер- 
пентинитового меланжа, последующее вероятное 
“запечатывание” меланжа лудловскими кремня
ми, перемещения тектонических пластин по по
дошве раннелудловской кремнистой толщи и смя
тие пакета пластин в пологие складки; 3) блоко
вые субвертикальные перемещения по разломам 
северо-восточного простирания; 4) “запечатыва
ние” меланжа верхнедевонскими отложениями; 
5) надвиговые деформации послеверхнедевонско- 
го возраста.

Восточная граница зоны ГУРа перекрыта верх
недевонскими отложениями Присакмарской синк
линали, под которыми офиолитовый комплекс по
гружается к востоку под островодужные образова
ния баймак-бурибаевской свиты. Об этом 
косвенно свидетельствуют данные расчетного 
гравиметрического профиля Бурибай-Подоль- 
ский (А.А. Цветкова, 1980 г.), согласно которому 
тяжелые массы с плотностью 2.95, соответствую

щие ультрабазитам, погружаются на восток под 
углом около 30°. Данные сейсморазведки имеют
ся по материалам сейсмопрофилей МНРП, пере
секающих зону ГУРа в 33-50 км севернее профи
ля Ш-ПГ, в пределах Баймакского рудного райо
на (рис. 9).

Область сочленения метаморфических сланцев 
с офиолитовыми и островодужными комплексами 
по сейсмическому профилю 115 (Б.А. Киселев, 
1987 г.), пройденному в 50 км севернее профиля 
Ивановка-Бурибай, имеет следующее строение. 
Урал-Тауская зона представляет собой анти- 
формную структуру с сорванным восточным 
крылом. Зона ГУРа до глубины 12 км выглядит 
как крутопадающая тектоническая пластина 
мощностью около 10 км, имеющая общее поло
го-чешуйчатое строение: на глубинах 1-4 км 
структурные элементы моноклинально падают 
на восток, а глубже образуют пологую синформу. 
Контакт с метаморфитами Урал-Тауской зоны 
проходит по серии кулисообразно расположен
ных трещин, падающих к востоку под углами 70- 
80°. Восточное ограничение зоны ГУРа (Бури- 
байский разлом) прослеживается под зилаирски- 
ми отложениями, падая к востоку под углами от 
60° до 40°. Верхнефранские отложения в центре 
Присакмарской синклинали нарушены клиновид
ным выступом офиолитового комплекса, соот
ветствующим по положению Переволочанской 
антиформе района профиля Ивановка-Бурибай.

Анализ сейсмических разрезов показывает: 
1) неглубокое залегание офиолитовых комплек
сов в зоне ГУРа (до 7-9 км), образующих синфор
му, осложненную в центре поднятием; 2) сочета
ние в зоне ГУРа тектонических элементов полого 
восточного (преобладают), крутого западного и 
крутого восточного падения. Судя по соотноше
ниям отражающих площадок (не слишком яс
ным), эти нарушения формировались в указан
ном порядке.

Бурибайский разлом представлен в современ
ной структуре взбросом восточного падения, пе
ресекающим все отложения, включая верхнеде
вонские, что установлено бурением в районе Бу- 
рибайского месторождения (рис. 7, Б) и на других 
участках. Вместе с тем в зоне разлома присутству
ют и более ранние структурные элементы запад
ного падения, образующие субмеридиональную 
зону, косо срезаемую Бурибайским взбросом. В 
истории его формирования устанавливается сле
дующая последовательность событий: 1) образо
вание зоны близмеридионального простирания 
западного (60-65°) падения, предположительно 
сбросового типа; 2) образование протяженного 
(около 130 км) Бурибайского взброса в начале 
крутого западного, а затем, после внедрения габ- 
броидов (Q?), восточного падения (вблизи по
верхности Z 75-80°).



I______I______I______I______ I______ I______I

— . ___^ 7 \ ч 2 3V* N

Рис. 9. Глубинные разрезы МРНП по сейсмопрофилям 115 и 116 (Б.А. Киселев, 1987 г.)
7 , 2 -  элементы отражающих границ, соответствующие: 1 -  интенсивным отраженным волнам, 2 -  многократно про
слеженным отраженным волнам; 3 -  элементы интерпретации геологической структуры (выполнена И.Б. Серавки- 
ным); 4 -  разломы



ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ 
ИССЛЕДОВАНИЙ И ВЫВОДЫ

Общее строение пакета офиолитовых плас
тин, которыми, главным образом, сложена зона 
ГУРа, можно видеть на обобщенных геологичес
ких разрезах (рис. 10). Офиолитовый комплекс в 
близповерхностной зоне смят в складки и нару
шен крутыми надвигами и взбросами. Почти на 
всем протяжении южноуральского отрезка ГУРа 
прослеживаются сопряженные синформа и анти
форма, восточнее которых офиолитовые пласти
ны погружаются под вулканогенные комплексы. 
Об этом свидетельствуют: неглубокое залегание 
и сплошное распространение меланократового 
основания в северном замыкании Магнитогор
ского мегасинклинория, подъем пакета офиоли
товых пластин в Узункырской (Юлдашевской) 
структуре, выход полосчатого габбро-гипербази- 
тового комплекса на поверхность эрозионного 
среза в центре северного замыкания Магнитогор
ской мегасинформы. Среди тектонических плас
тин и чешуй выделяются: 1) сложенные только 
офиолитовыми комплексами; 2) образованные, 
наряду с офиолитами, островодужными вулкано
генными (Е>1_2) и  осадочными (D3-Q ) формация
ми. Тектонические пластины первого типа обра
зованы на субдукционной стадии, а пластины вто
рого типа -  на коллизионной.

Характерные черты тектоники зоны ГУРа за
ключаются в явно выраженной западной вергент- 
ности складчатых и разрывных элементов струк
туры и в сохранности стратиграфической после
довательности отложений (рис. 10). Такой стиль 
тектоники не позволяет согласиться с выводами 
Ю.В. Казанцева и его соавторов [23], представля
ющих структуру Магнитогорского синклинория, 
в том числе и зоны ГУРа, в виде вложенных одна 
в другую синформ (“стопка тарелок”). Полого
складчатое строение офиолитовых пластин зоны 
ГУРа нарушено многочисленными запрокинуты
ми складками, взбросами и надвигами, амплитуды 
которых не превышают первые километры. Ве
роятно, более значительные перемещения проис
ходили по Уралтаускому разлому, где на мета
морфические породы зоны Урал-Тау надвинуты 
ультрабазиты меланократового основания океа
нической коры, а более высокие части разреза, 
как правило, отсутствуют.

Наиболее сложной структурой зона ГУРа об
ладает на Миндякском рудном поле. Здесь пакет 
тектонических пластин лишен правильной стра
тиграфической последовательности, что связано 
с образованием многочисленных чешуй в зоне 
Западно-Ирендыкского разлома и многократ
ным повторением надвиговых перемещений, о 
чем свидетельствует присутствие силурийской и 
каменноугольной олистостром.

Выяснение истории формирования Главного 
Уральского разлома представляет сложную про
блему, поскольку современная его структура в 
значительной мере отражает наиболее поздние 
движения. М.А. Камалетдинов [24], С.В. Ружен- 
цев [50], В.Г. Кориневский [28], С.Г. Самыгин [56] 
считают, что процессы горизонтального сжатия 
на Урале происходили неоднократно. В частнос
ти, для Сакмарской зоны С.В. Руженцевым уста
новлено, что средне- и позднедевонские отложе
ния “запечатывают” пакеты более древних де
формированных пластин. Позднее И.Б. Серавкин 
пришел к аналогичной точке зрения [63]. В.Г. Ко
риневский придает особое значение раннедевон
скому этапу сжатия, полагая, что он привел к глу
бокому размыву додевонских толщ, в том числе и 
гипербазитов. Важными доказательствами ран
недевонских тектонических движений являются 
шандинская олистострома [28] и ее аналог -  акчу- 
ринская олистостромовая толща [63]. В противо
положность точке зрения о неоднократности 
проявлений горизонтального сжатия, С.Н. Ива
нов и его соавторы считают, что интенсивные де
формации и шарьирование происходили лишь в 
последевонское время [22]. В строении ГУРа на 
Южном Урале, несомненно, преобладают струк
турные элементы покровно-надвигового типа, 
перекрывшие и “затушевавшие” более ранние 
дислокации. Наиболее поздние элементы сдвиго
вой тектоники являются малоамплитудными, и их 
распознавание требует специальных структур
ных исследований. Вместе с тем выделение и изу
чение сдвиговых нарушений весьма важно, преж
де всего, в практическом отношении, так как они 
контролируют размещение золоторудных место
рождений [18,61,75]. Наиболее ранние элементы 
структуры ГУРа, особенно связанные с рифто
генной стадией развития Урала, предполагаемой 
в основном по данным анализа состава вулкано
генных формаций [63], во многом остаются гипо
тетическими. Более определенно намечается ста
дийность формирования зоны ГУРа на субдукци
онной стадии его развития, главным образом, 
благодаря фактам перекрытия серпентинитового 
меланжа разновозрастными отложениями и при
сутствию олистостромовых горизонтов, как в зо
не ГУРа, так и в Сакмарской и Магнитогорской 
зонах. Таким образом, наши данные подтвержда
ют точку зрения о неоднократном возобновлении 
движений, сформировавших структуру Главного 
Уральского разлома. С учетом работ [20,32,52,63], 
нами выделяется три стадии развития структуры 
ГУРа.

Рифтогенная стадия (€ -0 2). На Южном Урале 
она зафиксирована фрагментами крутопадаю
щих разломов и субвертикальных контактов мета
морфических пород зоны Урал-Тау, установлен
ных по данным сейсморазведки глубже 2-3 км. 
В поверхностных структурах этой стадии отвеча-



Рис. 10. Схематические геологические разрезы через зону ГУРа (составил И.Б. Серавкин): К -К  -  карабашский, 1-Г -  
поляковский, М-М' -  миндякский, П-П' -  аскаровский, С-С -  по сейсмопрофилю 115, П1-Ш' -  ивановско-бурибайский 
1 -  среднепалеозойские осадочные отложения (D3 -C); 2 -  островодужные комплексы (D ^ ) ; 3 -  вулканиты офиоли- 
товой ассоциации (O-S); 4 -  гипербазиты и ассоциирующиеся с ними габброиды; 5 -  осадочные и вулканогенные по
роды рифтогенной стадии ( 0 1_2); 6 -  метаморфические породы зоны Урал-Тау и Ильменогорского комплекса; 7 -  по
зднепалеозойские пироксениты и габброиды; 8 -  разломы: У -  Уралтауский, УФ -  Уфалейский, КШ -  Кыштымский, 
К -  Краснохтинский, Я -  Яльчигуловский, А -  Аушкульский, ЗИ -  Западно-Ирендыкский, Б -  Бурибайский; 9 -  кон
такты разновозрастных комплексов; 1 0 -  предполагаемые контакты, элементы расслоенности и условные структур
ные линии. Буквами обозначены структуры: Ю -  Юлдашевская, П -  Переволочанская



ют крутые сбросы, такие как Переволочанский. 
На Среднем и Северном Урале с рифтогенной 
стадией связываются крутые контакты массивов 
габброидов и субвертикальные разломы, разгра
ничивающие блоки с различным строением ко
ры. Свидетельством рифтогенной природы ГУРа 
на ранней стадии его развития являются также 
данные о генезисе офиолитовых массивов Южно
го Урала, указывающие на их формирование в 
рифтовых зонах [42, 54, 55].

Субдукционная стадия (0 3-D 3). На Южном 
Урале она была связана с поглощением океани
ческой коры в палеозоне субдукции восточного 
падения [19,22,47, 58, 60, 63].

Наиболее ранний из известных, позднесилу- 
рийско-раннедевонский, импульс субдукционных 
движений зафиксирован байгускаровским олис- 
тостромовым горизонтом. Примечательно, что 
возраст этих движений ограничивается нижним 
лудловом, хотя существуют и другие ситуации. 
Например, перекрытие интенсивно деформиро
ванного габбро-гипербазитового полосчатого 
комплекса пологим контактом ирендыкской сви
ты (Dj_2) установлено авторами на Буйдинском 
участке. Несогласное пологое залегание кремни
стых и вулканогенно-обломочных отложений 
ирендыкской свиты на деформированных, смя
тых в складки баймак-бурибаевских отложениях 
(D^ выяснено И.Б. Серавкиным в Баймакском 
районе [59]. К субдукционной стадии относятся и 
ранние движения по Бурибайскому разлому. Кос
венным подтверждением деформаций на границе 
силура и девона является фрагментарное распро
странение на Южном Урале осадочных нижнеде
вонских отложений, представленных кремнисто- 
терригенными породами, местами биогермными 
известняками, иногда с полимиктовыми конгло
мератами в основании [1, 31], а также возраст по
здней интрузивной верлит-клинопироксенит-габ- 
бровой ассоциации Нуралинского массива (399 ± 
± 2 млн. лет), установленный С.В. Смирновым [66].

Среднедовонские субдукционные движения и 
деформации, отмеченные гадилевским олистост- 
ромовым горизонтом, изученным В.В. Коптевой 
[27], подтверждаются также несогласным залега
нием улутауской свиты (D2 zv) на подстилающих

породах. Наиболее значительные позднесубдук- 
ционные движения, зафиксированные франской 
олистостромой [67], подтверждаются многочис
ленными фактами перекрытия интенсивно де
формированных пород офиолитовой ассоциации 
полого залегающими позднедевонскими осадоч
ными формациями.

Коллизионная стадия (С^-Р). Она определила 
современный облик зоны ГУРа. Общей законо
мерностью структурной эволюции различных 
районов ГУРа является смена надвиговых дефор
маций сдвиговыми (рис. 11). Структуры подавля
ющего болыыиства детально изученных районов 
(кроме южного) созданы на коллизионной стадии 
тектонического развития региона. Время начала 
интенсивных деформаций горизонтального сжа
тия (покровообразования) точно определить не 
удается. Ясно лишь, что они происходили после 
раннекаменноугольного времени, т.к. деформи
рованными оказываются нижнекаменноуголь
ные отложения включительно.

Структурная эволюция ГУРа в районе профи
ля Ш-ИГ (ручей Яман-Каса, деревня Абубакиро- 
во) относится к субдукционной стадии развития 
Южного Урала, но характеризуется той же тен
денцией смены ранних надвиговых деформаций 
сдвиговыми. Вместе с тем в том же южном райо
не, наряду с перекрытием структур меланжа 
верхнедевонскими отложениями, установлены 
многочисленные надвиги, нарушающие верхне
девонские отложения. Таким образом, законо
мерная смена надвиговых деформаций сдвиговы
ми происходила щпслично, по крайней мере, на 
двух стадиях структурной эволюции (субдукцион
ной и коллизионной), а, возможно, и чаще, что 
было связано с пульсирующим развитием процес
сов горизонтального сжатия. В каждом импульсе 
сжатия напряженное состояние вещества меня
лось и проходило через 3 основных этапа: 1) пла
стических деформаций, с которыми было связано 
образование шарьяжей, тектонических покровов, 
складок и зон меланжа, осуществлявшихся при 
широком проявлении течения вещества, главным 
образом, в некомпетентных серпентинитах; 
2) хрупких деформаций надвигового типа, насту
пивших после достижения консолидации струк-

Рис. 11. Эволюция разрывных деформаций в различных районах ГУРа на Южном Урале. Составил И.Б. Серавкин по 
данным С.Е. Знаменского (модели везде ориентированы как показано для I стадии Карабаша). Геологическое содер
жание стадий деформаций: Карабаш: I -  предрудная надвиговая, формирования серпентинитового диапира, II—IV -  
сдвиговые: II -  образования родингитовых жил, III -  образования золотоносных родингитовых прожилков, IV -  пост
рудная; профиль 1-Г: 1а -  ранняя, сдвигово-надвиговая, в районе контакта с метаморфитами зоны Урал-Тау, 16 -  ран
няя, надвиговая, в Поляковской антиформе, II -  поздняя, надвиговая, в районе контакта с метаморфитами зоны Урал- 
Тау и в Поляковской антиформе; Малокаранско-Александровская площадь: I -  надвиговая, предрудная, II -  сдвиговая, 
образования магматического дуплекса, ранняя рудная, III -  сдвиговая, основная рудная (образования золотоносных 
альбититов), IV -  послерудных сдвигов; Миндякское рудное поле: II -  сдвигово-надвиговая в секторе сжатия, III -  сдви
говая, IV -  реактивации и формирования сбросов в конусе сжатия, V -  сдвиговая рудная; профиль И-1Г: I -  надвиговая, 
II—IV -  сдвиговые, при разной ориентировке оси сжатия; профиль Ш-ИГ: I—II -  надвиговые, III -  сдвиговая; разрез по 
реке Ташле: I -  надвиговая
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тур первого этапа; 3) хрупких деформаций сдви
гового типа, осуществлявшихся после консолида
ции надвиговых структур.

В целом, результаты наших наблюдений и ана
лиз ранее проведенных работ показывают, что 
Главный Уральский разлом -  это протяженный 
долгоживущий тектонический шов, сочетающий в 
своем строении разновозрастные и различно ори
ентированные тектонические элементы. Главны
ми среди них являются глубинная крутопадающая 
зона разграничения кор разного типа и офиоли- 
товая сутура, в которой выведены на поверхность 
палеозойские океанические и островодужные 
комплексы. Такое сочетание возникло закономер
но в связи со сближением пассивного края конти
нента с субдукционной зоной и последующей об- 
дукцией океанической коры по той же зоне.

На ХХХ1П Тектоническом совещании возник
ла дискуссия по поводу интерпретации глубинных 
разломов в их старом [37] и современном понима
нии [30]. Изложенный выше материал, с одной 
стороны, подтверждает точку зрения С.А. Курен- 
кова и его соавторов на глубинные разломы как 
“глобальные структуры корово-мантийного зало
жения, представляющие собой совокупность не
скольких региональных шарьяжей...” [30, стр. 278], 
с другой стороны, на примере ГУРа показывает 
сочетание в их строении шарьяжно-надвиговых 
элементов структуры с глубинными субвертикаль
ными разломами, контролировавшими базальто- 
идный и гранитоидный магматизм, ультрабазито- 
вый диапиризм и служившими границами блоков 
с различным строением коры. В этом смысле со
временное понимание глубинных разломов как 
сутурных зон не отрицает, а лишь дополняет их 
старую интерпретацию.

Работа выполнена при частичной финансовой 
поддержке программы MinUrals № ICA-2-CT- 
2000-10011 и проекта РФФИ № 02-05-64503.
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A bstrac t— Structural modeling based on three basic transects and a number of comprehensively studied seg
ments of the Main Ural fault was performed. The South Ural segment of the fault is characterized by a pro
nounced westward vergence of folds and thrusts combined with high-angle faults in deeper sections, unbroken 
stratigraphic sequences within the structure as a whole and within constituent thrust sheets and slices, and a 
generally shallow-dipping imbricate folded pattern of the ophiolitic slice system arranged into a synform com
bined with an antiform. Main Ural fault evolution consists of rifting ( C - 0 2), subduction ( 0 3 -D 3), and colli
sion (C j-P ) phases. The most remarkable tendency in the structural evolution of the Main Ural fault, estab
lished from the systematic analysis of ancient stress fields along the whole length of this fault, is the transition 
from thrusting to wrenching along it. The Main Ural fault is a long-lived suture, which consists of a deep-seated 
high-angle fault zone separating different crustal blocks combined with an ophiolitic suture. This combination 
arose naturally after the convergence of a passive continental margin with a subduction zone and the subsequent 
oceanic crust obduction.
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В течение второй половины палеозоя описываемая территория представляла активную окраину 
Казахского континента, обращенную к Джунгаро-Балхашскому морскому бассейну, латеральны е 
формационные ряды которого позволяют сделать вывод об его окраинном (задуговом) характере. 
О т И ртыш -Зайсанского бассейна системы П алеоазиатского океана он отделен девонской Чингиз- 
Тарбагатайской островной вулканической дугой и каменноугольной -  Ж арма-Саурской. В изучен
ной автором южной половине Джунгаро-Балхашского бассейна хорошо выраж ены фациальные 
комплексы континентального склона и его подножья, авулканической фронтальной террасы  и 
междугового грабена. Регрессивные временные и латеральны е ряды отложений свидетельствуют о 
постепенном обмелении морского бассейна. Вдоль его южной (здесь и далее в современной ориенти
ровке) континентальной окраины в девонском, каменноугольном и первой половине пермского пери
ода формировались краевые вулканические пояса. Петрохимическая зональность вулканитов южной 
окраины говорит о погружении зоны субдукции со стороны бассейна под Казахский континент.
В тылу краевого девонского вулканического пояса (на Чуйской возвышенности и в Северном Тянь- 
Шане) размещалось обширное поднятие, пересеченное цепочкой грабенов с красноцветными мо- 
лассами и субщелочными базальтами. В начале каменноугольного периода в ты ловую  часть вулка
нического пояса с запада трансгрессировал эпиконтинентальный Ц ентрально-Казахстанский бас
сейн. От Туркестанского палеоокеана в этой части он был отделен внутриконтинентальным подня
тием, в середине каменноугольного периода осолонился, а затем заполнился пестроцветными 
отложениями.
О краинный Джунгаро-Балхашский бассейн в течение пермского периода мигрировал к ю го-восто
ку на территорию Западного Китая, и описываемый регион превратился в сушу. Вулканизм Юго-Вос
точного Казахстана приобрел черты внутриконтинентального, а к середине триаса прекратился. 
Следствием тектонических движений позднего палеозоя явились складчатые и разры вны е деф ор
мации, угловые несогласия и поверхности размыва при сохранении общего структурного плана. 
Кайнозойская Индо-Евразийская коллизия обусловила более интенсивные складчатые и шарьяж- 
ные деформации геомасс Ю жного и Ю го-Восточного Казахстана, их перемещения вдоль сдвигов 
диагональной ориентировки и сформировала современный подковообразный структурный рису
нок. Реконструкция исходного положения главных фациальных зон свидетельствует об изначально 
более прямолинейных очертаниях юго-восточного края Казахского континента.

Важнейшим фактором формирования конти
нентальной коры Казахстана являлось ее прира
щение за счет активных окраин, сопровождавше
еся их миграцией в сторону Палеоазиатского оке
ана. Этот процесс неоднократно описан во 
многих работах, посвященных вулканизму и гео
динамике палеозоя [1, 2, 15-17, 34 и др.].

Приведенные ниже материалы характеризуют 
в этом плане Юго-Восточный Казахстан, охваты
вающий Чуйское и Чу-Илийское поднятия, Юж- 
но-Прибалхашскую впадину, Джунгарский Ала
тау и северные хребты Тянь-Шаня (рис. 1). В его 
пределах расположены южные (в современной 
ориентировке) ветви девонского, каменноуголь
ного и пермского вулканических поясов, принад
лежащие единой с центральноказахстанскими

полихронной системе континентальных окраин 
Джунгаро-Балхашского бассейна (части Палео
азиатского океана). Цель статьи -  показать их 
фациальную и структурную связь с этим бассей
ном и ее отсутствие с Туркестанским палеоокеа
ном, к которому они обращены своими тыловы
ми частями, отделяясь от него протяженными 
внутриконтинентальными структурами.

Субпараллельное Туркестанскому бассейну 
расположение вулканических зон Юго-Восточно
го Казахстана, как и подковообразные очертания 
его палеозойских структур, большей частью 
обусловлены их кайнозойской деформацией и 
значительными латеральными перемещениями в 
связи с Индо-Евразийской коллизией.



Рис. 1. Орографическая схема Юго-Восточного Казахстана
Цифры на схеме -  главные разломы: 1 -  Алаколь-Джунгарский, 2 -  Центрально-Казахстанский, 3 -  Солдатсайский, 
4 -  Боротал и некий, 5 -  Южно-Джунгарский, 6  -  Алтынэмельский, 7 -  Заилийский, 8  -  Кунгейский, 9 -  Копинский, 
10 -  Жалаир-Найманский, 11 -  Чу-Сарысуйский, 12 -  Каратауский, 13 -  Сюгатинский, 14 -  Кетменский, 15 -  Линия 
Николаева

СТРУКТУРЫ И ВЕЩЕСТВЕННЫЕ 
КОМПЛЕКСЫ

Девонские
В начале девонского периода на территории 

Юго-Восточного Казахстана располагались юж
ная часть окраинного Джунгаро-Балхашского 
морского бассейна и прилегающая к нему с юга и 
запада (в современной ориентировке) активная 
окраина Казахского континента (рис. 2).

Джунгаро-Балхашский бассейн. Его структур
но-вещественные комплексы представлены крем
нисто-глинистыми, туффито-терригенными, фли- 
шевыми и молассовыми отложениями преимуще
ственно девонского и каменноугольного возраста, 
и многими исследователями этот бассейн относил
ся к миогеосинклинальному типу [9, 10 и др.]. Как 
уже упоминалось выше, от сопредельного с вос
тока Иртыш-Зайсанского бассейна его отделяла 
Чингиз-Тарбагатайская островная дуга, фрон

тально обращенная и мигрировавшая в течение 
девона к северо-востоку [17, 38]. По-видимому, к 
Джунгаро-Балхашскому бассейну была обраще
на ее тыловая часть. От Туркестанского и Ураль
ского палеокеанов Джунгаро-Балхашский бас
сейн был отделен обширными территориями Ка
захского континента.

Внутренние зоны бассейна доступны наблюде
нию в северных отрогах Джунгарского Алатау. 
К его осевой части (см. рис. 2) приурочены выхо
ды офиолитов вдоль Алаколь-Джунгарского раз
лома: линзовидные тела дунитов, перидотитов, 
расслоенных габбро, базальтов, залегающие сре
ди интенсивно смытях кремнистых отложений 
ордовикского(?) возраста. Более крупные поля 
офиолитов, судя по геофизическим аномалиям, 
были на месте современной Южно-Прибалхаш- 
ской впадины [3]. Вокруг них в девоне располага
лись участки с кремнисто-глинистым, кремнис
тым и туфо-турбидитовым осадконакоплением.
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Рис. 2. Схема современного распространения девонских, каменноугольных и пермских отложений Юго-Восточного 
Казахстана. Составлена автором с использованием [10, 16]
1 -  поля развития мезозойско-кайнозойских отложений в пределах описываемого района; 2-4 -  вулканиты: 2 -  перм
ские, 3 -  каменноугольные, 4 -  девонские; 5-9 -  преимущественно осадочные комплексы: 5,6 -  каменноугольные и 
пермские морские: 5 -  карбонатно-терригенные, 6 -  терригенные; 7 ,8 -  девонские: 7 -  красноцветные терригенные, 
8 -  морские глинисто-кремнистые, туффито-терригенные и терригенные, 9 -  карбонатные; 10-  нижнепалеозойские 
отложения; 11 -  докембрийские образования; 12 -14 -  интрузивы: 12 -  пермские, 13 -  каменноугольные, 14 -  девон
ские; 15 -  гипербазиты; 16-  границы комплексов: а -  стратиграфические, б -  интрузивные, в -  фациальные; 17 -  раз
ломы: а -  крутопадающие, б -  надвиги

Наиболее глубоководной является Тастауская 
зона шириной около 50 км и протяженностью до 
250 км. В ее пределах фаунистически охарактери
зованные девонские образования представлены 
различными вариациями кремнистых, глинистых 
пород и аллохтонных пепловых туффитов [9]. 
Среди накоплений нижнего отдела девона и эй- 
фельского яруса среднего девона преобладают 
черные аргиллиты, глинисто-кремнистые поро
ды и алевролиты с прослоями песчаников, ба
зальтов, пепловых андезитовых и дацитовых ту
фов (1500-2000 м) и единичными горизонтами из
вестняков и гравелитов в верхней части разреза 
(рис. 3). Появление карбонатных прослоев в эй- 
фельской части толщи говорит о небольшой глу
бине бассейна (в пределах уровня карбонатной ком
пенсации), а прослои туфов кислого и среднего со
става указывают на близость активной окраины.

В живетских кремнисто-глинистых отложени
ях (1200 м) прослои конгломератов, известняков 
более часты, присутствуют покровы базальтов, 
что говорит о более резких тектонических по
движках. Для вышележащих накоплений от 
франского до низов визейского яруса включи
тельно (около 4000 м) характерны тонко череду
ющиеся пепловые туффиты, кремнистые алевро
литы, аргиллиты, яшмы. Преобладание кремнис
тых пород и отсутствие в разрезе карбонатных 
прослоев указывают на более значительную глу
бину бассейна.

Отложения Тастауской зоны смяты в мелкие 
складки, часто гравитационные [19], что вместе с 
присутствием блоков гипербазитов может гово
рить об их принадлежности к аккреционному 
комплексу. Возможно тектоническое совмеще
ние различных по глубине формирования частей



латерального ряда отложений внутренних частей 
бассейна.

Далее по направлению к югу и юго-западу рас
положена Саркандская зона преимущественно 
туфо-турбидитовой нижнедевонско-эйфельской 
седиментации (см. рис. 3). Основными элемента
ми разреза являются алевролиты, песчаники, ар
гиллиты. Фации отчетливо выдержанны в широт
ном направлении. Прослои органогенных извест
няков, гравелитов и конгломератов, в том числе 
вулканомиктовых, фиксирующих начало поло
жительных движений, тяготеют преимуществен
но к верхней, эйфельской, части толщи мощнос
тью около 2000 м [9, 10]. В южной части зоны 
градационная слоистость местами нарушена сле
дами оползания и размывов, что характерно для 
крутых континентальных склонов. Живетские але- 
вролит-песчано-гравелитовые накопления (650 м) 
построены ритмично, содержат редкие горизон
ты известняков и конгломератов. Преобладают 
полимиктовые породы, аркозовые и граувакки 
им подчинены.

Все девонские отложения смяты в крутошар
нирные и изоклинальные складки с преобладаю
щим субвертикальным наклоном крыльев, рас- 
сланцованы. Современная ширина Саркандской 
зоны около 40 км.

Еще южнее в девоне располагалась фронталь
ная терраса с выступами докембрия и мелковод
ными накоплениями (Мынчункур-Басканское под
нятие). Здесь лохковский и пражский ярусы пред

ставлены регрессивным ритмом с преобладанием 
алевролитов и аргиллитов внизу и песчаников, 
конгломератов, известняков -  в верхней части. 
Для эмского яруса характерны преимущественно 
конгломерато-песчаниковые накопления (600- 
1000 м) растущего поднятия.

Выше по разрезу появляются поверхности 
размыва и несогласия. Эйфельские туфо-терри- 
генные накопления (110-1100 м) также содержат 
прослои кремнистых пород в нижней части разре
за и гравелитов, конгломератов -  в верхней. Ук
рупнение пластического материала, резко измен
чивая мощность отложений и обилие аркозов го
ворят о быстром воздымании и размыве гранито
гнейсового фундамента. Эйфельские туфы и туф- 
фиты, пепловые, преимущественно риолитового 
состава, воздушной транспортировки, принесенные 
с сопредельной территории вулканического пояса, 
образуют прослойки мощностью от 0.1 до 5 см.

Живетскому ярусу соответствует флишоидная 
толща аркозовых и полимиктовых песчаников и 
алевролитов с прослоями гравелитов, галечных 
конгломератов (170-800 м). Поставщиком терри- 
генного материала служили подводные выступы 
докембрия, вблизи которых мощности девонских 
отложений минимальны [9, 10]. На склоне, обра
щенном в сторону Саркандской зоны, крупность 
пластического материала быстро уменьшается и 
возрастает мощность накоплений, свидетельст
вуя об углублении бассейна к северу.
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Рис. 3. Корреляционные стратиграфические схемы девонских (А), каменноугольных (Б) и пермских (В) отложений 
Юго-Восточного Казахстана. Составлены автором с использованием [10]
1 -  конгломераты (а), гравелиты (б); 2 -  песчаники (а), флиш (б); 3 -  алевролиты (а), аргиллиты (б); 4 -  кремни, крем
нистые породы (л), угли, углистые породы (б); 5 -  известняки (д), доломиты (б); 6  -  ангидриты (д), соли (б); 7 -  туф- 
фиты (д), красноцветы (б); 8 -  базальты: субщелочные (д), известково-щелочные (б); 9 -  андезиты (д), дациты (б); 
10 -  риолиты: известково-щелочные (д), субщелочные (б); 11 -  туфы: псаммитовые (д), агломератовые (б); 12 -  иг- 
нимбриты; 13-16 -  органические остатки: 13 -  брахиопод (д), трилобитов (б); 14 -  конодонтов (д), табулят (б); 15 -  фо- 
раминифер (д), костей рыб (б), 16 -  наземной флоры (д), спор и пыльцы (б)

Отложения франского яруса на Мынчукур- 
Басканском поднятии представлены кремнекис
лыми лавами и туфами с прослоями вулканомик- 
товых песчаников, известняков с фауной, конгло

мератов (870-1200 м). Вулканические аппараты 
центрального типа и крупные экструзивы трасси
руют островную вулканическую дугу, возник
шую во франском веке на передовой террасе ран



не-среднедевонского возраста. Современная шири
на Мынчукур-Басканского поднятия около 15 км.

К югу от него, в Бороталинском грабене, де
вонские отложения имеют более значительную 
мощность, чем на фронтальной террасе. Здесь к 
лохковскому и пражскому ярусам относятся пес
чанистые органогенные известняки и известкови- 
стые, часто аркозовые песчаники, конгломераты 
(100-1000 м), залегающие на докембрийских гра- 
нито-гнейсах.

Эмский ярус представлен песчаниками, алев
ролитами (300-500 м) с прослоями подушечных 
андезибазальтовых и базальтовых лав, туфов 
водной транспортировки и известняков с фауной 
[31]. Эйфельские и живетские песчано-алевроли- 
товые накопления (350 м) формировались в при
брежных условиях. Характерны выдержанные по 
простиранию горизонты песчаников с прекрас
ной окатанностью материала, сочетающиеся с 
алевролит-песчаниковыми пачками с плохой ока
танностью и сортировкой частиц. Наряду с остат
ками морской фауны эти отложения содержат за
хоронения наземной флоры.

Франскому и фаменскому ярусам отвечает 
кремнекислая островная туфо-терригенная тол
ща (300-1000 м) с единичными горизонтами лав, 
охарактеризованная фауной кораллов и расти
тельными остатками. Вероятно, накопление ее 
происходило у подножия Мынчукур-Басканской 
вулканической цепи.

В целом состав девонских накоплений Борота- 
линского грабена говорит о небольшой глубине 
их формирования, близости области размыва и 
вулканического пояса. В его осевой части неред
ки выходы докембрийских гнейсо-гранитов, по
ставлявших в окружающий бассейн аркозовый и 
кварц-полевошпатовый материал. Современная 
его ширина около 10 км.

Девонские отложения Мынчукурского подня
тия и Бороталинского грабена смяты в крупные 
складки субширотного простирания со средними 
углами наклона крыльев и нарушены надвигами 
преимущественно южной вергентности.

Вулканический пояс. Южнее, в хр. Токсанбай, 
на Чу-Илийском поднятии, в Юго-Западном При
балхашье и хребтах Северного Тянь-Шаня в дево
не располагалась южная ветвь краевого вулкани
ческого пояса. Она включает частично описанную 
выше фронтальную зону прибрежно-морской вул
каногенной и вулканогенно-осадочной седимен
тации, наземную главную зону известково-ще
лочного вулканизма и южную, тыловую, зону 
поднятий с преимущественным развитием крас
ноцветных моласс и изолированных грабенов с 
контрастным вулканизмом (рис. 4).

Для фронтальной части вулканического пояса 
характерно чередование наземных и морских от
ложений [30]. Здесь известняки и алевролиты 
лохковского и пражского ярусов залегают на до

кембрийских гнейсах и перекрываются преиму
щественно вулканическими накоплениями сред
него девона. Эйфельские отложения представле
ны антидромным вулканическим рядом. Нижняя 
толща сложена риолитами и риодацитами (900 м), 
содержит горизонты лав с перлитовой текстурой, 
гиалокластитов, алевролитовые и песчаниковые 
прослои (см. рис. 3). Выше залегают базальты и 
андезибазальты, чередующиеся со шлаками и пе
строцветными алевролитами (600 м).

Живетский ярус представлен островными ан- 
дезитоидными вулканогенно-осадочными накоп
лениями (1400 м), содержащими линзы известко- 
вистых песчаников и коралловых известняков на 
одних участках и наземную флору -  на других.

Франский возраст имеет наземная толща лав и 
туфов андезидацитового и дацито-риолитового 
состава (700 м). Фаменские отложения фронталь
ной зоны -  красноцветные и зеленоцветные кон
гломерато-песчаниковые (700-1400 м), содержат 
остатки наземной флоры и трилобитов.

Суммарная мощность девонских отложений 
прибрежной вулканической цепи достигает 4500 м. 
Современная ее ширина колеблется в пределах 
5-10 км.

Главная вулканическая зона девонского пояса 
размещалась в южных отрогах Джунгарского 
Алатау и Чу-Илийском поднятии и в поперечнике 
превышала 100 км. Ее границы с фронтальной и 
тыловой зонами преимущественно тектоничес
кие. Наиболее ранние вулканиты девона в ее пре
делах представлены андезибазальтами, базальтами 
и андезитами, ассоциирующими с красноцветными 
флористически охарактеризованными алевроли
то-песчаниковыми накоплениями лохков-эмско- 
го возраста [27, 37]. Мощность нижнедевонских 
отложений от 700 до 2500 м.

Эйфельские и живетские образования анало
гичны по составу одновозрастным толщам фрон
тальной зоны, но накапливались в наземной об
становке. Франские вулканиты имеют дацито-ри- 
олитовый состав (см. рис. 3,4). Это полосчатые и 
массивные лавы, игнимбриты, агломератовые и 
пепловые туфы с прослоями терригенных пород 
(600-1500 м). Наиболее четкими рубежами осад- 
конакопления в главной и фронтальной частях 
пояса являются границы ярусов, выраженные по
верхностями размыва, угловыми несогласиями и 
сменой состава вулканических накоплений.

К югу-западу и югу от главной зоны, на Чуй- 
ском, Кендыктасском, юго-западной части Чу- 
Илийского поднятия, в хребтах Кастекский, Кир
гизский располагались тыловые грабены с оливи- 
новыми лейкобазальтами, трахибазальтами, суб
щелочными риолитами и наземными молассовы- 
ми накоплениями, синхронными вулканитам 
известково-щелочной серии главной и фронталь
ной вулканических зон. Эти грабены ограничены



Рис. 4. Реконструкция южного сегмента девонской активной окраины Джунгаро-Балхашского бассейна. Составлена 
автором с использованием [32, 36]
1-3 -  тыловое обрамление краевых вулканических поясов: 1 -  поднятия, 2 -  наземные молассовые впадины; 3 -  эпи- 
континентальный карбонатный бассейн; 4-6 -  зоны вулканических поясов: 4 -  тыловая, 5 -  главная, 6 -  фронтальная 
для девона: цепи островных вулканов (сверху вниз): франская, эмская, живете кая; 7 -  Чингиз-Тарбагатайская (девон
ская) и Жарма-Саурская (каменноугольная) островные дуги; 8-10 -  фациальные зоны Джунгаро-Балхашского окра
инного бассейна: 8 -  прибрежная часть (Мынчукур-Басканская передовая терраса и Бороталинский грабен), 9 -  кон
тинентальный склон (туфо-турбидитовая Саркандская зона), 10- подножье континентального склона (Тастауская зо
на преимущественного кремне накопления); 11 -  выходы гипербазитов; 12 -  предполагаемая площадь пермского 
бассейна; 13 -  фронтальная зона каменноугольного вулканизма; 14 -  разломы (я), границы фациальных зон (б); 15 -  
контуры описываемого района

конседиментационными разломами и образуют 
дугообразные цепочки, пересекающие выступы 
докембрийских и раннепалеозойских образова
ний. Нижний девон в грабенах представлен кон
гломерато-песчаниковыми накоплениями, потока
ми базальтовых и трахибазальтовых лав и шлака
ми, в верхней части -  риолитовыми игниспумитами 
(900-1400 м) и терригенными красноцветами с ос
татками флоры [10]. Выше, а иногда на породах 
фундамента с размывом залегают эйфельские 
трахириолиты и трахидациты (200-500 м).

Живетские отложения тыловой зоны также 
образуют цепочку грабенов, смещенную относи
тельно раннедевонской на 50-100 км к северо- 
востоку, в сторону Джунгаро-Балхашского бас
сейна, в пределы главной зоны раннедевонского 
вулканизма (см. рис. 4). Это также оливиновые 
субщелочные и нормальные лейкобазальты и ас
социирующие с ними терригенные красноцветы с 
остатками флоры.

Тыловая вулканическая цепь франского воз
раста выражена слабее, вероятно, вследствие по

следующей денудации. Отдельные вулканичес
кие массивы известны в Чу-Илийском районе, За- 
илийском Алатау, Киргизском хребте, в горах 
Басулытау -  в пределах главной и тыловой зон 
ранне-среднедевонского вулканизма. Они сложе
ны трахириолитовыми, трахидацитовыми игнис
пумитами и массивными лавами (300 м). В целом, 
судя по расположению вулканических зон, в тече
ние девона имела место миграция каждой из них в 
направлении Джунгаро-Балхашского бассейна при
мерно на 80-100 км относительно предыдущей. 
В Центральном Казахстане перемещение живет- 
ских и франских вулканических зон в краевую 
часть Джунгаро-Балхашского морского бассейна 
было еще более масштабным [17 и др.]. Каждый 
перескок вулканического фронта по всему поясу 
предварялся тектоническими движениями, кото
рые проявились в угловых несогласиях, поверх
ностях размыва и смене состава вулканитов.

Окраинно-континентальный магматизм дево
на завершился к концу франского века внедрени
ем гранитоидных плутонов в пределах вулканиче-
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Рис. 5. Реконструкция южного сегмента каменно
угольной активной окраины Джунгаро-Балхашского 
бассейна. Составлена автором с использованием [14] 
Условные обозначения см. на рис. 4

ского пояса и его тылового обрамления. Затем 
последовал их размыв и накопление красноцвет
ной фаменской молассы.

Внутренняя часть континента. К юго-западу 
тыловая часть вулканического пояса сменялась 
наземным поднятием, расположенным на месте 
нынешних Чуйской впадины, хребтов Терскей и 
Сусамыр, южного обрамления оз. Иссык-куль. 
Это была область размыва с редкими и мелкими 
мульдами, выполненными красноцветной молас- 
сой и субщелочными вулканитами. Его современ
ная ширина около 1S0 км.

Еще южнее и юго-западнее, в Каратау и При- 
сонкулье, распространены морские девонские отло
жения пассивной окраины Туркестанского палео
океана [18]. Это живетско-франская карбонатно- 
терригенная пестроцветная толща (тюлькубаш- 
ская, корпешская свиты). В южном направлении 
пестроцветные отложения сменяются сероцвета- 
ми, отмечая углубление этого бассейна к югу.

Таким образом, для девонского периода в 
Юго-Восточном Казахстане хорошо выражен ла
теральный ряд формаций активной окраины 
Джунгаро-Балхашского бассейна.

Каменноугольные
Джунгаро-Балхашский бассейн. В первой по

ловине каменноугольного периода Джунгаро- 
Балхашский бассейн продолжал существовать в 
редуцированном виде. В его наиболее глубоко
водной части (Тастауской зоне) отложения тур- 
нейского яруса непрерывно наращивают туффи- 
то-кремнистый разрез фамена, имеют аргиллито
кремнистый состав (см. рис. 3) и обогащены пеп
ловым материалом и обугленным растительным 
детритом, что отражает усиление вулканической

активности на сопредельном континенте и гуми- 
дизацию климата в регионе. Выше, начиная с сере
дины визейского века, в разрезе Тастауской зоны 
фиксируются следы значительных тектонических 
движений, чередующихся с периодами относитель
ного покоя: пачки конгломератов и гравелитов пе
реслаиваются с флишоидными алевролито-песча
никовыми и углистыми туфоалевролитовыми, об
разуя толщу мощностью 2200 м [10].

Грубообломочные визейские отложения вверх 
сменяются аргиллито-алевролито-песчаниковы- 
ми, а затем вновь глинисто-кремнистым флишем 
с прослоями туффитов и органогенных известня
ков с фауной визейско-серпуховского возраста 
(1200-2000 м). Отложения башкирского и низов 
московского яруса (1500-2000 м) имеют преиму
щественно туфоалевролитовый, туфоаргиллито
вый состав. Нередки пачки глинисто-кремнисто
го флиша, прослои песчаников, органогенных из
вестняков. Мощность их 650-1000 м.

Венчающие палеозойский разрез фаунистиче- 
ски охарактеризованные отложения второй по
ловины московского яруса (600-1000 м) образуют 
трансгрессивный ритм. Они с глубоким размы
вом и конгломератами в основании перекрывают 
глинисто-кремнистую толщу башкирского возра
ста и представлены алевролитами, песчаниками с 
хорошей градационной слоистостью в нижней ча
сти и известняками -  вверху.

В Саркандской зоне (рис. 5) надежно датиро
ванные нижнекаменноугольные отложения не 
известны, вероятно, здесь располагалась зона 
размыва (остров). Отложения среднекаменно
угольного возраста образуют локальные мульды, 
залегающие на девонских толщах, и представле
ны алевролитами и песчаниками с редкими про
слоями органогенных известняков.

Фронтальная терраса (Мынчукур-Басканский 
район) в каменноугольном периоде также была 
островом. Здесь турнейские отложения не извест
ны, а локально распространенные визейско-сер- 
пуховские с размывом залегают на девонских и 
представлены конгломератами, песчаниками с 
преобладанием вулканомиктового материала, 
алевропесчаниками, углистыми алевролитами, 
известняками (500-1300 м) с обильной фауной.

Достаточно полный каменноугольный разрез 
наблюдается в Бороталинском междуговом гра
бене. Нижнекаменноугольные туфо-терригенные 
отложения суммарной мощностью 3000 м соглас
но залегают на алевролито-песчаниковой толще 
фамена и перекрываются терригенно-карбонат- 
ными накоплениями (песчаники, алевролиты, из
вестняки, внизу конгломераты) башкирского и 
нижней части московского ярусов (1000 м). Для 
разреза характерно чередование линейной и пе
рекрестной слоистости, следы перемыва материа



ла (окатыши, нарушения сортировки). Каменно
угольный разрез завершает толща ритмично пост
роенных конгломерато-песчано-алевролитовых 
отложений с прослойками пепловых туфов и из
вестняков (700-1000 м). Их возраст определен по 
различным группам фауны и остаткам флоры в 
интервале от московского века до ранней перми.

Каменноугольные отложения Джунгаро-Бал
хашского бассейна смяты в крупные линейные 
складки субширотного простирания с размахом 
крыльев от 2 до 10 км, нарушены надвигами и об
разуют с девонскими толщами единые шарьяж- 
ные пакеты.

Вулканический пояс. К югу терригенные и ту- 
фо-терригенные комплексы каменноугольного 
Джунгаро-Балхашского бассейна сменяются на
земными вулканическими образованиями южной 
ветви Прибалхашско-Илийского вулканического 
пояса, которые большей частью перекрывают 
южный сегмент девонского пояса, смещаясь от
носительно него к востоку на 100-120 км. Это 
смещение наиболее отчетливо прослежено в ус
тье р. Или [26]. Вскрытые здесь бурением вулка
нические накопления главной зоны девонского 
пояса перекрыты каменноугольными терриген- 
ными красноцветами тылового обрамления, та
кими, как на Чу-Илийском и Кендыктасском под
нятиях (см. рис. 3).

Фациальные границы морских и наземных от
ложений прослеживаются в западных отрогах 
Джунгарского Алатау (горы Жуантобе, Алаба- 
сы, Тышкантау), где вулканогенные нижнека
менноугольные разрезы насыщены остатками 
брахиопод и наземной флоры.

Латеральная зональность каменноугольного 
вулканизма аналогична девонской. Отчетливо 
выделяются фронтальная, главная и тыловая зо
ны, ориентированные параллельно краю Джун
гаро-Балхашского бассейна и отличающиеся ус
ловиями проявления, интенсивностью и составом 
вулканизма. Первые проявления каменноуголь
ного вулканизма известны в тыловой зоне. Это 
нижнетурнейская толща, сложенная внизу ба
зальтовыми, андезибазальтовыми лавами, туфа
ми и песчано-алевролитовыми пачками, а в верх
ней части -  андезитами и дацитами (600 м). Ее 
возрастным аналогом в главной и фронтальной 
фациальных зонах является локально развитая 
тефро-терригенная толща, представляющая про
дукт синхронного вулканизму размыва и отложе
ния пластического материала [24].

Позднее вулканическая деятельность охвати
ла более обширную территорию. Верхнетурней- 
ские и нижневизейские отложения Бороталин- 
ского грабена, южных отрогов Джунгарского 
Алатау и северных хребтов Тянь-Шаня (Заилий- 
ский Алатау, хр. Кетмень, Каратау Кетменский)

представлены риолитовыми и дацитовыми туфа
ми, игнимбритами с прослоями терригенных по
род и туффитов и лежащими выше базальтами, 
их шлаками и тефроидами. Мощность этих отло
жений колеблется в зависимости от расстояния до 
вулканического центра от 900 до 1700 м. В тыло
вой зоне объем терригенных пород резко возрас
тает, вулканитов уменьшается.

Следами внутривизейских тектонических дви
жений являются поверхности размыва и углового 
несогласия в основании вышележащей наземной 
толщи андезитов и базальтов, чередующихся с 
пачками кремнекислых туфов и терригенных по
род (2000 м) визейско-серпуховского возраста.

На юге, в обрамлении вулканического пояса, в 
начале каменноугольного периода произошло 
погружение части континента и формирование 
Северо-Тянь-Шаньского морского бассейна, ши
риной более 150 км. Его наиболее ранние (тур- 
нейско-нижневизейские) отложения известны на 
северном склоне хр. Терскей Алатау (у южного 
края бассейна). Это сероцветные песчано-алевро- 
литовые, преимущественно кварц-полевошпато- 
вые и аркозовые накопления с редкими прослоя
ми гравелитов и известняков, содержащие остат
ки наземной флоры и морской фауны и 
залегающие с размывом на породах докембрия и 
ордовика (см. рис. 3). Их перекрывают верхневи- 
зейско-серпуховские известковистые песчаники, 
алевропесчаники, алевролиты, глинистые из
вестняки (700-1700 м), а затем серпуховско-баш
кирские известняки и доломиты с прослоями ар- 
козовых песчаников (1000 м).

Во второй половине визейского века Северо- 
Тянь-Шаньский бассейн трансгрессировал к севе
ру более чем на 100 км. Вдоль его края в тыловой 
части вулканического пояса морские визейско- 
серпуховские карбонатно-терригенные отложе
ния чередуются с вулканитами и перекрывают 
наземные турнейско-нижневизейские вулкано- 
генно-осадочные образования. В осевой части 
бассейна (хр. Басулытау, Каратау Кетменский) со 
второй половины визейского до башкирского ве
ка формировалась мощная толща органогенных 
известняков.

Средний отдел каменноугольного периода в 
главной зоне вулканического пояса (южные от
роги Джунгарского Алатау, северное подножье 
хр. Кетмень и гор Сюгаты) представлен двумя на
земными толщами: туфо-терригенной риолито- 
дацитовой (300-700 м) и лежащей выше андезито
вой эффузивно-пирокластической (200-700 м). 
Во фронтальной части пояса отложения моложе 
визейских большей частью размыты, а в тыловой 
зоне (горы Темирлик) они сменяются сероцвет
ными терригенными отложениями (300 м).
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Рис. 6. Реконструкция пермского вулканического по
яса Юго-Восточного Казахстана. Составлена авто
ром с использованием [9, 14]
Условные обозначения см. на рис. 4

Южнее, во внутренней части эпиконтинен- 
тального бассейна (хр. Копыл), к башкирскому 
ярусу относится гипсо-соленосная алевролито- 
аргиллито-мергелевая толща (200-1700 м), к мос
ковскому ярусу -  пестроцветные песчаники, але
вролиты (150-700 м), характеризующие его за
мыкание и обмеление (см. рис. 3,5).

В конце каменноугольного периода в пределах 
активной окраины Джунгаро-Балхашского бас
сейна вулканизм приобрел пароксизмальный ха
рактер: игнимбритовые извержения чередова
лись с накоплением содержащих остатки флоры 
тефроидных и терригенных пачек, нередко арко- 
зовым материалом, а также водорослевых изве
стняков, кремней, аргиллитов. Вероятно, на мес
те главной вулканической зоны (в бассейне р. Или) 
сформировалось озеро шириной до 300 км, окру
женное молодыми поднятиями.

В западном обрамлении каменноугольного 
вулканического пояса, в Чу-Илийских горах и хр. 
Кендыктас, в течение всего каменноугольного 
периода располагалась зона накопления назем
ных красноцветных моласс шириной около 500 км, 
а за нею -  Казахстанский эпиконтинентальный 
бассейн с терригенно-карбонатной седиментаци
ей [10, 14], существовавший начиная с фамена до 
середины, а кое-где до конца каменноугольного 
периода (см. рис. 5). Охарактеризованный выше 
Северо-Тянь-Шаньский тыловой бассейн был его 
частью и соединялся с ним в районе Малого Кара- 
тау и Чуйского поднятия.

В конце каменноугольного периода коллизия, 
приведшая к закрытию Иртыш-Зайсанского и 
Туркестанского бассейнов [2, 13, 36], сопровожда

лась дальнейшим обмелением окраинного и осу
шением эпиконтинентального бассейнов, складча
тостью и внедрением гранодиорит-гранитных плу
тонов в контурах вулканического пояса и 
нормальных гранитов -  в его обрамлении.

Складчатые деформации нижнекаменно
угольных отложений в пределах вулканического 
пояса -  крупные субширотного простирания ли
нейные складки с размахом крыльев в 5-10 км и 
их наклоном в 30-60°. Вблизи разломов они не
редко сменяются более мелкой и напряженной 
складчатостью. Средне- и верхнекаменноуголь
ные толщи менее деформированы и образуют 
большей частью брахиструктуры с наклоном сло
ев в 10-30°. Отложения тылового бассейна смяты 
интенсивнее, местами шарьированы на наземную 
зону и даже опрокинуты.

Пермские

Основные события пермской истории региона 
связаны с наземным вулканизмом. Пермский вул
канический пояс в пределах Юго-Восточного Ка
захстана, как и каменноугольный, является южной 
ветвью Прибалхашско-Илийского. Его контуры 
несколько смещены относительно каменноуголь
ного пояса, но большей частью вложены в него. 
Вулканогенные накопления перми несогласно пе
рекрывают каменноугольные вулканические и 
латерально сменяющие их осадочные толщи ты
лового обрамления. Под рыхлыми отложениями 
Южно-Прибалхашской впадины пермские вулка
ниты залегают на терригенных каменноугольных 
красноцветах и вулканических образованиях де
вонского пояса [26], в Бороталинском грабене -  
на морских среднекаменноугольных отложениях, 
а в хребтах Кетмень, Басулытау и Кунгей -  на 
морских карбонатных накоплениях Северо-Тянь- 
Шаньского палеобассейна. В целом отчетливо вид
на проградация фронта пермского вулканизма от
носительно каменноугольного к востоку (рис. 6).

Поперечная зональность пермского вулкани
ческого пояса усеченная: перекрыта кайнозой
скими накоплениями и, вероятно, размыта фрон
тальная прибрежная зона, и вулканические на
копления перми повсеместно представлены 
наземными фациями. Осадочные морские отло
жения известны в небольшом блоке в зоне Ала
коль-Джунгарского разлома [7]. Находки ранне
пермских брахиопод в пестроцветах жаманбулакс- 
кой свиты Джунгарского Алатау [20], традиционно 
датируемых московским ярусом, также могут 
указывать на существование сильно обмелевшего 
Джунгаро-Балхашского морского бассейна, ос
новная часть которого в позднекаменноугольную 
эпоху сместилась к юго-востоку, на территорию 
Северо-Западного Китая.



В пределах главной вулканической зоны, охва
тывающей южные и юго-западные хребты Джун
гарского Алатау, северные подножья хребтов За- 
илийский Алатау и Кетмень, базальты и андези
ты раннепермского возраста (700-1200 м) с 
несогласием налегают на каменноугольные тол
щи и перекрываются кремнекислыми игнимбри- 
тами и туфами (600 м, см. рис. 3). Затишье в вул
канической деятельности и накопление красно
цветной молассы (450-600 м) в середине поздней 
перми сменяются новым импульсом вулканизма -  
формированием верхнепермской андезитовой тол
щи мощностью 250-500 м, а затем нижнетриасо
вой трахириолитовой [9, 10, 23].

Расположенная южнее тыловая зона пермско
го пояса характеризуется субщелочным трахиба- 
зальт-комендитовым наземным вулканизмом, че
редующимся с накоплением красноцветной грубо
обломочной молассы (хребты Кетмень, Басулытау, 
Каратау Кетменский). Мощность пермских накоп
лений этой зоны меняется от 300 до 1400 м [10].

К югу (хр. Терскей) и западу (Чуйская впадина) 
от вулканического пояса располагались внутри- 
континентальные поднятия с красноцветными и 
соленосными мульдами.

Пермский магматизм Юго-Восточного Казах
стана завершился тектоническими движениями, 
внедрением габбро-монцонит-граносиенитового 
комплекса и следующих за ним гранитов.

Пермские складки пологие брахиформные. 
Нередки первичные вулканические структуры с 
углами наклона крыльев около 15°, широко про
явлены экструзивные купола и пояса даек.

Проведенное автором сравнение главных черт 
петрохимии девонских, каменноугольных и перм
ских вулканических пород с типовыми составами 
и между собой выявляет принадлежность боль
шей их части к щелочноземельному ряду и по
следовательный рост щелочности в пределах 
каждой возрастной группы (прежде всего за счет 
калия) в южном и западном направлениях, в сторо
ну внутренних частей континента. Во фронталь
ной части девонского и каменноугольного поясов 
они наиболее натриевые, в то время как в тыло
вых зонах, в том числе и в пермской, преобладают 
представители шошонитовой серии [28, 29, 32]. 
При этом девонские породы однотипных зон по 
сравнению с каменноугольными и пермскими бо
лее железистые и титанистые. Их кремнекислые 
разновидности имеют близкие содержания калия 
и натрия, нередко калия больше. Каменноуголь
ные вулканиты отличаются повышенным содер
жанием глинозема и преобладанием натрия в со
ставе щелочей. Щелочноземельные вулканиты 
перми отличаются от девонских и каменноуголь
ных повышенной общей щелочностью и калиево- 
стью, более высокой окисленностью железа. Для

их кремнекислых пород типичны вкрапленники 
кварца, калиевого полевого шпата, амфибола, 
биотита, в то время как каменноугольные содер
жат кварц-плагиоклаз-биотитовую ассоциацию, 
а девонские -  кварц-калишпат-плагиоклазовую. 
Для основных и средних вулканитов пермского 
возраста характерен двупироксеновый парагене
зис (в отличие от оливин-клинопироксенового в 
девонских базальтах и клинопироксенового -  в 
каменноугольных), что более характерно для вну- 
триконтинентальных вулканических поясов [33]. 
В тыловых грабенах щелочность вулканических 
пород от девона к перми возрастает вплоть до обра
зования трахибазальт-комендитовой ассоциации.

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ
В целом анализ приведенных материалов по

казывает, что по характеру седиментации, спора
дичности проявлений подводного вулканизма и 
существеной роли аллохтонных пеплов среди де
вонских и каменноугольных отложений Джунга
ро-Балхашский бассейн был скорее окраинным, 
чем океаническим. Северная его часть существо
вала с раннего палеозоя. Преддевонские тектони
ческие движения привели его к расширению на 
юг, в пределы докембрийского Джунгарского 
блока [9,10]. В раннем девоне этот бассейн разви
вался как единая структура. В его осевой части 
шла туффито-глинисто-кремнистая седимента
ция, сменявшаяся по направлению к берегу туфо- 
турбидитовой, а в прибрежной части накоплени
ем молассы. Позднее тектонические движения 
создали расчлененный подводный рельеф, в жи- 
ветском веке вызвали трансгрессию Джунгаро- 
Балхашского бассейна на краевую часть конти
нента, а к франскому веку сформировали цепь 
вулканических островов на фронтальной терра
се. В прибрежной и наземной частях его активной 
окраины в течение всего рассматриваемого пери
ода появлялись, мигрировали к северу, а затем от
мирали и перекрывались терригенными толщами 
цепи вулканов андезибазальтового, андезитового 
и дацито-риолитового состава. Вулканические 
накопления формировали закономерные лате
ральные ряды с меняющимся фациальным соста
вом по мере удаления от морского бассейна во 
внутрь континента [27, 30].

Основные тектонические движения фиксиру
ются в пределах континентальной окраины в не
согласиях, поверхности размыва, изменении со
става вулканизма и проявлениях интрузивной де
ятельности.

Последовавшие в конце франского века кол
лизионные процессы привели к поднятию обшир
ных участков морского бассейна, прекращению 
вулканизма, внедрению гранитных плутонов в 
пределах пояса и его тылового обрамления, а за



тем накоплению фаменской молассы, содержа
щей обломочный материал этих интрузивов.

В первой половине каменноугольного периода 
Джунгаро-Балхашский морской бассейн был раз
делен надвое участком суши. В его осевой части 
продолжалось туффито-глинисто-кремнистое на
копление, а в Бороталинском прогибе шла терри- 
генная вулканомиктовая седиментация материа
ла, сносимого с континента. Поздее шло прогрес
сирующее обмеление бассейна вплоть до полного 
закрытия [9, 10, 21].

Окраинно-континентальный вулканизм в те
чение каменноугольного периода также мигриро
вал к северу, в направлении Джунгаро-Балхаш
ского бассейна. Наиболее выражена его програ
дация в турнейском веке. Во второй половине 
визейского века имела место наиболее значи
тельная трансгрессия тылового Северо-Тянь- 
Шаньского бассейна к северу, в пределы вулкани
ческого пояса. Средне- и позднекаменноугольные 
движения сопровождались прогрессирующим воз- 
дыманием структур, обрамлявших вулканичес
кий пояс.

Миграцию вулканических зон внутри пермско
го пояса труднее восстановить из-за интенсивной 
денудации этих отложений вдоль его северного и 
южного краев.

Позднее вся территория Юго-Восточного Ка
захстана представляла континент. В течение ме
зозоя здесь преимущественное распространение 
имели озера и наземные впадины, разделенные 
пологими пенепленизированными поднятиями 
[8, 9, 10].

Кайнозойский этап сыграл важную роль в 
формировании современного структурного обли
ка описываемого региона (см. рис. 2) и здесь рас
сматривается в связи с изменением его первично
го общего плана. Результатом кайнозойской (Ин
до-Евразийской) коллизии явилось повсеместное 
развитие нарушений различной морфологии 
(взбросов, сдвигов и надвигов), многочисленных 
как в краевой части континента, так и в зонах 
морской палеозойской седиментации [25,35]. Мо
лодой возраст перемещений в ряде случаев под
тверждается участием в нем юрских и неогено
вых отложений.

В современном структурном плане региона 
разновеликие блоки и массивы ограничены ли
нейными зонами смятия, продольного течения и 
многие перемещены относительно своего перво
начального положения на десятки и первые сотни 
километров вдоль таких крупноамплитудных 
сдвигов, как Центрально-Казахстанский, Ала- 
коль-Джунгарский, Бороталинский, Жалаир-Най- 
манский, Каратауский, Заилийский, Алтынэмель- 
ский, Сюгатинский и другие (см. рис. 1,2). Эти пе
ремещения, обусловленные мощным давлением с

юга, кроме горообразования, привели к искаже
нию исходного структурного плана и, прежде все
го, к поперечному сокращению размеров глав
ных структур и территории в целом. Попытки их 
реконструкции свидетельствуют о значительных 
латеральных перемещениях, сопровождавшихся, 
в конечном итоге, поворотом основных структур 
региона против часовой стрелки [22]. Автором 
неоднократно высказывалось предположение о 
более прямолинейных, чем ныне, исходных очер
таниях казахстанских вулканических поясов и их 
субмеридиональной ориентировке [21, 22]. Воз
можность значительных перемещений различ
ных частей Казахского континента и его обрамле
ния в течение фанерозоя в настоящее время актив
но обсуждается в литературе [4-6, 11-14, 39-41]. 
Современные подковообразные очертания крае
вых поясов Джунгаро-Балхашского бассейна вто
ричны, и для более правильного понимания истории 
Казахстана следует развернуть подкову до исходно
го положения, как это предлагал Л.П. Зоненшайн 
[13]. Тогда ее сегменты, продолжив друг друга, 
составят очень пологую дугу, открытую к восто
ку, в сторону Палеоазиатского океана, и в целом 
восточная окраина Казахского континента зай
мет более симметричное положение относитель
но его западной, Зауральской, окраины. Это от
крывает дополнительные возможности для их 
сравнительного анализа.
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Post-Silurian Tectonic Evolution of Southeastern Kazakhstan
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A bstract—The territory reviewed was during the later half of the Paleozoic Period an active margin of the Ka
zakh continent facing the Dzungaria-Balkhash marine basin, whose lateral lithologic series allow referring it to 
marginal (back-arc) basins. It was separated by the Devonian Chingiz-Tarbagatai and the Carboniferous Zhar- 
ma-Saura volcanic island arcs from the Irtysh-Zaisan basin of the Paleoasian Ocean. The southern portion of 
the Dzungaria-Balkhash basin, which was examined by the present author, distinctly displays lithologic com
plexes that originated on the continental slope and its rise, on nonvolcanic frontal terrace, and in an inter-arc 
graben. The regressive vertical and lateral series o f the deposits indicate the gradual shoaling of the basin. Mar
ginal volcanic belts originated along its southern (hereafter, present-day orientation is given) continental mar
gin in the Devonian and Carboniferous and early in the Permian. The petrochemical zoning of volcanics on the 
southern margin suggests the subduction zone dip under the Kazakh continent. A vast uplift, which was dis
sected by a chain of grabens rilled with red molasses and subalkaline basalts, was located at the back of the 
volcanic belt (within the Chu River high and in the North Tien Shan). At the beginning of the Carboniferous 
Period, the epicontinental Central Kazakhstan basin intruded from the west into the back part of the volcanic 
belt. It was separated in this region by an intra-continental uplift from the Turkestan Paleocean, and in the mid- 
Carboniferous time it became saline and later rilled with variegated deposits. The marginal Dzungaria- 
Balkhash basin migrated southeastward into the territory of West China during the Permian Period, and the 
study area became a dry land. The volcanism of Southeast Kazakhstan became intra-continental and then 
ceased by the mid-Triassic time. The Late Paleozoic tectonic movements resulted in folding and faulting and 
gave rise to angular unconformities and erosion surfaces, while the general tectonic grain remained intact. The 
Cenozoic India-Eurasia collision brought about intense folding and thrusting of strata in Southern and South
eastern Kazakhstan and their motion along N W -SE and NE-SW  oriented strike-slip faults, which eventually 
gave rise to the present-day horseshoe-shaped structural pattern. A reconstruction of the initial position of the 
principal facies zones suggests an originally straighter outline of the southeastern margin of the Kazakhstan 
continent.
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П роведено геотермическое моделирование нестационарного теплового поля в земной коре и в ли
тосф ере вдоль 123 сейсмотомографических геотраверсов по Баренцеву и Карскому морям, а такж е 
по Евразийскому сектору Северного Ледовитого океана. Определена термическая структура лито
сф еры  геологического прош лого и в настоящий момент. Построены трехмерные модели распреде
ления температур и тепловых потоков в координатах: ш ирота-долгота-глубина. Установлена глу
бина расположения интервала катагенетического преобразования органического вещества. О пре
делены палеотемпературы в моменты формирования основных месторождений нефти на ш ельфе 
и сделаны предположения о приуроченности месторождений к определенным “ф ормам” распреде
ления геотермического поля.

Геолого-экономическое значение акваторий 
Западно-Арктических морей определяется суще
ствующими большими нефтегазовыми ресурсами 
шельфовых осадочных бассейнов и будет возрас
тать по мере освоения уже открытых и выявле
ния новых месторождений.

В условиях ограниченности инвестиционных 
ресурсов для проведения дорогостоящих геолого
геофизических исследований на шельфе приоб
ретают практическое значение относительно не
дорогие методы косвенной оценки перспектив 
нефтегазоносное™ на базе уже имеющихся гео
лого-геофизических данных.

Один из таких методов -  это термотомографи
ческое отображение земной коры на основе трех
мерного геотермического моделирования. Постро
ение трехмерных (объемных) моделей распределе
ния температур и тепловых потоков позволяет 
получить карты-срезы геотермического поля на 
любой глубине и таким образом определить уро
вень, на котором существуют условия для катаге
нетического преобразования углеводородов, т.е. 
позволяют в первом приближении прогнозиро
вать глубину и локализацию размещения место
рождений.

Геотермические исследования на шельфе Ев
разийского бассейна Арктики начались в 70-е го
ды XX в. с измерений погружными зондами 
ПТГ-ЗМ в Баренцевом море [7]. Однако эти изме
рения были сделаны на шельфе при глубинах мо
ря до 300 м и глубине внедрения одноканального 
зонда в осадки максимально на два метра. Полу
ченные результаты продемонстрировали ожида
емое очень мощное влияние экзогенных терми
ческих полей на глубинный тепловой поток -  ска
зывалось воздействие сезонных периодических 
колебаний температуры дна моря за счет инсоля

ции, а также придонных течений с большим деби
том, приносящих массы воды с контрастной отно
сительно фоновой температурой. Особенно этот 
фактор заметен в южной части моря, где прояв
ляется влияние Нордкапского теплого течения. 
В связи с этим зондовые измерения не позволяли 
получить кондиционные оценки фонового глу
бинного теплового потока, так как диапазон из
меренных значений был очень велик -  от 0 до бо
лее 500 мВт/м2 и неадекватно отражал распреде
ление глубинных термических источников.

Начавшаяся в 80-е XX в. годы интенсивная 
разведка нефтегазовых месторождений на шель
фе сопровождалась бурением на акватории и на 
островах глубоких скважин, в которых проводи
лись каротажные исследования, в том числе и 
термокаротаж. К этому времени относятся и пер
вые скважинные измерения теплового потока в 
южной части Карского моря. Обработка терми
ческих измерений позволила оценить значения 
градиентов температуры, а теплофизические ис
следования керна скважин -  теплопроводность 
пород. Таким образом были получены первые 
кондиционные измерения теплового потока в ре
гионе [17]. Тем не менее скважинные геотермиче
ские измерения для такой обширной территории 
были редки и не позволяли составить картину 
распределения температур и тепловых потоков, а 
тем более рассчитать глубинные температуры в 
литосфере региона.

МЕТОДИКА МОДЕЛИРОВАНИЯ 
ГЕОТЕРМИЧЕСКОГО ПОЛЯ

Для оценки температур на глубинах, не достиг
нутых бурением, а также глубины нахождения 
температур катагенетического преобразования



Рис. 1. Расположение сейсмических геотраверсов в регионе Западной Арктики и их название
Аббревиатура на карте: ЮБВ -  Бжно-Баренцевская впадина; СБВ -  Северо-Баренцевская впадина; ЛЛП -  Лудлов- 
ско-Лунинская перемычка; АВ -  Адмиралтейский вал; ПС -  прогиб Седова; ККМ -  Кольско-Канинская монокли
наль; СА -  Свальбардская антеклиза; ЮКВ -  Южно-Карская впадина

органического вещества нами была разработана 
методика 2D- и ЗО-моделирования нестационарно
го теплового поля. Теплофизическая среда, т.е. 
конфигурация контрастных теплофизических сло
ев и значения тепло- и температуропроводностей, 
задавалась на основе соответствующей оцифров
ки выделенных по сейсмическим данным струк
турных комплексов вдоль 123 геотраверсов 
(рис. 1). В качестве граничных условий использо
вались значения теплового потока, измеренного в 
глубоких скважинах. В Баренцевом море 67 сква
жин, где проводились определения теплового по
тока, были расположены так, что хотя бы одна 
скважина находилась в полосе каждого из профи
лей ГСЗ (ШГСП). В Карском море три скважины 
в южной части моря лежат в зоне самого длинно
го из профилей (рис. 2).

Вдоль профилей был выполнен расчет глубин
ных температур с помощью программного паке
та “TERMGRAF” [15]. При расчете использова
лись значения теплофизических свойств слоев 
коры, адекватные установленным граничным 
скоростям (таблица).

Для решения задачи о распределении темпера
тур в разрезе используется численный метод ко

нечных элементов с квадратичной аппроксимаци
ей функции температуры между узлами прямо
угольной сетки. В программе предусматривается 
сетка 41x41 узлов (т.е. решается двумерная зада
ча), линейные размеры которых по осям X и Z 
возможно изменять по требованию оператора. 
На боковых границах области моделирования за
дается отсутствие латерального потока, т.е. 
дТ/дх = 0. В качестве верхнего граничного усло
вия нами принималась температура на границе 
дно-вода, которая известна по метеорологичес
ким данным (~1°С), а на нижней границе -  тепло
вой поток.

Внутри области моделирования устанавлива
ется конфигурация контрастных сред и их тепло
физические свойства: температуропроводность 
а (м2/с), теплопроводность к (Вт/(м • К)) и норми
рованная плотность тепловых источников Fi = 
= А/(ср) (К/с). В расчетной части комплекса (про
грамма “TERM”) задаются линейные размеры об
ласти моделирования (Lx и Lz, км), которые опре
деляют линейные размеры узла (Lx/41 и LzJ41), а 
также временной интервал дискретизации реше
ния (в млн. лет). Временной шаг итерационного 
процесса автоматически выбирается программой



Рис. 2. Расположение сейсмических геотраверсов и скважин (треугольники) в Карском регионе, где были проведены 
термометрические исследования
Размер треугольников пропорционален значениям теплового потока, мВт/м2

и рассчитывается как т = 10"7(Z2/4a), где Z -  тол
щина области моделирования.

В результате численного решения уравнения 
теплопроводности мы получаем распределение 
температур и тепловых потоков q(z) и q(x) для 
принятой теплофизической среды в конечный 
момент временного этапа дискретизации. Полу
ченный файл результатов переименовывается в 
файл начальных температур, и на следующем эта
пе начинается расчет с конечного момента пре
дыдущего шага. Возможность дискретизации ре
шения удобна, если есть необходимость изменить 
теплофизическую среду в связи со структурно-ве
щественными перестройками геологического 
разреза, задать распределение новых источников 
и стоков тепла, а также просмотреть результаты 
расчета палеотемпературного поля. Если в мо
дель требуется включить тепломассоперенос, то 
его можно имитировать установкой граничных 
температур и/или адиабатического градиента в 
интервале глубин, на которые распространяется 
конвекция.

Для каждого профиля при моделировании 
принималась граничная температура на верхней 
границе и тепловой поток -  на нижней границе 
(#гр.), соответствующий измеренному в ближай
ших скважинах значению (qHaбл.) за вычетом теп
лового потока, генерируемого в слое земной коре 
выше нижней границы области моделирования 
при спонтанном распаде долгоживущих радио
изотопов (qp), т.е.

Ягр. =  Янабл. ~  Яр*

Последний рассчитывался на основании сейс
мической информации о мощности слоя и его со
ставе, а также из общепринятых традиционных 
величин удельной теплогенерации для соответст
вующего типа пород: (<7р.)/ = А(х, z)z, [10]. Гранич
ный редуцированный тепловой поток изменялся 
в различных районах в пределах 30-40 мВт/м2.

Начальные условия при расчете температур 
на большинстве профилей нами задавались для 
времени 60 млн. лет назад. В это время, как пока
зано в работах по палеотектоническим реконст
рукциям Баренцевоморского бассейна [5,14], уже



Теплофизические параметры, принятые для моделирования геотермического поля в земной коре

Свита/параметр
Граничная 

сейсмическая 
скорость, км/с

Температуро
проводность 
а х К Г 7, м2/с

Теплопроводность, 
к, Вт/(м К)

Т епл огенерация 
(нормированная), 

Fi х  10- 1 3  К/с

Неконсолидированные осадки <3.7 3.0 1.3 -
Консолидированные мезозойско- 
кайнозойские терригенные осадки

3.5 1.5 —

Карбонатны е палеозойские осадки 4.7 3.8 1.9 1.5
Граниты Верхняя часть, 6 . 0 5.0 2.5 5.52

нижняя часть 6.5 5.0 2.5 3.5

Б азальты , породы коро-мантийной 
смеси

>6.5 7.0 2.9 -

К оровы е ультрабазиты - 8 . 0 3.0 -
М антийные ультрабазиты - 1 0 . 0 3.2 -

Примечание, а -  температуропроводность, к -  теплопроводность, Fi -  нормированное значение теплогенерации (Л),

Fi = — , где с -  теплоемкость, р -  плотность, 
ср

сформировалась современная структура коры, 
поэтому эволюция теплового поля во времени, 
если она и наблюдалась, связана не с перестрой
кой структурно-теплофизических элементов, а с 
релаксацией начальных термических неоднород
ностей.

При такой постановке граничных условий 
температуры внутри области моделирования бы
стро приходят к стационарному состоянию, кото
рое априорно было принято как критерий кор
ректности расчетов. Продолжительность времен
ных шагов составляла 10 млн. лет. Таким 
образом, на временном интервале 60-0 млн. лет 
нами проводились шесть контрольных шагов с 
целью проверки условий стационарности. Моде
лирование показало, что, начиная с третьего ша
га, т.е. через 30 млн. лет после начала расчета, 
для всех профилей наблюдалось стационарное
тепловое поле1.

Точность расчетов оценивалась по двум крите
риям: во-первых, по совпадению модельного и из
меренного в скважинах теплового потока; во-вто
рых, по совпадению температур на пересечении 
профилей. Метод наименьших квадратов, приме
ненный для оценки погрешности глубины нахож
дения изотерм в створе пересечения профилей, 
показал, что она составляет ±150 м, что при глу
бине расчетов до 30 км дает относительную по
грешность 0.5%.

Построение трехмерной геотермической мо
дели в регионе производилось с помощью пакета 
трехмерной графики “TECPLOT v.7.0-demo” 
(Amtec Engineering Inc.), который позволяет про

1 При последующих расчетах у нас было основание для пе
рехода к временному шагу 20 млн. лет.

вести объемную интерполяцию наблюденного 
поля (в нашем случае температуры, теплового 
потока, а также структурных сейсмотомографи- 
ческих границ) в координатах: широта, долгота, 
глубина. Для подготовки файлов данных в фор
мате “TECPLOT v.7.0” нами была написана специ
альная программа, которая при задании коорди
нат начала и конца профиля, а также интервала 
разбивки по глубине производит трансформацию 
текстового файла, содержащего результаты тер
мического моделирования, в формат базы дан
ных “TECPLOT”. Данная программа предусмат
ривает трехмерную интерполяцию по сетке лю
бой конфигурации. В нашем случае была 
использована неравномерная сетка, “привязан
ная” к простиранию сейсмических профилей, 
вдоль которых выполнялись двумерные расчеты 
глубинных температур.

ТЕРМИЧЕСКАЯ ЭВОЛЮЦИЯ 
ЛИТОСФЕРЫ РЕГИОНА

Характер изменения теплового поля во време
ни мы рассмотрим на примере термической эво
люции литосферы вдоль трансбаренцевского ге
отраверса (профиль ГСЗ-76) (см. рис. 1), который 
пересекает большинство из выделенных по сейс
мическим данным структур земной коры в преде
лах Баренцевоморской плиты и поэтому представ
ляется наиболее информативным. Термическое 
поле рассчитывалось для интервала геологичес
кого времени от 300 млн. лет назад до наших 
дней. При решении поставленной задачи учиты
валось влияние всех установленных тектоничес
ких событий на термический режим в недрах.

Начальные условия моделирования принима
лись для времени 300 млн. лет назад (средний кар



бон), когда, по геологическим данным [14, 18], в 
южной части Баренцева моря сформировался 
Южный рифтогенный прогиб северо-западного 
простирания, разрушивший протерозойскую кон
тинентальную кору. Уже начиная с рифея, этот 
прогиб заполнялся терригенными и карбонатны
ми осадками, отлагавшимися с прогрессирующей 
скоростью, достигшей к середине палеозоя ско
рости лавинной седиментации. Этот процесс в ко
нечном итоге привел к становлению верхнего 
карбонатного палеозойского комплекса, выде
ленного по данным МОГТ. Комплекс характери
зуется сейсмическими скоростями 5.4—5.8 км/с и 
имеет максимальную мощность (до 12 км) в ин
тервале 450-600 км от начала профиля (район 
г. Мурманска). Ниже этого комплекса интерпре
тируются блоки “гранитно-метаморфического 
слоя” с пластовыми скоростями 6.0-6.5 км/с и с 
мощностью 22-23 км, которые отождествляются 
с гранитоидами и вмещающими их породами ар- 
хея-нижнего протерозоя Балтийского щита. Этот 
слой резко уменьшается в мощности в районе от
метки 500 км, где разрез коры уже имеет субоке
анический облик. Постепенно в северо-восточ
ном направлении, судя по сейсмическому разрезу, 
увеличивается доля базальтов и гипербазитов по 
сравнению с гранитно-метаморфическими поро
дами и мощность терригенных мезозойско-кай
нозойских осадков. Толщина коры уменьшается с 
юга на север от 40 до 35 км [13]. Мощность лито
сферы по сейсмическим данным не определена, 
но из теоретических соображений и по аналогии с 
другими зонами перехода от континентальной к 
океанической коре можно предположить, что в 
южной части профиля она составляла 150 км, а 
севернее уменьшалась до 100-120 км.

В термической модели для этого времени был 
принят разрез литосферы, состоящий из четырех 
теплофизических слоев [11]: нижний слой -  “верх
няя мантия” с температуропроводностью 10"6 м2/с 
и теплопроводностью 3.2 Вт/(м • К). Мощность 
этого слоя составляла 100 км. Выше залегал слой 
“коро-мантийной смеси”, или нижней коры (?), 
мощностью 15 км; для него была взята темпера
туропроводность 8 х 10г7 м2/с и теплопроводность 
2.9 Вт/(м • К). Гранитно-метаморфический слой 
имел температуропроводность 5 х 10“7 м2/с и теп
лопроводность 2.5 Вт/(м • К). Такие значения ха
рактерны для перечисленных слоев пород и тра
диционно принимаются в термических моделях. 
Самый верхний слой -  карбонатные консолиди
рованные осадки -  характеризовался в модели 
температуропроводностью 4 х 10~7 м2/с и тепло
проводностью 2.3 Вт/(м • К). В модели задавались 
граничные условия первого рода: температура на 
поверхности принималась равной 1°С (темпера
тура придонной воды), а на подошве литосферы -  
1250°С. Внутри гранитно-метаморфического слоя

учитывалось тепловыделение радиогенной при
роды, а в мантии для соответствующего интерва
ла профиля -  рифтогенной природы2 (Fi). Интен
сивность источников задавалась нормированной 
по величине (ср) вещества, т.е. Fi = А/(ср), где А -  
интенсивность тепловыделения в единице объема 
(в Вт/м3). Мощность радиогенного тепла была оп
ределена на основании измерений концентрации 
в породах Балтийского щита долгоживущих изо
топов 238U, 232Th и [1], и ее нормированное зна
чение Fi составляло 3.5 х 10-13 К/с. Нормирован
ная мощность источника рифтогенной природы 
(астеносферного выступа) рассчитывалась из 
предположения, что в позднем палеозое она была 
такой же, как в современных континентальных 
рифтах, например, в Байкале [6], в рифте Рио- 
Гранде [20] или в Кенийской зоне [21], и составля
ла 12 х 10-13 К/с. Начальные температуры в модели 
рассчитывались из решения одномерного стацио
нарного уравнения Пуассона для слоистой модели с 
внутренними источниками только радиогенной 
природы и с указанными выше теплофизически
ми характеристиками и толщиной слоев. Термиче
ский источник рифтогенной природы “включался” 
на первом этапе моделирования. Шаг временной 
дискретизации на первом этапе моделирования со
ставлял 50 млн. лет, т.е. в результате выполнения 
первого шага была зафиксирована термическая 
структура литосферы для времени 250 млн. лет 
тому назад (начало поздней перми). Полученные 
температуры в разрезе литосферы считались на
чальными для следующего этапа расчета неста
ционарного процесса, продолжительность кото
рого была также 50 млн. лет, но на этом этапе 
был “выключен” источник рифтогенной приро
ды, так как известно, что время жизни континен
тальных рифтовых систем не превышает 40 млн. 
лет [8], а вероятнее всего, меньше 30 млн. лет. 
После выполнения второго шага модель отража
ла термический режим для 200 млн. лет назад 
(граница среднего и позднего триаса).

На этом шаге было произведено изменение па
раметров модели. Если на первых двух времен
ных шагах разрез включал всю литосферу, то для 
возраста 200 млн. лет нижняя граница разреза 
была ограничена глубиной 70 км, установленной 
по данным ГСЗ. На этой глубине задавался теп
ловой поток, определенный на предыдущем эта
пе расчета. Он изменялся вдоль профиля от 34 до 
40 мВт/м2.

На разрезе коры геологическое строение от
ражено более детально. В модели учитывалась 
блоковая структура разреза, выраженная в нали
чии субвертикальных изгибов пластов на контак-

2 Форма аномального термического источника рифтоген
ной природы ассоциировалась с астеносферным выступом 
(астенолитом).
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Рис. 3. Температурный разрез (°С, сплошные линии) и распределение теплопроводности (Вт/(м • К), пунктирные ли
нии) вдоль профиля ГСЗ-76 для времени 120 млн. лет назад

те пород гранитно-метаморфического комплекса 
с метаморфизованными осадочными отложения
ми палеозоя и базальтов с гипербазитами в юго- 
западной части профиля (интервал 100-200 км) 
(рис. 3). Эти блоки контактируют по разломным 
или флексурным зонам, возникшим, судя по возра
сту осадочных пород, не позже среднего палеозоя. 
Такой возраст дислокаций позволяет предполо
жить отсутствие в них современных проницаемых 
зон, по которым осуществляется тепломассопере- 
нос, поэтому разломы и флексуры моделирова
лись только как границы контрастных теплофи
зических сред.

В результате расчета данной теплофизичес
кой модели с шагом дискретизации 80 млн. лет 
было получено распределение температур в зем
ной коре Баренцевоморского региона для време
ни 120 млн. лет (граница раннего и позднего мела) 
(см. рис. 3). Обращают на себя внимание две зоны 
искривления изотерм в интервалах 0-150 и 300- 
500 км по длине профиля. Их природа связана с 
наличием изолированных линз гранитно-мета
морфических пород среди более мафических сло
ев. Пониженная теплопроводность гранитов по 
сравнению с базальтами и ультрабазитами и 
сложная геометрия слоев разреза обусловливает 
рефракцию глубинного теплового потока. Его 
плотность уменьшается на краях тел относитель
но пониженной теплопроводности из-за “обтека
ния теплового потока”, но увеличивается в прост
ранстве между ними, так как энергия идет “по пу
ти наименьшего сопротивления”. Это явление 
хорошо известно в теории потенциала и не требу

ет дальнейших пояснений. Оно ярко проявляется 
в геотермическом поле на многих геологических 
объектах [15]. Здесь уместно заметить, что прак
тически все искажения глубинного теплового по
тока, отмеченные по результатам моделирова
ния, связаны со структурно-теплофизическими 
неоднородностями разреза (рис. 4, кривая 2). Вли
яние рельефа морского дна как фактора, вызыва
ющего искривление изотерм и искажение глубин
ного теплового потока, для данного профиля пре
небрежимо мало по сравнению с вышеописанным 
эффектом.

Оценка значений палеотемператур и тепло
вых потоков для этого времени весьма важна для 
прогнозирования глубины и конфигурации слоя 
нефтегазонакопления, так как возраст нефтей в 
южной части Баренцева моря оценивается как 
позднеюрский-раннемеловой.

Следующий временной шаг рассчитан для воз
раста 60 млн. лет (эоцен). В это время не происхо
дило каких-либо структурных перестроек, кроме 
продолжающегося осадконакопления терриген- 
ных толщ. Но скорость осадконакопления для
этого времени настолько низка,3 что сам процесс, 
как показали расчеты, не искажает глубинный 
тепловой поток.

3 По данным [5], для плитного типа коры Баренцева моря 
скорость осадконакопления для времени 60 млн. лет со
ставляла 3 х 10“2 мм/год. Это скорость седиментации, при 
которой тепловой поток испытывает незначительные ис
кажения, не превышающие погрешность измерения.
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Рис. 4. Профили теплового потока вдоль геотраверса ГСЗ-76:1 -  модельный; 2 -  осредненный измеренный; треуголь
ники -  наблюденный

Следовательно, тепловое поле для этого мо
мента отражало только релаксационные явления 
после воздействия позднепалеозойского терми
ческого источника. Распределение температур и 
тепловых потоков для этого времени близко к то
му, которое было получено для 120 млн. лет. Это 
говорит о том, что геотермическое поле стано
вится квазистационарным, т.е. динамика его из
менения во времени прекращается. Положение 
изотерм катагенетического температурного ин
тервала (110 и 160°С) осталось на той же глубине, 
что и для предыдущего временного шага, т.е. от 
4 до 5.5 км и от 4.5 до 6.5 км. Таким образом, при
близительно в конце позднего мезозоя в данном 
регионе установилось стационарное тепловое по
ле. На это же время указывают и геологические 
данные [5], свидетельствующие о том, что в юре 
и позднее, с уходом рифтогенной активности за 
пределы Баренцево-Карской плиты, на всей ее 
площади устанавливается пострифтовый этап 
эволюции.

Современная термическая структура получена 
для следующего временного шага (0 млн. лет). 
Профиль рассчитанного теплового потока на по
верхности повторяет изгиб изотерм (рис. 5). Он 
достигает максимальных значений 65-67 мВт/м2 в 
интервалах L = 500-700 км и приурочен к высту
пам гранитно-метаморфических пород, кровля 
которых по сейсмическим данным расположена 
на глубине 4-6 км под поверхностью дна. Полу
ченный по результатам моделирования фоновый 
тепловой поток составляет 54 мВт/м2. Это значе
ние оценивается путем осреднения рассчитанных 
по профилю тепловых потоков [15].

В пределах всего рассматриваемого профиля 
не наблюдается тренда теплового потока. Он 
практически постоянный, за исключением двух 
зон, указанных выше. Однако заметим, что в ра
боте [17] отмечается существование тренда теп
лового потока, -  по мнению авторов, он возраста
ет в северном направлении. Очевидно, в данном

случае был сделан поспешный вывод о законо
мерностях распределения теплового потока на 
основании анализа измеренных значений, иска
женных поверхностными термическими воздей
ствиями.

Здесь уместно прокомментировать расхожде
ние между наблюдаемым (в среднем 65-75 мВт/м2, 
см. рис. 4) и рассчитанным (модельным) тепловы
ми потоками. Измерения теплового потока вдоль 
трансбаренцевского геотраверса проводились в 
условиях шельфа или мелких абиссалей. Как по
казывает опыт таких измерений [19, 22, 23], экзо
генные искажения глубинного теплового потока 
проявляются до глубин моря 1- 1.2 км, а при нали
чии придонных течений -  и глубже. Косвенно о 
влиянии экзогенного фактора можно судить по на
личию очень высокой дисперсии наблюдаемых 
значений теплового потока -  от 0 до 594 мВт/м2. 
Такой разброс данных не может быть вызван глу
бинными тепловыми источниками, и остается 
предположить наличие экзогенных искажающих 
факторов, выражающихся во влиянии сезонных 
колебаний температуры морского дна, измене
ний гидрологической обстановки (нестационар
ные придонные течения), вековых температур
ных колебаний (палеоклиматическое влияние). 
Обо всех этих искажающих факторах мы можем 
судить лишь качественно, анализируя колоссаль
ную дисперсию измеренных тепловых потоков, а 
для получения их количественных оценок необ
ходимо иметь результаты режимных температур
ных наблюдений, информацию о дебите и темпе
ратуре придонных течений и гидрогеологические 
материалы о динамике подземных вод. В мелко
водных условиях единственным способом получе
ния достоверной эмпирической информации о 
глубинном тепловом потоке является его измере
ние в глубоких скважинах, где амплитуда влияния 
экзогенной температурной волны становится 
меньше погрешности измерений температуры.
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Рис. 5. Сейсмотомографический (граничные скорости, км/с) и температурный (изолинии Т, °С) разрезы по профилям 
Ковдор и ГСЗ-76; вверху -  профиль теплового потока 
1 -  интервал температур катагенеза органического вещества

На трансбаренцевском геотраверсе репером 
для сравнения наблюденных и “модельных” зна
чений теплового потока являются результаты ге
отермических измерений по скважине СГ-3 в Пе- 
ченгской мульде и по скважинам на островах Ба
ренцева моря. Измерение в СГ-3 проведено 
высокоточной аппаратурой в условиях равновес
ных (выстоявшихся) температур в стволе скважи
ны, неоднократно повторялось и сопровождалось 
измерениями в “скважинах-спутниках” [3, 9 ]. Де
тально изучен теплофизический разрез Кольской 
сверхглубокой скважины [2]. Все это позволяет 
говорить о том, что полученное в этой скважине 
значение теплового потока может являться ре
перным и с ним следует сравнивать результаты 
“модельного” расчета геотермического поля на 
юго-западном конце профиля. Значение теплово
го потока, измеренное в верхних 7 км ствола сква
жины, составляет 38-40 мВт/м2. Ниже 7 км на
блюдается постепенное увеличение измеренного 
теплового потока до 50-55 мВт/м2. Эти значения 
считаются адекватными глубинному фоновому 
тепловому потоку, а некоторое его понижение в 
верхней части разреза интерпретаторы связыва
ют с изменением гидродинамической обстановки 
в скважине, в большей степени, и с влиянием па- 
леоклиматических колебаний, в меньшей степе
ни. Таким образом, полученные нами “модель
ные” значения теплового потока вблизи поверх

ности хорошо согласуются с оценками фонового 
теплового потока в скважине СГ-3. Заметим, что 
подобные же величины потока характеризуют 
весь клин континентальной коры. Отсюда следу
ет, что если нами использован правдоподобный 
структурный и теплофизический разрезы, то и 
значения глубинного теплового потока вдоль 
профиля близки к истинным. Совпадение полу
ченных при моделировании значений теплового 
потока и измерений отмечается также для сква
жин на о-ве Колгуев, где в скв. Бугринская и Пес- 
чаноозерская-3 установлены тепловые потоки 
44-48 мВт/м2, а в скв. Песчаноозерская-1 -  
52 мВт/м2 [17]. Хотя эти скважины лежат вне про
филя наших исследований, приведенные данные 
говорят о правильной оценке фонового теплово
го потока.

Таким образом, фоновый тепловой поток на 
акватории Баренцева моря выше, чем тепловой 
поток, характеризующий докембрийские струк
туры Балтийского щита. Это объясняется более 
молодыми (рифейско-палеозойскими) термичес
кими источниками рифтогенной природы под ак
ваторией по сравнению со смежными участками 
суши и, следовательно, более поздним прекраще
нием активных тектонических и термических 
процессов.



ГЕОТЕРМИЧЕСКОЕ МОДЕЛИРОВАНИЕ 
ПО ОСНОВНЫМ ГЕОТРАВЕРСАМ

Геотермическое моделирование выполнено по 
сети сейсмотомографических разрезов в Барен
цевом [16] и Карском морях [12], а также в запад
ной части Евразийского сектора Северного Ледо
витого океана (см. рис. 1).

Описанные выше теплофизические свойства 
слоев и параметры моделирования были универ
сальны для всех профилей, что обусловливалось 
универсальностью сейсмических скоростей и сейс- 
мотомографической интерпретации этих толщ.

Глубинное сейсмическое профилирование в 
двухсудовом варианте (ШГСП) позволило впер
вые получить достоверную информацию о строе
нии земной коры на всю ее мощность. Важно то, 
что в отличие от ГСЗ, КМПВ и глубокого пара
метрического бурения наблюдения за отражаю
щими горизонтами, а значит, геометрией границ 
раздела сред, велись непрерывно.

Помимо новой информации о строении Барен- 
цево-Карской шельфовой плиты, глубинные сейс
мические профили показали ее достоверность, т.е. 
адекватность реальной картине. Сходимость ре
зультатов обработки профилей до деталей в месте 
их пересечения является доказательством досто
верности представленных материалов.

Наиболее полной информацией о строении 
Баренцевского региона в целом обладает про
филь Ковдор-ГСЗ-76 как самый протяженный, 
пересекающий все море с юго-запада на северо- 
восток, от Кольской суши до архипелага Земля 
Франца Иосифа (см. рис. 5). Протяженность про
филя превышает 1300 км [13].

На профиле отчетливо видно, что подо дном 
Баренцева моря присутствует весь разрез фане- 
розоя, причем наибольший объем и полнота раз
реза отмечаются для системы глубоких Южно- и 
Северо-Баренцевских впадин вместе с разделяю
щей их Лудловско-Лунинской перемычкой. Мак
симальная мощность фанерозойского разреза на
блюдается в Южно-Баренцевской впадине (до 
22 км). Несколько меньшие цифры (до 18 км) для 
перемычки и для Северо-Баренцевской впадины. 
На бортах Баренцевского мегапрогиба мощность 
чехла значительно сокращается. Для Земли 
Франца-Иосифа она уменьшается до 10-11 км. 
При этом следует учитывать, что основной объ
ем осадочной толщи здесь приходится на мощней
шие пермско-триасовые морские сероцветы. 
К Кольской суше на южном конце профиля оса
дочный чехол сокращается до 3 км и менее.

Впервые ШГСП показало, что наибольшие 
мощности палеозойских толщ наблюдаются 
именно в Баренцевском мегапрогибе (до 10 км в 
будущей Южно-Баренцевской впадине). На бор
тах прогиба мощность палеозоя резко сокраща

ется до 1-3 км. На отдельных участках профиля 
удается выделить до 5 сейсмофациальных ком
плексов в палеозойской части разреза. Профиль 
однозначно указывает на существование в палео
зое обширного бассейна морского осадконакоп- 
ления. Об этом же свидетельствует увеличение 
мористости отложений к центру бассейна, суще
ствование на его палеобортах в ранней перми ри
фов и отсутствие синхронных карбонатных пород 
в глубоководной центральной части.

Тепловой поток, определенный с помощью 
моделирования, также подтверждает относитель
ную выдержанность палеозойских и нижележа
щих толщ вдоль этого профиля. Он в среднем не 
отличается от фоновых значений (выше было да
но определение фонового значения для этого 
профиля -  54 мВт/м2), изменяясь от 51 до 
67 мВт/м2. Наибольшие значения вдоль профиля 
приурочены к зоне выклинивания терригенно- 
карбонатной толщи на краю континента, что 
объясняется структурным эффектом -  рефрак
цией глубинного потока тепла в относительно 
низкотеплопроводных породах. У нас нет основа
ний говорить о значительной роли конвективно
го тепломассопереноса ниже глубины сезонных 
колебаний температуры. Таким образом, тепло
вой поток здесь чисто кондуктивный, а его незна
чительные вариации можно связать со структур
но-геологическим фактором.

Весьма информативен короткий профиль 
ШГСП-3, который иллюстрирует зону сочлене
ния архипелага Новая Земля с восточным бортом 
Лудловско-Лунинской перемычки [5]. Здесь вы
делено три блока, соответствующих с запада на 
восток восточному борту мегапрогиба, Адмирал
тейскому валу и прогибу Седова. Наиболее пол
ный разрез осадочного чехла установлен на вос
точном борту мегапрогиба. Здесь отмечается 
только нижняя консолидированная кора и линзо
видная аномалия в мантии. Совсем другая карти
на наблюдается на Адмиралтейском валу, где оса
дочный чехол редуцирован. Второй структурный 
этаж чехла представлен только нижним триасом 
(здесь пробурена скважина), а третий этаж, веро
ятно, только девонско-каменноугольными отло
жениями. Это подтверждает возможность суще
ствования в течение раннего-среднего палеозоя 
непосредственно к западу от Новой Земли об
ширной области воздымания. И только к фран- 
скому веку она была вовлечена в прогибание. 
В прогибе Седова разрез палеозоя уже более пол
ный. Оба восточных блока, соседствующих с Но
вой Землей, объединяют субконтинентальный 
тип кристаллической коры и погружение поверх
ности М под архипелаг Новая Земля.

Температурный разрез и профиль теплового 
потока здесь весьма характерны для зон сокраще
ния (или выклинивания) осадочного чехла, что
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На трансбаренцевском геотраверсе репером 
для сравнения наблюденных и “модельных” зна
чений теплового потока являются результаты ге
отермических измерений по скважине СГ-3 в Пе- 
ченгской мульде и по скважинам на островах Ба
ренцева моря. Измерение в СГ-3 проведено 
высокоточной аппаратурой в условиях равновес
ных (выстоявшихся) температур в стволе скважи
ны, неоднократно повторялось и сопровождалось 
измерениями в “скважинах-спутниках” [3, 9 ]. Де
тально изучен теплофизический разрез Кольской 
сверхглубокой скважины [2]. Все это позволяет 
говорить о том, что полученное в этой скважине 
значение теплового потока может являться ре
перным и с ним следует сравнивать результаты 
“модельного” расчета геотермического поля на 
юго-западном конце профиля. Значение теплово
го потока, измеренное в верхних 7 км ствола сква
жины, составляет 38-40 мВт/м2. Ниже 7 км на
блюдается постепенное увеличение измеренного 
теплового потока до 50-55 мВт/м2. Эти значения 
считаются адекватными глубинному фоновому 
тепловому потоку, а некоторое его понижение в 
верхней части разреза интерпретаторы связыва
ют с изменением гидродинамической обстановки 
в скважине, в большей степени, и с влиянием па- 
леоклиматических колебаний, в меньшей степе
ни. Таким образом, полученные нами “модель
ные” значения теплового потока вблизи поверх

ности хорошо согласуются с оценками фонового 
теплового потока в скважине СГ-3. Заметим, что 
подобные же величины потока характеризуют 
весь клин континентальной коры. Отсюда следу
ет, что если нами использован правдоподобный 
структурный и теплофизический разрезы, то и 
значения глубинного теплового потока вдоль 
профиля близки к истинным. Совпадение полу
ченных при моделировании значений теплового 
потока и измерений отмечается также для сква
жин на о-ве Колгуев, где в скв. Бугринская и Пес- 
чаноозерская-3 установлены тепловые потоки 
44-48 мВт/м2, а в скв. Песчаноозерская-1 -  
52 мВт/м2 [17]. Хотя эти скважины лежат вне про
филя наших исследований, приведенные данные 
говорят о правильной оценке фонового теплово
го потока.

Таким образом, фоновый тепловой поток на 
акватории Баренцева моря выше, чем тепловой 
поток, характеризующий докембрийские струк
туры Балтийского щита. Это объясняется более 
молодыми (рифейско-палеозойскими) термичес
кими источниками рифтогенной природы под ак
ваторией по сравнению со смежными участками 
суши и, следовательно, более поздним прекраще
нием активных тектонических и термических 
процессов.



ГЕОТЕРМИЧЕСКОЕ МОДЕЛИРОВАНИЕ 
ПО ОСНОВНЫМ ГЕОТРАВЕРСАМ

Геотермическое моделирование выполнено по 
сети сейсмотомографических разрезов в Барен
цевом [16] и Карском морях [12], а также в запад
ной части Евразийского сектора Северного Ледо
витого океана (см. рис. 1).

Описанные выше теплофизические свойства 
слоев и параметры моделирования были универ
сальны для всех профилей, что обусловливалось 
универсальностью сейсмических скоростей и сейс- 
мотомографической интерпретации этих толщ.

Глубинное сейсмическое профилирование в 
двухсудовом варианте (ШГСП) позволило впер
вые получить достоверную информацию о строе
нии земной коры на всю ее мощность. Важно то, 
что в отличие от ГСЗ, КМПВ и глубокого пара
метрического бурения наблюдения за отражаю
щими горизонтами, а значит, геометрией границ 
раздела сред, велись непрерывно.

Помимо новой информации о строении Барен- 
цево-Карской шельфовой плиты, глубинные сейс
мические профили показали ее достоверность, т.е. 
адекватность реальной картине. Сходимость ре
зультатов обработки профилей до деталей в месте 
их пересечения является доказательством досто
верности представленных материалов.

Наиболее полной информацией о строении 
Баренцевского региона в целом обладает про
филь Ковдор-ГСЗ-76 как самый протяженный, 
пересекающий все море с юго-запада на северо- 
восток, от Кольской суши до архипелага Земля 
Франца Иосифа (см. рис. 5). Протяженность про
филя превышает 1300 км [13].

На профиле отчетливо видно, что подо дном 
Баренцева моря присутствует весь разрез фане- 
розоя, причем наибольший объем и полнота раз
реза отмечаются для системы глубоких Южно- и 
Северо-Баренцевских впадин вместе с разделяю
щей их Лудловско-Лунинской перемычкой. Мак
симальная мощность фанерозойского разреза на
блюдается в Южно-Баренцевской впадине (до 
22 км). Несколько меньшие цифры (до 18 км) для 
перемычки и для Северо-Баренцевской впадины. 
На бортах Баренцевского мегапрогиба мощность 
чехла значительно сокращается. Для Земли 
Франца-Иосифа она уменьшается до 10-11 км. 
При этом следует учитывать, что основной объ
ем осадочной толщи здесь приходится на мощней
шие пермско-триасовые морские сероцветы. 
К Кольской суше на южном конце профиля оса
дочный чехол сокращается до 3 км и менее.

Впервые ШГСП показало, что наибольшие 
мощности палеозойских толщ наблюдаются 
именно в Баренцевском мегапрогибе (до 10 км в 
будущей Южно-Баренцевской впадине). На бор
тах прогиба мощность палеозоя резко сокраща

ется до 1-3 км. На отдельных участках профиля 
удается выделить до 5 сейсмофациальных ком
плексов в палеозойской части разреза. Профиль 
однозначно указывает на существование в палео
зое обширного бассейна морского осадконакоп- 
ления. Об этом же свидетельствует увеличение 
мористости отложений к центру бассейна, суще
ствование на его палеобортах в ранней перми ри
фов и отсутствие синхронных карбонатных пород 
в глубоководной центральной части.

Тепловой поток, определенный с помощью 
моделирования, также подтверждает относитель
ную выдержанность палеозойских и нижележа
щих толщ вдоль этого профиля. Он в среднем не 
отличается от фоновых значений (выше было да
но определение фонового значения для этого 
профиля -  54 мВт/м2), изменяясь от 51 до 
67 мВт/м2. Наибольшие значения вдоль профиля 
приурочены к зоне выклинивания терригенно- 
карбонатной толщи на краю континента, что 
объясняется структурным эффектом -  рефрак
цией глубинного потока тепла в относительно 
низкотеплопроводных породах. У нас нет основа
ний говорить о значительной роли конвективно
го тепломассопереноса ниже глубины сезонных 
колебаний температуры. Таким образом, тепло
вой поток здесь чисто кондуктивный, а его незна
чительные вариации можно связать со структур
но-геологическим фактором.

Весьма информативен короткий профиль 
ШГСП-3, который иллюстрирует зону сочлене
ния архипелага Новая Земля с восточным бортом 
Лудловско-Лунинской перемычки [5]. Здесь вы
делено три блока, соответствующих с запада на 
восток восточному борту мегапрогиба, Адмирал
тейскому валу и прогибу Седова. Наиболее пол
ный разрез осадочного чехла установлен на вос
точном борту мегапрогиба. Здесь отмечается 
только нижняя консолидированная кора и линзо
видная аномалия в мантии. Совсем другая карти
на наблюдается на Адмиралтейском валу, где оса
дочный чехол редуцирован. Второй структурный 
этаж чехла представлен только нижним триасом 
(здесь пробурена скважина), а третий этаж, веро
ятно, только девонско-каменноугольными отло
жениями. Это подтверждает возможность суще
ствования в течение раннего-среднего палеозоя 
непосредственно к западу от Новой Земли об
ширной области воздымания. И только к фран- 
скому веку она была вовлечена в прогибание. 
В прогибе Седова разрез палеозоя уже более пол
ный. Оба восточных блока, соседствующих с Но
вой Землей, объединяют субконтинентальный 
тип кристаллической коры и погружение поверх
ности М под архипелаг Новая Земля.

Температурный разрез и профиль теплового 
потока здесь весьма характерны для зон сокраще
ния (или выклинивания) осадочного чехла, что



наблюдается по сейсмическим данным на Адми
ралтейском валу. Тепловой поток монотонно воз
растает от Лудловско-Лунинской структуры (63- 
64 мВт/м2) в сторону Адмиралтейского вала (68-  
70 мВт/м2), т.е. увеличивается вдоль профиля на 
10%. Это характерно для областей, где низкотеп
лопроводные осадочные породы сменяются бо
лее теплопроводным метаморфическим ком
плексом.

Профиль 38701 интересен, прежде всего, чет
кой стратификацией нижнего структурного эта
жа осадочного чехла на четыре сейсмофациаль- 
ных комплекса. Здесь в основании чехла впервые 
выделены слоистые рифейские толщи между ре
флекторами Ко и VI в пределах обширного Запад- 
но-Кольского прогиба. Мощность рифея в наибо
лее погруженных частях прогиба достигает 4 км. 
Выше рифея плащеобразно залегают четко сло
истые кембрийско-силурийские карбонатные от
ложения. Их мощность выдержана по разрезу и 
не превышает 1.5-2.0 км. Следующий грабено- 
вый (или рифтовый?) комплекс отнесен к ранне- 
му-среднему девону. По профилю к центру проги
ба девонские толщи образуют сигмовидные тела 
бокового наращивания, достигая 5-6 км мощнос
ти в наиболее погруженных участках. Выше сно
ва трансгрессивно относительно тонким слоем 
ложатся послефранские осадки. Их мощность не 
превышает 1.5-2 км.

На границе Кольско-Канинской моноклинали 
с Западно-Кольским прогибом установлена уз
кая, всего 10 км шириной, ограниченная глубин
ными разломами зона дислоцированных толщ, 
вероятно, являющаяся северо-западным фрагмен
том продолжения Тимано-Печорских байкалид. 
Верхнерифейские толщи разбиты многочислен
ными разломами позднебайкальского возраста. 
Примечательно, что практически отсутствуют 
блоковые перемещения по разломам.

Наиболее полный разрез осадочного чехла на
блюдается только в прогибе, что свидетельствует 
о его древнем заложении. На смежных поднятиях 
(Кольско-Канинской моноклинали и Мурман
ском массиве) разрез чехла редуцирован, и преж
де всего за счет выпадения из разреза либо сокра
щения мощности грабеновых комплексов рифея 
и девона. Это относится и к мощным пермско- 
триасовым толщам следующего структурного 
этажа, которые в большом объеме накаплива
лись в Западно-Кольском прогибе.

Полученный в результате моделирования гео
термический разрез показывает удивительную 
симметрию распределения температур и тепло
вых потоков относительно Кольско-Канинской 
моноклинали и Мурманского массива. Ограничи
вающие эти антиклинальные структуры впадины 
характеризуются относительным понижением 
теплового потока (до 58-60 мВт/м2) по сравнению

с тепловыми потоками на Кольско-Канинской 
структуре (68-69 мВт/м2). В температурном поле 
мы видим “термический купол”, отчетливо прояв
ляющийся на глубинах 10-20 км. Все эти особен
ности распределения геотермических полей -  ре
зультат пертурбации глубинного тепла в условиях 
структурно-теплофизических неоднородностей.

Структура западной части моря изучена на ос
новании интерпретации профилей глубинного 
сейсмического профилирования МПВ-83, МПВ-8 
и 90243.

Профиль МПВ-83 в юго-западной части про
ходит через Свальбардскую антеклизу, пересека
ет вал, разделяющий эту структуру и Баренцево- 
Северо-Карский мегапрогиб, и далее идет по это
му мегапрогибу, но вдоль его простирания распо
лагается палеогеновый рифтогенный прогиб, в 
основании которого находится неоком-эоцено- 
вый рифтовый комплекс. Вдоль всего прогиба 
наблюдается выдержанность мощности терри- 
генно-карбонатного комплекса и его плавное 
опускание с глубины 3-4 км в юго-западной части 
профиля до глубины 5-7 км -  в северо-восточной. 
Можно говорить о том, что расположение данно
го профиля по простиранию основных структур
но-неоднородных объектов обусловило субгори
зонтальную картину сейсмогеологических гра
ниц (рис. 6).

Как известно, явление рефракции теплового 
потока происходит только при сосуществовании 
двух факторов -  наличии контраста теплофизи
ческих свойств и присутствии структурно-геоло
гических неоднородностей, т.е. отклонении от 
“плоско-параллельного” разреза. В данном слу
чае мы наблюдаем однородность теплового пото
ка вдоль профиля (см. рис. 6). Его значения со
ставляют 59-60 мВт/м2, и лишь в местах куполо
образных поднятий терригенно-карбонатного 
комплекса (интервалы 0-50 и 180-230 км) наблю
даются незначительные, менее 10% от фоновых 
значений, отклонения теплового потока. Этот 
профиль обеспечен только одной скважиной, где 
были проведены фактические измерения темпе
ратуры и теплового потока, поэтому рассчитан
ные в модели абсолютные величины тепловых 
потоков можно считать приблизительными, хотя 
относительная картина вариации его значений 
вдоль профиля может измениться, по-видимому, 
только при пересмотре результатов сейсмичес
кой интерпретации.

Профиль 90243 субмеридионального прости
рания приурочен к Свальбардской антеклизе 
(рис. 7).

На сейсмотомографическом разрезе видно, 
что слои нижней коры со скоростями от 6.7 до 
7.5 км/с в северном направлении, т.е. к архипела
гу Свальбард, увеличиваются в мощности и при
ближаются к поверхности. Одновременно сокра-
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Рис. 6. Сейсмотомографический и температурный разрезы вдоль профиля МПВ-83 
Условные обозначения см. на рис. 5

щается мощность терригенных отложений. Эти 
факторы вызывают разнонаправленные эффек
ты влияния на тепловое поле. При их суперпози
ции оказывается, что тепловой поток на профиле 
остается практически постоянным (77-80 мВт/м2) 
за исключением глубокого бассейна терригенно- 
го осадконакопления в южной части профиля, где 
тепловой поток понижается до 70 мВт/м2. По при
чинам, описанным выше, нельзя гарантировать 
полную достоверность абсолютных значений 
теплового потока, отмеченного на рис. 7. Резуль
таты моделирования отражают лишь относи
тельное изменение потока на фоне принятых 
граничных условий для этого разреза.

Меридиональный профиль МПВ-8 имеет дли
ну около 1000 км и пересекает весь Баренцевский 
мегапрогиб. Он имеет общие точки с профилями 
ГСЗ-76 и 89000, поэтому результаты структур
ных построений и геотермического моделирова
ния в точках пересечения были сопоставлены для 
разных профилей и показали весьма близкую 
сходимость.

Температуры рассчитаны до глубины 30 км, 
где они составляют более 700°С. Картина изо
терм и профиль теплового потока отражают кон
фигурацию терригенного и терригенно-карбо- 
натного комплексов, однако пространственные 
вариации теплового потока по абсолютным вели
чинам незначительные. Так, тепловой поток на 
протяжении такого длинного профиля колеблет
ся в пределах всего 55-65 мВт/м2, что в общем-то 
обусловливается и слабым контрастом теплофи
зических свойств, и отсутствием резких структур
ных неоднородностей, и малой скоростью осадко
накопления. Измеренные вдоль профиля на трех 
станциях величины теплового потока имеют зна
чения 53, 62 и 68 мВт/м2, т.е. практически полно
стью совпадают с модельными.

Строение Южно-Карской впадины изучено 
сейсмическими работами МОВ и МПВ, а также 
гравимагнитными методами. Результаты этих ра
бот показывают, что впадина представляет собой 
рифтогенный бассейн мезозойского возраста с 
заметно утоненной континентальной корой (до 
26-30 км) и резко дифференцированной структу-
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Рис. 7. Сейсмотомографический и температурный разрезы вдоль профиля 90243 
Условные обозначения см. на рис. 5

рой поверхности фундамента. Крупнейшие разло
мы имеют явно выраженный листрический облик, 
а амплитуда смещений по ним достигает 3-6 км [4]. 
Основные тектонические элементы рифтовой си
стемы сформированы в результате последова
тельного отрыва крупных клиновидных блоков и 
пластин консолидированной коры по зонам раз
ломов, выполаживающимся и затухающим в ни
жнекоровом слое. Растяжение земной коры в 
Южно-Карской впадине составляет около 20%, 
что близко к значениям растяжения в рифтоген
ных Южно-Баренцевской и Североморской впа
динах. Геодинамический режим растяжения все
гда сопровождается повышением температур и 
теплового потока. Именно такой характер гео
термического поля наблюдается нами в Южно- 
Карской впадине.

Южно-Карский седиментационный бассейн, 
являющийся подводным замыканием Западно- 
Сибирского мегабассейна, по углеводородному 
потенциалу является крупнейшим на арктичес
ком шельфе России. Все ресурсы углеводородов 
приурочены к мезозойским отложениям и пред
ставлены в подавляющей своей части газом.

Для описания структуры коры в Карском море 
были использованы 24 профиля, полученные как 
в результате глубинного сейсмического профи
лирования по длинным геотраверсам (10 профи
лей) (см. рис. 2.), так и в результате обработки ин
формации по коротким профилям МОВ (14 про
филей) [13]. Вдоль каждого из них был выполнен 
расчет глубинных температур с помощью про
граммного пакета “TERMGRAF”. В качестве гра
ничного условия на нижней границе задавался 
тепловой поток, измеренный в нескольких разве
дочных скважинах на акватории: (73-76 мВт/м2 -  
в западной части и 53 мВт/м2 -  в восточной части, 
западнее архипелага Арктического Института), у 
западного побережья п-ова Ямал (54—58 мВт/м2) и 
на о-ве Белый (54—59 мВт/м2) (см. рис. 2). Резуль
таты моделирования по одному из профилей по
казаны на рис. 8. При расчете использовались 
значения теплофизических свойств слоев коры, 
адекватные установленным граничным скоро
стям (см. таблицу).

По тектонической структуре Западно-Аркти
ческий регион является типичной мозаичной об
ластью, что не позволяет для него остановиться 
на методике двухмерного геотермического моде-
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Рис. 8. Сейсмический и геотермический разрезы вдоль профиля 88434 в Карском море; вверху -  профиль теплового 
потока
1 -  сейсмические границы и значения граничных скоростей, км/с; 2 -  изотермы, °С

Рис. 9. Результаты 2-D моделирования температур вдоль геотраверсов (см. рис. 1), отображенные в трехмерном плоте

CGЯ
Я

VO>*
£

° с.ш.



О 100 200 300 400 °С

Рис. 10. 3-D температурный разрез Западно-Арктического региона

лирования, которое по сравнению с трехмерной 
моделью с теми же геотермическими параметра
ми и геометрией дает априорную систематичес
кую погрешность в 10-15%. В связи с этим мы не 
распространяли полученные результаты расчета 
глубинных температур за пределы створа профи
ля. Для того чтобы перейти к трехмерной модели, 
все профильные створы были помещены на еди
ный трехмерный плот (рис. 9) в координатах: ши- 
рота-долгота-глубина.

Точность расчетов оценивалась по двум крите
риям: во-первых, по совпадению модельного и из
меренного в скважинах теплового потока; во-вто
рых, по совпадению температур на пересечении 
профилей. Метод наименьших квадратов, приме
ненный для оценки погрешности глубины нахож
дения изотерм в створе пересечения профилей, 
показал, что она составляет ±150 м, что при сред
ней глубине расчета температур 30 км составляет 
относительную погрешность 0.5%.

ГЕОТЕРМИЧЕСКОЕ ЗЭ-МОДЕЛИРОВАНИЕ
Особенностью трехмерного моделирования 

является установление температур, а следова
тельно, и всех остальных геотермических параме
тров в геометрии широта-долгота-глубина для

всего региона. С помощью объемной интерполя
ции программы “TECPLOT” мы получили трех
мерную картину распределения температур на 
всю глубину исследования (до 35 км) и для всего 
региона (рис. 10). Аналогичная процедура была 
применена и для рисовки трехмерной картины 
распределения теплового потока. Программа 
позволяет построить глубинные срезы темпера
тур и тепловых потоков на любой глубине, а так
же изотермические поверхности.

Проанализируем полученные результаты мо
делирования.

Наибольшие значения геотермических гради
ентов наблюдаются в юго-восточной и восточной 
частях Баренцева моря, прилегающих к п-ову Ка
нину, острову Колгуев и архипелагу Новая Земля 
(профили МПВ-84, ГСЗ-82, ШГСП-3, 38701) 
(см. рис. 1). Это, естественно, вызывает появле
ние температурных аномалий на глубинных сре
зах. Величина аномалий температуры относи
тельно фоновых значений изменяется от +20°С 
на глубине 3 км (при фоновых температурах 90- 
100°С) до +40°С на глубине 5 км (при фоновых 
температурах 125-140°С). Однако эти аномалии 
связаны не с высоким глубинным тепловым пото
ком в этом районе, а с относительно пониженной 
теплопроводностью разреза, так как в сторону
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Рис. 11. Распределение температур в Баренцевом море на глубине 3 (А), 4 (Б) и 5 км (В)
Закрашенными кружками показано расположение продуктивных скважин. 1 -  Северная, 2 -  Нагурская, 3 -  Хейса, 
4 -  Песчаноозерская (нефть), 5 -  Ижимко-Таркская (нефть), 6 -  Бугринская (газ), 7 -  Северо-Гуляевская (нефть + газ), 
8 -  Мурманская (газ), 9 -  Северо-Кильдинская (газ), 10 -  Северо-Мурманская (газ), 11 -  Куренцовская (нефть), 12 -  
Арктическая, 13 -  Штокмановская-1 (газ + конденсат), 14 -  Ферсмановская, 15 -  Лудловская-1 (газ), 16 -  Адмиралтей
ская, 1 7 -  Крестовая, 18 -  Ледовая (газ), 1 9 -  Лунинская

континента увеличивается мощность сравнитель
но низкотеплопроводного гранитно-метаморфи
ческого слоя. Тем не менее юго-восточная и вос
точная части Баренцева моря характеризуются 
подъемом изотермических поверхностей, в том 
числе и тех, которые контролируют температур
ный интервал катагенеза углеводородного веще
ства. С этим, по-видимому, связана приурочен

ность уже открытых нефтегазовых месторожде
ний именно к “температурному куполу” на юго- 
востоке и востоке моря, что хорошо иллюстриру
ется рис. 11.

Нами не исключается возможность нахожде
ния месторождений в других частях Баренцева 
моря на большей глубине. Пользуясь теми же ин
терпретационными критериями о приуроченнос-
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Рис. 12. Трехмерный плот, показывающий распределение теплового потока

ти месторождений к температурному интервалу 
катагенеза, можно предположить их нахождение 
на глубинах 6-8 км в юго-западной и западной ча
стях моря (профили МПВ-8, ГСЗ-76, 89000) и на 
глубинах 5.5-7.0 км -  в северо-западной части 
(профили МПВ-83, 84103, МПВ-95).

По-видимому, сходная ситуация существует и в 
Карском море -  термический купол Южно-Карской 
впадины пространственно совпадает с локализаци
ей крупнейших месторождений углеводородов -  Ру- 
сановского и Ленинградского (см. рис. 2 и 10).

Анализируя трехмерную температурную мо
дель, можно видеть подъем изотерм на всем ин
тервале глубин (до 15 км) в Южно-Карской впади
не, что свидетельствует о существовании анома
лии теплового потока, протягивающейся вдоль 
меридиана 66° в.д., от центра Байдарацкой губы 
на север. Это согласуется с измерениями повышен
ного по сравнению с фоновым теплового потока в 
скважинах на Русановском и Ленинградском мес
торождениях (73 и 76 мВт/м2, соответственно) (см. 
рис. 2). По результатам моделирования температу
ра на глубинных срезах 3,4 и 5 км уменьшается от 
указанного меридиана в восточном направлении 
на относительную величину 10°С, и на меридиане 
70° в.д., в районе Белоостровской впадины, изо
термы уже лежат горизонтально, что характери

зует фоновый геотермический режим. Среднее 
значение теплового потока на Ямале составляет 
53 мВт/м2, что заметно ниже теплового потока на 
акватории Южно-Карской впадины.

Трехмерная модельная картина распределения 
тепловых потоков (рис. 12) была получена на ос
новании соответствующей обработки темпера
турных данных и затем сопоставлена с реальны
ми оценками теплового потока по измерениям в 
скважинах. В тех районах, где имеется представи
тельное количество эмпирических данных (юго- 
восточная, восточная и юго-западная части Ба
ренцева моря, Южная часть Карского моря), на
блюдается почти полное совпадение наблюден
ных и модельных тепловых потоков на поверхно
сти земной коры. Так, в районе Канинско- 
Колгуевской структуры отмечаются повышен
ные тепловые потоки по измеренным данным 
(64—77 мВт/м2) и по данным моделирования (60- 
80 мВт/м2), другой район повышенного теплового 
потока (70 и более мВт/м2) -  на западном фланге 
Новоземельской гряды, южнее профиля ШГСП-3 -  
также проявляется на трехмерной модели тепло
вого потока.

Таким образом, можно утверждать, что в не 
изученных в геотермическом отношении райо
нах, в которых при моделировании отмечаются



повышенные значения теплового потока, можно 
ожидать такие же величины потока и при буду
щих измерениях. Одним из таких районов являет
ся Свальбардская антеклиза примерно от 75 до 
80° с.ш., а другим -  Северо-Карская впадина, се
вернее 76° с.ш. На модельном плоте хорошо про
является эффект понижения теплового потока с 
глубиной. Это объясняется тем, что удельный вес 
радиогенной компоненты теплового потока с 
глубиной уменьшается. Поэтому у основания дан
ного плота мы видим значения редуцированного 
теплового потока -  30-40 мВт/м2, указанные на
ми выше при описании заданных при моделирова
нии граничных условий.

Трехмерное геотермическое моделирование 
позволяет прогнозировать глубину поверхностей, 
ограничивающих интервал возможного нахожде
ния углеводородных залежей, и этим оно отлича
ется от двухмерного моделирования, которое не 
позволяет “заглянуть” за линию профиля. Осо
бенно сильные различия в результатах оценки 
перспектив нефтегазоносности по геотермичес
ким данным могут быть в случае изометричных, 
а не линейных структур. При изометричности, 
которая характерна для Баренцево-Карской пли
ты, оценки глубин нахождения катагенетических 
температур по двухмерной модели могут дать 
значения относительного расхождения с оценка
ми по трехмерной модели на 10-15%. Этот факт 
не требует специальных доказательств, так как 
хорошо известен из классических работ по тео
рии теплопроводности. Колебания в оценке рас
хождений в пределах 5% связаны со степенью из
менения теплофизических свойств вдоль третьей 
пространственной оси.

Особенностью термотомографического моде
лирования является установление температур, а 
следовательно, и всех остальных геотермических 
параметров в геометрии широта-долгота-глуби- 
на для всего региона. Методика позволяет пост
роить глубинные срезы температур и тепловых 
потоков на любой глубине, а также изотермичес
кие поверхности.

Применение методики нестационарного гео
термического моделирования к анализу палео
температур в литосфере геологического прошло
го показало, что период рифтовой активизации в 
южных частях Баренцева и Карского морей был 
очень непродолжительным и не сопровождался 
сокращением мощности литосферы до величин, 
характерных для океанов. Таким образом, можно 
считать, что средне- и позднепалеозойская дест
рукция Баренцево-Карской плиты не разрушила 
полностью протерозойскую континентальную 
кору, а привела лишь к ее утонению и прогиба
нию. Термическая релаксация после этого текто
нического эпизода относительно быстро привела 
к установлению квазистационарных фоновых

значений теплового потока, характерных и для 
других палеозойских структур. Зоны локального 
повышения температур и тепловых потоков, как 
было обосновано выше, сформировались в стаци
онарном поле в условиях структурно-геологичес
ких и теплофизических неоднородностей.

На шельфе Западно-Арктических морей вы
является единая тенденция приуроченности круп
ных месторождений углеводородов к зонам по
вышенного термического потенциала. Этот факт 
можно использовать как дополнительный при
знак при поисково-разведочных работах на арк
тическом шельфе.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проект № 99-05-64801) и гранта программы 
“Университеты России”.
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A bstract—Geothermal modeling of nonstationary thermal field in the crust and the lithosphere was carried out 
along 123 seismic tomography geotraverses across the Barents and Kara seas and the Eurasian sector of the 
Arctic Ocean. The thermal structure of the lithosphere in the geologic past and at present was deduced. Three- 
dimensional temperature and heat flow distribution models were compiled in the latitude-longitude— depth co
ordinates. Depth to oil window was estimated. Paleotemperatures were determined for the period, when the 
principal offshore oil fields were formed, and relationship between oil field locations and heat flow distribution 
was detected.
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