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УДК 551.244.3(510)

ГЛАВНЫЕ ЭТАПЫ ПРОЯВЛЕНИЯ РИФТОГЕНЕЗА  
НА ТЕРРИТОРИИ КИТАЯ

© 1993 г. Е. Е. Милановский
Геологический ф акульт ет  М осковского государственного университета им. М .В. Л омоносова

Поступила в редакцию 18.09.92 г.

На территории Китая и сопредельных стран широко распространены разновозрастные и 
разнотипные континентальные рифтогенные структуры. П роторифтовые образования (восточная 
часть Северо-Китайской платформы) относятся к раннему протерозою . В позднем протерозое раз
вивались авлакогены (Северо-Китайская и Южно-Китайская платформы), утратившие активность 
к началу палеозоя. На палеозойско-триасовом этапе по периферии платформ развиваются 
отдельные авлакогеосинклинальные прогибы, а в подвижных поясах -  первые эпиорогенны е риф- 
товые зоны. Последние изобилуют на средне-позднемезозойском этапе в Урало-М онгольском поя
се (Забайкальско-Восточномонгольская рифтовая система). Одновременно возникают рифтовые 
зоны в Буреино-Дунбейской метаплатформенной области и Северо-Китайской платформе. Кайно
зойский этап характеризуется мощным рифтогенезом на юго-восточной и восточной окраинах 
Азии, прилегающей к Западно-Тихоокеанскому рифтовому поясу. На западе Китая при коллизии 
Евразийской и Индостанской плит в позднем кайнозое возникают рифтовые зоны, вытянутые в на
правлении горизонтального сжатия, и щелевидные присдвиговые грабены.

ВВЕДЕНИЕ

В последние десятилетия китайскими геоло
гами изучены разнообразные проявления конти
нентального рифтогенеза, происходившего на 
территории Китая в течение последних двух мил
лиардов лет [20, 22, 23, 28, 35, 36, 37, 45, 46, 53, а 
также 5, 6, 8]. Формирование рифтогенных струк
тур было тесно связано с этапами тектонического 
развития Центральной и Юго-Восточной Азии -  
становления и дальнейшей эволюции Северо-Ки
тайской и Южно-Китайской платформ, а также 
заложения и развития обрамляющих их подвиж
ных поясов: Урало-Монгольского, Средиземно
морско-Индонезийского и Тихоокеанского. В хо
де тектонической эволюции платформ и подвиж
ных поясов в их пределах неоднократно возникали 
структуры растяжения рифтового или рифтопо
добного типа. При этом от этапа к этапу происхо
дили существенные изменения в распространен
ности явлений рифтогенеза, в размещении новых 
генераций рифтогенных структур на территории 
Китая, их тектонических парагенезах, особеннос
тях строения и развития. Можно наметить пять 
главных этапов проявлений рифтогенеза, а внутри 
некоторых из них -  по нескольку стадий. В статье 
сделана попытка обобщить обширные материалы 
о развитии процессов рифтогенеза на территории 
Китая и сопредельных стран (Монголии, Кореи, 
Вьетнама и др.) на протяжении этих этапов и отра
зить их на палеотектонических схемах.

ПЕРВЫЙ ЭТАП

Он отвечает второй половине раннего проте
розоя по принятому китайскими геологами под
разделению докембрия [46] или средней части 
раннего протерозоя (среднему Карелию) по схе
ме, используемой в России (2.3 -1.85 млрд. лет). К 
этому времени в основном завершается консоли
дация сиалического фундамента Северо-Китай
ской (Китайско-Корейской) платформы и более 
северных платформ Евразии -  Сибирской и Вос
точно-Европейской. Возможно, одновременно 
возникает консолидированное ядро в северо-за
падной части более молодой Южно-Китайской 
платформы (платформа Янцзы). Вполне вероят
но, что тому же времени отвечает формирование 
древнейшей континентальной коры в пределах 
разделяющих эти платформы территорий Евра
зии, на которых впоследствии были заложены 
Урало-Монгольский и Средиземноморский под
вижные пояса.

Таким образом, к началу среднего протерозоя 
(по китайской схеме) или к концу раннего проте
розоя (по отечественной схеме) на территории се
верной Евразии, а может быть и Северной Амери
ки, образовался громадный блок континенталь
ной коры -  Лавразийская суперплатформа . В 
пределах территорий будущих древних платформ 
процесс консолидации их сиалического фундамен-

1 Возможно, что последняя являлась лишь частью суперкон
тинента Пангея-1, который возник около 1.8 млрд, лет, 
объединив нынешние древние платформы Земли с боль
шими территориями континентов, вошедшими впослед
ствии в состав подвижных поясов [11].



та на протяжении рассматриваемого этапа ослож
нялся явлениями частичной деструкции протокон- 
тинентальной коры, приводившей к возникнове
нию древнейших проторифтовых зон или прото- 
авлакогенов [5,7]. К их числу на территории Севе
ро-Китайской платформы принадлежат зоны Ху- 
туо, Ганьтаохе и Чжунтьяо ([19], рис. 1), по-види-

мому, генетически и по возрасту гомологичные 
проторифтовым зонам Восточно-Европейской 
платформы -  Печенга-Имандра-Варгузской, Кри
ворожской [5,7] и др. Возможно, что подобные зо
ны возникали также между нынешними древними 
платформами Евразии, на территориях, занятых 
ныне Урало-Монгольским подвижным поясом

Рис. 1. Схема размещения авлакогенов в структуре докембрийского фундамента Китая и Кореи (по [47] с дополне
ниями автора).
1 - 5 -  фундаменты платформ и срединных массивов, представленные континентальной корой разного 
возраста: 1 - 2 .6  млрд, лет (до-фупинская), 2 - 1 . 85  млрд, лет (до-лулянская), 3 -  1.7 млрд, лет (до-чжуньюйская); 
4 -  1 - 0.85 млрд, лет (до-цзиньнинская); 5 -  докембрийской без расчленения; 6 - 7 -  островные дуги, окраинные моря, 
сложенные корой переходного типа разного возраста: 6 -  1.0 - 0.85 млрд, лет (цзиньнинская), 7 -0 .8 5  - 0.55 млрд, лет 
(ханкайская); 8 -  открытые моря с океанической корой; 9 -  пассивные континентальные окраины; 10 -  аккрецион
ные зоны и зоны поглощения коры; 11 - 12 -  авлакогены: 11 -  интраконтинентальные, 12 -  окраинно-континен
тальные; 13 -  офиолитовые комплексы; 14 -  конвергентные зоны поглощения коры (цифрами в кружках обозначе
ны: 1 -  Айби-Цзюйань, 2 -  Солун-Силамулун, 3 -  Сюгоу-Максин, 4 -  Шаньян-Тунчен, 5 -  Бангонг-Нуцзян); 15 -  сдви
говые зоны (цифрами в кружках обозначены: 6 -  Алтын, 7 -Таньчэн-Луцзян); 16 -  время тектонической активности 
(Z -  синий); 17 -  геотектонические элементы и структуры докембрийского фундамента: IA -  Джунгарский массив, 
IB -  массив Сунляо, 1C -  поднятие Илехули, ID -  поднятие Синкай (Ханка); II -  Северо-Китайская континентальная 
область: ИА -  Таримская платформа (IIAj- Южно-Таримское ядро, IIА2 -  Ининский массив, НА3 -  поднятие Бей- 
шань), НВ -  Северо-Китайская платформа (IIB} -  Ордосское ядро, НВ2 -  ядро Янляо, НВ3 -  ядро Хехуай, НВ4 -  массив 
Алашань, НВ5 -  поднятие Цзяоляо), НС -  Цайдамский массив, IID -  массив Ланьчжоу-Синин, НЕ -  Центрально-Ци- 
ляньское поднятие; III -  Южно-Китайская континентальная область: IIIA -  платформа Янцзы (IIIAj -  Центрально- 
Сычуанский массив, ША2 -  массив Дабе (Дабешань), ША3 -  поднятие Кам-Юкнань, ША4 -  Цзяннанское под
нятие), ШВ -  массив Сунпан, ШС -  массив Цяньтан, IIID -  массив Линьцан, IV -  Южная (Гондванская) континенталь
ная область; V -  Восточно-Китайская окраинно-континентальная область (VA -  поднятие Юнькай, VB -  поднятие 
Цзяньоу). Цифрами на схеме обозначены авлакогены: 1 -  Хутуо, 2 -  Ганьтаохе, 3 -  Чжунтьяо, 4 -  Баян Обо, 5 -  Янь- 
шань-Тайхан, 6 -  Лулян-Сюнер, 7 -  Центрально-Тяньшаньский, 8 -  Куруктаг, 9 -  Северо-Циляньский, 10 -  Шеньун- 
цзя, 11 -  Локедон, 12 -  Шаншуй, 13 -  Сусьон, 14 -  Амноккан, 15 -  Хесан-Ивон, 16 -  Пхеннам, 17 -  Окчхон.



и смежными метаплатформенными областями 
(Урикско-Икский и Туманшетский раннепротеро
зойские грабены в Присаяно-Енисейской мета- 
платформеннои области [7, ч. 1].

Развитие проторифтовых зон во всех регионах 
завершилось на рубеже 1.9-1.85 млрд, лет дефор
мациями сжатия и метаморфическими изменени
ями выполняющих их раннепротерозойских вул
каногенно-осадочных образований.

ВТОРОЙ ЭТАП

Период времени 1.85 - 0.6 млрд, лет, когда фор
мировались древнейшие интраконтинентальные 
рифтовые структуры -  авлакогены древних плат
форм [5], охватывает средний и поздний протеро
зой (по китайской шкале), или конец раннего про
терозоя (поздний карелий) и поздний протерозой 
(по российской шкале). В течение этого этапа по
степенно обособились в границах, близких к сов
ременным, Северо-Китайская (Китайско-Корей
ская) платформа и древние платформы Северной 
Евразии -  Сибирская и Восточно-Европейская. 
В результате обрастания раннепротерозойского 
ядра ранне-среднерифейскими (среднепротеро- 
зойисими по китайской схеме) складчатыми зона
ми, возникла более молодая Южно-Китайская 
платформа (параплатформа Янцзы [12, 27]).

Обособление древних платформ Северной Ев
разии было связано с заложением между ними 
Северо-Атлантического, Урало-Монгольского и 
Средиземноморского подвижных поясов и Тихо
океанского пояса, отделившего Сибирскую, Севе- 
ро- и Южно-Китайскую платформы от области 
Тихого океана. Формирование подвижных поясов 
началось в ранне-среднем рифее, активизирова
лось в позднем рифее и завершилось в начале па
леозоя. Это выразилось в деструкции коры кон
тинентального или переходного типа -  ее раздро
блении, неравномерном растяжении и утонении, 
что, возможно, было связано с общим расширени
ем Земли в позднем докембрии [5]. В результате 
на территориях формирующихся подвижных поя
сов сперва, по-видимому, возникали относительно 
узкие прогибы авлакогеосинклинального типа, а 
позднее -  более или менее типичные миогеосин- 
клинальные и эвгеосинклинальные прогибы или 
их системы, в том числе (с позднего рифея - венда) 
эвгеосинклинальные зоны с корой океанического 
типа, новообразованной в результате раздвига 
континентальной коры. Прогибы разделялись ос
таточными срединными массивами со слабо пере
работанной деструктивными процессами относи
тельно “жесткой” континентальной корой.

В пределах метаплатформенных областей, со
седствующих с подвижными поясами, деструкция 
ограничилась образованием узких авлакогеосин- 
клинальных прогибов с утоненной континенталь
ной корой. Некоторые из них превратились в

конце этапа в авлакогеосинклинальные складча
тые зоны.

С еще меньшей интенсивностью процессы дес
трукции континентальной коры проявились в 
позднем докембрии на древних платформах Се
верной Евразии. Здесь они привели к возникнове
нию нескольких генераций линейно вытянутых 
грабенообразных прогибов -  авлакогенов. Эти 
древние интракратонные рифтовые структуры 
были выявлены и изучены на территории Вос
точно-Европейской, затем на Сибирской, а в по
следние годы -  на Северо-Китайской и, в мень
шей степени, -  на Южно-Китайской платформах. 
Позднедокембрийские авлакогены на платфор
мах Китая существенно различаются по времени 
заложения и “закрытия”, длительности своего 
развития, структурной позиции, формационным 
особенностям выполняющих их образований и 
характеру тектонических движений на заверша
ющих стадиях [47].

Древнейшая из генераций авлакогенов, устано
вленных на Северо-Китайской платформе (рис. 1) 
возникла в конце раннего протерозоя (по совет
ской схеме) или в начале среднего протерозоя (по 
китайской схеме), т.е. 1.85 - 1.65 млрд, лет назад. 
Их образование, наряду с формированием на Си
бирской платформе Улканского и Билякчанского 
авлакогенов, а также Акитканского и Готского 
вулкано-плутонических поясов в краевых зонах 
Сибирской и Восточно-Европейской платформ, 
можно рассматривать как проявления глобальной 
тектоно-магматической активизации. Длитель
ность развития авлакогенов этой генерации на Се
веро-Китайской платформе была различной. Од
ни из них испытывали погружение в позднем Каре
лии (в начале среднего протерозоя по китайской 
схеме), другие -  до конца среднего рифея (до конца 
среднего протерозоя), завершив его деформация
ми сжатия на рубеже около 1 .0 5 -1  млрд, лет, а 
третьи продолжали развиваться в позднем рифее и 
венде (в позднем протерозое) до 0.6 млрд. лет.

Более молодые авлакогены заложились в 
позднем рифее (в позднем протерозое по китай
ской схеме), т.е. около 1.0 или 0.8 млрд, лет назад 
и закончили свое относительно непродолжитель
ное развитие в венде. К этой генерации относят
ся, в частности, несколько авлакогенов Южно- 
Китайской платформы.

По тектонической позиции среди типичных 
авлакогенов различаются внутренние, слепо за
тухающие на обоих своих концах в теле платфор
мы и обычно простирающиеся субпараллельно 
ее границам, например, крупнейший Яныиань- 
ский авлакоген [10, 47] и, вероятно, авлакогены 
Корейского щита [4], а также некоторые поздне- 
рифейские авлакогены Южно-Китайской плат
формы. К другому типу относятся поперечные 
или входящие авлакогены, которые располага
лись косо или поперечно к краю платформы, 
проникая в нее одним своим концом и смыкаясь



другим с флангом подвижного пояса или авлако- 
геосинклинальной зоной (зона авлакогенов Лу- 
лян-Сюнер). Не исключено, наконец, что суще
ствовали сквозные авлакогены, к числу которых 
мог принадлежать в позднем докембрии Цилянь- 
шаньский авлакоген, возможно, разделявший Та
римский и Китайско-Корейский мегаблоки (суб
платформы) Северо-Китайской платформы.

Кроме интракратонных авлакогенов некото
рые китайские геологи, в частности, Ван Хун- 
чжень и Цяо Сюфу [47], выделяют краевые, или 
перикратонные авлакогены, простирающиеся 
вдоль границ Северо-Китайской платформы с 
Урало-Монгольским подвижным поясом (напри
мер, авлакоген Баян-Обо на северном крае Ор- 
досского блока и Кавабулакский на северном 
краю Таримского). Подобные зоны можно отно
сить к числу авлакогенов лишь допустив, что в 
период своего заложения они ограничивались с 
севера приподнятыми стабильными блоками, 
входившими в состав платформы, но впослед
ствии переработанными в краевые зоны подвиж
ного пояса. В принимаемой автором систематике 
тектонических областей континентов “перикра
тонные авлакогены” соответствуют авлакогео- 
синклинальным прогибам.

Внутренние, “слепые”, авлакогены заполня
лись мощными кэрбонатно-терригенными мелко- 
водно-морскими и отчасти континентальными от
ложениями. Развитие подобных зон Северо-Ки
тайской платформы было длительным и вплоть 
до конца палеозоя и даже до начала мезозоя не 
осложнялось складчатыми деформациями.

Напротив, в заполнении “входящих”, а также 
“перикратонных авлакогенов”, наряду с конти
нентальными и мелководно-морскими отложе
ниями, участвуют флишевые, олистостромовые 
толщи, турбидиты, а также вулканиты различно
го состава, в частности принадлежащие к бимо
дальным субщелочным или щелочным сериям, а 
в некоторых из них присутствуют толеитовые 
базальты (южная часть зоны Лулян-Сюнер) и, 
возможно, даже породы офиолитовой ассоциа
ции (Циляныиань).

“Входящие” и “перикратонные авлакогены” 
испытывали значительное растяжение континен
тальной коры, вплоть до возникновения в неко
торых из них раздвиговых зон красноморского ти
па. Затем они, как правило, подвергались дефор
мациям сжатия на рубежах 1.05 и 0.6 млрд. лет. 
Своим расположением и характером развития они 
обнаруживают связь с формировавшимися в позд
нем протерозое Урало-Монгольским и Средизем
номорским подвижными поясами, играя роль их 
фланговых зон и ответвлений, вдающихся в тело 
соседствующей платформы.

Наиболее крупная слепая ветвь Средиземно- 
морского пояса, глубоко вклинивавшаяся с за
пада между Северо-Китайской и Южно-Китай

ской платформами (зона Циньлина) представля
ла собой сложно построенную и далеко зашед
шую в своем развитии рифтовую систему, зало- 
жившуюся на утоненной континентальной коре и 
подвергшуюся сильному сжатию в байкальскую 
эпоху [54]. Такая трактовка соответствует пред
ставлению автора об авлакогеосинклинальной 
зоне. Другие исследователи считают, однако, что 
Циньлинская зона в позднем протерозое являлась 
типичным геосинклинальным прогибом, разви
вавшимся на коре океанического типа [47]. Су
ществует также предположение, что первона
чально Циньлинская зона расширялась к западу й 
что ее последующее сужение было связано с по
воротом Южно-Китайской платформы по часо
вой стрелке относительно Северо-Китайской.

ТРЕТИЙ ЭТАП

Третий этап рифтогенеза охватывает палеозой 
и триас (0.6 - 0.21 млрд. лет). По интенсивности 
проявления рифтогенеза на территории Китая, 
как и на всем Евразиатском континенте, этот этап 
существенно уступает предыдущему. В палеозое и 
триасе продолжалось развитие подвижных поясов 
и, хотя оно сопровождалось в отдельные эпохи 
оживлением процессов деструкции, все же со вре
менем в их эволюции все большую роль приобре
тали деформации сжатия, приводившие к “закры
тию” отдельных геосинклинальных прогибов и к 
последовательному превращению этих поясов в 
эпигеосинклинальные складчатые области. Такая 
общая тектоническая тенденция, естественно, не 
благоприятствовала широкому развитию рифто
генеза. Более того, многие возникшие в позднем 
докембрии авлакогены на древних платформах 
подверглись в раннем мезозое деформациям сжа
тия. Те ограниченные проявления рифтогенеза, 
которые имели место на территории Китая и со
предельных областей Азии в палеозое и триасе, 
были связаны с осложнявшими тектоническое 
развитие этих регионов деструктивными процес
сами (рис. 2). Структуры рифтового типа, мало из
мененные последующими деформациями, возни
кали в отдельные эпохи палеозоя и триаса не 
только на древних платформах, но и в пределах 
подвижных поясов, уже завершивших цикл гео- 
синклинального развития и приобретших “жест
кую” складчатую структуру. Для этого этапа 
характерно также развитие авлакогеосинкли- 
нальных зон, заложившихся вдоль границ плат
форм со смежными метаплатформенными мас
сивами или поперечных, проникающих в тело 
платформ. К числу таких рифтовых зон Северо- 
Китайской платформы относится новообразован
ный (возрожденный?) раннепалеозойский авлако
ген входящего типа Хелань-Люпань (Хелань- 
шань), смыкавшийся на юго-западе с краевой зо
ной Центрально-Азиатского сегмента Средизем
номорского подвижного пояса [24].



Рис. 2. Схема расположения палеозойских и раннемезозойских континентальных рифтовых зон и одновозрастных 
им других тектонических структур в пределах Китая и смежных территорий.
1 -  древние платформы; 2 -  метаплатформенные области; 3 -  срединные массивы в палеозойских и мезозойских 
складчатых областях; 4 -  салаириды и каледониды; 5 -  герциниды; 6 -  индосиниды; 7 -  геосинклинальные области, 
продолжавшие развитие после триаса; 8 -  авлакогены Китайско-Корейской платформы, заложившиеся в позднем 
протерозое, продолжавшие унаследованное развитие до раннего мезозоя и завершившиеся слабым сжатием в конце 
триаса; 9 -  авлакогены, заложенные в раннем палеозое и завершившие развитие в силуре; 10 - 11 -  позднепалеозой
ские эпиорогенные вулканоактивные рифтовые зоны в пределах каледонид и герцинид, завершившие развитие в пер
ми (10) и триасе (11); 12 -  позднепалеозойские грабены срединных массивов; 13 - 16 -  авлакогеосинклинальные про
гибы, завершившие свое развитие деформациями сжатия в каледонском цикле (13), в герцинском цикле (14), в индо- 
синийском цикле (15), заложенные в поздней перми и завершившие развитие в позднем триасе (16); 17 -разломы сбро
сового типа (а), взбросонадвигового типа (б) и разной морфологии (в); 18 -  позднепермский наземный базальтовый 
и щелочной вулканизм и базит-ультрабазитовый щелочной плутонизм; 19 -  позднедевонские рифтоподобные про
гибы Катазиатской складчатой системы.

В раннем палеозое, позднем палеозоем триасе 
периодически возобновлялось погружение в Янь- 
шаньском авлакогене и авлакогенах Корейского 
щита. Однако по своему характеру, мощностям и 
площадному распространению образования ука
занного возраста в этих позднедокембрийских 
авлакогенах могут рассматриваться скорее как 
отложения фанерозойского плитного чехла. Тем 
не менее, авлакогенная природа данных зон про
явила себя, когда они подверглись в середине три
аса (на Корейском щите) или в конце триаса 
(в Яньшаньской зоне) деформациям сжатия и 
приобрели складчатую или даже складчато-на- 
двиговую структуру.

Своеобразную группу рифтоподобных струк
тур образуют линейные складчато-надвиговые зо
ны каледонского, герцинского и древнекиммерий
ского (индосинийского) возрастов, образовавшие
ся на месте авлакогеосинклинальных прогибов, 
примыкавших к разным участкам Северо- и Юж
но-Китайской платформ. Подобные зоны некото
рые китайские геологи, в частности, Ван Хунч- 
жень именуют “рифт-геосинклиналями” [45].

Палеозойские и раннемезозойские авлакогео
синклинальные прогибы Юго-Восточной Азии, в 
истории развития которых фазы растяжения и по
гружения сменялись фазами сильного сжатия, при



водившего к формированию линейно-складчатых 
зон, обладали либо моноциклическим, либо более 
длительным полициклическим развитием. К чис
лу первых можно отнести каледонскую Западно- 
Приморскую авлакогеосинклинальную зону Бу- 
реино-Дунбейской метаплатформенной области, 
отделявшую Ханкайский массив от северо-вос
точного края Северо-Китайской платформы [7]. 
Близок к моноциклическим и древнекиммерий
ский грабенообразный прогиб Шонгда в Север
ном Вьетнаме [2, 3]. Он был заложен в поздней 
перми на каледоно-раннегерцинском фундаменте 
Вьетнамской складчатой системы, которая в кон
це герцинского цикла вместе с расположенным 
южнее Индосинийским массивом причленилась к 
Южно-Китайской платформе и каледонидам Ка- 
тазиатской системы, образовав единый обшир
ный блок континентальной коры. Развитие зоны 
Шонгда завершилось в позднем триасе полого
складчатыми деформациями древнекиммерий
ской эпохи.

К числу полициклически развивавшихся авла- 
когеосинклинальных структур относится Цинь- 
линский прогиб, ответвлявшийся от Средиземно- 
морского подвижного пояса и вклинивавшийся 
между Северо- и Южно-Китайской платформами. 
Его развитие началось еще в позднем протерозое. 
Неоднократно возобновлявшиеся в нем процессы 
растяжения континентальной коры, подчас при
водившие к ее разрыву (?), чередовались с фаза
ми интенсивного сжатия, которое приводило к 
формированию линейных складок, надвигов и по
кровов, становлению тел гранитоидов и проявле
ниям метаморфизма. Эти процессы имели место в 
конце байкальского, каледонского, герцинского и 
древнекиммерийского циклов [34]. В альпицское 
время зона Циньлина испытала некоторую акти
визацию, выразившуюся в ее сводово-глыбовом 
поднятии и левосдвиговых деформациях.

В среднем и позднем палеозое в некоторых об
ластях Урало-Монгольского и Тихоокеанского 
подвижных поясов, завершивших геосинклиналь- 
ное развитие и превратившихся в каледонские 
или герцинские складчатые зоны, в результате 
импульсов горизонтального растяжения возника
ют интраконтцнентальные рифтовые зоны эпи- 
орогенного или синорогенного типа. Они нало
жены на палеозойское складчатое основание или 
на докембрийский метаморфический фундамент 
некоторых срединных массивов этих поясов.

Наиболее ранние зоны такого типа, возник
шие в середине девона и достигшие максимально
го развития в фаменском веке, установлены не
давно в юго-восточном Китае и Северном Вьетна
ме. Они наложены на каледонское складчатое 
основание Катазиатской складчатой системы Ти
хоокеанского подвижного пояса, примыкающей 
с юго-востока к Южно-Китайской платформе 
[1,46,49]. В относительно глубоководных фамен-

ских отложениях этих грабенов формировались 
стратиформные осадочно-гидротермальные мес
торождения руд марганца, железа, свинца, цинка. 
Синхронные импульсы растяжения и рифтообра- 
зования имели место в фаменском веке в каледо- 
нидах Урало-Монгольского пояса (Центральный 
и Южный Казахстан), на Омолонском массиве в 
Верхояно-Колымской складчатой области, а так
же на Сибирской (Вилюйский палеорифт), Вос
точно-Европейской (Днепровско-Донецкий и При- 
пятский грабены) и на Австралийской платформах 
(грабен Фитцрой) [1,5,7].

В Урало-Монгольском подвижном поясе к чис
лу эпиорогенных позднепалеозойских рифтовых 
зон следует отнести субширотные грабены и впа
дины в салаиридах, каледонидах и герцинидах Се
верной, Центральной и Южной Монголии и погра
ничных районов Северного Китая, заполненные 
мощными вулканогенно-осадочными или вулка
ногенными образованиями позднекаменноуголь
ного, пермского и отчасти триасового возраста 
[6,14]. К этой категории принадлежат пока слабо 
изученные погребенные позднепалеозойские гра
бены Джунгарского срединного массива в северо- 
западном Китае, большинство из которых испы
тало в конце своего развития (в конце триаса - на
чале юры) некоторое сжатие.

ЧЕТВЕРТЫЙ ЭТАП
Этап охватывает средний и поздний мезозой 

(юрский и меловой периоды, 2 1 0 - 6 5  млн. лет). 
Он ознаменован, главным образом, мощными 
проявлениями континентального рифтогенеза в 
восточных и северо-восточных частях Китая, а 
также на соседних с ними территориях Кореи, 
Монголии, Забайкалья и Приамурья (рис. 3). По 
времени рифтообразовательные процессы отве
чают позднекиммерийскому или яньшаньскому 
тектоническому циклу. Различаются две эпохи 
активизации процессов растяжения континен
тальной коры и формирования рифтовых струк
тур: ранне-среднеюрская и позднеюрско-ранне- 
меловая. Последняя отличается более широким 
распространением и бблыпим разнообразием 
проявлений активизации. Эпохи регионального 
растяжения чередовались с эпохами некоторого 
сжатия, происходившими на рубеже средней - 
поздней юры и в позднем мелу.

Типы тектонических областей Восточной 
Азии, подвергшихся в юрское и меловое время 
частичной деструкции коры и ставших ареной 
континентального рифтогенеза, весьма разнооб
разны. К их числу принадлежат палеозойские и 
древнекиммерийские складчатые области восточ
ной части Урало-Монгольского пояса, в пределах 
которых возникла, в частности, Забайкальско- 
Восточномонгольская позднемезозойская риф- 
товая система, протяженностью более 1500 км и



Рис. 3. Схема расположения средне-позднемезозойских рифтовых зон и одновозрастных им других тектонических 
структур Китая и смежных территорий (по [37] с изменениями и дополнениями автора).
1 -  древние платформы; 2 -  метаплатформенные области; 3 -  срединные массивы; 4 -  каледониды и герциниды; 
5 -  ранние киммериды или индосиниды; 6 -  поздние киммериды и яныыаниды; 7 — геосинклинальные прогибы, 
завершившие развитие в кайнозое; 8 -  синеклизы, выполненные юрскими и меловыми отложениями; 9 -  грабены и 
односторонние грабены, выполненные верхнетриасовыми и нижне-среднеюрскими континентальными отложениями; 
10 -  грабены, односторонние грабены и впадины, выполненные верхнеюрскими и меловыми континентальными от
ложениями и вулканитами; 11 -  погребенные юрско-меловые грабены под верхнемеловым чехлом синеклиз; 12-п озд
немезозойские вулканические пояса (а) и области наземного известково-щелочного вулканизма, наложенные на другие 
структуры и образования (б); 13 -  позднемезозойские гранитоиды; 14 -  разломы без расчленения морфологии (а), сдви
ги (б) и надвиги (в); 15 -  позднемезозойские (яньшаньские) складки чехла платформ; 16 -  сдвиговая зона Тан-Лу.

шириной от 700 до 1000 км. Она состоит из более 
чем двухсот грабенообразных впадин, выполнен
ных наземными вулканитами и континентальны
ми, в значительной мере угленосными, отложе
ниями позднеюрского и раннемелового возраста 
[6, 23, 31]. Позднемезозойским континентальным 
рифтогенезом также были затронуты: Буреино- 
Дунбейская метаплатформенная область, где в 
юре - раннем мелу образовались рифтовые сис
темы Сунляо (рис. 4) и Амуро-Зейской впадины 
[6, 7,40, 51]; юго-восток Сибирской платформы с 
юрско-раннемеловыми грабенами на Алдано-Ста- 
новом щите [4,5]; восточные части Северо-Китай
ской платформы с регенерированными грабенами 
в пределах древних Яньшаньского и Корейских 
авлакогенов и, возможно, новообразованными -  в 
основании будущей кайнозойской Восточно-Ки
тайской рифтовой системы. В меньшей мере, 
позднемезозойский рифтогенез проявился на Юж

но-Китайской платформе, а также в прилегающих 
к ней с юго-востока каледонских и герцинских зо
нах Катазиатской складчатой системы Тихооке
анского пояса (в том числе -  позднемезозойскце 
грабены шельфа Южно-Китайского моря).

Для средне- и позднемезозойского рифтогене- 
за характерны обширность охваченных им пло-

J к2 kz к2 j В

0 60 120 180 240 км
Рве. 4. Поперечный геологический разрез позднемезо
зойской рифтовой системы Сунляо в северо-восточ
ном Китае. (По [33]). Черные линзы -  залежи нефти, 
пунктирные линии -  маркирующие горизонты.



щадей и обилие частных рифтовых впадин (более 
трехсот), имеющих сравнительно небольшие раз
меры. Развитие наиболее распространенной позд- 
неюрско-раннемеловой генерации рифтовых зон 
сопровождалось интенсивными наземными извер
жениями (включая вулканический пояс Большого 
Хингана) и внедрением многочисленных массивов 
гранитоидов и завершалось деформациями сжа
тия, распространившимися и на более западные 
районы Северо-Китайской и, особенно, Южно- 
Китайской платформ, а также сдвиго-надвиговы- 
ми и сдвиговыми смещениями по продольным и 
диагональным разломам (левосторонние сдвиги в

зоне субмеридионального разлома Тан-Лу), свиде
тельствующими о переориентировке общего пла
на тектонических напряжений [33].

Формирование многочисленных позднемезо
зойских зон растяжения, наложенных на самые 
различные тектонические области Восточной 
Азии, сопутствовавшие им проявления магматиз
ма и завершающие деформации сжатия Яныпань- 
ской тектонической эпохи, проявившиеся в широ
кой полосе, прилегающей с запада к Тихоокеан
скому подвижному поясу (Пери-Пацифическом 
тектоническом поясе [21]) позволяют, по мнению

Рис. 5. Схема расположения кайнозойских рифтовых зон и одновозрастных им тектонических элементов Китая и 
смежных территорий. (Составлена по [36,37] с добавлениями автора).
1 -  древние платформы и метаплатформенные области; 2 -  палеозойские и мезозойские складчатые области; 3 -  зоны 
позднекайнозойского повторного горообразования (дейтероорогенеза); 4 -  области кайнозойской эпигеосинклиналь- 
ной складчатости и горообразования; 5 -  позднекайнозойские краевые и предгорные прогибы; 6 -  кайнозойский чехол 
типа синеклиз; 7 -  кайнозойские межгорные впадины, формировавшиеся в условиях горизонтального сжатия; 8 -  кай
нозойские внутриконтинентальные впадины рифтового типа, формировавшиеся в условиях горизонтального растя
жения (грабены, односторонние грабены); 9 -  палеогеновые рифтогенные впадины, погребенные под неоген-четвер
тичным чехлом; 10 - 11 -  позднекайнозойские глубоководные впадины окраинных морей: в зонах рассеянного спре- 
динга (10), в зонах зачаточного сосредоточенного спрединга (11); 12 -  глубоководные впадины окраинных морей с 
субокеанической корой в зонах раннекайнозойского спрединга; 13 -  позднекайнозойские островные дуги; 14 -  позд
некайнозойские глубоководные желоба; 15 -  позднекайнозойские базальты; 16 -  контуры областей аномального раз
вития астеносферы и приподнятого положения ее кровли; 17 -  активные в позднем кайнозое разломы сбросового (а), 
сдвигового (б), взбросо-надвигового (в) типов и без расчленения морфологии (г); 18 -  направления относительного го
ризонтального перемещения Индостанской литосферной плиты в кайнозое.



автора, рассматривать явления тектоно-магмати
ческой активизации, как “резонансные”. Это оз
начает, что они возбуждены процессом развития 
этого пояса и, в более общем плане, -  грандиоз
ным процессом тектоно-магматического обнов
ления ложа Тихого океана в мезозое [6].

Сторонники концепции тектоники плит (Бен- 
Аврахам Цви [15] и др.) предполагают, что причи
ной тектоно-магматической активизации восточ
ной части территории Китая в позднем мезозое 
являлось существование в центральной части Юж
но-Китайского моря падающей к северо-западу зо
ны Беньофа. Вдоль нее “плита Кула” субдуцирова- 
ла под Евразийскую литосферную плиту. Нако
нец, согласно представлениям известного китай
ского геолога Чен Года разнообразные проявле
ния тектоно-магматической активизации (форми
рование наложенных впадин, рифтогенез, ороге
нез), охватившие в мезозое и кайнозое обширные 
территории Китая (большая часть Китайской 
платформы, прилегающие к ней зоны Урало-

Монгольского пояса, а в кайнозое -  Тибет) -  пред
ставляют собой выражение автономного процесса 
преобразования платформенных и эпигеосинкли- 
нальных складчатых областей в тектонически под
вижные области нового типа, которые он пред
ложил называть структурами типа дива (геоде
прессии) [13,16].

На крайнем юго-западном участке Южно-Ки
тайской платформы в мезозое была заложена 
рифтовая система Пан-Си, в известной мере воз
родившая структурный план протерозойского 
фундамента [28,43,44]. Она состоит из двух мери
дионально вытянутых грабенообразных впадин, 
разделенных горстообразным Мупаншаньским 
выступом метаморфического нижнепротерозой
ского комплекса (“Кам-Юннаньская ось”). Рифто- 
генезу предшествовало сводовое поднятие и позд
непермские извержения базальтов Эмейшань. 
Затем последовало растяжение и заполнение гра
бенов континентальными отложениями верхнего 
триаса - нижнего мела (до 8 - 10 км). В середине

Рис. 6. Схема расположения позднемеловых и кайнозойских рифтогенных структур в пределах ложа Южно-Китай
ского моря. (Сост. по материалам [29,50]).
1 -  кайнозойские рифтогенные впадины и их группы на континентальной коре; 2 -  кайнозойские разломы, в том числе 
сдвиги, — покровы позднекайнозойских базальтов; 4 -  глубоководные впадины с новообразованной палеогеновой 
океанической корой, 5 -  древние оси спрединга и линейные магнитные аномалии с их предполагаемой нумерацией; 

глу оководныи желоб и наклон связанной с ним фокальной зоны (показан черными зубчиками); 7 — изобаты (в км).
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Рис. 7. Схема расположения кайнозойских рифтовых систем Северо-Китайской платформы. (По [53] с до
бавлениями автора).
1 - 3 — грабены западной группы рифтов, заложенные в позднем палеогене (1), в миоцене (2), в плиоцене (3); 
4 -  впадины четвертичного возраста; 5, 6 -  восточная группа рифтов: палеогеновые впадины (5) и палеоге
новые горсты (6); 7 -  главные разломы; 8 - 10 -  деформации растяжения (8) и сдвига (9), сжатия в зонах раз
ломов (10); 11 -  направления относительного горизонтального смещения крупных блоков литосферы. Циф
рами на карте обозначены: I -  рифтовая система Северо-Китайского бассейна: 1 -  впадина Сяляо, 2 -  впадина 
Бочжонг, 3 -  впадина Хуанхуа, 4 -  впадина Цзижонг, 5 -  впадина Цзиян, 6 -  впадина Линьцин; II -  рифтовая 
система Хехуай: 7 -  впадина Кайфын, 8 -  впадина Чхоукоу; III -  рифтовая система Цзиньчуань-Хэтао: 
9 -  грабен Цзиньчуань, 10 -  грабен Хетао; IV -  рифтовая система Шаньси: 11 -  грабен Бейхе, 12 -  грабен 
Цзюнчен, 13 -  грабен Фенхе, 14 -  грабен Тайюань, 15 -  грабен Сингдин, 16 -  грабен Датун, 17 -  грабен Сань- 
ган, 18 -  грабен Юйсянь, 19 -  грабен Янцинг, 20 -  предгорная впадина хр. Ян.

мела рифтовая система Пан-Си отмерла и ее 
структура в результате усиления давления со сто
роны Средиземноморско-Гималайского. пояса 
была осложнена складчатыми, взбросо-надвиго- 
выми и сдвиговыми дислокациями. Деформации 
сжатия и взбросо-сдвиговые подвижки в этой зо
не возобновлялись в кайнозое.

ПЯТЫЙ ЭТАП

Кайнозойский этап (65 - 0 млн. лет) истории 
рифтогенеза в Китае и сопредельных районах 
Азии последовал за эпохой почти полного прекра
щения рифтообразования в конце яныпаньского 
геотектонического цикла и был ознаменован но

вой активизацией во многих тектонических облас
тях юго-восточной Азии, а также некоторых зо
нах центральной Азии (рис. 5). Новая волна риф
тогенеза в начале палеогена охватила западную 
ветвь Тихоокеанского подвижного пояса (Филип
пинское, Южно-Китайское и Восточно-Китайское 
окраинные моря), где стал формироваться круп
нейший Западно-Тихоокеанский рифтовый пояс
[9]. Позднее процессы рифтогенеза начали рас
пространяться к западу и затронули в эоцене - оли
гоцене восточную часть Северо-Китайской плат
формы (Восточно-Китайская рифтовая система), 
затем в олигоцене - миоцене -  ее центральную 
часть (Циркум-Ордосская рифтовая система). В 
плиоцене - антропогене рифтовые зоны стали
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Рис. 8. Разрезы впадин Восточно-Китайской палео
геновой рифтовой системы. (По [53]).
1 -  неоген и антропоген; 2 -  верхний олигоцен (фор
мация Дунцзин); 3 -  верхний эоцен - нижний олигоцен 
(формация Шахэцзе); 4 -  нижний - средний эоцен 
(формация Кундиан); 5 -  докайнозойское основание.

формироваться также в Центрально-Азиатском 
сегменте Средиземноморского подвижного пояса 
(Южно-Тибетская рифтовая система) и некоторых 
районах Урало-Монгольского пояса и смежной с 
ним Байкальской метаплатформенной области 
(Байкальская рифтовая система) [6,7].

В разных областях Китая и смежных регионах 
кайнозойский рифтогенез протекал в различных 
геодинамических обстановках и контролировал
ся разнообразными тектоническими процессами 
глобального масштаба. Соответственно возника
ли и развивались рифтовые зоны, существенно 
различающиеся по своему строению, ориенти
ровке и истории развития. Их общей чертой явля
ется то, что кайнозойские рифты, как “живые”, 
так и отмершие, пока что не подверглись дефор
мациям сжатия, существенно изменившим перво
начальную структуру многих более древних 
рифтовых зон.

В восточно-азиатских окраинных морях и вос
точных районах Китая кайнозойский рифтогенез 
был обусловлен возникновением в конце мела - 
палеогене крупнейшего рифтового пояса Земли -  
Западно-Тихоокеанского, сформировавшегося в 
западной части Циркум-Тихоокеанского подвиж
ного пояса [9], но своим западным флангом нало
жившегося на восточную часть Северо-Китай
ской платформы. В связи с этим возникли много
численные рифтовые зоны преимущественно 
северо-восточного или север-северо-восточного 
простирания. Относительно далеко -  вплоть до 
полного разрыва континентальной коры или бо
лее или менее значительного рпрединга океани
ческой коры -  зашли в своем развитии рифтовые 
зоны в восточной части ложа Южно-Китайского

моря [29,50]. В троге Окинава на востоке Восточ
но-Китайского моря кайнозойский рифтинг при
вел к резкому утонению континентальной коры и 
почти полному ее разрыву [30 и др.]. В мелковод
ных северо-западных частях обоих морей возник
ли типичные грабены и односторонние грабены, 
наложенные на палеозоиды Катазиатской склад
чатой системы (рис. 6).

Развитие Восточно-Китайской и Циркум-Ор- 
досской кайнозойских интракратонных рифтовых 
систем, возникших в восточной и средней частях 
Северо-Китайской платформы (рис. 7), протекало 
в обстановке взаимовлияния растяжения в запад
но-северо-западном направлении в Западно-Тихо
океанском рифтовом поясе и сжатия в юго-юго- 
западном направлении, происходившего в Цен
трально-Азиатской области коллизии Евразиат- 
ской и Индостанской литосферных плит. В разви
тии более восточной, сформировавшейся в эоце
не-олигоцене, обширной, состоящей из многочис
ленных глубоких грабенов, односторонних грабе
нов и горстов, вытянутых в север-северо-вос- 
точном направлении, Восточно-Китайской рифто
вой системы [25, 32, 36, 37, 52, 53] большую роль 
играло растяжение в Западно-Тихоокеанском поя
се. Однако, возникновение и пространственное по
ложение системы были предопределены обра
зованием (с палеоцена) обширного мантийного ди- 
апира под закладывающейся рифтовой системой, 
с развитием которого были связаны извержения 
толеитовых и щелочных базальтов [18]. Восточ
ное и южное ограничения системы и конфигура
ция параллельных им рифтовых структур контро
лировались активными разломами субмеридио
нальной зоны Тан-Лу и субширотной Северо- 
Циньлинской зоны [20, 33], сдвиговые смещения 
вдоль которых в течение кайнозоя были причинно 
связаны с коллизией Индостанской и Евразиат- 
ской литосферных плит. На рубеже палеогена и 
неогена активное развитие Восточно-Китайской 
рифтовой системы прекратилось и под ней в связи 
с охлаждением вещества верхней мантии стала 
формироваться обширная Северо-Китайская си
неклиза, напоминающая надавлакогенные синек
лизы большинства древних платформ (рис. 8).

На развитие Циркум-Ордосской рифтовой сис
темы (рис. 9) [17,48, 53], которое началось в оли
гоцене - миоцене и продолжается до современнос
ти, большее влияние оказал процесс столкнове
ния литосферных плит. В частности, с ним связа
но давление в северо-северо-восточном направле
нии на Ордосский блок и обрамляющие его с за
пада и востока зоны со стороны Циньлиня.

Западные районы Китая и смежные с ними об
ласти Средней Азии и Монголии развивались в 
кайнозое в обстановке сближения Евразиатской 
литосферной плиты с Индостанской, а со второй 
половины палеогена -  в условиях их непосред
ственной коллизии [38, 42]. Последняя вызвала
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Рис. 9. Разрезы кайнозойских грабенов Циркум-Ор- 
досской системы. (По [53]). Косой штриховкой по
казано докайнозойское основание.

сперва складчато-покровные деформации во 
фронтальной зоне их столкновения (Гималайская 
система Средиземноморского пояса), а затем де
формации сжатия распространились в пределы 
лежащих к северу от Гималаев “жестких” текто
нических зон Евразиатской плиты, принадлежа
щих к Средиземноморскому подвижному поясу 
(Южно- и Северо-Тибетский массивы, Памирская, 
Каракорумская и Куньлуньская складчатые сис
темы, Цайдамский массив, Алтынтагская и Нань- 
шаньская зоны), а также западной части Северо- 
Китайской платформы и средней части Урало- 
Монгольского подвижного пояса (от Тяныианя до 
Алтая и Тувино-Монгольского массива). В этих 
зонах горизонтальное сжатие континентальной 
коры, постепенно распространявшееся к северо- 
северо-востоку, реализовывалось несколькими 
способами: в форме крупных пологих изгибов 
коры или ее верхней части (выпуклых и вогну

тых), продольных взбросо-надвигов, а также диа
гональных левосторонних сдвигов субширозного 
и восток-северо-восточного простирания (нап
ример, Алтынтагский сдвиг) и правосторонних -  
юго-восточного простирания. На отдельных учас
тках сдвиговых зон возникали узкие линзовидные, 
клиновидные или ромбовидные в плане грабены 
(pull-apart basins), представляющие собой один из 
своеобразных типов позднекайнозойских рифто
генных структур Западного Китая. К другому ти
пу новейших рифтогенных структур этого реги
она принадлежат возникающие в едином кинема
тическом парагенезе с отмеченными выше струк
турами сжатия, вытянутые в северо-северо-вос
точном направлении многочисленные грабены, 
установленные в Южном Тибете и смежных се
верных зонах Гималаев [26, 39, 41].

Высокий Тепловой поток, проявления гидро
термальной активности и новейшего вулканизма 
говорят о формировании Южно-Тибетской риф- 
товой системы над активным мантийным диапи- 
ром. Возможно, что не без влияния общего сжа
тия коры развивались в неогене - антропогене 
рифтовые зоны субмеридионального и северо- 
восточного простирания и в расположенной зна
чительно севернее Байкальской рифтовой систе
ме, также приуроченной к апикальной части об
ширного мантийного диапира [6, 7].

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Обзор процессов рифтогенеза на огромной 

территории Китая и прилегающих районах суши 
и окраинных морей на протяжении большей час
ти геологической истории позволяет наметить 
общие закономерности и тенденции в расположе
нии рифтовых зон различного возраста и эволю
ции рифтообразования в этом обширном регионе 
в ходе истории Земли.

1. Структуры рифтоподобного и рифтового ти
па впервые (?) появляются на территории Китая в 
раннем протерозое и наиболее активно развива
ются в позднем докембрии (рифее). В палеозое - 
начале мезозоя их относительная роль в целом за
метно снижается, а в позднем мезозое и кайнозое 
вновь возрастает и достигает максимума.

2. Наиболее древние из типичных рифтовых 
зон, сохранившихся в слабо измененном виде в со
временной тектонической структуре Китая, фор
мировались в позднем докембрии на древних плат
формах в связи с процессами деструкции земной 
коры планетарного масштаба, приведшими к за
ложению подвижных поясов и обособлению древ
них платформ, внутри которых возникали раз
лично ориентированные -линейные зоны более 
слабого растяжения коры -  авлакогены.

В среднем-позднем палеозое и, особенно, мезо
зое и кайнозое рифтогенез распространился на 
некоторые области подвижных поясов, завершав



ших или уже завершивших свое геосинклиналь- 
ное развитие и превратившихся в разновозрас
тные складчатые области. В результате возникли 
синорогенные и эпиорогенные рифтовые зоны в 
Урало-Монгольском, Средиземноморском и Ти
хоокеанском подвижных поясах. Вместе с тем, на 
протяжении фанерозоя на древних платформах 
возобновлялось развитие некоторых ранее зало
женных рифтовых зон (авлакогенов) и периоди
чески в их пределах возникали новые рифтовые 
зоны, причем процесс формирования резко акти
визировался в кайнозое. В палеозое и триасе про
исходило также развитие рифтоподобных авлако- 
геосинклинальных зон, завершавшееся более ин
тенсивными, чем в типичных рифтовых зонах, де
формациями сжатия.

3. Если в позднем докембрии и палеозое на 
территории Китая формировались одиночные, 
мало связанные между собой, рифтовые зоны, то 
в мезозое и кайнозое, как правило, возникали 
сложные рифтовые системы, состоящие из мно
гих (десятков и первых сотен) рифтовых зон, в хо
де заложения и развития которых кора испыты
вала значительно большее субширотное горизон
тальное растяжение, чем в домезозойские эпохи 
рифтогенеза.

4. Длительность развития отдельных рифтовых 
и рифтоподобных зон, а позднее и рифтовых 
систем со временем сокращалась от нескольких 
сот миллионов лет в позднем докембрии до нес
кольких десятков миллионов лет в мезозое и кай
нозое.

5. Для большинства рифтовых и рифтоподоб
ных (авлакогеосинклинальных) зон характерна 
моноцикличность, но некоторые из них развива
лись полициклично. Для большинства генераций 
рифтовых и рифтоподобных зон характерны 
более или менее значительные проявления сжа
тия, завершавшие циклы их развития. Эти дефор
мации происходили синхронно с аналогичными, 
но более интенсивными деформациями в подвиж
ных поясах, в частности, в эпохи исседонской или 
дальсландской, байкальской, каледонской, гер- 
цинской, индосинийской и яньшаньской складча
тостей. Лишь в кайнозойских рифтовых зонах и 
системах пока не проявились деформации сжатия, 
в том числе даже в тех из них (Восточно-Китай
ская рифтовая система), которые закончили свое 
развитие в конце палеогена и были погребены под 
образовавшимися над ними впадинами типа си
неклиз. Эта особенность кайнозойских рифтовых 
зон и систем свидетельствует о том, что развитие 
земной коры в пределах восточной части Китая и 
прилегающих к ней окраинных морей на протя
жении всего кайнозоя протекало в обстановке 
преобладания неравномерно проявившихся на 
площади и во времени деструктивных процессов, 
и, в частности, значительного горизонтального

растяжения в субширотном и юго-восточном на
правлении.

6. Синхронность или близость во времени эпох 
заложения или регенерации рифтовых и рифто
подобных зон, а также деформаций сжатия, завер
шавших развитие многих из них, с аналогичными 
эпохами в циклах геосинклинального развития 
подвижных поясов, свидетельствует в пользу 
пульсационного режима движений земной коры в 
пределах территории Китая и всей Евразии, а, 
возможно, и в глобальном масштабе.
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Major Stages of Rifting on the Territory of China
Ye. Ye. Milanovsky

The territory of China and adjacent countries show widespread continental riftogenic structures. Proto-rifting 
units (eastern North China Platform) belong to the Early Proterozoic. The Late Proterozoic featured aulacogens 
(North China and South China platforms) which lost their activity in the Paleozoic - Triassic. At that time, the 
periphery of the platforms accommodated aulaco-geosynclinal troughs, while mobile belts housed epi-orogenic 
rift zones. The latter were abundant at the Middle - Late Mesozoic stage in the Ural-Mongolian belt (Trans- 
Baikal-Eastern Mongolia rift system). They coexisted with the emergent rift zones of the Bureya-Dunbei meta- 
platform region and in the North China Platform. The Cenozoic stage showed intense rifting in the southeastern 
and eastern margins of Asia adjoining the West Pacific rift belt. In the west of China, the Late Cenozoic colli
sion of the Eurasian and Hindustan plates produced rifting zones stretched in the direction of the horizontal 
stress, and narrou grabens in the strike-slip zones.
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Докембрийские палеоокеанические структуры на Урале хотя и выявляются, однако их действи
тельное распространение и роль до сих пор до конца не поняты, что связано с ошибками и неопре
деленностями в стратиграфии метаморфизованных офиолитов. Это показали, в частности, недав
ние находки конодонтов в максютовском комплексе. Реликты палеозойских океанических структур 
развиты несравненно более широко и не унаследованы от рифейских, замкнувшихся в результате 
вендской коллизии. Заложение палеозойских океанических структур произошло в позднем кем
брии - раннем ордовике в результате рифтогенеза на краю Восточно-Европейского континента и 
выразилось в образовании Уральского палеоокеана и ряда микроконтинентов в нем. К рифтовым 
формациям, предваряющим образование этих структур, принадлежит, наряду с другими, формация 
олистостромов, имеющая позднекембрийский возраст, но содержащая раннекембрийские известня
ки. В течение всего периода существования, с ордовика по карбон, Уральский палеоокеан ограни
чивался с одной стороны пассивной окраиной Восточно-Европейского (Еврамерийского) континен
та, с другой -  активной окраиной Казахстано-Киргизского. Последний быстро аккретировал, пос
тепенно сближаясь с Еврамерийским. Уральская складчатая область возникла в результате колли
зии указанных континентов в каменноугольно-пермское время.

Мысль о том, что на Урале широким развити
ем пользуются геологические формации, некогда 
принадлежавшие структурам океанического дна 
и обрамлявших его континентальных окраин, на
чала завладевать умами уральских геологов в 
70-х годах [25, 47, 51, 61 и др.]. В это время 
А.В. Пейве и С.Н. Иванов организовали геологи
ческие экскурсии на Среднем и Северном Урале с 
участием многих авторитетных геологов 4 этого 
региона и демонстрацией ряда ключевых объек
тов. Несмотря на то, что далеко не все участники 
приняли новые идеи, результаты дальнейших гео
логических исследований на Урале, в других 
складчатых областях и в современных океанах 
все с большей очевидностью показывали необхо
димость отхода от традиционных положений гео- 
синклинальной теории в пользу актуализма и тек
тоники литосферных плит. В последующие годы 
исследователями Урала была составлена Текто
ническая карта Урала на принципиально новой 
основе [43] и опубликован целый ряд крупных 
работ, посвященных тем или иным сторонам ука
занной проблемы [17, 21, 52, 56, 64, 73].

Опираясь на вышеупомянутые и многие другие 
опубликованные работы, автор хотел бы подыто
жить результаты определенного этапа исследова
ний палеоокеанических структур Урала в виде 
краткой резюмирующей модели (рис. 1, см. рис. 5). 
Но еще более важной представляется необходи
мость обратить внимание на малоизвестные и 
противоречивые факты, уделить внимание спор
ным и неоднозначным трактовкам взаимоотно

шений и геологической истории палеоокеаничес
ких структур Урала, не обходя “острых углов”.

Одним из самых трудных и далеких от решения 
вопросов геологии Урала является проблема мес
та палеоокеанических структур в его протерозой
ской геологической истории. Нами и другими ис
следователями уже достаточно давно отмечалось 
резкое различие формационного состава и харак
тера структур преимущественно рифейско-вен- 
дского возраста, развитых на западном склоне се
вера Урала (Центральноуральская мегазона), и 
палеозоя его восточного склона (Тагило-Магни- 
тогорская мегазона, см. рис. 1) [11], хотя на севере 
Урала и те, и другие традиционно причислялись к 
эвгеосинклинали. В дальнейшем С.Н. Иванов [24] 
пришел к выводу о негеосинклинальном характе
ре рифейско-вендских (байкальских) структур. 
По сути дела, уже тогда геосинклинальные струк
туры отождествлялись с океаническими [58], так 
что в данном случае речь шла об отсутствии в бай- 
калидах палеоокеанических структур.

Резко контрастируют с этими взглядами 
представления В.И. Ленных, Т.Т. Казанцевой,
В.П. Парначева, В.М. Пыстина [29, 37, 42, 60]. 
Они справедливо отмечали наличие на Урале 
офиолитов, метаморфизованных в высоких фа
циях (на севере это, например, эклогиты Слюдя
ной горки [67], эклогит-глаукофановые комплек
сы Герд-ю и Нерка-ю, гранулиты и амфиболиты 
Хорд-юса, амфиболиты к востоку от Сыум-Кеу 
(малыкский комплекс); амфиболиты и зеленые 
сланцы Хараматолоуской депрессии; на Среднем и
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Рис. 1. Схема структурного районирования Урала.
I -  отложения чехла Русской платформы; 2 -  Запад
но-Сибирская плита: а — чехол, б — палеозойские от
ложения Зауральской мегазоны под чехлом плиты; 
3 -  пермская моласса Предуральского краевого про
гиба; 4 — Западно-Уральская палеозойская мегазона: 
а “ мосаДки Бельско-Елецкой и б -  Зилаиро-Лемвин- 
ской зон; 5 -  Центральноуральская протерозойская 
мегазона (поднятия -  цифры в кружках: 1 -  Башкир
ское, 2 -  Уралтау, 3 -  Кваркушское, 4 -  Харбейское);
6 -  Тагило-Магнитогорская палеозойская мегазо
на осадков и вулканитов океанических формаций;
7 -  Восточно-Уральская мегазона протерозоя и пале
озойских осадков; 8 -  Главный Уральский глубинный 
разлом; 9 -  границы мегазон и зон (упомянутые в 
тексте зоны показаны цифрами в кружках: 5 -  Вой- 
карская, 6 -  Тагильская, 7 -  Магнитогорская, 8 -  Ре- 
жевская, 9 — Восточная вулканогенная, 1C — Вос- 
точно-Мугоджарская, 11 -  Сакмарская, 12 -  Зила- 
ирская, 13 -  Лемвинская); 10 -  разломы; 11 -  поло
жение рис. 2. Римские цифры: I -  Русская платформа;
II -  Предуральский краевой прогиб, Ш - VII -  мегазо
ны: III -  Западно-Уральская, IV -  Центральноураль
ская, V -  Тагил о-Магнитогорская, VI -  Восточно- 
Уральская, VII -  Зауральская.

Южном Урале это прежде всего зональный ком
плекс сланцевого обрамления Сысертско-Ильме- 
ногорского антиклинория и максютовский ком
плекс. Все эти комплексы были отнесены к докем
брию. Вряд ли следует доказывать, что высокий 
метаморфизм -  еще не показатель древнего воз
раста; указанные авторы, по-видимому, этого не 
считают. Однако других аргументов в пользу древ
него возраста большинства из упомянутых ком
плексов метаофиолитов практически нет. Опреде
ления абсолютного возраста там, где они есть, в 
большинстве случаев недостаточно корректны и 
убедительны.

В 70-х годах высказывались и структурные со
ображения, не позволяющие разделять офиолиты. 
на высокометаморфизованные докембрийские и 
низкометаморфизованные палеозойские [38, 47]. 
Для крупнейшего Войкарского офиолитового 
массива на Полярном Урале в последнее время 
эти соображения подтверждаются углубленными 
петролого-геохимическими исследованиями [15]. 
Показано, в частности, что Хордьюский массив не 
принадлежит офиолитовой ассоциации и пред
ставлен оливиновыми габбро, метаморфизован- 
ными в гранулитовой фации и по геохимическим 
признакам близкими к габброидам Платинонос
ного комплекса. Примыкающие же к ним с восто
ка офиолиты метаморфизованы предположи
тельно в различной степени в зависимости от рас
стояния до зоны субдукции или подошвы глубин
ного, “горячего”, шарьяжа, но не от возраста.

Что же касается биостратиграфии, то в при
менении к позднепротерозойским отложениям ее 
методы работают, и то с известной условностью, 
лишь для шельфовых фаций, тогда как осадочные 
отложения среди вулканитов офиолитовой 
триады обычно глубоководны. Резервы включе
ния каких-либо новых групп органических остат
ков в стратиграфические исследования малооче
видны (возможно, меланоцириллиумы). Таким 
образом, от биостратиграфии в ближайшее время 
трудно ожидать положительного ответа на воп
рос о протерозойском возрасте офиолитов. Что 
же касается отрицательного ответа, то его'воз
можности на Урале далеко не исчерпаны. Свиде
тельство этому -  недавние находки конодонтов в 
мраморах среди метабазитов максютовского ком
плекса [16], говорящие о палеозойском (а в одной 
из точек -  позднесилурийском) возрасте вмещаю
щих толщ. Сами по себе эти находки объяснимы, 
если иметь в виду устойчивость конодонтового ве
щества (апатит); подобные случаи описаны в ли
тературе [74]. Надо сказать, что они и не вызвали 
у автора большого удивления. Докембрийский 
возраст меланократовой части комплекса давно 
ставился под сомнение. В свое время авторы Тек
тонической карты Урала изобразили максютов
ский комплекс и его аналоги как “комплексы ме- 
ланократового основания океанической стадии 
неясного возраста нерасчлененные” [43].



Находки палеозойской фауны в максютовском 
комплексе ставят ряд вопросов, и прежде всего -  
вопрос о том, какую часть комплекса они датиру
ют. Надо иметь в виду, чго поразительной особен
ностью строения комплекса является сочетание в 
разрезе метаофиолитов и существенно аркозовых 
толщ. Считалось, что существенно аркозовые и 
существенно базитовые толщи (симатические и 
сиалические) дважды повторяются в разрезе 
(галеевская, кайраклинская, юмагузинская и 
карамалинская свиты) [16]. Одна из возможных 
интерпретаций этого факта содержится в предпо
ложении [7], что сочетание апоаркозов и мета
офиолитов в разрезе -  результат шарьирования. 
Проведенное в последнее время геологами 
ПО “Башкиргеология” и “Оренбурггеология” 
детальное картирование привело к выводу о дву
членном, а не четырехчленном строении компле
кса. Все вместе взятое дает основание предполо
жить, что комплекс состоит из параавтохтона и 
аллохтона. Первый представлен существенно 
аркозовыми толщами с дайками и силлами 
метабазитов.» Возможно, возраст праавтохтона до- 
кембрийский (во всяком случае, осадочные цирко
ны из пород параавтохтона говорят о докембрий- 
ском возрасте размывавшегося сиалического мас
сива) Аллохтон же представлен измененными 
базитами, ультрабазитами и углеродсодержащи
ми глинистыми и кремнистыми породами. И ал
лохтон, и параавтохтон метаморфизованы как 
единое целое в послесилурийское время после или 
в момент шарьирования в эклогит-глаукофан- 
сланцевой фации. Это не исключает возможности 
того, что ранее и аллохтон, и параавтохтон испы
тали метаморфизм порознь.

Такая модель может потребовать и некоторого 
пересмотра представлений о возрасте и взаимоот
ношениях метаморфических комплексов, подоб
ных максютовскому, на севере Урала (неркаюский 
и парусшорский, хараматолоуский, гердизский). 
В 60-х годах в парусшорском и хараматолоуском 
комплексах геологи-съемщики находили палео
зойскую фауну плохой сохранности, однако в по
следующие годы эти находки повторить не уда
лось, что привело многих к убеждению, что мы 
имеем дело с докембрием. Сейчас встает проблема 
ревизии этих комплексов. В качестве примера 
рассмотрим подробнее проблему взаимоотноше
ния неркаюского и парусшорского комплексов 
правобережья р. Хулги на Приполярном Урале 
[32, 34], рис. 2. Преимущество этого района перед 
Урал-Тау в том, что при большом сходстве с мак- 
сютовским комплексом геологические взаимо
отношения здесь более просты и наглядны.

Вытянутый в субмеридиональном направлении 
на 80 км блок метаморфических пород, располо
женный на правобережье р. Хулги к западу от 
Главного Уральского разлома, сложен двумя ком
плексами: неркаюским и перекрывающим его па- 
русшорским. Первый из комплексов представлен

Рис. 2. Схема метаморфической зональности нер
каюского (I) и парусшорского (II) метаморфических 
комплексов на Приполярном Урале [32 с измене
ниями].
1 , 2 -  минеральные парагенезисы раннего, плутоно- 
метаморфического этапа: 1 -  гранат-барруазитовый,
2 -  гранат-биотитовый; 3 - 6 -  парагенезисы позднего, 
постшарьяжного, эклогит-глаукофансланцевого ме
таморфизма: 3 -  гранат-омфацит-барруазитовый,
4 -  гранат-глаукофановый, 5 -  гранат-омфацит-глау- 
кофановый, 6 -  эпидот-глаукофановый; 7 -  разломы: 
а -  Главный Уральский, б -  Эрепшорский; 8 -  серпен
тиниты; 9 -  подошва шарьяжа; 10 -  элементы залега
ния пород.

преимущественно лейкократовыми кристалли
ческими сланцами (гранат-барруазит-фенгит-аль- 
битовыми, эпидот-гранат-фенгит-альбит-кварце- 
выми, гранат-альбит-биотит-кварцевыми и др.) с 
прослоями и дайками метабазитов, превращенных 
в гранат-барруазитовые амфиболиты. Кристалли
ческие сланцы обычно смяты в изоклинальные 
складки с пологопадающими осевыми плоскостя
ми, как это часто бывает в термальных куполах. 
В северной части района в них наблюдаются ‘бо
лее поздние эклогиты и гранат-глаукофановые 
сланцы. Парусшорский комплекс перекрывает и 
периклинально облекает неркаюский на севере и 
представлен гранат-биотит-кварцевыми, кварци
товидными, часто графитистыми, гранат-глауко- 
фан-альбит-кварцевыми, гранат-биотит-хлорито- 
ид-фенгит-альбитовыми, гранат-глаукофановы- 
ми сланцами и эклогитами. Эклогитизация нало
жена не только на базиты, но и на вмещающие их 
существенно кварцсодержащие породы. Глауко-



фанизация, судя по наблюдениям в шлифах, про
исходила почти одновременно с эклогитизацией и, 
возможно, определяется присутствием воды. З о 
ны эклогитизации в парусшорском комплексе рас
положены на простирании неркаюских и, вероят
но, синхронны с ними по времени. Помимо мета- 
базитов, в парусшорском комплексе присутству
ют тела серпентинитов. Метабазиты неркаюского 
и парусшорского комплексов существенно отли
чаются. Так, на диаграмме Пирса и Канна, по
строенной по наиболее устойчивым элементам 
(Ti, Zr, Y), составы наиболее сохранившихся нер
каюских метабазитов попадают в поле континен
тальных базальтов, а парусшорских -  в поля СОХ 
и островодужных толеитов [34]. При всей услов
ности применения геохимических критериев для 
характеристики метаморфических ортопород эти 
и другие различия весьма показательны.

В целом создается впечатление, что на право
бережье р. Хулги мы имеем дело с метаморфизо- 
ванным шарьяжем, где параавтохтон представ
лен, судя по его мезоструктурам и составу, сиали- 
ческим блоком, выколотым из приядерной части 
куполовидного метаморфического поднятия про
терозойского возраста. Аллохтоном же является 
офиолитовая пластина. И параавтохтон, и алло
хтон были после шарьирования совместно дефор
мированы и метаморфизованы в эклогит-глауко- 
фановой фации. Этот этап метаморфизма, судя по 
связи его продуктов с Главным Уральским разло
мом, имел место в палеозое. Что же касается воз
раста офиолитов, то этот вопрос остается откры
тым, хотя находка конодонтов в максютовском 
комплексе побуждает к более серьезным поискам 
фауны и не позволяет, как и в других аналогичных 
случаях, категорически говорить об их рифей- 
ском возрасте.

Принципиальный ответ на вопрос о наличии в 
доуралидах офиолитов все-таки можно получить. 
Его дает изучение геологии брахиформного подня
тия Енгане-Пе. На крыльях этого поднятия разви
ты ордовикские и более молодые надежно датиро
ванные отложения, несогласно залегающие на до
кембрии. Присутствие офиолитов в ядре поднятия 
достаточно достоверно документировано Р.Г. Язе
вой и В.А. Душиным в их докторских диссертациях 
[14, 72]. Докембрийский комплекс представлен уз
кими линзами серпентинитов в сутурной зоне се
веро-западного простирания, габброидами, плагио- 
гранитами, базальтовыми порфиритами с просло
ями яшмоидов. Разрез завершается толщей грау- 
вакк, сопоставимой с лаптопайской свитой Припо
лярного Урала, датированной вендом.

Присутствие докембрийских вулканогенных 
формаций известково-щелочного характера от
мечается рядом исследователей, причем только 
на Полярном Урале [14, 39]. Можно предполо
жить, что их появление связано с кратковременно 
действовавшей зоной субдукции, наклоненной на 
восток (в современных координатах) и экстрапо

лируемой на территорию к востоку от современ
ной зоны Главного Уральского разлома, т.е. за 
пределы сохранившейся части докембрийского 
орогена (рис. 3).

К югу от Енгане-Пе на протяжении 300 км, 
вплоть до верховий рек Тыкотловы и Кожима, в 
Лемвинской зоне, достоверно выделяемые доура- 
лиды практически не обнажены; наличие широ
кой полосы магнитных аномалий северо-западно
го простирания позволяет допустить здесь и более 
широкое развитие докембрийских океанических 
формаций. Но даже в этом случае масштаб разви
тия палеозойских океанических структур на Урале 
гораздо более велик, причем эти структуры не об
наруживают прямой унаследованности от проте
розойских. Можно предположить, что протеро
зойская сутура отсекается более молодой сутурой 
Главного Уральского разлома на Полярном Урале 
и вновь возвращается на западный склон Урала к 
югу от Башкирского антиклинория, будучи одним 
из гипотетических элементов вендского орогена 
(см. рис. 3). Само существование доордовикской 
офиолитовой сутуры, хотя и фрагментарно обна
женной, а также известные сведения о все ураль
ском перерыве и структурных несогласиях, разде
ляющих докембрийский и палеозойский структур
ные этажи [54], распределение уровня доордовик- 
ского эрозионного среза, позволяющее для 
Башкирского и Кваркушского антиклинориев по
строить палеогеологические схемы (рис. 4А, 4Б), 
незрелый характер терригенных толщ позднего 
венда, проявления метаморфизма этого возраста 
[1 ,3 , 26, 63] позволяют говорить о проявлении на 
Урале умеренных по интенсивности коллизии, 
орогенеза, метаморфизма и складчатости в конце 
венда. Обычно эту складчатость называют бай
кальской или позднебайкальской (?!), однако нами 
ранее было показано, что она гораздо ближе к 
тектонотипу кадомской складчатости на Бретон
ском полуострове [75]. Подобной складчатости не 
отмечается ни в казахстанидах, ни на Сибирском 
континенте -  это аппалачско-европейско-ураль
ское событие [75, 76], и локализация его проявле
ний лишний раз свидетельствует о том, что воз
никновение в палеозое Уральского палеоокеана 
не было результатом раскалывания некого супер
континента на Восточно-Европейский, Сибирский 
континенты и серию микроконтинентов будущих 
казахстанид, хотя на такое предположение натал
кивают ранние реставрации “байкалид” и “ранних 
каледонид” [49]. В принципе можно согласиться с 
реставрацией Л.П. Зоненшайна и др. [18] на конец 
протерозоя, по которой указанные структуры уже 
разделялись в это время Азиатским палеоокеа
ном. Уральский же палеоокеан возник в раннем 
палеозое в результате обкалывания края Восточ
но-Европейского континента по Главному Ураль
скому разлому, с возникновением микроконтинен
тов, из которых Восточно-Мугоджарский — лишь 
наиболее изученный.



Рис. 3. Тектоническая схема доуралид.
1 -  антиклинории, выделенные: а -  по геологическим 
и б -  предположительно по геофизическим данным 
(М -  Марун-Кеу, X — Харбейский, Н -  Неркаюский, 
ХБ -  Хобеизский, Мх -  Маньхамбовский, Т -  Ти- 
манский (Ч -  Четласское поднятие, В -  Вымско-Воль- 
ская гряда, П -  Полюдов Камень), К -  Кваркушский, 
Бл -  Белорецкий купол); 2 -  синклинории, выделен
ные: а -  по геологическим данным, б -  предположи
тельно (С -  Саблинский); 3 -  граница распростране
ния метаморфических пород; 4 -  поздневендская мо- 
ласса; 5 -  известково-щелочные вулканиты; 6 — Енга- 
непейская офиолитовая сутура (Е); 7 -  возможное 
положение вендских коллизионных сутурных зон от
носительно сохранившейся части орогена; 8 -  Глав
ный Уральский разлом (3 -  Зюраткульский разлом); 
9 — границы: а -  докембрийских структур, б -  западная 
граница уралид (на севере -  пайхоид), в -  современ
ных выходов докембрия.

Что же касается взаимного расположения кон
тинентов -  расстояния между ними и палеоширот, 
то за последнее время получены новые палеомаг- 
нитные данные по ордовику Урала и Центрально
го Казахстана, которые, возможно, позволят 
уточнить соответствующую схему реставрации 
взаимного расположения континентов и разделя
ющих океанов для ордовика [65]. По этим данным 
палеомеридианы края Восточно-Европейской 
платформы, Денисовской зоны и Кокчетавского 
массива параллельны между собой и субпарал
лельны современным уральским структурам, что 
не позволяет установить ширину Уральского па
леоокеана. В то же время различия в палеоширо
тах указанных структур позволяют предполо
жить, что, начиная с ордовика, Казахстанский 
блок смещался параллельно восточной окраине 
Русской плиты к северу из приэкваториальных 
широт, пройдя в течение палеозоя 2000 км. Спра
ведливости ради надо отметить, что при сопостав
лении этих результатов и палеомагнитных дан
ных по ордовику сопредельных с Уралом терри
торий далеко не все ясно; так, по данным, полу
ченным в Кызыл-Кумах [40], ось спрединга Тур
кестанского океана в раннем палеозое располага
лась около 21 - 23° с.ш., что нелегко увязать с 
вышеупомянутыми данными о положении Казах
стана для того же времени.

Особое место в истории геологического разви
тия Урала занимают события кембрия, далеко 
еще не понятые. Океанскому спредингу, начавше
муся в пределах Уральского палеоокеана в раннем 
ордовике [26], предшествовал, как уже было ска
зано, позднекембрийско-раннеордовикский риф- 
тогенез, оставивший след в виде осадочных и вул
каногенных формаций соответствующего возрас
та и состава, грабеноподобных структур основа
ния осадочного чехла Западного склона Урала и в 
конфигурации Главного Уральского разлома. 
Этот вопрос был достаточно разработан [12, 13, 
26,43,52]. В то же время довольно загадочным ос
тается вопрос о нижнем кембрии, известном на 
Урале в двух местах: в Сакмарской зоне и в Троиц
ком районе.

Попробуем подойти к решению этого вопроса 
на материалах по Сакмарской зоне.

Массивные известняки с фауной археоциат из
вестны в Сакмарской зоне с начала 30-х годов, по
сле работ Н.К. Разумовского и др. С тех пор и до 
настоящего времени конкурируют два основных 
варианта интерпретации их положения в разрезе: 
они рассматриваются либо как отторженцы более 
древних пород в более молодых породах, либо как 
рифы и биогермы, залегающие in situ в вулкано
генно-осадочных отложениях, характер которых 
нигде больше не повторяется в палеозойском раз
резе. Последняя точка зрения нашла отражение в 
материалах IV Уральского стратиграфического 
совещания и в легендах крупномасштабных гео
логических карт Сакмарской зоны [48]. По



Рис. 4. Палео г еоло гин еские карты Башкирского (А) 
и Кваркушского (Б) антиклинориев по предпалео- 
зойской поверхности (построены с учетом [1,3,9,
10, 63]).
1 -  область развития палеозойских отложений;
2 -  контакты палеозоя с докембрием: а -  трангрессив- 
ные, б -  по разломам; 3 -  предкембрийские палеогео- 
логические границы: а -  достоверные, б -  предпола
гаемые; 4, 5 -  границы распространения: 4 -  пород, 
подвергшихся глубинному катагенезу и метагенезу,
5 -  метаморфических пород; 6 -  разломы докембрий- 
ского заложения; 7 -  Главный Уральский глубинный 
разлом.

В.Т. Тищенко, в нижнем кембрии выделяются две 
свиты: нижняя, тереклинская, преимущественно 
терригенного состава, с подчиненными прослоя
ми туффитов и базальтов и телами рифогенных 
известняков, мощностью 200 - 700 м, и верхняя, 
медногорская, преимущественно вулканогенная, 
представленная базальтами, лаво- и туфобрекчи- 
ями, кремнистыми сланцами, туфами, туфопесча- 
никами, также телами рифогенных известняков, 
мощностью 400 - 1000 м.

По наблюдениям автора, во всех случаях, где 
отчетливо наблюдаются взаимоотношения между 
телами известняков и вмещающих пород (песча
ников, туфов), неизменно устанавливается, что 
это олистолиты: об этом свидетельствуют шлей
фы более мелких обломков, их сопровождающих, 
угловатость очертаний, отсутствие закономерной 
внутренней зональности и др. И вообще появле
ние “рифов” внутри слоев песчаников или туфов

маловероятно, так как для образования биогер- 
мных построек требуется чистый водоем с водой, 
свободной от терригенной взвеси. Тела же извес
тняков в лавах имеют характер ксенолитов, от- 
торженных во время излияний. Это не относится,



скажем, к такому крупному выходу, как гора 
“Шапка Мономаха”: последний может быть и 
олистоплаком, и телом, лежащим in situ на докем- 
брийском основании, но взаимоотношения этого 
блока с окружающими толщами недостаточно яс
ны, чтобы говорить о возрасте последних на осно
вании фауны, собранной в самом блоке.

У нас нет оснований ставить под серьезное со
мнение вышеупомянутую литологическую после
довательность в разрезе указанных толщ, уста
новленную главным образом на основании карти
рования, однако мы считаем, что водоросли и 
археоциаты, содержащиеся в глыбах известняков, 
указывают лишь на нижний возрастной предел 
этих толщ. Для решения этого спорного вопроса 
необходимо сосредоточить внимание на поисках 
фауны в других литологических разностях пород. 
До недавнего времени эти поиски не приводили к 
успеху, если не считать редкие находки беззам- 
ковых брахиопод и неопределимые обломки три
лобитов. Однако в 1991 г. в районе карьеров у же
лезнодорожного разъезда Рысаево в пласте крем
ней, согласно покрывающих поток базальтов, в 
толще, относимой к нижнему кембрию, были най
дены многочисленные конодонты, среди которых 
В.А. Наседкиной определен Proneotodus tenuis 
(Muller), характерный для верхнего кембрия. По
ка, может быть, рано делать окончательное зак
лючение о стратиграфии всей толщи, но во вся
ком случае предположение о ее позднекембрий
ском возрасте делает более понятным и ее тек
тоническое значение, определяя для нее место 
в ряду рифтовых формаций, образованием ко
торых предваряется формирование Уральского 
палеоокеана (рис. 5).

В случае такой интерпретации нижнекембрий
ские известняки можно рассматривать как зача
точный, рудиментарный платформенный чехол, 
возникший после эрозии вендского орогена и 
практически уничтоженный эрозией в результате 
последовавших поднятий, сопровождавших кем- 
брийско-раннеордовикский рифтогенез.

УРАЛЬСКИЙ ПАЛЕООКЕАН
Основные черты палеозойской палеоокеани- 

ческой структуры Урала заложились к концу ор
довикского времени. К этим чертам относятся: 
пассивная окраина Восточно-Европейского кон
тинента, активная окраина Казахстанского кон
тинента и собственно Палеоуральский океан с се
рией микроконтинентов, наиболее изученным и 
явным из которых является Восточно-Мугоджар- 
ский [17, 20, 77], см. рис. 5.

На пассивной окраине в течение ордовика про
исходит дифференциация на шельфовую и бати
альную зоны, устойчиво просуществовавшие за
тем вплоть до позднего палеозоя, характеризуя 
границу между корой континентального и пере
ходного типов [52]. В шельфовой зоне начинается

трансгрессия в глубь континента [33]. Важными 
открытиями недавнего времени здесь являются: 
наличие на севере Урала протяженного краевого 
барьерного рифа позднеордовикского возраста, 
приуроченного к границе с батиальными фациями 
[2, 69], а также обнаружение лагунных эвапори- 
товых фаций того же возраста к западу от рифа. В 
батиальной зоне происходит смена мощных тер- 
ригенных толщ нижнего ордовика конденсиро
ванными кремнисто-глинистыми радиоляриевы- 
ми сланцами среднего ордовика [57]. Исключение 
составляет западный борт Зилаирского синклино- 
рия, где и силур, по-видимому, терригенный, дос
таточно мощен: ранее и ордовик, и силур относи
лись в этом районе к суванякскому комплексу ри- 
фея. Конденсированные же разрезы характерны 
здесь лишь для девона [53,62].

Океанические формации ордовика стали дос
товерно известны на Урале, по сути дела, лишь в 
последнее десятилетие благодаря изучению коно- 
донтов. Был, в частности, определен ордовикский 
возраст ранее относимых к силуру толеитовых 
базальтов сугралинской свиты Сакмарской зоны, 
большей части поляковской свиты западного края 
Магнитогорской зоны, базальтов с кремнями в 
Варненской и Денисовской зонах [21,26]. По этим 
данным можно предполагать начало спрединга 
океанического дна еще в арениге. Вместе с тем в 
пределах Восточно-Уральской зоны (в окрестнос
тях городов Троицка, Варны, горы Маячной и ме
теостанции Талдык) достаточно давно были из
вестны мелководные песчаники и известняки, а 
также континентальные толеитовые базальты 
[35, 45, 46]. Эти комплексы могут быть охаракте
ризованы как отложения основания чехла Во- 
сточно-Мугоджарского континента [56]. К бати
альным фациям того же микроконтинента, воз
можно, относятся кремнистые отложения ордови
ка в районе совхоза Оренбургский [23].

К концу ордовика определилась и восточная 
континентальная окраина Уральского палеоокеа
на, просуществовавшая вплоть до позднепалеозой
ской коллизии (по сути дела, Уральская складча
тая область и возникла в результате столкновения 
активной и пассивной окраин континентов). При
знаки возникновения зоны субдукции в пределах 
Уральского палеоокеана намечаются во второй 
половине ордовика в связи с появлением контраст
ной колчеданоносной базальт-натролипаритовой 
и, возможно, андезитовой формаций (районы 
Шемура в Тагильской зоне и Блявы -  в Сакмар
ской) [19]. К концу же ордовика, благодаря актив
ным процессам, отраженным в известково-щелоч
ных формациях Центрального Казахстана и 
Северного Тянь-Шаня, произошло слияние ряда 
микроконтинентов и образование Казахстано- 
Киргизского континента, который в течение всего 
последующего времени вплоть до коллизии был 
окружен центростремительными зонами субдук
ции и по этой причине быстро аккретировал [77].



11] IИI и | м I ifffiTlTSSTfl I м I м ill |111 м ‘е-°*
ВЕК

+ + + + + +_±J

+__+_
п

к к к
^ п ттттттт

ш .
ВЕК С М вм Д N

О?
к к к

l̂ 'Ai-+ 02.з - Sj

ЕАК ВМ________ _ _________  /  ВВ Д / к к к

' S l ' D|

ЕАК И м

ffr fra
ВМ Ч ВВ ' Д

w t t z  'ib^nkr$^V^T—d,
ТГГН

1 1 2 3 4

6 7 8 9 + 
> >

+ 
>

L
+ +  -f

Рис. 5. Палинспастические профили через Южный Урал в палеозое (ориентировка в современных координатах 
субишротная, запад слева).
1 - 3 -  кора: 1 -  континентальная, 2 -  переходного типа, 3 -  океаническая; 4 -  аккреционная призма; 5 -  осадочные 
комплексы на пассивных континентальных окраинах; 6 -  мантия; 7 - 8 -  направления движения: 7 -  литосферных плит 
и материала мантии, 8 -  тектонических покровов; 9 -  главная сутурная зона; 10 -  континентальные границы. Буквен
ные обозначения: континенты: ВЕК -  Восточно-Европейский (с начала силура -  ЕАК -  Еврамерийский), ККК -  Ка
захстано-Киргизский; зоны: С -  Сакмарская, М -  Магнитогорская, ВМ -  Восточно-Мугоджарская, Д -  Денисовская, 
ВВ -  Восточная вулканогенная, И -  Ирендыкская островная дуга в пределах Магнитогорской зоны; мегазоны: ЗУ -  За
уральская, ВУ -  Восточно-Уральская; ПУ -  Предуральский краевой прогиб.

Наиболее важным событием силурийской ис
тории палеоокеанических структур Урала являет
ся развитие мощной островной дуги в Тагильской 
зоне, заложившейся еще в конце ордовика. На 
Южном же Урале произошел перескок зоны суб- 
дукции: в Сакмарской и Магнитогорской зонах 
комплексы -  индикаторы субдукции отсутствуют, 
и лишь в Восточно-Уральской зоне развиты из
вестково-щелочные серии [34], хотя их датировка 
оставляет желать лучшего. Вообще же сотни 
новых находок конодонтов за последнее двадцати
летие поразительно изменили представления о си
лурийской стратиграфии и геологической истории 
Урала, особенно Южного, причем в этих измене
ниях прослеживается четкая тенденция: с геологи

ческой карты исчезли огромные поля развития си
лурийских пород благодаря находкам в них ордо
викской либо девонской фауны. Выясняется, что 
силурийские и чаще всего лландоверийские грап- 
толиты, найденные в углисто-глинисто-кремнис
тых сланцах многих районов Южного Урала, дати
руют преимущественно эти маломощные сланцы, 
а не близкие к ним территориально мощные вул
канические толщи, как это считалось раньше. Так, 
из более чем 1000-метрового разреза в стратотипе 
поляковской свиты, представленной базальтами и 
кремнистыми сланцами, лишь самая западная при
мерно 100-метровая часть его была оставлена на
ми в силуре, поскольку только в ней не найдены 
ордовикские конодонты и обнаружены лландове-



рийские граптолиты [21]. Позже, совсем недавно, 
автором сделана еще одна находка ордовикских 
конодонтов -  уже в крайней западной части разре
за, в новом придорожном карьере. Таким образом, 
объем той части разреза, которая может быть от
несена к силуру, еще уменьшился. Подобное же 
происходит и с граптолитовыми сланцами Сак- 
марской и Денисовской зон. Это позволяет пред
положить, что вулканическая активность, как 
спрединговая, так и субдукционная, в силуре (а ве
роятно, и в раннем девоне) снизилась во всех зонах 
Южного Урала, кроме Восточно-Уральской. 
Граптолитовые же сланцы, и вообще темные гли
нисто-кремнистые сланцы, иногда датированные 
конодонтами [44, 52, 55], образуют океанический 
чехол, который сливается с краевыми фациями 
чехлов как Восточно-Европейского континента, 
так и Восточно-Мугоджарского микроконтинен
та. Чехол более центральных частей последнего, 
плохо сохранившийся благодаря эрозии и сиали- 
ческому плутонометаморфизму, представлен в 
грабенах Южных Мугоджар более мелководными 
разрезами карбонатно-терригенного и карбонат
но-кремнистого типов [45,46]. В шельфовой зоне 
Восточно-Европейского континента преобладали 
карбонатные и глинисто-карбонатные осадки, 
причем на севере Урала, по крайней мере в конце 
венлока - лудлове, продолжалось формирование 
барьерного рифа.

Структура Урала в раннем девоне наследовала 
черты силурийской; резкая перестройка произош
ла в эмсе, который в западноевропейских страти
графических схемах принадлежит еще нижнему 
девону, а в уральских -  уже среднему [77]. К этому 
времени или несколько раньше перестает суще
ствовать Денисовская океаническая впадина; пре
кращается формирование андезитоидов в связан
ной с ней Восточно-Уральской вулканической зо
не; возможно, это сопровождается частной колли
зией Восточно-Мугоджарского микроконтинента 
с островной дугой или непосредственно с Казах
стано-Киргизским континентом. Не исключено, 
что с этой коллизией связано образование Вос
точно-Уральского пояса глаукофановых сланцев, 
описанного недавно [28]. Островные дуги в Та
гильской, Войкарской и Щучьинской зонах стано
вятся зрелыми, и в них начинается формирование 
мощных (до 3 - 4 км) известняков, отчасти рифо- 
генных. Перерождение и частичное угасание сис
темы островных дуг, заложившихся в силуре, со
провождалось заложением новой вулканической 
дуги, возникшей в Магнитогорской зоне и на ее 
продолжении (Режевская и др. зоны Среднего 
Урала) [26, 50]. С этим событием был связан но
вый, среднедевонский, этап формирования офио- 
литов в Магнитогорской зоне, наиболее ярко про
явившийся в Сибайском и Западно-Мугоджар- 
ском районах и интерпретируемый как проявле
ние задугового спрединга [56]. С внешней же (об
ращенной к Восточно-Европейскому континенту)

стороны среднедевонской дуги в последнее время 
выявлена полоса шириной обычно в первые кило
метры, где многокилометровые островодужные 
вулканиты замещаются преддуговыми конденси
рованными туфогенно-кремнистыми отложения
ми мощностью в первые сотни метров [5]. Рез
кость этого замещения позволяет говорить о зна
чительном тектоническом сближении разрезов.

Позднедевонские офиолиты на Урале не опи
саны. Субдукционные же комплексы меняют по
ложение, обнаруживая все более тесную связь с 
континентом. Так, гранитоиды тоналит-гранодио- 
ритовой формации или более полной андезит- 
гранодиоритовой ассоциации, образовавшиеся в 
пределах Восточно-Уральской мегазоны в тече
ние позднего девона - раннего карбона, рассмат
риваются как известково-щелочные, связанные с 
субдукцией остатков среднедевонской океаничес
кой коры Магнитогорской зоны под сиалическую 
кору Восточно-Уральской мегазоны [26, 72, 73]. 
В пределах этой мегазоны на сиалической Восто- 
чно-Мугоджарской глыбе, которая к этому време
ни, вероятно, перестала быть микроконтинентом, 
нарастив край Казахстано-Киргизского континен
та, в раннем, среднем и начале позднего девона 
формировались карбонатные, терригенно-карбо- 
натные и кремнистые толщи [22, 44 - 46], сменив
шиеся затем груботерригенными, что связано с 
изменением тектонического режима на континен
тальной окраине [73]. В Режевском районе также 
выявляются преимущественно карбонатные раз
резы девона - нижнего карбона, интерпретируе
мые нами как чехол микроконтинента и тектони
чески перекрытые океаническими и островодуж- 
ными комплексами того же возраста [50]).

В более глубоководных зонах, все еще обла
давших утоненной корой, терригенные отложе
ния верхнего девона - нижнего карбона имеют на 
Южном и Среднем Урале характер флиша с про
слоями пелагических отложений (зилаирская се
рия, подстилающие ее повсеместно кремни мука- 
совской, ибрагимовской и др. свит и перекрываю
щие ее местами визейско-серпуховские терриген- 
но-кремнистые, терригенно-карбонатные пачки). 
На севере Урала флиш, аналогичный зилаирско- 
му, появляется позже (вплоть до среднего карбона 
в центральных частях Лемвинской зоны [52]).

Шельф пассивной континентальной окраины в 
течение девона испытал два регрессивно-транс
грессивных цикла с максимумами регрессии в та- 
катинскоё (ранний эмс) и пашийское (поздний эмс) 
время. В течение первого из этих циклов, с лох- 
ковского до раннеэмского времени, на краю шель
фа возродился барьерный риф, протянувшийся 
практически на всю длину Урала. В среднем дево
не он распадается, хотя отдельные рифы сущест
вуют; в позднем девоне (фране) рифы вновь обра
зуют цепочки, но положение их резко меняется, 
что связано с особенно интенсивным погружени
ем континентальной окраины и заложением на



ней позднедевонско-турнейской Камско-Кинель- 
ской системы глубоководных прогибов. Цепочки 
позднефранских рифов окаймляют эти прогибы, 
сместившись в глубь платформы [66].

Структуры, существовавшие в начале карбона 
(в турне), в целом наследовали особенности позд
недевонских, но в дальнейшем в течение раннего 
карбона наблюдается последовательное сокраще
ние областей глубоководного осадконакопления: 
преобладают мелководные терригенные угленос
ные, терригенно-вулканогенные, а затем, в позд- 
невизейское, серпуховское и раннебашкирское 
время, -  преимущественно карбонатные толщи, 
мощности которых достигают первых километ
ров, образующие своего рода карбонатную плат
форму; создается даже впечатление единства этой 
платформы на западном и восточном склонах Ура
ла [68]. Это впечатление, скорее всего, ложно: ма
ловероятно, что в это время уже не было релик
товых участков океанической коры. Дело в том, 
что в течение всего раннего карбона и начала 
башкирского века на фоне этого мелководного 
осадконакопления все же происходило формиро
вание известково-щелочных вулканитов -  индика
торов субдукции океанической коры (наиболее из
вестные из них принадлежат Валерьяновскому 
вулкано-плутоническому поясу). Последние пор
ции этой коры просто не сохранились в современ
ной структуре: они, скорее всего, были полностью 
субдуцированы, исчерпав, таким образом, возмож
ности выплавки известково-щелочных магм. 
Можно, правда, предполагать с очень большой на
тяжкой, что турнейско-визейские контрастные 
субщелочные вулканиты березовского комплекса, 
вместе с их железоносными интрузивными комаг- 
матами, или намюрско-башкирские базальты и 
яшмоиды Иргизской зоны, вместе с дайковым 
комплексом того же возраста, представляют со
бой реликт такой коры или, по крайней мере, явля
ются индикаторами позднего рифтогенеза [27]. 
Однако более вероятно, что они отвечают локаль
ным участкам растяжения над зоной субдукции в 
ее относительно неглубокой фронтальной части, 
возможно, в области ее перелома [73].

Прекращение субдукции в середине башкир
ского века означает смену ее коллизией -  стол
кновением легких плавучих краев континентов, не 
способных к субдукции. Начало этого процесса 
выражено на поверхности образованием во вто
рой половине башкирского века узкого размыва
емого поднятия, поставлявшего терригенный 
материал на территории как западного, так и вос
точного склонов Урала. Этот структурный стиль -  
развитие поднятий умеренной интенсивности, 
обеспечивающих сочетание и чередование терри- 
генных и карбонатных отложений в разделяющих 
их морских прогибах, -  сохранялся и в московском 
веке. Резкое усиление коллизионных процессов 
произошло в позднем карбоне, когда на всей тер
ритории восточного склона Урала установились

континентальные условия размываемого подня
тия, а на западе оформился Предуральский кра
евой прогиб. Поднятие со временем расширялось, 
поглощая ранние части прогиба, а сам прогиб на
катывался к западу на платформу; поэтому пол
ный фациальный профиль прогиба каменноуголь
ного периода наблюдается лишь в его наиболее 
продвинутой на восток части -  Уфимском амфи
театре. В предгорьях в это время накопилась тол
ща грубообломочных пород мощностью до 1500 м; 
к западу она замещалась флишем, мощностью до 
700 м. Далее к западу флиш сменялся глинисто
кремнистыми осадками, мощностью в несколько 
десятков метров, накапливавшихся в осевой части 
глубоководного трога. На западном борту трога 
местами отмечаются карбонатокластовые оли- 
стостромы -  результат разрушения барьерных 
рифов. Барьерные рифы, в свою очередь, сменя
ются к востоку слоистыми известняками.

Указанный структурный стиль сохранился и в 
перми, вплоть до артинского века включительно, 
причем прогиб постепенно смещался к западу, в 
результате чего указанная смена фаций происхо
дит не только в плане (с запада на восток), но и в 
разрезе (снизу вверх). В кунгурское время неком
пенсированная часть прогиба быстро заполнилась 
эвапоритами или терригенными осадками, на се
вере угленосными. В дальнейшем происходил 
быстрый переход к накоплению лагунно-конти
нентальных отложений (верхняя пермь).

Помимо горообразования и формирования 
краевого прогиба, коллизия сопровождается и 
иными характерными явлениями и процессами, 
искажающими первичные океанические струк
туры. Так, будучи, по сути дела, процессом скучи- 
вания континентальной коры, коллизия привела 
к формированию корня гор с погружением сиали- 
ческих масс на большие глубины, сиалическому 
плутонометаморфизму и выплавке калий-натри- 
евых гранитов, приуроченных в основном к 
“гранитной оси Урала” [59].

Другим важнейшим элементом коллизионного 
орогена Урала является Главный Уральский раз
лом -  по сути дела, сутурная зона, наследовавшая 
поверхность субдукции. На значительном протя
жении эта зона сопровождается серпентинитовым 
меланжем. В глыбах меланжа и по обе стороны от 
сутурной зоны прерывисто, но на всей протяжен
ности разлома прослеживаются проявления экло- 
гит-глаукофансланцевого метаморфизма. Нами 
уже приводились аргументы в пользу коллизион
ного происхождения этого типа метаморфизма 
[76]. Приуроченность его к сутуре, возникшей в 
позднем палеозое, является серьезным аргумен
том в пользу позднепалеозойского возраста и ме- 
таморфитов. Однако в определенных случаях 
можно допустить, что глаукофансланцевые мета- 
морфиты возникли раньше, в результате частной 
коллизии типа микроконтинент -  островная дуга. 
Так, датировки максютовских сланцев по фенги-



там (400 млн. лет) могут свидетельствовать об об
разовании их в результате частной коллизии гипо
тетического Уралтауского .микроконтинента и 
Баймак-Бурибайской (Ирендыкской) островной 
дуги.

Еще одним результатом коллизии является 
складчато-шарьяжная структура, возникшая в 
процессе скучивания земной коры. После того, 
как в конце 70-х годов на западном склоне Урала 
пятью скважинами был перебурен Бардымский 
шарьяж [50], практически ни у кого не осталось 
сомнений в присутствии таких структур на Урале. 
Дискуссия сместилась в область вопросов о кон
кретных интерпретациях шарьяжных структур, 
распространенности их, амплитудах горизонталь
ных перемещений и влиянии шарьяжей на разме
щение полезных ископаемых. Излишне доказы
вать, что изложенная картина превращений пале
озойских океанических структур Урала требует 
признания значительных масштабов шарьирова- 
ния. Тем не менее и у исследователей, согласных с 
этим, нет полного единства взглядов. Так, напри
мер, М.А. Камалетдинов с сотрудниками, внес
шие, наряду со многими другими, большой вклад 
в окончательное становление представлений о 
шарьяжном строении Урала [30], пришли к выво
ду о том, что Урал в целом шарьирован на палео
зойские отложения чехла Восточно-Европейской 
платформы, которые можно достичь бурением. 
Это повлекло за собой практический прогноз о 
наличии под Уралом потенциально нефтегазо
носного района протяженностью более 2500 км 
[31], что явилось основанием для постановки сей
сморазведки и глубокого бурения в Зилаирском 
синклинории, на Башкирском антиклинории, на 
Урал-Тау и в Магнитогорском синклинории (Ки- 
зильская зона). Эти работы имели большое значе
ние для расширения наших знаний по геологии 
Южного Урала, но не привели к положительным 
результатам в части нефтегазоносности, а прог
ноз о неглубоком залегании автохтона не был 
подтвержден. Наверное, стоило бы попытаться 
разобраться, в чем же дело: является ли эта не
удача нормальным проявлением риска или след
ствием теоретического просчета. Эта тема заслу
живает рассмотрения в специальной статье, и 
здесь мы ограничимся лишь некоторыми замеча
ниями принципиального характера.

Предположение о далеком шарьировании фор
маций Урала на платформу с “выныриванием” ее 
фундамента в Восточно-Мугоджарской зоне выс
казывалось уже давно, в частности, в “Объясни
тельной записке к Тектонической карте Урала” 
[43, 47]. Однако уже и тогда имелись основания 
для того, чтобы отнестись к этой идее с сомнени
ем. Со временем эти сомнения не только не разве
ялись, но и приобрели более обоснованный харак
тер. В числе аргументов против такой точки зре
ния можно указать следующие. 1. Как уже указы
валось, на западном склоне Урала, несмотря на

складчатость, надвиги и даже шарьяжи, восстанав
ливается первичная фациальная картина пассив
ной континентальной окраины, с устойчивой по
лосой барьерных рифов позднего ордовика, сере
дины силура и раннего - среднего девона на краю 
шельфа и глубоководными осадками батиали. Это 
значит, что край континента -  здесь, он не пог
ребен под уральским паншарьяжем, и уж тем бо
лее не может выныривать в Кизильской или Вос
точно-Мугоджарской зоне. 2. Как показано еще в 
60-х годах работами Р.А. Гафарова, И.С. Огари- 
нова и Ф.И. Хатьянова [8], линейные магнитные 
аномалии, отражающие структуры докембрий- 
ского складчатого фундамента, прослеживаются 
на западном склоне Урала под углом к Главному 
Уральскому разлому, но не проходят далее на вос
ток, как должны были бы в случае, если бы зеле
нокаменные зоны представляли собой синформы, 
шарьированные откуда-то с востока. 3. Все про
фили ГСЗ, пройденные через Урал, фиксируют 
существенное изменение глубинного строения и 
состава земной коры Урала к западу от Главного 
Уральского разлома [41]. Как уже отмечалось 
выше, палеомагнитные данные говорят о значи
тельном (2000-километровом) смещении Восточ- 
но-Мугоджарского блока по отношению к Вос
точной Европе за период с ордовика по карбон. 
К этому надо добавить, что профили ОГТ, прой
денные на Южном Урале, как и скважины, про
буренные здесь, не позволяют сколько-нибудь 
достоверно нащупать гипотетический чехол плат
форменного автохтона ни на малых, ни на боль
ших глубинах [6].

Альтернативой идее паншарьяжа на Урале 
является представление о ретрошарьяжах, соглас
но которому шарьирование океанических форма
ций из областей скучивания океанической коры 
происходило не только на пассивную континен
тальную окраину, но и в противоположном на
правлении -  на микроконтиненты, по краям 
которых прослеживаются второстепенные на
клонные сутурные зоны, а внутри -  синформы, 
сложенные офиолитами и островодужными фор
мациями.

В заключение необходимо сказать несколько 
слов о связях палеоокеанических структур Урала 
и смежных областей. Прежде всего необходимо 
подчеркнуть еще раз, что складчатый Урал -  ре
зультат коллизии пассивной окраины Еврамерий- 
ского континента и активной -  Казахстано-Кир
гизского. Реликты Уральского палеоокеана в ви
де офиолитовых комплексов преимущественно 
ордовикского возраста сосредоточивались на ак
тивной окраине Казахстано-Киргизского конти
нента по мере аккреции последнего.

Коллизионный ороген Урала продолжался на 
юг непрерывно, переходя в ороген Южного Тянь- 
Шаня, так же, как ранее Уральский океан имел 
непосредственную связь с Туркестанским. Хоро
шо известны данные о связи Урала и северокав



казских варисцид через Южно-Эмбенскую склад
чатую область. Однако эта связь ограничивается 
прослеживанием на ЮЗ от Урала терригенной 
формации, аналогичной по облику и возрасту зи- 
лаирской серии. Каменноугольно-пермский оро
генез не затронул консолидированный юго-вос
точный край Прикаспийской впадины, не отра
зился в его каменноугольно-пермских формациях; 
его проявления прослеживаются значительно 
восточнее.

К северу от Полярного Урала также предпола
гается развитие палеозойских палеоокеанических 
структур, хотя они не выходят на поверхность и не 
вскрыты бурением. Дело в том, что реликты 
батиальной Зилаиро-Лемвинской зоны, на всем 
протяжении Урала сопровождающие Главный 
Уральский разлом и расположенные к западу от 
него палеоокеанические структуры, поворачива
ют на Пай-Хой, и уже это обстоятельство, вместе 
с геофизическими данными, позволяет предпола
гать наличие палеоокеанических структур в.Бай- 
дарацкой губе и Карском море. Кроме того, палео- 
магнитные, палеоклиматические и структурные 
данные, указывающие на самостоятельность Вос
точно-Европейского (Евроамерийского) и Сибир
ского континентов в палеозое, требуют предпо
ложения о связи Уральского и Азиатского палео
океанов между собой и с океаном Япетус. Соот
ветственно, это приводит к предположению о 
тройном сочленении главных палеозойских су- 
турных зон в фундаменте севера Западно-Сибир
ской плиты (рис. 6).

Каменноугольно-пермский коллизионный оро- 
ген Урала, доходя до Байдарацкой губы, дальше к 
северу не прослеживается и на Пай-Хой не повора
чивает, по крайней мере, в обнаженных районах. 
Находящаяся на его продолжении ПайхойскО-Но- 
воземельская складчатая область сформирова
лась непосредственно в результате коллизии раз
росшегося Восточно-Европейского и Сибирского 
континентов, происшедшей позже, в древнеким
мерийскую орогеническую эпоху и захватившей 
территории не только Пай-Хоя, Новой Земли и 
Таймыра, но отразившейся в деформациях триа
совых отложений Урала и северо-западной части 
Сибирской платформы [36,61,71 и др.]. Эти мезо
зойские деформации, сопровождавшиеся взаим
ными смещениями указанных континентов, отра
жаются и в палеомагнитных данных, полученных 
еще в 60-х годах, но не сразу нашедших правиль
ную интерпретацию и даже использованных в ка
честве доказательства несостоятельности палео- 
магнитного метода вообще [70]. Как отмечалось в 
последнее время Л.П. Зоненшайном и др. [18], эти 
данные могут указывать на поворот Сибири по от
ношению к Восточной Европе на 13.4° по часовой 
стрелке. Цитированные авторы увязывают их с 
гипотезой С.В. Аплонова [4] о том, что в триасе на 
севере Западной Сибири возник так называемый 
Ооскии палеоокеан клиновидной формы, отража-

Рис. 6. Структурно-формационная зональность Ка
захстано-Киргизского континента в позднем палео
зое (коллизионная стадия развития).
1 -  эродируемые среднекаменноугольно-пермские 
внутренние поднятия; 2 -  терригенные осадки: а -  мо- 
лассы, б -  прибрежно-лагунные туфогенно-терриген- 
ные отложения; 3 -  вулкано-плутонические комплек
сы; 4 -  карбонатные разрезы; 5 -  позднекаменноуго
льные - пермские краевые орогенические поднятия, 
связанные с коллизией; 6 -  сутурные зоны -  границы 
сталкивающихся континентов; 7 -  предполагаемая ре
ликтовая океаническая впадина; 8 -  разломы. Струк
турные зоны: М -  Магнитогорская, Т(В) -  Тургайская 
(Валерьяновская), ЧН -  Чаткало-Нарынская; мега
зоны: Т -  Тенгизско-Сарысуйская (зоны: С -  Са- 
рысуйская, К -  Карагандинская, Д -  Джезказганская,
Ч -  Чуйская), Балхашско-Илийская (зоны: Б -  Бал
хашская, СП -  Прибалхашская, Са -  Саякская,
И -  Илийская), 0 3  -  Обь-Зайсанская; ПХ -  Пай-Хой;
Пу -  Предуральский краевой прогиб.

ющийся в характерных полосовых магнитных ано- 
малиях фундамента. Надо сказать, что эта гипоте
за, при всей ее привлекательности, не отвечает на 
ряд других вопросов, в частности, почему древне
киммерийская складчатость не затронула вновь 
образованную океаническую кору, оставив неис
каженными ее полосовые аномалии, а сосредото
чилась на окружающих ее пассивных континен
тальных окраинах. Кроме того, смущают сейсмо- 
геологические данные, по которым мощность ме- 
зокайнозойского осадочного чехла в области пред
полагаемого палеоокеана составляет 6 -1 0  км при 
общей мощности коры 36 - 37 км, что делает ее со
вершенно непохожей на реликтовую океаничес
кую впадину, возникшую в мезозое и заполняемую 
осадками. В таком случае надо попытаться найти 
другой способ объяснения палеомагнитных дан



ных. Можно, в частности, предположить, что со
кращение пространства в результате древнеким
мерийской коллизии и складчатости в Пайхойско- 
Новоземельском и Таймырском регионах сопро
вождалось интенсивными преимущественно ле
восторонними сдвиговыми перемещениями как в 
этих складчатых областях, так и вдоль краев 
бывшего Казахстано-Киргизского континента, на 
Урале и в Обь-Зайсанской складчатой системе, 
что в конечном итоге привело к дополнительному 
изменению взаимного положения Восточной Ев
ропы и Сибири в мезозое.

ОСНОВНЫЕ ВЫВОДЫ
1. Океанические структуры существовали на 

Урале в рифее, однако их значение, распростра
нение и характер пока не установлены. Многие 
метаморфизованные офиолитовые комплексы, 
считавшиеся протерозойскими, при дальнейшем 
изучении могут оказаться палеозойскими. В пред- 
кембрийское время рифейские океанические впа
дины (впадина?) прекратили существование; во 
всяком случае пока нет доказательств, что они на
следуются Уральским палеоокеаном.

2. Развитые на Южном Урале олистостромы с 
глыбами раннекембрийских известняков, содер
жащих водоросли и археоциаты, имеют, скорее 
всего, позднекембрийский возраст и относятся к 
рифтовым формациям, датирующим начало про
цесса, приведшего к образованию Уральского па
леоокеана и ряда микроконтинентов.

3. В течение всего времени своего существова
ния (ордовик - карбон) Уральский палеоокеан ог
раничивался с одной стороны пассивной окраиной 
Восточно-Европейского (Еврамерийского) кон
тинента, а с другой -  активной окраиной Казах
стано-Киргизского континента. Последний воз
ник в конце ордовика в результате столкновения 
и интеграции ряда микроконтинентов. На пассив
ной окраине обособляется шельфовая зона с пе
риодически возникавшей на ее кромке полосой 
барьерных рифов и батиальная зона. Активная 
окраина первоначально определялась наличием 
островных дуг и задуговых бассейнов и носила 
япономорский характер, а затем -  в разное время 
в разных местах окраины -  андийский. Зона суб- 
дукции всегда погружалась под Казахстано-Кир
гизский континент, и он быстро аккретировал, 
сближаясь с Еврамерийским.

4. Складчатый Урал возник в результате 
коллизии активной и пассивной окраин континен
тов в каменноугольно-пермское время. Коллизия 
сопровождалась орогенезом, формированием 
Предуральского краевого прогиба, образованием 
палингенных гранитов в “гранитной оси” Урала, 
становлением сутурной зоны Главного Уральско
го разлома и второстепенных сутурных зон 
на краях микроконтинентов, оформлением глав
ного эклогит-глаукофанового пояса, возникнове

нием шарьяжно-надвиговой структуры. Шарьяжи 
очень широко развиты на Урале, однако не на
столько, чтобы предполагать наличие нефтегазо
носного чехла Восточно-Европейской платфор
мы под центральными и восточными структурны
ми зонами Уральского орогена.
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Paleoceanic Structures of the Urals
V. N. Puchkov

Although traceable, Precambrian paleoceanic structures in the Urals have so far lacked data on their distribution 
and role, which may be due to the errors and ambiguities in the stratigraphy of metamorphosed ophiolites. This 
fact was again underlined by recent finds of conodonts in the Maksuta complex. Relics of Paleozoic oceanic 
structures are much more widespread and are not inherited from the Riphean ones that closed following the 
Vendian collision. Origination of Paleozoic oceanic structures took place in the Late Cambrian - Early Ordov
ician due to rifting at the edge of the East European continent, manifest in the Ural paleocean and a number of 
microcontinents within it. The antecedent rift formations include, among others, a Late Cambrian formation of 
olistostromes containing some Early Cambrian limestones. Throughout the period, from the Ordovician 
through the Carboniferous, the Ural paleocean was limited by a passive margin of the East European (Euroame- 
rian)' continent on one side, and by an active margin of the Kazakhstan - Kirghiz continent on the other. The 
latter had a history of rapid accretion, progressively converging on the Euroamerian continent. The Ural folded 
zone emerged as the above continents collided in the Carboniferous - Permian time.
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Массивы 900-километрового Платиноносного пояса представляют собой агломераты перемещен
ных глубинных блоков с древним динамометаморфическим структурным рисунком. Они сложены 
двумя вещественными комплексами. Первый является продуктом горячего тектонического и хими
ческого смешения генетически не связанных платформенных платиноносных дунитов и оливин- 
клинопироксен-анортитовых габбро проблематичного генезиса. Второй сложен габбро-норитами, 
по химическому составу близкими к глиноземистым толеитам островных дуг. Габбро-норитовые 
тела перемещены из области генерации вместе с телами дунит-пироксенит-габбрового комплекса и 
совместно с ним деформированы. В структуру Пояса входят “роговики” -  метаморфизованные в 
условиях гранулитовой фации низкого давления вулканиты палеозойской коры, транспортирован
ные совместно с габбро-гипербазитовыми блоками. Внедрение гранитоидов связано с эпизодом 
позднего растяжения, усложнившим структуру Пояса.

Петрогенетическая трактовка Платиноносно
го пояса Урала на протяжении последних 100 лет 
неоднократно модифицировалась или коренным 
образом изменялась по мере открытия новых 
фундаментальных фактов и смены геологичес
ких парадигм. Она и сейчас неоднозначна и не
окончательна, однако не может быть сведрна ни 
к последовательно магматической (“дунит-пи- 
роксенит-габбровая формация”), ни к какой-либо 
из трансформистских трактовок, обсуждавшихся 
в 50 - 60-е годы. Традиционное структурное пред
ставление о габбро-гипербазитовых массивах 
Пояса как о монолитных, жестких магматичес
ких “отливках” in situ давно не отвечает сумме на
копленных данных. Их суть состоит в том, что 
для этих глубинных тел установлена сложная ис
тория движений, деформаций и метаморфизма, 
ранние этапы которой не имеют отношения к ис
тории вмещающих толщ. Поэтому целесообраз
но подведение некоторых итогов изучения Пояса 
с привлечением новейших данных.

ЭВОЛЮЦИЯ ПРЕДСТАВЛЕНИЙ  
О СТРУКТУРЕ ПОЯСА

Твердо установлено, однако еще не стало об
щим достоянием, если судить по обзорной литера- 
туре [27], что в Платиноносном поясе совмещены 
по меньшей мере две резко различные глубинные 
ассоциации, названные в свое время эпидунито- 
вым и эпигаббровым комплексами [12]. Первый, 
Г Г Г Г КСеНИТ-ГаббР°ВЬ1Й- объединяет плати- 
клинопипоГЛ™ ’ клинопиРоксениты и оливин-
та™ огоген?ЧиДН° 1Г ТОВЫе ГаббР° пР0блема- незиса, обычно полосчатые или так-

ситовые. Второй комплекс представлен ортома# 
матическими, исходно обогащенными калием, н | 
сыщенными кремнеземом, неполосчатыми ла(| 
радоровыми габбро-норитами с офитовой стру$ 
турой. Они не обнаруживают тесной структурной 
или химической связи с гипербазитами. Оба ком
плекса достаточно индивидуализированы и слага
ют крупные, с реальными геологическими грани
цами геологические тела, самым незакономер
ным образом совмещенные в контурах еще более 
крупных образований, которые принято назы
вать массивами (рис. 1).

Даже грубое приближение к общей структур
ной картине, учитывающее существование пере
численных комплексов, не оставляет сомнения в 
том, что ранние представления об уральских пла
тиноносных массивах как о дунитовых “ядрах”, 
окруженных концентрическими оболочками пи- 
роксенитов и габбро слишком упрощены [5, 6]. 
Десять известных под собственным именами кон- 
центрически-зональных тел с дунитовым ядром и 
пироксенитовой периферией, честь открытия и 
первоописания которых принадлежит Л. Дюпар- 
ку, Ф.Ю. Левинсон-Лессингу, Н.К. Высоцкому и 
А.Н. Заварицкому [5, 6, 22, 25], представляют 
принципиально важный, но все же частный струк
турный случай.

Систематические геологические съемки, нача
тые в конце 40-х годов, установили концентрич
ность иного рода. Картированием полосчатых 
текстур в пироксенитах и габбро были выявлены 
воронко- и мульдообразные, замкнутые и не
замкнутые мегаструктуры (“брахисинклинали”), 
морфологически сходные с мегаструктурами
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Рис. 1. Платиноносный пояс Урала.
(А) Схема размещения массивов Пояса. С юга на север обозначены: 1 -  Ревдинский, 2 -  Тагильский, 3 -  Баранчинский, 
4 -  Арбатский, 5 -  Качканарский, 6 -  Павдикский, 7 -  Кытлымский, 8 -  Княспинский, 9 -  Кумбинский, 10 -  Денежкин- 
ский (Денежкин Камень), И -Помурский, 12-Чистопский, 13 -  Ялпинг-Ньёрский, 14 -  Хорасюрский массивы. Внут
ренняя рамка обозначает североуральский сегмент Пояса, в увеличенном виде изображенный на рис. Б.
(Б) Схема строения североуральского сегмента Пояса. 1 -  крупные дунитовые тела первого структурного типа, 2 -  эпи- 
дунитовый комплекс, 3 -  эпигаббровый комплекс, 4 -  гранитоиды, 5 -  палеозойские вулканиты, метаморфизованные 
в более высоких фациях, чем зеленосланцевая.
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Рис. 2. Структурная схема Качканарского массива. Составлена по данным геологических съемок В. А. Решитько с 
дополнениями авторов.
1 -  дуниты, 2 -  клинопироксениты; 3 -  оливиновые габбро и ты лаиты  эпидунитового комплекса; 4 -  офитовые 
габбротнориты; 5 -  пироксен-плагиоклазовые “роговики”; 6 -  амфиболиты; 7 -  зеленые сланцы ордовика (?); 8 -  вул
каниты силура; 9 -  горячие тектонические швы; 10 -  внешний тектонический контакт массива; 11- полосчатость; 
12 -  прочие тектонические контакты.

габбро-гипербазитовых комплексов центрально
го типа [33]. Карта, составленная для Качканар
ского массива В.А. Решитько [30], отличалась от 
более ранней карты Н.К. Высоцкого [5] тем, что 
на ней впервые были изображены: залегание по
лосчатости, тонкое переслаивание пироксенитов 
и габбро, общий концентрический рисунок мега
структуры, независимый от строения “рамы” мас
сива (рис. 2). Позднее эти особенности строения 
подтвердились при картировании более крупных 
и сложно построенных массивов -  Кытлымского, 
Денежкина Камня и других. Основной мотив 
строения Пояса стал достаточно ясным, но меха
низм образования концентрических мегаструктур 
типа Качканарского массива оставался в значи
тельной мере загадочным из-за неясности генези
са главного структурообразующего элемента -  
полосчатой текстуры. Рассматривались разные 
генетические факторы -  от ликвации текущей 
магмы и фракционирования кристаллов до по
слойного метасоматоза осадочно-вулканогенных 
толщ и дунитовых тел [3, 4, 12, 25, 30, 32, 37].

Толчком к появлению новой модели, связы
вающей образование полосчатости и “конфо 
кальных” [32] мегаструктур, послужило запозда
лое осознание того факта, что порфировидна* 
микроструктура связанных с пироксенитами по 
лосчатых оливиновых габбро (тылаитов Л. Дю 
парка [6]), определявшаяся даже как порфировая 
[23], в действительности является порфироклас 
тической, бластомилонитовой, а полосчатая и> 
текстура -  динамометаморфической. Это объяс 
нение позволило А.А. Ефимову дать в корне от 
личную от существовавших динамометаморфи 
ческую трактовку “прототектоники” Пояса [9] 
Нашел рациональное объяснение факт несовна 
дения концентрического структурного рисунка 
внутренними петрографическими границами, Ука 
зывающий на то, что вещество, точнее, химичес 
кая субстанция пород древнее структуры (рис. 2 
Было показано, что дунитовые пласты (“дунитс 
вые жилы” первых исследователей [5,6]) суть те* 
тонические линзы в полосчатой пироксенит-ть 
лаитовой матрице, развальцованные в процесс



Рис. 3. Строение древнего горячего тектонического 
шваДенежкина Камня.
Цифрами на профиле обозначены: 1 -  периферия ду- 
нитового тела Ж елтой Сопки; 2 -  зона брекчий, со- 
стоящих из блоков оливиновых пород, погруженных 
в массу габброидного бластомилонита, образовавш е
гося пэ жильным габбро; 3 — зона тонкополосчатых 
бластомилонитов; 4 — периферия поля полосчатой 
серии Денежкина Камня (тылаиты). Вертикальная 
штриховая линия -  граница двух разнородных 
габбровых субстратов (древнее несогласие), подтвер
ждаемая различиями в составе плагиоклаза (графики 
в верхней части риг.).

мощной сколовой деформации. “Полицентричес- 
кий” тип строения некоторых массивов, характе
ризующийся тем, что в контуре единого тела объ
единено несколько (до пяти) концентрических ме
гаструктур, был объяснен агломерацией крупных 
блоков по особым зонам -  древним горячим тек
тоническим швам (рис. 3). Все полосчатые по
роды, а не только явные бластомилониты, стало 
возможным рассматривать как высокотемпера
турные тектониты, а слагаемые ими концентри
ческие мегаструктуры -  как глубинные деформи
рованные блоки, в твердопластичном состоянии 
вдавленные в вулканогенные толщи палеозой
ской эвгеосинклинали. За истекшие 15 лет против 
этой модели “горячей тектоники” не было выдви
нуто каких-либо решающих доводов. Более того, 
получены новые подтверждения блокового стро
ения массивов, порой неожиданные, вытекаю
щие, например, из закономерностей распределе
ния стронция [13, 17]. Возникли новые проблемы, 
первая среди которых -  проблема сонахождения 
горных пород, слагающих эпидунитовый ком
плекс: дунитов, пироксенитов и оливин-анорти- 
товых габбро.

ПРОБЛЕМА ЭПИДУНИТОВОГО  
КОМПЛЕКСА

сворТ̂  ГЛубинная асс°циация, определяющая 
ооразие Платиноносного пояса и его рудо

носность, отличается наибольшей сложностью 
строения.

Структурные аспекты. Платиноносные дуни- 
ты слагают тела двух структурных типов. Первый 
представляет собой изометричные тела (“ядра”, 
“центры платиноносности”), окруженные неполо
счатыми пироксенитовыми оболочками (тип Со
ловьевой горы или нижнетагильский), простран
ственно обособленные от крупных масс габбро, 
иногда геологически автономных. Второй струк
турный тип -  это согласные дунитовые пласты и 
линзы в полосчатых габбро-пироксенитовых, точ
нее, в тылаит-пироксенитовых сериях, образую
щих концентрические мегаструктуры. В крупных 
блоках, сложенных эпидунитовым комплексом 
(Тылай-Конжаковский и Косьвинский в Кытлым ■ 
ском массиве), присутствуют дунитовые тела обо
их типов. В таких случаях мощные непблосчатые 
пироксенитовые оболочки тел первого типа пос
тепенно сменяются полосчатыми сериями, содер
жащими согласные дунитовые пласты (рис. 4). 
В тектонической позиции дунитовых тел первого 
типа существует непрерывный ряд -  от полностью 
интегрированных в структуру эпидунитового ком
плекса (Кытлымский массив) до геологически 
автономных тел (Омутнинского, Соловьевой 
горы, Светлого Бора и Вересового Бора), залега
ющих в вулканогенном окружении ([9]; рис. 2). 
Характерный промежуточный случай представ
ляет собой позиция тела Желтой Сопки (рис. 5), 
объединенного с полем эпидунитового комплекса 
Денежкина Камня лишь маломощным горячим 
тектоническим швом, при разрыве которого тело 
стало бы типично автономным. По-видимому, 
первоначально все дунитовые тела составляли од
но целое с эпидунитовым комплексом и лишь во 
время окончательного становления структуры 
Пояса некоторые из них были отчленены, обра
зовав бескорневые изолированные мегабудины.

Весьма вероятно, что эпидунитовый комплекс 
внедрялся вместе с дунитовыми телами как еди
ное структурное целое. В этом его отличие от 
алданских дунитовых “трубок”, представляющих 
изначально геологически самостоятельные вне
дрения дунитов, генетически единых с уральски
ми [31]. Возникает вопрос, был ли уральский эпи
дунитовый комплекс таким же единым целым до 
внедрения?

В соотношениях пород есть нюанс: не обна
ружены непосредственные контакты дунитов с 
габбро. Между теми и другими всегда есть разде
ляющие их мощные пироксенитовые зоны, зоны 
бластомилонитов или пространственный разрыв. 
В тех случаях, когда дуниты соприкасаются или 
структурно тесно связаны с габбро, последние не
изменно представлены тылаитами, т.е. высоко
температурными бластомилонитами. Эта законо
мерность -  первое указание на некую первона
чальную дискретность дунитовой и габбровой со
ставляющих эпидунитового комплекса и на то,



Рис. 4. Структурная схема Кытлымского массива. Составлена по данным геологических съемок А.А. Ефимова 
и Л.П. Ефимовой.
1 -  дуниты, 2 -  эпидунитовый комплекс; 3 -  габбро-нориты; 4 -  серебрянские анортитовые габбро (габброидные ам
фиболиты); 5 -  эруптивные брекчии с обломками пироксенитов и габбро в плагиогранитовом цементе; 6 - “роговики” 
и кытлымиты; 7 — амфиболиты ; 8 — вулканиты и зеленые сланцы ордовика (?); 9 — вулканиты силура; 10 — внешний 
тектонический контакт массива; 11 -  внутренние горячие тектонические швы; 12 -  магматические контакты; 13 -  хо
лодные тектонические контакты; 14 -  прочие схематические геологические границы; 15 -  полосчатость; 16 — трахи- 
тоидность; 17 -  сланцеватость и метаморфическая полосчатость в породах вулканогенной “рам ы ”; 18 -  зоны гранити
зации габбро.

что объединение дунитов и габбро могло быть 
вызвано не генетическими, а тектоническими 
причинами.

Давно отмечено, что внешние контуры кон- 
центрически-зональных дунит-пироксенитовых 
тел первого типа сравнительно просты, тогда как 
внутренний контур пироксенитовой оболочки 
весьма прихотлив, часто с прямолинейными “апо
физами”, отходящими в дуниты по сопряженным 
направлениям [5,22]. Имеется достаточно доказа
тельств метасоматической природы пироксени- 
товых оболочек [12, 14, 15, 19,22, 35, 36], поэтому 
подобная картина, возможно, запечатлела про

цесс развития пироксенитов по дунитам в стати
ческой обстановке. В подобных телах нет призна
ков мощного пластического течения, хотя наблю
даются ограниченные горячие деформации [“ 
18]. Уральские дунит-пироксенитовые тела нюк 
нетагильского типа, по-видимому, сохраняют оо 
лее древние черты строения, чем концентричес 
ки-зональные дунит-пироксенитовые тела Ал 
данского щита [31]. В последних прямолинейны* 
пироксенитовые “апофизы” отсутствуют, < 
характерная кольцевая форма пироксенитово! 
оболочки вторична. Она возникла при внедрен# 
дунит-пироксенитового диапира в осадочный че



энергетически наиболее выгодная 
Й  ^ д о в а т е л ь ^ ,  уральские дунитовые тела 
[20]. и1ед°  я могут служить моделью строения 
ПСряВнсГких дуиитовых “трубок” на ранних стадиях 
аЛЯ Гпюпии возможно, до начала внедрения. 
"х ,„„«Гж е в свою очередь, указывают на от- 
fy S S "  генетической связи платиноносных ду- 
нитов с габбро.

Rce это позволяет считать дунитовые тела пер
вичного структурного типа генетически самосто
ятельным, наиболее ранним и наименее деформи- 
ппванным элементом эпидунитового комплекса. 
Их пироксенитовые оболочки возникли до внед
рения в результате реакции дунитов с глубинным 
базитовым веществом, которым могли быть 
анортитовые габбро. При таком подходе стано
вится понятным наличие пироксенитовой каймы 
даже у отторгнутых тел, в окружении которых 
габбро отсутствуют. В этом прослеживается еще 
одна аналогия с алдайскими “трубками , в ко
торых пироксенитовые оболочки также не могли 
образоваться в месте их современного залегания.

Возникновение дунитовых тел второго струк
турного типа хорошо объясняется тектонической 
интеграцией фрагментов дунитовых тел первого 
типа в структуру полосчатых серий. Фрагменты 
испытывают последующие деформации, в конеч
ном счете превращающие их в тектонические лин
зы с большим удлинением [9]. Реакционные мета- 
дунит-верлит-пироксенитовые зоны, всегда отде
ляющие дуниты от тылаитов, частично образова
лись в процессе пластического течения, а частич
но, возможно, представляют собой деформиро
ванные оболочки более ранних дунитовых тел. 
Таким образом, исходя из реакционной природы 
пироксенитов и принимая во внимание, что полос
чатые порфирокластические габбро (тылаиты) 
образовались по полосчатым же, но более ран
ним, с равновесной гранобластовой микрострук
турой оливин-анортитовым габбро [16], можно 
приити к заключению, что полосчатые серии, сла
гающие концентрические мегаструктуры типа 
Качканара, Конжаковского Камня и Денежкина 
Камня -  это испытавшая пластическое течение 
крупномасштабная горячая тектоническая смесь 
двух исходных составляющих: дунитов и анорти- 
товых габбро. Вещество последних в наиболее 
чистом виде представлено в Сухогорском блоке 

ытлымского массива или во внутренней зоне Де
нежкина Камня [12, 16]. Горячей тектонической 
смесью можно считать и эпидунитовый комплекс 
в целом. Кроме полосчатых серий, в него входят и 
относительно жесткие, слабо деформированные 
Го ^ Т"ПИР°КСеНИТОВЫе тела пеРвог°  структурно-

Химические аспекты. По морфологии и струк
турным особенностям -  стратифицированное стро
ение, концентрический, нередко воронкообразный 
структурный рисунок -  мегаструктуры эпидунито
вого комплекса обнаруживают практически пол
ное сходство с некоторыми дифференцированны
ми (“расслоенными”) интрузиями центрального ти
па, в которых, как считают (например в [33]), запе
чатлен процесс фракционирования и кумуляции 
ликвидусных фаз в магматической камере. Однако 
другие их особенности -  признаки мощного плас
тического течения и проникающих сколовых де
формаций, беспорядочное чередование петрогра
фических разностей, отсутствие единой химичес
кой тенденции в разрезах -  свидетельствуют в 
пользу идеи горячей тектонической смеси. Горя
чим тектоническим смешением достаточно просто 
объясняется такая их особенность, как присут
ствие дунитов на любых стратиграфических уров
нях (что труднообъяснимо, если исходить из идеи 
фракционирования).

Тем не менее, схема чисто механического сме
шения двух дискретных элементов не объясняет 
всего наблюдаемого. При такой схеме следовало 
бы ожидать появления би- или даже тримодаль- 
ных химических серий. В действительности же на 
любых петрохимических диаграммах валовые со
ставы пород составляют одну непрерывную сово
купность -  химический ряд от оливиновой породы 
до клинопироксеновой и далее до плагиоклазовой 
без признаков химической дискретности (рис. 6). 
То же относится и к характерным микроэлемен
там -  на диаграммах наблюдаются непрерывные 
геохимические тренды, связывающие крайние ти
пы (рис. 7; [28]). Непрерывность трендов означа
ет, что в полосчатых сериях существует бесчис
ленное количество химических разновидностей, 
что, в свою очередь, создает хорошо известную 
картину непрерывных и многократных петрогра
фических переходов. Именно эта черта полосча
тых серий некогда рассматривалась как один из 
признаков послойного метасоматоза, связанного 
с внешним источником [12, 32, 37].

Однако упорядоченное расположение точек на 
диаграммах резко контрастирует с совершенно 
незакономерным распределением составов и кон
центраций в разрезах. Если бы непрерывные 
тренды были результатом фракционирования, 
они должны были бы коррелироваться со “страти
графией” полосчатых серий, в которой, как обыч
но считают, запечатлен порядок осаждения куму
лятивных слоев [33]. Однако этого нет и можно с 
достаточной уверенностью предполагать, что не
прерывность химических трендов обусловлена 
другой причиной -  биметасоматическим обменом, 
т.е. химическим смешением первоначально дис
кретных элементов горячей тектонической смеси.



Рис. 5. Структурная схема массива Денежкин Камень. Составлена по данным геологических съемок А. А. Ефимова 
и Л.П. Ефимовой.
1 -  дуниты; 2 -  пироксениты; 3 -  габбро эпидунитового комплекса, в том числе тылаиты; 4 -  габбро-нориты; 5 -  прочие 
габбро эпигаббрового комплекса; 6 -  зоны гранитизации габбро; 7 -  пироксенплагиоклазовые “роговики”; 8 -  ам
фиболиты; 9 -  вулканиты и зеленые сланцы ордовика (?); 10-вулканиты силура; 11 — гранитоиды; 12 -  серпентиниты 
Салатимского пояса; 13 -  внешние тектонические контакты массива; 14 — внутренние горячие тектонические швы; 
15 -  прочие схематические геологические границы; 16 -  полосчатость.

Ряд химических особенностей находится в рез
ком противоречии с идеей фракционирования, но 
не находит адекватного объяснения и в схеме сме
шения. Например, аномальный градиент состава 
плагиоклаза в разрезе Денежкина Камня, связан
ный с аллохимичностью метаморфизма эпохи 
бластомилонитов: нижние горизонты содержат 
наиболее кислый (до андезина) новообразован
ный плагиоклаз, а выше располагается мощная 
толща пород с анортитом [16]. Поскольку вся 
структура транспортирована из области генера
ции полосчатой серии, источником необходимого 
привноса щелочей и кремнезема не могло быть

современное окружение массива, да и вообще ма
териал коры, как на то указывают имеющиеся 
изотопные данные [13]. Возможно, что таким ис
точником в какой-то предшествующий момент 
могла быть вторая глубинная ассоциация Пояса 
(габбро-нориты). Подобное же объяснение при
ложимо и к размытому градиенту концентрации 
стронция в плагиоклазе в этом же разрезе [13].

Полосчатые серии и сложенные ими концен
трические мегаструктуры формировались при 
температурах не ниже 700 - 800°С и давлениях не 
более 7 кбар. Последняя оценка основана на по 
всеместном присутствии равновесной пары оли
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го комплекса (130 анализов). Б. Тип оливин-клинопи- 
поксе н-анортитовых габбро эпидунитового комплек
са (Волковское тело, 110 анализов). В. П ороды по
лосчатой дунит-пироксенит-тылаитовой серии мас
сива Денежкин Камень (250 анализов).
1 -  плагиоклазсодержащие породы (габбро, тылаи- 
ты); 2 -  бесполевошпатовые породы (дуниты, мета- 
дуниты, верлиты, клинопироксениты).

зин-анортит. В ходе горячего тектонического 
смешения и химического обмена устанавлива
лось, по меньшей мере, локальное равновесие, на 
что указывают сопряженные изменения в составе 
минералов. В некоторых отношениях вся совокуп
ность полосчатых пород приближается к полному 
равновесию. Так, предел насыщения силикатов 
железом в парагенезисе с магнетитом стремится к 
равновесному уровню (25 - 30 ат. %), несомненно 
определяемому общим для всей серии кислород
ным режимом (рис. 8). Наблюдается корреляция 
содержаний микроэлементов в сосуществующих 
фазах. Состояние некоторой неуравновешеннос
ти свойственно бластомилонитам, что вполне ес
тественно, однако и здесь можно констатировать 
локальное равновесие, возникшее в эпоху пласти
ческого течения или во время последовавшего за 
ней отжига [16, 29].

Природа эпидунитового комплекса. Изначаль
ная генетическая и структурная самостоятель
ность платиноносных дунитов подтверждается 
современными данными о существовании ультра- 
основных остатков селективного плавления ман
ии, фактами твердопластичного внедрения дуни- 

Г Гп Г еСТВа В осаД°чный чехол Алданского 
пепр3 ^  ’ ®ластическими структурами и следами 
, Л МеЩеНИЯ в твеРД°м состоянии, фиксируемы- 
ните ^ Нитах* Реститовая модель требует допол
но из ЬНЬ1Х РазРаб °ток- В частности, недостаточ- 
ТовогГ еН механизм СТОЛЬ полной очистки дуни- 
яснп Рестита от легкоплавких компонентов, не- 
ментяпоКИе именно мантийные выплавки компле- 

Р ы дунитам. Однако очевидно, что веще

ство с химией платиноносных дунитов свойствен
но верхней мантии эпиконтинентальных риф- 
товых зон и появление его внутри гигантского 
офиолитового пояса Урала аномально. Железис
тые оливиновые породы (метадуниты), верлиты и 
пироксениты суть продукт реакции твердых дуни
тов с кристаллическими базитами, скорее всего с 
анортитовыми габбро. Отсутствие габбро в окру
жении отторгнутых дунит-пироксенитовых тел -  
обстоятельство, в прошлом затруднявшее такую 
трактовку. Сейчас оно не может считаться серьез
ным возражением в свете ставших привычными 
представлений об аллохтонности гипербазитов.

Природа вещества оливин-клинопироксен- 
анортитовых габбро продолжает оставаться про
блематичной. В большинстве объектов эти по
роды являются составной частью полосчатых се
рий, в которых пластическое течение и синтекто- 
ническая рекристаллизация уничтожили всякие 
следы более ранних текстур и структур. Все же су
ществуют участки, в которых эти габбро не испы
тали пластического течения и сильной метамор
фической дифференциации. Такие реликтовые 
участки в тектоническом смысле сопоставимы с 
дунитовыми телами первого структурного типа. 
Массивные оливин-анортитовые габбро, свойст
венные, например, Волковскому габбровому телу 
в Баранчинском массиве, отличаются гораздо 
бблыпим, чем в полосчатых сериях, постоянством 
валового состава (рис. 6) и обнаруживают струк
туры, близкие к офитовым, подобные тем, какие 
возникают при кристаллизации из гомогенной 
жидкости. Тем не менее, существуют серьезные 
физико-химические возражения против возмож
ности кристаллизации из жидкости по меньшей 
мере некоторых разновидностей оливин-анорти- 
товых габбро [11]. Нет признаков существования 
в природе жидкостей, химически им эквивален
тных. Нет оснований считать их кумулятами ор- 
томагматических лабрадоровых габбро Платино
носного пояса. Наконец, нет наблюдений, говоря
щих, что эти габбро геологически проявляли себя 
как магматическая жидкость. Приходится при
знать, что задача пока не находит простого реше
ния. Гипотетические возможности рассматрива
лись [10], но и они нуждаются в подтверждениях. 
В любом случае, независимо от решения пробле
мы, анортитовые габбро Пояса представляются 
такой же самостоятельной и первичной составля
ющей эпидунитового комплекса, как и платино
носные дуниты.

Дуниты и габбро объединились в сложный 
комплекс не в самом конце, но и не в самом нача
ле их эволюции. До объединения их развитие про
текало раздельно, а сонахождение вызвано текто
ническими причинами. Если это так, то масштаб 
горячего тектонического перемешивания несо
поставим с размерами даже самых крупных масси
вов Пояса, а план, стиль и температуры деформа
ций (уровень гранулитовой фации низкого давле-
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Рис. 7. Распределение хрома (Л) и титана (Б) в эпи- 
дунитовом комплексе Денежкина Камня.
1 -  оливиновые породы, в том числе дуниты Желтой 
Сопки, дуниты и метадуниты полосчатой серии;
2 -  верлиты и клинопироксениты; 3 -  габбро, в том 
числе тылаиты.

ния) не имеют ничего общего с таковыми в зеле
нокаменном геологическом окружении. Из этого 
следует, что сложно построенные блоки эпидуни
тового комплекса с их древней структурой можно 
рассматривать всего лишь как фрагменты или 
агломераты фрагментов каких-то гораздо более 
крупных масс, по размерам сравнимых с мантий
ными поднятиями рифтовых зон.

ВЗАИМ ОСВЯЗЬ ВЕЩЕСТВЕННЫХ 
КОМПЛЕКСОВ

Эпигаббровый комплекс. Генетические и воз
растные соотношения эпидунитового и эпигаб- 
брового комплексов, строго говоря, до сих пор не
ясны. Вероятнее всего, второй моложе первого, 
однако нигде не обнаружен его интрузивный кон
такт ни с одним из элементов эпидунитового ком
плекса. Более того, достоверно неизвестна даже 
дайковая фация габбро-норитов. Все это тем бо
лее странно, что по совокупности признаков офи

товые габбро-нориты являются ортомагматичес- 
кими породами, химически достаточно близкими 
к глиноземистым толеитовым базальтам остров, 
ных дуг. Все места сочленения двух комплексов 
при ближайшем рассмотрении оказываются древ, 
ними горячими тектоническими швами, а внеш
ние контакты с вулканогенным окружением .. 
тектоническими. Признавая габбро-нориты маг
матическими породами, приходится допускать, 
что их масса кристаллизовалась в камерах гранди
озного масштаба, объемом в сотни и, возможно, 
тысячи кубических километров, заполненных го-t 
могенной базальтовой жидкостью за один прием 
Кристаллизация была единовременной, посколь 
ку нет признаков повторных внедрений, интрузив 
ных фаз и т.п. Участие твердых габбро-норитов ] 
ранней (“горячей”) тектонике говорит в польз 
того, что их тела были перемещены из области ге 
нерации или с какого-то промежуточного уровн 
вместе с телами эпидунитового комплекса. Эт 
однозначно подтверждается, во-первых, обилие 
случаев совместной деформации тех и других. Hi 
пример, Сухогорский блок в Кытлымском масс* 
ве, представляющий собой единую концентриче< 
кую мегаструктуру, сложенную двумя веществе* 
ными комплексами. Во-вторых, габбро-норить 
частично или полностью потерявшие первичны 
магматический облик, имеющие следы деформ! 
ций и бластеза, слагают самостоятельные блок 
концентрического строения (Валенторский блс 
в Кытлымском массиве, см. рис. 4). В так* 
случаях очевидно, что оба плутонических koi 
плекса участвуют в формировании общей стру 
туры как равноправные элементы, к моменту со 
мещения имевшие одинаковую температуру,1 
чем говорят синхронность и изофациальнос* 
фиксируемых в них метаморфических событий.!

“Динамотермальный ореол”. Сущность этой 
элемента Платиноносного пояса долго оставалась 
непонятной. Только в начале 60-х годов пробле
матичные мелкозернистые, тонкополосчатые по
роды с парагенезисом орто- и клинопироксена, 
плагиоклаза, магнетита, иногда роговой обманки 
и граната, в разное время описанные как “полоса
тые трапповые гранулиты” [26], “инъекционный 
полосчатый комплекс” [2] или “кытлымиты” [32], 
были квалифицированы как метавулканиты - 
контактовые роговики [7, 8, 12]. Представление о 
горячих контактах Платиноносного пояса полу
чило признание. Разночтения свелись к вопросу, 
возникли ли роговики в контактах магматических 
тел или аллохтонных горячих блоков. Однако, 
строго говоря, эти породы не соответствуют оп
ределению роговика как продукта термального 
воздействия магматического тела на породы ок
ружения. Их текстуры и структуры имеют дина- 
мометаморфическое происхождение, сочетая ре
зультаты твердопластичного течения, дробления, 
бластеза и метаморфической дифференциации. 
Поэтому данные породы следовало бы опреде-
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Рис. 8. Корреляция железистости пород и оливина в 
эпидунитовом комплексе Денежкина Камня.
(А) Серия оливинсодержащих пород. 1 -  область ду- 
нитов Желтой Сопки; 2 -  дуниты и метадуниты 
полосчатой серии; 3 -  верлиты и клинопироксениты;
4 -  габбро полосчатой серии, в том числе тылаиты.
(Б) Увеличенный участок той же диаграммы (обозна
чен квадратом на рис. (А)). 1 -  дуниты Желтой Сопки;
2 -  дуниты и метадуниты полосчатой серии; 3 -  вер
литы и клинопироксениты.
Горизонтальный участок аппроксимирующей кривой 
(жирная линия на рис. (А)) доказывает существова
ние общего для всей серии предела насыщения оли
вина железом (25 - 30 ат. %).

лить как тектониты -  гранулиты низкого давле
ния -  продукт прогрессивного метаморфизма вул
канитов основного состава.

До сих пор, несмотря на тщательные поиски, 
не обнаружен достоверный переход от немета- 
морфизованных вулканитов к “роговикам”, т.е. 
не обнаружена непрерывная температурная зо
нальность. Возникает впечатление, что контакты 
роговиков” с вулканогенной “рамой” -  вторич

ные, поздние и, возможно, холодные, а весь этот

комплекс -  такое же аллохтонное образование, 
как и сами массивы, с которыми он однозначно 
связан. С этим согласуются такие его особеннос
ти, как динамометаморфические текстуры, нали
чие в некоторых случаях двух эпох деформации, а 
также несоизмеримое с размерами габбро-гипер- 
базитовых тел развитие “роговиков” (например, в 
Баранчинском массиве [1]). Возможен вывод, что 
“динамотермальный ореол” -  это гранулитовый 
комплекс низкого давления, образовавшийся по 
вулканогенному субстрату низов палеозойской 
коры, на сравнительно небольших глубинах, под 
воздействием воздымавшихся в рифтовой зоне 
Пояса глубинных масс, а затем транспортирован
ный из области генерации вместе с габбро-гипер- 
базитовыми телами.

Гранитоиды. Платиноносный пояс сопровож
дается достаточно крупными массами гранитои- 
дов, которые, прорывая твердые, уже деформи
рованные гипербазиты, габбро и “роговики”, са
ми не претерпели заметных деформаций. Появ
ление гранитоидов -  заключительный акт фор
мирования структуры Пояса. После этого в его 
истории не было сколько-нибудь значительных 
событий.

В Кумбинском массиве описан древний горя
чий тектонический шов большой мощности, в ко
тором интенсивная деформация габбрового суб
страта сопровождается его гранитизацией и обра
зованием апогаббровых метаморфитов амфибо
литовой ступени умеренного давления [21]. Пет- 
рохимически эти породы в отдельных участках 
соответствуют плагиогранодиоритам -  плагио- 
адамеллитам. Здесь же присутствуют небольшие 
объемы плагиогранитов в виде более или менее 
четко проявленных жил, возможно, являющиеся 
продуктом затвердевания низкотемпературных 
выплавок из метасоматически подготовленного 
габбрового субстрата. Весь ряд новообразован
ных пород химически неотличим от так называе
мых “габбро-гранитных серий”. Мощный шов 
Кумбы не прослеживается за контур массива, из 
чего можно заключить, что он транспортирован 
вместе с габбро-гипербазитовыми блоками и что 
перечисленные явления имели место в более глу
бинной обстановке (рис. 9). Данный шов может 
рассматриваться как вероятная модель глубин
ных зон гранитообразования в корневых частях 
структуры Пояса, откуда гранитная жидкость или 
жидкообразная смесь низкотемпературной жид
кости и базитового рестита внедрялась на более 
высокие этажи структуры.

В североуральском сегменте Пояса наблюдает
ся картина, подтверждающая подобные представ
ления. В Кытлымском массиве (рис. 4) плагиогра- 
нитная интрузия находится в месте сочленения 
трех крупных и тектонически монолитных бло
ков: Сухогорского, Серебрянского и Валентор- 
ского. Здесь устанавливается прекрасно выражен
ная зона дробления, заполненная эруптивной



Рис. 9. Структурная схема Кумбинского массива. 
Составлена по данным А. А. Ефимова, Л.П. Ефимо
вой, К.В. Флеровой с использованием материалов 
М.Ф. Заболотской.
I -  дуниты; 2 -  пироксениты; 3 -  оливиновые габбро 
эпидунитового комплекса, в том числе тылаиты;
4 -  диопсид-амфиболовые и другие габбро эпи- 
габбрового комплекса; 5 -  офитовые габбро-нориты;
6 -  зоны гранитизации в габбро-норитах; 7 -  древний 
горячий тектонический шов (зона динамомета
морфизма амфиболитовой ступени и гранитизации 
габбро); 8 -  другие внутренние горячие тектони
ческие швы; 9 -  внешний тектонический контакт 
массива; 10 -  пироксен-плагиоклазовые “роговики”;
II -  полосчатость; 12 -  вулканиты силура.

брекчией, в которой плагиограниты цементируют 
огромное количество фрагментов местных габбро 
и пироксенитов. На Денежкином Камне (рис. 5) 
крупная масса кварцдиорит-плагиогранитового 
состава повсеместно содержит базитовые включе
ния, имеющие облик теневых шлиров, неясных 
обломков и т.п., представляющие собой, по-види
мому, реститовый материал, вынесенный из глу
бинной зоны гранитообразования. Включения 
местных пород редки. Гранитоидная интрузия 
выполняет пространство (камеру), возникшее при 
расколе массива, причем образовавшиеся фраг
менты -  собственно Денежкин Камень и тело 
Черной Сопки -  были раздвинуты без потери 
структурной связи с вулканогенным окружением.

Этот структурный мотив -  раскол монолитных 
габбро-гипербазитовых тел с радиальным рас
хождением фрагментов и с заполнением разрыва 
гранитоидами очень распространен в Платино
носном поясе. По-видимому, внедрение гранитои-

дов фиксирует событие тектонической активиза
ции -  эпизод позднего растяжения, имевший место 
уже после внедрения глубинных блоков. “Пробле
ма пространства” для гранитоидных интрузий ре
шается, таким образом, достаточно просто.

По геологическим данным, эпизоды позднего 
растяжения во всех массивах должны быть син
хронными. Однако состав гранитоидов весьма 
различен, что позволяет предполагать разнооб
разие условий гранитообразования в глубинных 
очагах, рассредоточенных по простиранию Поя
са, при единовременности этого события. Специ
фическая черта всех гранитоидов Платиноносно
го пряса -  обогащенность стронцием [34] -  свиде
тельствует об их общем корне, которым мог быть 
кристаллический габбровый субстрат.

ЗАКЛЮ ЧЕНИЕ
Платиноносный пояс фиксирует 900-километ

ровую зону растяжения рифтового типа, возник
шую, вероятно, в раннесилурийское и завершив
шую свое развитие в долудловское время [24]. 
Массивы Пояса можно рассматривать как агломе
раты перемещенных глубинных блоков габбро- 
гипербазитового состава. Пространственное со
четание выделенных вещественных комплексов и 
структурных единиц может быть самым различ
ным. Блоки концентрического или хаотического 
строения сложены одним или двумя комплексами 
(эпидунитовым и эпигаббровым), каждый из ко
торых, в свою очередь, имеет достаточно сложное 
строение. Первый представляет собой горячую 
тектоническую смесь разнородного глубинного 
вещества, генетическая общность элементов ко
торого неочевидна. В состав массивов входит еще 
одна самостоятельная структурно-вещественная 
единица -  “динамотермальный ореол”, представ
ленный тектонитами гранулитовой ступени низ
кого давления, известными как “роговики”. Эти 
породы, возможно, являются метаморфизован- 
ными вулканитами низов палеозойской коры, 
транспортированными вместе с габбро-гиперба- 
зитовыми телами. С внедрением гранитоидов свя
зан тектонический эпизод позднего растяжения, 
усложнивший строение Пояса.

Следует признать, что Платиноносный пояс -  
это уникальное по сложности рифтогенное обра
зование внутри палеозойской эвгеосинклиналь- 
ной зоны Урала. В его структуре причудливым 
образом совмещены остаточный мантийный ма
териал типично платформенного типа (платино
носные дуниты) и продукты его глубинного мета- 
соматического преобразования, кристаллические 
базиты проблематичного генезиса (оливин-анор- 
титовые габбро), продукты глубинной кристалли
зации толеитовой магмы островодужного типа 
(офитовые габбро-нориты) и продукты прогрес
сивного метаморфизма вулканитов нижней коры 
(“роговики”). Довершают картину магматические



1-пянитоиды -  вероятный продукт метасомати- 
ГР' " й гранитизации и селективного плавления 
кристаллического габбро в особых глубинных зо
нах рифта.

Столь сложное образование меньше всего со- 
тствует понятию магматической формации. 

В самом общем виде его можно определить как 
кристаллический (плутонический) рифтогенный 
комплекс.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1 А р т а м о н о в а  В А. Роль вмещающих толщ в фор

мировании габброидных комплексов // Магматизм, 
метаморфизм, металлогения Урала. Т. 1. Сверд
ловск: УФ АН СССР, 1963. С. 421 - 430.

2. В о р о б ь е в а  О А. О некоторых особенностях геоло
гического строения Баранчинского массива на Ура
ле // Изв. АН СССР. Сер. геол. 1946. № 5. С. 61 - 78.

3. В о р о б ь е в а  О А. О магматической природе Пла- 
тиноуосного пояса габбро-перидотитовой форма
ции Урала // Изв. АН СССР. Сер.геол. 1961. № 7. 
С. 23 - 39.

4. Воробьева О А., Самойлова Н.В., Свешникова Е.В. 
Габбро-пироксенит-дунитовый пояс Среднего 
Урала // Тр. ИГЕМ АН СССР. № 65. М.: Изд-во 
АН СССР, 1962.319 с.

5. В ы соцкий Н .К . Месторождения платины Исовско- 
го и Нижне-Тагильского районов на Урале // Тр. 
Геол. Ком., Нов. сер. № 62. СПб.: 1913. 694 с.

6. Д ю парк  Л . Платина и платиновые месторождения 
на Урале // Горн, журнал, 1913. № 1 - 2. С. 40 - 73. 
№ 3. С. 285 - 305.

7. Ефимов А А. Контактовые явления и образование 
кытлымитов в Кытлымском платиноносном масси
ве // Матер, по геологии и полезн. ископаемым Ура
ла. Вып. 10. М.: Госгеолтехиздат, 1962. С. 117 -146.

8. Ефимов А А. Об основных мигматитах (кытлыми- 
тах) Кытлымского платиноносного массива // Сов. 
геология. 1963. № 2. С. 45 - 57.

9. Ефимов А А . “Горячая тектоника” в гипербазитах 
и габброидах Урала // Геотектоника. 1977. № 1. 
С. 24 - 42.

10. Ефимов АА. Габбро-гипербазитовые комплексы 
Урала и проблема офиолитов. М.: Наука, 1984. 
232 с.

И. Ефимов А А. Природа троктолита // Докл. АН 
СССР. 1985. Т. 281. № 6. С. 1419 - 1423.

12. Ефимов АА., Ефимова Л.П. Кытлымский плати
ноносный массив // Матер, по геологии и полезн. 
ископ. Урала. Вып. 13. М.: Недра, 1967. 336 с.

13. Ефимов А.А., Ефимова Л.П., Маегов В.И. Строн
ций в плагиоклазе уральских габбро: петрогенети- 
ческий и прикладной аспекты // Геохимия. 1989. 
№ И. С. 1541 - 1553.

14. Ефимов А А., Иванова Л.П. Метасоматическая зо
нальность в контактах уральских платиноносных 
дунитов с пироксенитами // Докл. АН СССР. 1963. 
Т. 151. № 6. С. 1424- 1427.

15. Ефимов А А., Иванова Л.П. О некоторых метасо- 
матических явлениях, сопровождающих образова

ние пироксенитовых жил в дунитах // Докл. АН 
СССР. 1963. Т. 148. № 2. С. 427 - 430.

16. Ефимов АА., Маегов В.И. О природе “скрытой 
расслоенное™” в разрезе полосатой габбро-гипер- 
базитовой серии Денежкина Камня (Северный 
Урал) // Докл. АН СССР. 1981. Т. 256. № 3. 
С. 658-662.

17. Ефимов АА., Маегов В.И., Флерова К.В., Яков- 1 
лева О.М. Стронций в габбро-гипербазитовых ком
плексах Урала // Геохимия. 1984. № 7. С. 971 - 983.

18. Ефимов А А., Потапова ТА. Природа и метамор
физм жильных габброидов в дунитах Платинонос  ̂
ного пояса Урала // Докл.АН СССР. 1979. Т. 246. 
Nfcl.C 179- 182.

19. Ефимов А.А., Потапова Т.А., Воронина Л.К. Хи
мическая эволюция рудного минерала при метасо- 
матическом замещении дунита рудным пироксе- 
нитом // Ежегодник-1984. Информ. материалы. 
Ин-т геологии и геохимии УНЦ АН СССР. Свер
дловск: 1985. С. 105 - 108.

20. Ефимов А А., Таврин И.Ф. О генетическом единст
ве платиноносных дунитов Урала и Алданского щи
та // Докл. АН СССР. 1978. Т. 243. № 4. С. 991 - 994.

21. Ефимов А А., Флерова К.В. Амфиболитовый ме
таморфизм и гранитизация габброидов Кумбин- 
ского массива (Северный Урал) в зоне древнего 
“горячего” тектонического шва //Докл. АН СССР. 
1979. Т. 245. № 1. С. 200 - 203.

22. Заварицкий А.Н. Коренные месторождения пла
тины на Урале // Матер, по общей и прикладн. гео
логии. Вып. 108. Л.: Геолком, 1928. 56 с.

23. Заварицкий А.Н. Изверженные горные породы. 
М.: Изд-во АН СССР. 1956. 479 с.

24. Каретин Ю.С. Геологические аспекты метамор
физма в зоне Платиноносного пояса // Геология 
метаморфических комплексов Урала. Тр. Свер
дловского горного ин-та. № 127. Свердловск: 1976. 
С. 66 - 72.

25. Левинсон-Лессинг Ф.Ю. Геологический очерк Юж- 
но-Заозерской дачи и Денежкина Камня на Север
ном Урале //Тр. СПб. общества естествоисп. 1900. 
Т. 39. 257 с.

26. Левинсон-Лессинг Ф.Ю. О новом месторождении 
платины на Урале (в Синих горах около Баранчи)
// Изв. СПБ Политехнического ин-та, 1909. Т. Ц. 
С. 427 - 458.

27. Магматические горные породы/Под ред. Лазь- 
ко Е.Е. и Шаркова В.В. Т. 5. Ультраосновйые по
роды. М.: Наука, 1988. 508 с.

28. Маегов В.И., Ефимов А А . Распределение хрома 
и титана в дунит-пироксенит-тылаитовой серии 
Кытлымского массива как возможное следствие 
химического обмена между компонентами горячей 
тектонической смеси // Ежегодник-1990. Информ. 
материалы. Свердловск: УрО АН СССР, 1991. 
С. 33 - 35.

29. Маегов В.И., ИлясоваЛ.К. О составе клинопирок- 
сенов и плагиоклаза из порфирокластов и мелко
зернистой массы тылаитов массива Денежкин Ка
мень // Ежегодник-1979. Информ. материалы. 
Свердловск: УНЦ АН СССР, 1980. С. 67 - 69.

30. Решитъко В А. Брахисинклинали габбро-перидо- 
титовых массивов Платиноносного пояса Урала и



их происхождение // Магматизм, метаморфизм, 
металлогения Урала. Т. 1. Свердловск: УФАН 
СССР, 1963. С. 393 - 404.

31. Рожков И.С., Кицул В.И., Разин JI.B., Боришан- 
ская С.С. Платина Алданского щита. М.: Изд-во 
АН СССР. 1962. 119 с.

32. Успенский Н.М. О генезисе конфокальных ультра- 
основных массивов Урала // Петрология и минера
логия некоторых рудных районов СССР. М.: Гос- 
геолтехиздат, 1952. С. 54 - 78.

33. Уэйджер J I Браун Г. Расслоенные изверженные 
породы. М.: Мир, 1970. 552 с.

34. Ферштатер Г.Б., Бородина Н.С. и др. Стронций и 
рубидий в различных типах габбро-гранитных и 
гранитоидных серий // Геохимия. 1980. № 9. 
С. 1357 - 1370.

35. Фоминых ВТ. Условия образования титаномагне- 
Титовых месторождений Урала // Тр. Ин-та геоло
гии и геохимии УНЦ АН СССР. № 151. Свер. 
дловск. 1979. С. 57 - 69.

36. Штейнберг Д.С. О взаимной связи контактово-ме- 
тасоматических и так называемых магматических 
железорудных месторождений Урала // Записки 
Всес. минерал, общ. 1953. Ч. 82. № 4. С. 247 - 255.

37. Штейнберг Д.С. Некоторые петрологические кри
терии поисков эндогенных железорудных место
рождений Урала // Матер, по геологии и полезн. 
ископаемым Урала. Вып. 5. Свердловск: Уральск, 
геол. управление, 1958. С. 156 - 164.

Рецензент: Г.Н. Савельева

Tectonics of the Platinum-Bearing Belt of the Urals: Substance 
Complexes Ratio and Mechanism of Structural Formation

A. A. Yefimov, L. P. Yefimova, V. I. Maegov

The massifs of the 900-km Platinum-bearing belt are represented by aglomerates of transported deep-seated 
blocks with the ancient dynamometamorphic structural pattern. They consist of two substance complexes. The 
first one is a product of hot tectonic and chemical combination of not connected genetically platform platinum- 
bearing dunites with the olivine-clinopyroxene-anorthitic gabbro of a problematic genesis. The second complex 
comprises gabbro-norites, which in chemical composition are close to the alumina tholeiites of island arcs. The 
gabbro-noritic bodies are transported away from the generating area along with the bodies of the dunite-pyrox- 
enite-gabbro complex and get deformed together with the latter. The Belt structure contains “homfels” meta
morphosed in the conditions of low-pressure granulite facies, volcanics from the Paleozoic crust, transported 
along with gabbro-ultramafic blocks. The intrusion of granites is connected with the late extension episode, 
which made the Belt structure more complicated.
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В 1981, 1987 и 1990 года* проведены лазерные измерения расстояний между пунктами геодези
ческой сети (Гармский полигон), включающей смежные части Тянь-Шаня, Памира и Таджикской 
депрессии. Измерения показали, что ширина депрессии увеличивается со скоростью до нескольких 
сантиметров в год. Одновременно выявлено перемещение по Сурхобскому надвигу. Эта структура 
сжатия, а также механизмы очагов землетрясений указывают на то, что Таджикская депрессия 
находится в обстановке субгоризонтального сжатия, ориентированного вкрест простирания текто
нических структур. Увеличение линейных размеров геологического объекта в условиях ориентиро- 
Е;анных в том же направлении напряжений сжатия можно объяснить увеличением объема пород, 
слагающих этот объект.

Территория Гармского полигона, включающая 
смежные части Памира, Тянь-Шаня и разделяю
щей их Таджикской депрессии (рис. 1), считается 
зоной контакта Евразиатской литосферной плиты 
(включает Южный Тянь-Шань) и Памирской мик
роплиты, тыльная часть которой соприкасается с 
Джеламским выступом Индийской плиты. Текто
ническая структура региона, история ее формиро
вания, современные движения и сейсмичность рас
сматриваются, как правило, с позиций неомоби- 
лизма [14]. Сторонники этой концепции полагают, 
что в основе тектонического строения исследуе
мой территории лежат чешуйчато-надвиговые и 
шарьяжные дислокации, для которых типичны 
пологие ориентировки плоскостей разрывных на
рушений, наклоненных в южном направлении 
(рис. 2а). Перемещения по ним связаны с движени
ями Памирской микроплиты и Индийской плиты 
и направлены с юга на север. Крутые, субверти
кальные разрывы рассматриваются как сдвиги.

Существенно иначе представляется строение 
региона сторонниками фиксистской (вертикали- 
стской) концепции [14]. Согласно последней, тек
тоническая структура земной коры региона опре
деляется дифференцированными, обратимыми 
или унаследованными вертикальными движения
ми смежных блоков земной коры, сочленяющих
ся между собой субвертикальными глубинными 
разломами (рис. 26).

Большой объем выполненных на территории 
полигона геологических (начиная с И.Е. Губина 
[5] и многие последующие) и сейсмических (преж
де всего работы Комплексной сейсмологической 
экспедиции Института физики Земли АН СССР) 
исследований позволяет утверждать, что вертика-

листские представления о тектонической структу
ре района не отвечают действительности. Стиль 
тектоники определяется чешуйчато-надвиговы- 
ми, покровными, складчато-надвиговыми дисло
кациями, давно установленными на северном 
крыле Таджикской депрессии [5 и др.] Повсеме
стно выявлены субгоризонтальные, ориентиро
ванные вкрест простирания тектонических струк
тур напряжения сжатия в очагах землетрясений.

Однако имеются данные о некоторых особен
ностях строения и развития региона, не укладыва
ющиеся в мобилистскую концепцию. Например, 
устойчивое, продолжавшееся в течение большей 
части палеозоя, в мезозое и кайнозое прогибание 
Таджикской депрессии и воздымание Кабудкрым- 
ского (Южный Тянь-Шань) и Курговатского 
(Северный Памир) смежных поднятий. Такое 
унаследованное развитие считается несовмести
мым со сколько-нибудь значительными взаимны
ми горизонтальными смещениями литосферных 
плит [16, 17, 22]. Морфология чешуйчатых надви
гов свидетельствует о том, что они возникают из 
согласных послойных срывов и затухают вниз по 
падению. Были выявлены надвиги, расположен
ные на южном крыле Таджикской депрессии и на
клоненные в северном направлении. Перемеще
ние по ним, судя по имеющимся данным, направле
но с севера на юг. Установлено, что в осевой части 
Таджикской депрессии существует аномальное на
пряженно-деформированное состояние средней 
части земной коры. Эти данные [7, 11, 12, 13] поз
волили предложить новую схему строения и гео
динамики территории полигона (рис. 2в). Она под
разумевает ведущую роль напряжений субгори
зонтального сжатия в текто- и сейсмогенезе, но



Рис. 1. Местоположение Гармского полигона (обо
значен рамкой).

источником сжатия служит не сближение плит 
земной коры, а увеличение объема пород осадоч
но-метаморфической оболочки. Оно происходит, 
вероятно, в осевой части Таджикской депрессии в 
результате привноса в них дополнительного мате
риала глубинными флюидами [7, 11, 12].

Предложенная интерпретация учитывает пе
речисленные выше сейсмические, структурно- и 
историко-геологические данные, но едва ли ее 
можно считать достаточно обоснованной. Над
виги на южном крыле Таджикской депрессии 
можно рассматривать как поддвиги, хотя это при
водит к противоречиям между ожидаемым и на
блюдаемым распределением скоростей верти
кальных движений на территории полигона [7]. 
Аномальным напряженно-деформированным со
стоянием в осевой части Таджикской депрессии 
можно пренебречь, т.к. оно установлено по не
большому числу очагов землетрясений, в то вре
мя как субгоризонтальное сжатие -  по тысячам 
очагов. Следовательно, требуются более веские 
доказательства.

Таковыми могли стать геодезические измере
ния современных горизонтальных перемещений 
элементов геологической структуры региона. Де
ло в том, что каждая из упомянутых выше схем 
строения и геодинамики территории полигона 
предполагает вполне определенный характер пе
ремещений. Вертикалистская интерпретация под
разумевает неизменность размеров территории и 
отсутствие сколько-нибудь заметных горизон
тальных смещений. Исключение могут представ
лять только локальные перемещения, связанные с 
гравитационным тектогенезом -  разваливания 
краевых частей поднятых блоков или оползневые 
явления. Мобилистская точка зрения предполага
ет сокращение поперечных размеров Таджикской 
депрессии за счет сближения ограничивающих ее 
массивов Южного Тянь-Шаня и Северного Па
мира. Наконец, представление об увеличении объ
ема пород в осевой части депрессии с компенсиру
ющим оттоком материала к ее бортам делает не
избежным вывод об увеличении ширины депрес

сии, но не о раздвиге Памира и Тянь-Шаня п  
Предположения о характере горизонтальнь ^ ^ 
ремещений частей территории полигона пъо* Пе'
кают из сути структурно-кинематических^' 
поэтому результаты прямых геодезических^^’
танционных измерений могли бы дать отве^ИС 
вопрос, какая именно отвечает действительное^

Высокоточные светодальномерные изме 
ния были проведены приборами СГ-3 по одина^ 
вой методике в 1981, 1987 и 1990 годах. Геодез^ 
ческая сеть перекрывает в районе полигона Тал 
жикскую депрессию и опирается своим северны 
концом на Кабудкрымское поднятие Южной! 
Тянь-Шаня, а южным немного не дотягивается п0 
Курговатского поднятия Северного Памира.

Результаты измерений 1981 и 1987 годов 
опубликованы [2]. Их основной результат изло
жим кратко (рис. 3). Повторными измерениями 
выявлено увеличение ширины Таджикской деп- 
рессии со среднегодовой скоростью 3 - 4.5 см/год 
Геодезические пункты, расположенные на север̂  
ном крыле Таджикской депрессии (северный 
склон хребта Петра Первого) перемещаются в се
верном направлении относительно Кабудкрым- 
ского поднятия фундамента Южного Тянь-Шаня, 
а находящиеся на ее южном крыле (Дарвазский 
хребет) смещаются в противоположную сторону. 
Таким образом, был получен результат, свиде
тельствующий о варианте строения и динамики 
верхней части земной коры территории полигона, 
изображенном на рис. 2в. Для подтверждения на
дежности и временнбй стабильности полученных 
параметров относительных смещений было важ
но выполнить новый цикл измерений, что и сдела
но осенью 1990 г. Среднегодовые значения ско
ростей изменения расстояний между геодезичес
кими пунктами и построенные по этим данным 
векторы скоростей горизонтальных перемеще
ний пунктов изображены на рис. 4 и 5.

Схемы векторов скоростей горизонтальных 
перемещений геодезических пунктов за 1981 - 
1987 (рис. 3) и 1981 - 1990 годов (рис. 4) различа
ются незначительно: векторы скоростей сходны 
по размерам и ориентировке. В обоих случаях 
пункты Гишун (VII) и Хабуработ (VIII) (южное 
крыло Таджикской депрессии) перемещаются в 
юго-восточном направлении, а пункт Сагирдашт 
(VI) (приосевая часть депрессии) почти не сме
щается^ относительно исходного пункта Ходжа- 
игарибон (I), расположенного в пределах Кабуд- 
крымского выступа фундамента Южного Тянь- 
Шаня. Таким образом, в обоих случаях можно 
говорить не об уменьшении, а об увеличений 
ширины Таджикской депрессии, что рассматри
вается здесь как результат увеличения объема 
слоистых пород депрессии. 1

1 Некоторая неопределенность ориентировки векторов с f 
ростей смещений пунктов Сагирдашт (VI), Гишун (V1U 
Хабуработ (VIII) отмечалась ранее [2].



,rv этот вывод обоснован уже тремя 
Поскольку возможность принципиаль-

эпохами измен ' й значительно уменьшает- 
ной оШИ ™ ость геодезических материалов уве-

T I p.tho различаются направления перемеще- 
-3nvHKTa Каракуль (III): на рис. 4 вектор ориен-

нии пункта п Р м направлении> а на рис. 3 -  в
тирован 1987 годы) и в восточном (1967 -
^ 7 Ргппы) Ранее отмечалось, что такая изменчи- 
191' } гвязана, возможно, со сложным сочетанием 

факторов в районе этого пункта [2].
Пеоемещения пунктов Гишун (VII) и Хабура- 

finWVIII) в южном направлении, могут быть объ
яснены иначе. Дело в том, что на небольшом рас
стоянии к северо-западу от этих пунктов проходит 
Дарвазский (Дарваз-Каракульский, Каракульско- 
Момукский, Северо-Памирскии) разлом (рис. 3,4; 
П 5 8 Ю] ), который многими исследователями 
рассматривается как левосторонний сдвиг. При 
такой трактовке упомянутые пункты, располо
женные на юго-восточном крыле сдвига, должны 
смещаться в северо-восточном направлении отно
сительно северо-западного крыла. Если предпо
ложить, что время геодезических измерений при
шлось на период возвратного, правостороннего 
движения по этому разлому, то тогда эти пункты 
должны смещаться в юго-западном направлении. 
Следовательно, можно объяснить южную ориен
тировку векторов скоростей пунктов Гишун и Ха- 
буработ не прибегая к идее увеличения объема 
пород. Однако какие-либо геологические и гео
морфологические признаки обращения движения 
отсутствуют. При этом, если левостороннее сме
щение легко укладывается в представления о суб
горизонтальном поперечном сжатии, то право
стороннее смещение в данной структурной ситуа
ции должно интерпретироваться как результат 
растяжения в том же направлении. Ниже будут 
приведены доказательства того, что смены сжа
тия растяжением на рассматриваемой территории 
не происходило.

Существенно иная картина получается, если 
построить схему векторов скоростей горизон
тальных движений за интервал 1987 - 1990 годов 
(рис. 5). В северной части геодезической сети ази
муты векторов меняются незначительно (только 
У пункта Миндалюль (II) азимут противополож
ный), но в несколько раз увеличиваются за рас
сматриваемый временной интервал значения 
реднегодовых скоростей перемещений. Пункт 

гирдашт (VI), расположенный в осевой части 
джикской депрессии, перемещается в южном

Наи^ВЛеНИИ С весьма значительной скоростью. 
fVm 0Ĵ uiHe отличия связаны с пунктами Гишун 
зонтаИ а®УРа®от (VIII), векторы скоростей гори- 
на севЛЬНЫХ пеРемеЩений которых направлены 
ентит^0 800™ 1̂  т,е* имеют составляющую, ори- 
нь™ пеВаННуЮ Н3 Север- Подчеркнем, что север- 

ремещения выявляются только в южной

Тянь-Шань Таджикская депрессия Памир

км
Ш 1  ПИШИ 2 Р+*+1 3 Г?7! 4 Гс̂ П 5 [ТТ1 6 Г^П 7

Рис. 2. Принципиальные схемы строения верхней 
части земной коры территории Гармского полиго
на согласно концепциям: мобилистской (а), фиксис- 
тской (б), А .А . Лукка и В.И. Шевченко (в). Располо
жение линии профиля показано на рис. 3.
1 -  меловые и кайнозойские отложения; 2 -  триа
совые и палеозойские отложения; 3 -  кристалли
ческий фундамент; 4 -  тектонические разрывы раз
ных типов; 5 -  направления перемещений по разры
вам; 6 -  проекции исходного геодезического пункта 
Ходжаигарибон (I) и пункта Сагирдашт (VI) на плос
кость профиля; 7 -  проекции векторов скоростей го
ризонтальных смещений некоторых геодезических 
пунктов на плоскость профиля. Цифрами в кружках 
обозначены основные разрывы; 1 -  Дагана-Минда- 
люльский, 2 -  Сурхобский (Вахшский), 3 -  Домоус- 
кий, 4 -  Петровский, 5 -  Дарвазский, 6 -  Гундарин- 
ский, 7 -  Обихумбоуский, 8 -  Кабудкрымский.

части рассматриваемой территории. Пункт Сагир
дашт (VI) (осевая часть Таджикской депрессии), 
как уже отмечалось, перемещается в противопо
ложном, южном направлении. Поэтому, несмотря 
на отличия рассматриваемой схемы векторов от 
двух других, нельзя связывать надвиговые переме
щения на северном крыле Таджикской депрессии 
с давлением со стороны Памира.

Можно полагать, что отмеченные за 1987 - 
1990 годы перемещения пунктов Гишун (VII) и 
Хабуработ (VIII) в северо-восточном направлении



Рис. 3. Схема вект оров среднегодовых скорост ей  
современных горизонт альны х перемещений геоде
зических пункт ов Гармского полигона по измере
ниям 1981 и 1987 годов и части измерений 1967 -1977  
годов.

1 -  опорный геодезический пункт; 2 -  прочие геоде
зические пункты и номера пунктов сети измерений в 
1981 и 1987 годах; 3 -  линии геодезической сети и 
среднегодовые скорости изменения длин линий 
(в мм) по измерениям в 1981 и 1987 годах (“+” -  уве
личение, -  уменьшение); 4, 5 -  векторы среднего
довых скоростей современных горизонтальных дви
жений геодезических пунктов: 4 -  по измерениям 
1967 - 1977 годов; 5 -  по измерениям в 1981 и 1987 го
дах, в 1981 и 1990 годах (для рис. 4) и в 1987 и 1990 го
дах (для рис. 5); 6 -  крупные надвиги Дагана-Минда- 
люльский (Д-М), Сурхобский (С), Петровский (П); 
7 -  Дарвазский разлом; 8 -  линия геологического 
профиля (см. рис. 2).

Рис. 4. Схема вект оров среднегодовых скоростей со- 
временных горизонт альны х перемещений геодези- 
ческих пункт ов Гармского полигона по измерениям в 
1981 и 1990 годах. Условные обозначения см. на рис. 3

Рис. 5. Схема вект оров среднегодовых скоростей со
временных горизонт альны х перемещений геодези
ческих пункт ов Гармского полигона по измерениям в 
1987 и 1990 годах. Условные обозначения см. на рис. 3.

(рис. 5) связаны с левосдвиговым смещением по 
Дарвазскому разлому. Отсутствие аналогичного 
смещения на предыдущей схеме (рис. 3) позволяет 
думать, что в интервале времени 1987 - 1990 годов 
(рис. 5) указанный разлом активизировался, уско
рилось горизонтальное (сдвигового типа) смеще
ние большинства других геодезических пунктов. 
По-видимому, этот импульс был непродолжите
лен (или время между двумя эпохами измерений 
слишком мало, чтобы импульс проявился замет
но), чем и объясняется то, что на суммарной схеме 
сдвиговые смещения южных пунктов практичес
ки не отразились (рис. 4).

Таким образом, измерения свидетельствуют о 
современном увеличении ширины Таджикской 
депрессии, во всяком случае в пределах террито
рии Гармского полигона. Этот вывод, в первую 
очередь, следует из южной ориентировки векто
ров скоростей южных пунктов Гишун (VII) и Ха- 
буработ (VIII) (рис. 3,4). Такая их направленность 
в значительной степени результат увеличения

длин линий V - VI, V - VII, V - VIH юго-восточной 
части геодезической сети (рис. 3, 4). Удлинение 
достаточно устойчиво отмечается по измерениям 
1981 и 1987, 1987 и 1990, 1981 и 1990 годов, при 
этом линия V - VI измерялась также и в 1978 г 
(рис. 6). И только линия V - VIII по результатам из
мерений 1987 и 1990 годов укорачивалась. Пойа не 
ясно, как подходить к интерпретации этого ре 
зультата. Разумные геологические объяснения 
для него пока не находятся. Линия, удлинение ко 
торой сменилось укорочением, расположена меж 
ду двумя другими, которые устойчиво удлиняют  ̂
в течение всего периода измерений. Поэтому 
нельзя исключать того, что этот результат може 
быть связан с ошибкой измерений или с какими-т* 
местными нетектоническими явлениями в район 
пункта VIII.

Мы рассмотрели те составляющие векторо 
скоростей горизонтальных смещений геодезиче 
ких пунктов, которые ориентированы вкр^ 
простирания тектонических структур и котор



о том, сближаются ли Памир и 
позволяют СУД" ль этого фактора в текто-
Тянь-Шань и како f в не1СОТОрых пунктах
генезе региона- Ш, IV, V -  рис. 5) по ориен- 
(IV’ V ;  Лекторов скоростей выявляется состав- 
тировке ве1̂  ная в юго-западном направле- 
ляюшая, нииР3 стирания тектонических струк- 
нии, т.е. вдоль. V ах мобилиСтского подхода
ТУР- Эт° * К т с я  как результат пластического 
рассматривае ных д или вьщавливания кли-
выЖИ̂ т  в плане блока Таджикской депрессии в 
невидного» нии в результате сближе-
ЮТ б Г “ в Памира и Тянь-Шаня [9,18,21]. Одна-

аппгичный результат будет получен и вслед
ствие увеличений объема блока Таджикской деп
рессии располагающегося между неподвижными
смежными блоками П ам ира и Тянь-Шаня, т.е. в 
механическом отношении эти подходы не р азли- 

чаются.
Обратимся к некоторым материалам по сей

смичности региона. На рис. 7 приведен суммар
ный временной график изменения чисел земле
трясений Гармского района с М > 1.5 и глубинами 
очагов Н < 15 км, сглаженных 4-месячным сколь
зящим окном со сдвигом на 1 месяц на отрезке 
времени с января 1963 г. по сентябрь 1991 г. Здесь 
же показаны моменты возникновения четырнад
цати сильнейших землетрясений с М > 5, произо
шедших непосредственно в пределах Гармского 
эайона.

Обращает на себя внимание колебательный 
во времени) характер сейсмического процесса, 
сражающийся в периодическом изменении чис- 
ia землетрясений. На суммарном графике наибо- 
iee четко выявляется периодичность с характер
а м  временным интервалом около 1 года. Эти 
1ысокочастотные колебания проявляются на фо- 
te длиннопериодных ( 9 -1 1  лет) вариаций. Так, 
южно указать на два глубоких относительно
ратковременных минимума количества земле- 
рясений в 1971 - 1972 и 1981 - 1982 годах. Преды- 
ущий инструментально наблюденный минимум 
ришелся на 1961 - 1962 годы. Эти глубокие ми- 
Имумы сейсмической активности разделяются 
оширными максимумами, экстремумы которых 
риходятся на 1966 - 1967 и 1977 - 1978 годы. За- 
рршает временнбй ряд обширный максимум, на- 
инающийся приблизительно в 1984 - 1985 годах, 
сражаемый им всплеск сейсмической активное- 
J региона продолжается до 1991 г. Обратим вни- 
5пя„е на то’ что последний максимум выражен 

д° сильнее ДВУХ предыдущих, что говорит об 
гтири^Н° сильном возрастании сейсмической 

сти в указанный отрезок времени.

[Merî uv °^Разом» выявленной по данным геод| 
икации измеРенив[ в 1987 и 1990 годах интено
OTBeTCTC° B̂ eMeHHbIX тектонических движеш 
1ичрг1лл В̂ ет аномальная интенсификация cei 
веского процесса в 1984 - 1991 годах.

Рис. 6. Графики изменения длин линий  (AD) Гумби- 
ишк-Сагирдаш т (V  - VI), Гумбиш ак-Гиш ун (V  - VII) и 
Гумбиш ак-Хабуработ  (V  - VIII) геодезической сети 
Гармского полигона.

Отметим, что на время трех перечисленных 
максимумов интенсивности сейсмического про
цесса приходятся все относительно сильные 
(М > 5) сейсмические события региона, приходя
щиеся на интервалы: 1966 - 1969, 1975 - 1978 и 
1983 - 1991 годы. Наибольшее количество зем
летрясений приходится на последний аномаль
ный максимум сейсмической активности.

Наблюдаемая смена минимума сейсмической 
активности 1981 - 1982 годов последующим ано
мальным максимумом сопровождалась изменени
ем характера напряженно-деформированного со
стояния верхней части земной коры территории 
полигона. В 1982 - 1983 годах в условиях преобла
дающего субгоризонтального сжатия отмечалось 
преобладание надвиговых подвижек в очагах мно
гочисленных слабых землетрясений Гармского 
полигона. В последующие годы при том же субго
ризонтальном сжатии более заметную роль начи
нают играть сдвиговые подвижки в очагах. Иным 
становится и вид временных вариаций напряжен
но-деформированного состояния: в 1981 - 1983 го
дах вариации возникали относительно синхронно 
в различных частях Гармского полигона, в после
дующие же годы такой синхронности не отмеча
ется. Наоборот, в ряде случаев удалось наблюдать 
согласованные в пространстве и времени фазовые 
сдвиги во временных реализациях различных па
раметров напряженно-деформированного состоя
ния, восстанавливаемого по совокупностям фо
кальных механизмов слабых землетрясений на 
территории Гармского полигона.

Отметим также, что период 1981 - 1982 годов, в 
отличие от последующего отрезка времени, харак
теризуется значимыми вариациями практически 
всех геофизических полей, контролируемых не 
только на Гармском полигоне, но и на территории 
всей Средней Азии. Так, по ряду деформографи- 
ческих и гравиметрических наблюдений в указан
ный выше период времени по данным специально
го сейсмического мониторинга [4] отмечалось рез
кое увеличение сжатия в земной коре Центрально-



Рис. 7. Временнбй ход  сейсмической акт ивност и т еррит ории Гармского полигона.
1 -временнбй график изменения числа землетрясений (N); 2 -долговременная низкочастотная составляющая графика 
изменения числа землетрясений; 3 -  моменты возникновения наиболее сильных (М > 5 ) землетрясений разной магни
туды.

го и Северного Тянь-Шаня, сопровождавшееся со
ответственным ростом скоростей пробега про
дольных сейсмических волн в земной коре.

Т.П. Иваново и В.Г. Трифонов обратили наше 
внимание на то, что в областях, которые, судя по 
их положению в структуре подвижного пояса, мо
гут рассматриваться как зоны наиболее интенсив
ного сжатия (например, перед фронтом Памир
ского синтаксиса) преобладающим типом текто
нических дислокаций являются надвиги, а в зонах, 
где сжатие, видимо, меньше (на флангах синтак
сиса) возрастает роль сдвйговых деформаций [19]. 
В нашем случае наблюдается аналогичная смена 
преобладающих типов дислокаций, но не в прос
транстве, а во времени. В период 1981 - 1982 го
дов, когда сжатие возрастало (см. выше), преоб
ладали надвиговые механизмы очагов землетря
сений. А в последующий отрезок времени, на фо
не аномального максимума сейсмической актив
ности возрастает роль сдвиговых механизмов. От
сюда, возможно, следует, что относительное сни
жение тектонических напряжений и связанное с 
этим возрастание роли сдвиговых обстановок 
благоприятно для возникновения землетрясений.

Таким образом, вторая половина 80-х годов от
личается на рассматриваемой территории от пер
вой половины не только количественными (уве
личение скоростей современных субгоризонталь
ных движений, интенсификация сейсмического 
процесса), но и качественными характеристиками 
(возрастание роли сдвиговых тектонических дви
жений и одноименных подвижек в очагах земле
трясений).

Итак, дважды полученные изменения расстоя
ний между геодезическими пунктами на Гармском 
полигоне (рис. 3, 4) свидетельствуют об увеличе

нии за время измерений ширины этой части Та 
жикской депрессии. Напрашивается предполож 
ние, что это вызвано принципиальной сменой о 
щей геодинамической обстановки сжатия раст 
жением рассматриваемой территории вкрест пр 
стирания тектонических структур.

Известно, что обстановка современного а  
тия была выявлена на полигоне разными метол 
ми. Она установлена геодезическими измерени 
ми, которые обнаружили современное перемен 
ние по Сурхобскому (Вахшскому) надвигу. К так 
му же выводу привело изучение механизмов 
гов землетрясений. Если бы общее сжатие смек 
лось в середине 80-х годов растяжением, то это 
могло не отразиться на результатах, получаемк 
этими методами. Между тем характер перемеи 
ния по Сурхобскому надвигу, который перекрьп 
ется локальными светодальномерной и нивели 
ной геодезической сетями на деформацисшн 
площадке “Сарыпуль”, не изменился в течен 
всего периода измерений (рис. 8) [6]. До 1989 г. 
площадке проводились высокоточные нивелир( 
ки, которые зафиксировали вертикальную кс 
поненту смещения по этому надвигу, связанном 
напряжениями субгоризонтального сжатия тер! 
тории Таджикской депрессии. До 1987 г. выпол] 
лись светодальномерные измерения горизонта 
ной компоненты (изменения длин линий onpei 
лялись с точностью 1:1100000, т.е. около 0.9 мм 
километр расстояния). Изучение механизмов о: 
гов землетрясений также свидетельствует о i 
хранении за весь период наблюдений (вплоть; 
1991 г.) обстановки субгоризонтального сжат 
Все это исключает возможность смены ежа* 
растяжением. *

Увеличение поперечных линейных разме| 
Таджикской депрессии при условии, что в это^



оиии зафиксировано одновременно на- 
аправленип субг0рИЗОнтального сжа-
ряженное RO в случае увеличения объе-

полных пород [2, 23].
«ле о современном увеличении ширины

Да““ и были получены в течение короткого 
ellpS  воемени (9 лет). Поэтому может воз- 
ТР £ £  предположение, что изложенные выводы 
И гветсгвующей геодинамическои обстановке 
000 rvT быть экстраполированы на геологичес- 

С МГпемя что они отражают мгновенную ситуа- 
сложившуюся, например, в ходе сложного 

ппр'бательного (во времени и пространстве) про- 
ол* суммирующего разнопериодные компонен- 
ы И следовательно, через какое-то время кар- 
ина может принципиально измениться.

Важно, во-первых, осознать, что имеющиеся 
•йсмологические и геодезические данные сви- 
етельствуют о принципиальной возможности 
ятуации, объяснить которую с традиционных 
озиций не представляется возможным. Вполне 
зраведливым, во-вторых, представляется мнение 
.Г. Трифонова: “... возможность изучить неиска- 
:енную последующими событиями морфологию
ктивных структур и их пространственные соот- 
ошения. возможность с помощью сейсмологи- 
еских, геофизических... данных сопоставить тех
нические процессы на поверхности и в глубоких 
едрах -  все это позволяет на основе голоценовой 
ектоники создать модель тектонического разви- 
ия литосферы, которая с определенными поправ- 
ами может быть экстраполирована в прошлое и 
ает уникальный материал для совершенствова- 
ия общей теории тектогенеза” ([20], стр. 37). Та- 
ая неискаженность и такая сопоставимость в еще 
блыией степени, чем для голоценовой тектоники, 
юйственны современным структурам и процес- 
ш, свойственны современной геодинамике, что и 
пределяет их значимость для теоретических по- 
гроений.

Наконец, в-третьих, следует не забывать, что 
)временные перемещения испытывают не сами 
^одезические пункты, а те элементы геологичес- 
рй структуры (надвиговые пластины в первую 
Середь), на которых эти пункты расположены, 
ыявленные геодезическими измерениями пере- 
*щения на Гармском полигоне хорошо согласу- 
тся с получаемыми в результате геологических 
>строений. Например, направление геологичес- 
|х смещений по Сурхобскому (Вахшскому) и 
етровскому надвигам вполне согласуются с ре- 
льтатами измерений современных смещений со- 
*ветствующих геодезических пунктов [2]. Поэто- 
[ очевиДно, что современные перемещения по 
-речисленным надвигам являются лишь продол- 
-нием их предыдущего и гораздо более длитель- 

о развития. “Как прямая унаследованность 
 ̂лодых нарушений, так и унаследованность тен- 

ции развития позволяют видеть в позднечет- 
ртичной структуре последнее проявление зако

нного развития структуры новейшей. Это да

Рис. 8. Временное интервалы проведения геодезичес
ких и сейсмологических работ на Гармском полигоне. 
1 -  период проведения нивелирных работ на дефор
мационной площадке “Сарыпуль”; 2 -  период прове
дения светодальномерных и триангуляционных 
работ на площадке “Сарыпуль”; 3 -  период определе
ния механизмов очагов землетрясений на Гармском 
полигоне; 4 -  светодальномерные работы 1981, 1987 
и 1990 годов.

ет возможность экстраполировать пространствен
ные закономерности молодой тектоники рассмот
ренных регионов на весь неотектонический этап, 
что дополняет наши знания о новейшей структуре 
и условиях ее образования” ([19], стр. 191). Это зак
лючение вполне справедливо и по отношению к 
современным тектоническим структурам, выяв
ленным инструментально. Унаследованность со
временного развития тех или иных геологических 
структур от предшествующего позволяет качест
венно экстраполировать результаты инструмен
тальных измерений современных движений или 
напряженно-деформированного состояния на гео
логическое прошлое. Из чего следует, что можно 
экстраполировать на геологическое прошлое и из
ложенные представления о геодинамической об
становке современного тектогенеза (в пределах 
рассмотренной части Таджикской депрессии) и 
представления о причинах тектогенеза.

Основные черты тектонической структуры 
территории Гармского полигона характерны для 
ряда других складчатых сооружений: Памир, Юж
ный Тянь-Шань, Большой Кавказ. Поэтому изло
женные здесь выводы о геодинамике региона 
имеют, по-видимому, и общее значение.

Приведенные материалы и их интерпретация 
не означают, что отрицается вообще механизм 
тектогенеза, предусмотренный неомобилистски- 
ми гипотезами. Такие особенности структуры ре
гиона, как линейность дислокаций, региональная 
упорядоченность ориентировки напряжений суб
горизонтального сжатия (вкрест простирания 
структур), закономерное расположение сдвигов на 
флангах Памирского синтаксиса, веерообразный 
разворот осей сжатия по мере удаления в северном 
направлении от фронтальной части синтаксиса -  
все это указывает на существование самостоя
тельного источника субгоризонтального сжатия, 
расположенного за пределами рассматриваемой 
территории [15]. Таким источником в данном слу
чае могла бы быть Индийская литосферная плита.

Авторы не считают, что рассмотренный воп
рос получил окончательное решение. Необходи
мы дальнейшие геодезические измерения в дан
ном или аналогичном регионе, на геодезических



сетях разного масштаба, разными техническими 
средствами. Можно надеяться, что проводимые в 
настоящее время геодезические измерения мето
дом GPS на Тянь-Шане позволят более обосно
ванно подойти к этому вопросу.

Авторы выражают искреннюю признатель
ность В.Г. Трифонову за полезное и конструктив
ное обсуждение статьи.
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Geodynamics of the Territory of Garma Polygon (Tadjikistan) 
from the Results of Light Ranging 

T. V. Guseva, A. A. Lukk, Yu. A. Trapeznikov, V. I. Shevchenko

Laser ranging conducted in 1981, 1989 and 1990 for the distances between the nodes of the geodetic network 
(Garma polygon) embraced adjoining areas of the Tien Shan, Pamir mountains and the Tadjik depression. The 
measurements showed that the width of the depression tends to grow at a rate of several centimeters a year. At 
the same time, motions over the Surkhon overthrust have been proved. This compression structurê  and the 
mechanisms at the earthquake foci suggest that the Tadjik depression is situated in the setting of a subhorizontal 
compression across its strike. The growing linear size of the geologic body under undirected stresses of com
pression can be attributed to the growth in the volume of rocks that compose the structure.
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На основании палеореконструкций Индийского океана в интервале времени 190- 165 млн. лет про
слежена история его магматизма. Раскрытию океана предшествовал трапповый магматизм в пре
делах суперконтинента Гондвана. Первые признаки океанского рифтового магматизма отмечаются 
в поздней юре (Оксфорд). В рассмотренном интервале времени продукты магматизма Индийского 
океана характеризуются проявлением двух геохимически разнородных ассоциаций, состоящих из 
трех базальтовых серий. В процессе временной эволюции в выделенных ассоциациях существенных 
изменений состава слагающих их базальтов не происходит. Мацтия под Индийским океаном не 
только аномальна по составу, но и исходно гетерогенна. Эти ее особенности проявляются на дли
тельном отрезке времени.

ВВЕДЕНИЕ
В настоящее время собран значительный ма

териал по магматическим породам дна Индийско
го океана, который требует обобщения. В сборе 
и обработке значительной части этого материала 
с 1973 по 1990 гг., начиная с экспедиций на НИС 
“Витязь” (54-й рейс), автор принимал непосред
ственное участие. В предлагаемой работе делает
ся попытка проанализировать данные по корен
ным породам дна, связав их с тектоно-магмати- 
ческими процессами, и рассмотреть некоторые 
стороны геологической эволюции дна океана. Ра
нее такие работы касались лишь отдельных 
структур или даже их фрагментов [4, 8, 18, 37,46, 
51]. Работа выполнена в результате исследований 
по проекту “Глубинные геосферы”.

Изучение магматизма в аспекте геологической 
истории и геодинамики требует точных возраст
ных датировок магматических пород. Опорным 
здесь служит возраст базальтов, вскрытых сква
жинами глубоководного бурения. Наряду с этим, в 
процессе геологического изучения Индийского 
океана накопился большой материал по драгиров- 
кам. Часть магматитов датирована по ассоцииру
ющим с ними древним фаунистически охарактери
зованным осадкам, но значительная часть образ
цов не имеет возрастной привязки. Учитывая 
высокую точность современных палеореконстру
кций по палеомагнитным аномалиям [11], можно 
считать, что с определенной долей вероятности 
датировка образцов магматических пород будет 
отвечать возрасту океанского дна по палеомагнит
ным данным. Это допущение, естественно, в ка
кой-то мере нарушит истинную картину истории 
магматизма океана, так как определенная часть 

азальтов, несомненно, будет более молодой по 
отношению к окружающей океанской коре в ре

зультате проявлений наложенного внутриплитно- 
го вулканизма. Поэтому наши выводы отчасти мо
гут рассматриваться как предварительные.

Образованию Индийского океана йредшест- 
вовал континентальный рефтогенез в пределах 
макроконтинента Гондваны, сопровождавшийся 
растянутым во времени мощным трапповым маг
матизмом. Процесс этот был довольно длитель
ным (поздний триас - ранний мел) и в целом напо
минал картину, происходящую в настоящее вре
мя в восточной и северо-восточной Африке [1], 
но в более грандиозных масштабах. В результате 
этих мощных тектоно-магматических процессов 
сформировались базальтовые провинции в юго- 
восточной Африке, Австралии, Антарктиде и 
Индии [15, 16, 20, 26, 29,41].

Начальные этапы образования океанической 
коры в результате раздвига континентальных 
плит наблюдаются в западной части океана в Со
малийской и Мозамбикской котловинах и к севе
ро-западу от Австралии (рис. 1а, 16).

В Сомалийской котловине наиболее древней 
считается аномалия М25 (около 160 млн. лет)1 
[47]. Отсюда можно предположить, что на грани
це ранней и поздней юры начался процесс растя
жения и раскола между Мадагаскаром и Афри
кой с постепенным дрейфом Мадагаскара на юг 
[32]. Процесс утонения континентальной коры 
был довольно длительным и продолжался вплоть 
до начала позднего мела (возможно, закончился 
раньше), когда произошло окончательное отде
ление Мадагаскара от сомалийского побережья 
восточной Африки. В скважине 241, пробурен-

1 В работе использована шкала геологического времени по 
данным [10]. Возраст аномалий в авторской интерпретации 
приведен в соответствие с этой шкалой.



Рис. 1. Положение точек опробования на схемах палеореконструкции Индийского океана: (а) -  на 150, (б )-н а  105, 
(в) -  на 80 и (г) -  на 65 млн. лет.
1 -  поля траппов; 2 -  скважины; 3 -  станции драгировок; 4 -  палеорифты; 5 -  трансформные разломы; 6 -  палеоизо
баты. а, б -  по данным [7, 35, 54, 55], в -  по [44], г -  по [11].

ной к северо-западу от Мадагаскара в 170 милях 
от побережья Африки, вскрываются глубоковод
ные осадки турона (92 млн. лет).

Южнее, в Мозамбикской котловине, устанавли
ваются аномалии MI6 - М4, т.е. спрединг здесь на
чался и шел несколько позднее (145-127 млн. лет), 
в интервале времени от поздней юры (титон) 
до раннего мела (валанжин). В скважине 249, 
пробуренной в Мозамбикской котловине, база
рь™ перекрываются осадками нижнего мела 
(122 млн. лет, готерив). Возраст базальтов в сква
жине 248, определенный К-Аг методом, составля

ет 72 млн. лет (поздний мел). Не исключено, чтс 
базальты здесь переслаиваются с осадками [49], и 
в этом случае возраст магматического фундамен
та может быть древнее.

Как считает П. Кент [33], морские условия су
ществовали в юго-восточной части Африканской 
плиты еще в перми (эвапориты Мадагаскара, 
Танзании). Морская фауна ранней юры, по его 
данным, известна на побережье Сомали, Север
ной Кении, северной части Мадагаскара. Во всей 
восточной Африке в начале мезозоя существовал 
шельфовый режим осадконакопления. В юрский



период, возможно, это были более глубоковод
ные условия эпиконтинентального моря. Глубо
ководное осадкообразование началось не ранее 
готерива (122 млн. лет по скважине 249).

Возраст мезозойских аномалий свидетельству
ет о том, что растяжение и раскол континенталь
ной коры между Африканской, Индийской и Ан
тарктической плитами, сопровождавшийся риф- 
товым магматизмом, имел место в поздней юре - 
паннем мелу в интервале 156 - 127 млн. лет. В 
этом же интервале в юго-восточной части Афри
ки происходили мощные излияния траппов Кар
пу которые на африканском побережье имеют 
возраст 1Ю - 127 млн. лет и в целом совпадают с 
возрастом магнитных аномалий. В западной час
ти Мадагаскара также фиксируются потоки 
базальтов раннего мела (107 - 130 млн. лет) [53]. 
Этот магматизм в раннем мелу охватил довольно 
большую область континента (юго-восточная 
Африка, Мадагаскар, Индия -  траппы Раймахал, 
Мозамбикская котловина -  скважина 249). Все 
это в конечном счете привело к окончательному 
расколу и обособлению Африки и Мадагаскара 
от Индии, а затем и от Антарктиды на границе 
поздней юры - раннего мела.

Почти одновременно с рифтингом между А ф 
рикой и Индией началось отделение Австралии и 
Индии, а затем Индии и Антарктиды (см. рис. 16). 
Образование грабенов на северо-западном и за
падном побережье Австралии началось на грани
це средней и поздней юры, приблизительно 
160 млн. лет назад [54]. Начальные этапы спре- 
динга на северо-западе Австралии связаны с про
никновением океана Тетис по системе рифтов 
между Австралией и безымянной плитой к северу 
от нее. Этот спрединг не имел отношения к Ин
дийской плите [31] и начался приблизительно 
155 - 145 млн. лет назад в поздней юре. Наиболее 
древние мезозойские аномалии в абиссальной 
равнине Арго М25 - М22 датируются поздней 
юрой (161-155 млн. лет) [34]. Скважина 261, про
буренная на месте древней зоны спрединга 
юрского возраста, вскрыла базальты, перекры
тые осадками позднего Оксфорда - кимериджа 
(около 150 млн. лет). В скважине 765 [25], распо
ложенной в южной части равнины Арго, базаль
ты перекрыты кремнистыми осадками баррема, а 

азальты фундамента формировались в интерва
ле - 140 млн. лет назад. Распад континенталь
ных плит и образование первой океанической 
. Ры В юг°-вост°нной части Индийского океана 
r w ^ 0’ та*?м образом, отнести к поздней юре, 
гянаЕ ^^’ ^ СЬ спРеДинга в дальнейшем продви- 
окончятрп Ю1 ° “звпаД’ и в целом равнина Арго
125 млн пЬН° сФ°РмиРовалась в раннем мелу, ю  млн. лет назад [25]. J

поздней ^пн 1ТпЛлГ° 140 Млн’ лет назаД в конце 
ного побережья Ат~гГ продолжился ВД°ЛЬ запад- 
югу npeflbinviuvir, СТралии’ как бы надстраивая кУ предыдущую систему рифтов. Эти две систе

мы соединялись в районе плато Эксмут [45]. 
Спрединг и отделение Индии и Австралии нача
лись около 137 млн. лет назад и фиксируются ано
малией М П [39]. В результате этих тектоничес
ких процессов уже в раннем мелу в западной 
части Австралии существовал внутренний оке
анический бассейн шириной 300 км и протяжен
ностью около 3000 км [31, 40]. Этот рифтинг 
продолжался вплоть до готерива (аномалия МО -  
119 млн. лет). По данным некоторых авторов, 
вулканический хребет, отделяющий Австралию 
от Индии, образовался за счет двух “горячих то
чек”, которые сформировали вулканические под
нятия Валлаби и Натуралист, а позже -  острова 
Амстердам, Сен-Поль и Кергелен [36, 43]. В на
чальные этапы спрединга и окончательного рас
кола двух континентальных плит скорость спре
динга была небольшой -  1.6 см/год [39]. По дру
гой версии [18] крупные вулканические поднятия 
сформировались за счет единой “горячей точки” 
в ходе изменения ее местоположения. На началь
ных этапах (135 млн. лет назад) она сформиро
вала континентальные базальты на юго-западе 
Австралии (базальты Банбери). В интервале 
135-115 млн. лет “горячая точка” переходит под 
плато Натуралист, а 118 -115 млн. лет назад фор
мируются траппы Раймахал. Затем “горячая 
точка” переходит под Австрало-Антарктическую 
плиту и в интервале 118-95 млн. лет проявляется 
уже под Индийской плитой, образуя хребет 90°.

В конце раннего мела между Австралией и Ан
тарктидой также, по-видимому, существовала уз
кая полоса океанической коры. Наиболее древ
няя датировка магматических пород относится к 
баррему. Для базальтов, драгированных из цен
тральной части плато Кергелен [18], К-Аг мето
дом определен возраст по плагиоклазу, который 
составляет 114 млн. лет. Наиболее древние осад
ки, перекрывающие базальты плато, вскрыты в 
скважине 750, расположенной также в централь
ной части плато. Осадки датируются сеноманом 
(97 - 91 млн. лет), т.е. базальтовый вулканизм, 
формировавший плато Кергелен, проявлялся 
100 млн. лет назад. Считается, что начальные 
этапы формирования плато Кергелен охватили 
почти весь ранний мел (130 - 100 млн. лет) [42] и в 
целом совпадают с возрастом траппов Раймахал 
(115-117 млн. лет). Проведенные в районе плато 
геофизические работы [30] установили отсутст
вие заметных структурных связей между плато и 
Антарктидой. В центре плато в нижней части 
акустического фундамента отмечается слой мощ
ностью около 1 км со скоростью 3.7 км/с, кото
рый подстилается слоем со скоростью 4.9 км/с, 
представляющим собой, скорее всего, древнее до- 
сеноманское кристаллическое основание плато 
Кергелен. В любом случае полученные скорости 
близки к скоростям в базальтах и долеритах со
временных рифтовых зон океана [6],



Таким образом, примерно в готериве, 120 млн. 
лет назад, появились первые признаки будущего 
Индийского океана в виде узких внутриконтинен- 
тальных бассейнов с уже сформировавшейся океа
нической корой. Скорее всего, эти бассейны напо
минали современные рифтовые зоны Красного 
моря и Аденского залива. Сведений о характере 
магматизма в этот начальный период истории 
крайне мало. Океанические базальты с возрастом 
более 100 млн. лет обнаружены в скважинах 249, 
257,259 - 261,765, на станции DR-06 в южной части 
плато Кергелен [18] и на плато Натуралист (стан
ция Е-12, скважина 264).

Континентальный магматизм, предшествовав
ший расколу Гондваны, представлен траппами 
Антарктиды (базальты Феррар), Тасмании и Юж
ной Австралии (базальты Западной Виктории и 
о. Кенгуру), Африки (базальты Карру), Индии 
(Раймахал) и Юго-Западной Австралии (базаль
ты Банбери).

Данные, приведенные в табл. 1, и график соот
ношения в базальтах ТЮ2 и Mg (рис. 2) показыва
ют, что в целом базальты траппов близки по этим 
параметрам базальтам океанических рифтов. 
Обе группы пород характеризуются заметной

дифференцированностью как по Ti, так и по соот- 
ношению Mg и Fe, однако при этом юрские и ме- 
ловые траппы резко различаются. Базальты 
траппов Южной Гондваны более магнезиальны 
([Mg] > 0.55) и низкотитанистые (< 1 масс. % Ti02) 
по сравнению с базальтами траппов Северной 
Гондваны и базальтами океанических поднятий. 
Последние по петрохимическим компонентам тя
готеют к одновозрастным траппам мела. Базаль
ты океанических рифтов имеют широкий диапа
зон составов по этим компонентам, и какой-либо 
связи со временем и местом их формирования не 
наблюдается.

Если учесть, что мощность континентальных 
плит приблизительно соизмерима, то это значит, 
что выплавки поступали с одинаковой глубины. 
Отсюда разница в составах траппов может быть 
объяснена либо гетерогенным составом произво
дящей эти породы мантии, либо различным меха
низмом плавления гомогенной по составу мантии 
под разными областями Гондваны.

Составы траппов Южной Гондваны имеют 
близкие содержания ТЮ2 и различную магнези- 
альность (см. рис. 2, табл. 1), что может быть свя
зано с различной степенью плавления, либо, на-

Таблица 1. Интервалы содержаний и средние значения концентраций некоторых элементов и их отношений в 
траппах Гондваны и базальтах Индийского океана с возрастом 160- 106 млн. лет*

Компоненты 
и параметры [Mg] ТЮ2 к 2о Ва Zr Y Sr Rb

Ui00о00
WhGO£

La Sm Yb

Юрские
траппы
(Антарктида,
Тасмания,
Южная
Австралия)

0.56 0.69 0.77 210-
445**
292***

83 -103 
94

20-22
21

135-151
143

20-32
26

0.7116 10.9 -13.7 
12.0

3.02 - 3.35 
3.11

2.3 - 2.6 
2.45

Меловые
траппы
(Африка,
Индия,
Юго-Западная
Австралия)

0.50 1.57 0.58 87 - 223 
147

110-152
125

32-36
34

217 - 354 
269

5-13
7

0.7051 16.6-34.0
21

4.15-8.90
5.40

-

Базальты
океанических
поднятий
(плато
Кергелен,
Натуралист)

0.39 1.86 1.00 70 - 128 
95

74 - 168 
124

23-50
41

300 - 332 
315

11-24
18

0.7045 17.1-40.0
28.6

- 2.0

Базальты 
океанических 
рифтов (сква
жины 249,257, 
259-261,765)

0.58 1.42 0.36 5.5 - 62 
28

63 -128 
83

34-46
36

84 - 107 
95

3.5 -10  
6.1

0.7041 1.8-6.0 
2.2

1.9 - 5.3
3

3.03-5.10
3.37

Красное море 
[1] 0.55 1.14 0.13 47 76 26 87 3.1 0.7036 6.1 3.3 3.35

Примечание. * Содержания ТЮ2, К20  в масс. %, остальных элементов -  в г/т; **интервал содержаний; ***среднее значение 
концентрации; [Mg] = Mg!(Mg + Fe+2). Mg, Fe+2 -  в атомных количествах.



оборот, с различным объемом выпавшего из рас
плава оливина при кристаллизационной диффе
ренциации высокомагнезиальных расплавов в той 
или иной трапповой области. В любом случае 
высокомагнезиальные траппы Южной Гондваны 
свидетельствуют о перегретости расплавов, по
ступавших в эту часть суперконтинента на началь
ных этапах его раскола. Как справедливо указы
вается в [58], более магнезиальные траппы обра
зуются из перегретой на 100 - 200°С мантии, обра
зующей термальную аномалию, в свою очередь, 
приводящую к рифтингу литосферы над ней.

Если это так, то перегретые магмы могли об
разовывать значительные резервуары в конти
нентальной мантии и ассимилировать конти
нентальную кору при последующих внедрениях 
в верхние части литосферы. Именно этим объяс
няется низкое содержание Ti в траппах Южной 
Гондваны [29]. На наличие процессов контами
нации указывают, в первую очередь, очень высо
кие отношения изотопов Sr (8'Sr/86Sr = 0.7116), 
высокие концентрации таких элементов, как К20  
(0.77 масс. %), Ва (292 г/т), Rb (26 г/т), по сравне
нию с меловыми траппами (0.58 масс. %, 147 и 7 г/т 
соответственно) (рис. За, 36, Зв). Молодые, ранне
меловые, траппы Северной Гондваны характери
зуются более высокими содержаниями Fe и Ti. 
Это может быть связано с иным характером плав
ления и образованием низкотемпературных магм. 
Такого рода магмы вряд ли могли существенно 
переплавить и ассимилировать континентальную 
кору. Поэтому базальты Карру, Раймахал цмеют

ТЮ2, %

02 03 04  05 Об '
[Mg] = M g/M g + Fe+2

Рис. 2. Составы базальтов Индийского океана на 
графике [Mg] -  ТЮ2.
1 - 4 -  базальты: 1 -  континентальных платформ: 
а -  юрские траппы Южной Гондваны, б -  меловые 
траппы Северной Гондваны, 2 -  океанических подня
тий, 3 -  океанических рифтов, 4 -  толеитовый базальт 
Красного моря; 5 -  поля составов толеитовых базаль
тов: I -  железистых, II -  магнезиальных. Открытые 
знаки -  породы с возрастом 190-106 млн. лет, заштри
хованные -  105 - 80 млн. лет, залитые -  79 - 65 млн лет

Рис. 3. Составы базальтов Индийского океана на 
графиках Zr/Y-Ba/Y  (a), Rb-Sr (б) и Ba-Sr (в).
Ш — поле юрских траппов с высокими содержаниями 
■*а» * * “ воле базальтов с высокими содержаниями Sr 
(океанические поднятия). Остальные условные обоз
начения см. на рис. 2.



сравнительно низкие (по отношению к юрским 
траппам) соотношения изотопов Sr (^Sr/^Sr = 
= 0.7055; 0.7045 соответственно). Такие умерен
ные соотношения изотопов Sr свойственны моло
дым и даже современным океаническим базаль
там островного типа (0.7045 - 0.7065).

Дополнительным свидетельством в пользу 
этой модели могут служить концентрации и 
характер распределения РЗЭ (рис. 4). Для трап
пов Западной Виктории и провинции Форрар это 
распределение такое же, как и для траппов Кар
ру. Однако в последних абсолютное содержание 
легких РЗЭ выше, чем в контаминированных 
базальтах Южной Гондваны. Это может быть 
связано с участием в плавлении и формировании 
базальтов Карру значительных количеств амфи
бола и клинопироксена, а в юрских траппах -  ор
топироксена. Последнее еще раз подтверждает 
высокотемпературный характер расплавов, об
разующих трапповые поля Южной Гондваны.

Более высокие содержания в раннемеловых 
траппах Sr и Zr (см. табл. 1) можно еще как-то 
объяснить явлениями контаминации континен
тальной коры. Однако низкие концентрации Ва, 
Rb, Y при низких отношениях 87Sr/86Sr свидетель
ствуют об отсутствии этих процессов в генезисе 
траппов Северной Гондваны.

Рис. 4. Характер распределения редкоземельных эле
ментов (РЗЭ) для базальтов Индийского океана.

Цифры и латинские буквы -  номера скважин и стан
ций. Буквы: траппы: Ф -  Феррара, К -  Карру, Д -  Де
кана; А.Н. -  базальт поднятия Афанасия Никитина. 
Остальные условные обозначения см. на рис. 2.

Единственным объяснением этих петро- и ге 
химических различий является факт гетероге° 
ности мантии, производящей базальты траппово 
го типа в разных областях Гондваны в различно 
время. Таким образом, траппы являются произ 
водными гетерогенной мантии, степень плавле 
ния которой во времени уменьшалась, что приве
ло к появлению низкотемпературных неконтами- 
нированных траппов раннего мела.

Граница внешнего проявления гетерогенности 
нижней мантии проходила через центральные 
части Австралии и Антарктиды (см. рис. 1а, 1б) 
разделяя в Южной Австралии высокомагнезиаль
ные контаминированные магмы Западной Викто
рии (190 млн. лет) и базальты провинции Банбери 
(125 млн. лет).

Океанические базальты, образовавшиеся в 
рассматриваемый интервал времени, в отличие 
от континентальных характеризуются более ши
роким диапазоном составов. Они образуют неп
рерывно дифференцированный ряд по магнези
альное™ и титану, что отражает, скорее всего, 
различную динамику рифтовых систем древних 
срединно-океанических хребтов на различных 
пространственных и временных отрезках. Напри
мер, базальты скв. 249 [23J из Мозамбикской кот
ловины (122 млн. лет) и скв. 257 [52] из Пертской 
котловины (106 млн. лет) близки по содержанию 
в них ТЮ2 (0.75 и 0.91 масс. %) и магнезиальное™ 
(0.59 и 0.64 соответственно). Они дифференци
рованы по Rb (3.5 - 10.0 г/т), Ва (5.5 - 62.0 г/т), 
Y (34 - 64 г/т)'при относительно стабильном со
держании Sr (84 - 107 г/т); для них характерны 
также крайне низкие концентрации легких РЗЭ и 
отношений изотопов Sr (0.7036 - 0.7045). Однако 
от современных толеитовых базальтов Красного 
моря, отражающих близкую к древним рифтам 
структурно-тектоническую обстановку, толеиты 
начальных этапов океанического рифтогенеза 
отличаются более высокими концентрациями 
К20 , Rb, Y, меньшими -  Ва и имеют с ними при
близительно одинаковые концентрации Zr и Sr. 
Они различаются также по характеру распреде
ления легких РЗЭ. Древние толеиты более обед
нены этими элементами по сравнению с красно
морскими аналогами; отношение изотопов Sr в 
них выше (0.7041), чем в красноморских базаль
тах (0.7036).

Во временном ряду: юрские траппы платформ- 
меловые траппы-океанические поднятия-океани- 
ческие рифты -  наблюдаются определенные гео
химические изменения в составе магм, поступаю
щих на поверхность этих структур (см. табл. 1). 
Происходит постепенное уменьшение содержаний 
К20  (от 0.22 до 0.36 масс. %), Ва (2.92 - 28 г/т), 
Nd (13.4 - 8.6 г/т) и 87Sr/86Sr (0.7116 - 0.7041). 
От древних континентальных платформ к океани
ческим поднятиям в базальтах увеличиваются 
концентрации ТЮ2 (0.09 - 1.63%), Sr (143 - 315 г/т), 
La (12 - 29 г/т), Y (21 - 41 г/т). Содержания Rb за-



, если исключить моло-иетно варьируют. В целом, <
платформы, наблюдается уменьшение содер- 

дь,е Rh от ппевних платформ к рифтовым зонам 
пкеанических хребтов /26 - 6 г/т). Крайне низкие, 

измеримые с хребтовыми, концентрации этого 
рмента в меловых траппах связаны, скорее все- 

ЭЛ с отсутствием процессов контаминации, что от- 
^жается и в сравнительно низких отношениях 
^Sr/^Sr (0.7052).

Меловые траппы и океанические базальты то
го же возраста имеют некоторые общие геохими- 
1гескир характеристики. Они близки по содержа
нию в "них ТЮ2, Y, Rb, однако по большинству ком
понентов они значительно различаются. В трап

ах Г17 22] по сравнению с океаническими базаль
тами больше К20  (0.58 и 0.36 масс. % соответст
венно), Sr (269 и 95 г/т), Ва (147 и 28 г/т), Zr (125 и 
83 г/т)! легких РЗЭ (например, La -  21 и 2.2 г/т). 
Отношение изотопов Sr в траппах также выше 
(0 7051 и 0.7041). Существуют также заметные 
отличия в составах расплавов, формирующих раз
новозрастные структуры одного типа. Эти разли
чия выявляются только на геохимическом уровне. 
Например, базальты наиболее древних рифтов 
(скв. 261 - 150 млн. лет, скв. 765 - 130 млн. лет, 
с к е . 259 - 112 млн. лет) имеют более высокие кон
центрации Y, Rb и меньшие -  Ва по сравнению с 
базальтами, возраст которых около 106 млн. лет 
(скв. 750, 260, 257), хотя и здесь есть исключения 
(скв. 249 - 122 млн. лет).

Все это свидетельствует о том, что геохими
ческие различия связаны не столько с контамина
цией (высокие отношения изотопов Sr в юрских 
траппах по сравнению с меловыми), сколько с гео
химическими различиями исходного субстрата 
мантии, производящей океанические базальты. 
Указанные выше геохимические различия можно 
было бы объяснить разубоживанием этих базаль
тов редкими элементами за счет большого объе
ма плавления. Однако практически равные значе
ния Ti02, Rb, Y, Sm свидетельствуют о том, что ос
новной причиной различия составов является все 
же различный исходный состав мантии, произво
дящей базальты этих двух различных структур.

Таким образом, в интервале 190 - 105 млн 
назад в области Прото-Индийского океана i 
место магматизм как континентального, так и 
аничеекопэ типа; на отдельных отрезках на  ̂

исторнн образования океана эти два 
существовали параллельно. Кс 

3nRauu^fЫИ магматизм предшествует рифтос 
континрч С дальнейшей трансформацией рж 
конти В океанические. Магма’
етс, р а с ^ ш “  " “ “ “"чес,с,,х областей "
даются —  маи***иных суостратах. Н; 
выплавок 6ячаЫе вРеменнь,е изменения сос 
ox “ е с ^ 1 ° В “ “ * континентальных, 

ластях. Участки-мантии, пре

дящие континентальные и океанические базаль
ты, были существенно неоднородны-no составу.

В интервале 105-85 млн. лет назад (альб - сан- 
тон) отмечается зона спокойного магнитного поля 
мелового возраста. Отсутствие магнитных анома
лий на этот период не позволяет точно воспроиз
вести палеореконструкцию континентов. В конце 
этого периода (90 - 85 млн. лет) происходит акти
визация тектоно-магматической деятельности как 
на западе, так и на востоке океана. Начинается 
раскол между Индией и Мадагаскаром, сопровож
дающийся интенсивным вулканизмом в восточной 
части Мадагаскара [41]. На юго-востоке появля
ются первые признаки раскола между Австралией 
и Антарктидой [14]. На границе раннего и поздне
го мела окончательно сформировалось плато 
Кергелен (см. рис. 1в) [50]. В Западно-Австралий
ской котловине на отдельных участках дна (сква
жины 212-95  млн. лет; 256 - 98 млн. лет) проявля
ется внутриплитный магматизм. Возможно, что 
здесь на стадии затухания еще продолжался пер
вичный рифтинг, начавшийся 130 - 150 млн. лет 
назад в юре - неокоме. В таком случае не исклю
чено, что вулканиты скважины 212 принадлежат 
этим последним этапам первичного рифтинга в 
Индийском океане.

Магматизм на плато Кергелен продолжается в 
его южной части, причем магмы в целом стано
вятся более калиевые (К20  = 0.72 - 0.81%), в них 
больше Ва, Zr, Y, Sr, Rb. Вместе с тем в базальтах 
самой южной скважины, расположенной ближе к 
Антарктиде, отношение изотопов стронция очень 
высокое (87Sr/86Sr = 0.7090), что указывает на воз
можную переработку отдельных блоков конти
нентальной коры, выклинившейся на границе 
континентального склона Антарктиды и южной 
оконечности плато. Сравнивая толеиты скважи
ны 750 (106 млн. лет) и скважины 747 (86 млн. лет), 
которые разделяют 20 млн. лет, можно видеть, 
что более молодые базальты, сохраняя магнези- 
альность, становятся более титанистыми, что род
нит их с траппами раннего мела. Однако при этом 
толеиты скважины 747 все же более обогащены 
некогерентными элементами.

Магматизм в Западно-Австралийской котло
вине носит в целом субщелочной характер. Высо
кая степень изменения пород не позволяет дать 
им однозначную петрохимическую характерис
тику, однако базальты скважины 256 можно от
нести к поррдам переходного состава, свойствен
ного базальтам отдельных небольших подводных 
гор на ложе океана [13].

Следующий период геологической истории 
Индийского океана (84 - 65 млн. лет назад) начал
ся с интенсивного спрединга его дна, который су
щественно преобразил общий лик океана, во мно
гом определив его современную конфигурацию. 
На этом отрезке времени постепенно затухает 
рифтинг в восточной части океана, интенсивно 
формируются Аравийско-Индийский и Западно-



Индийский хребты. Одновременно продолжается 
деструкция Австрало-Антарктической плиты.

На границе мела - палеогена наблюдается об
ширная синхронная вулканическая деятельность 
в различных структурах океана на фоне гранди
озных событий, связанных с началом массовых 
излияний траппов Декана на континентальной 
окраине. Ранее [3] при изучении магматизма Вос
точно-Индийского хребта или хребта 90° отмеча
лось, что по петро- и геохимическим параметрам 
базальты хребта близки траппам континенталь
ных областей. Возможно, что обширный конти
нентальный толеитовый магматизм в самых ни
зах палеоцена захватил и прилегающие области 
океана, т.е. проявился глобально.

Граница мела - палеоцена (67 млн. лет) харак
теризуется изменением движения Индийской пли
ты с северо-северо-западного направления на се
веро-восточное [34] с дальнейшим продвижением 
к северо-востоку. Движение Индийской плиты хо
рошо фиксируется по магнитным аномалиям и 
рельефу, определяемому трансформными разло
мами, имеющими в старых координатах северо- 
северо-восточное простирание. Скорость продви
жения Индийской плиты в это время резко увели
чилась с 5.7 до 12 см/год [51]. Не исключено, что 
именно с таким удвоением скорости дрейфа пли
ты и связаны явления обширного магматизма.

В интервале 84 - 65 млн. лет в пределах Индий
ского океана и его окраины проявления вулка
низма наблюдаются в следующих структурах: 
срединно-океанские хребты -  зоны спрединга; 
трансформные разломы и сопряженные с ними 
поднятия (хребет 90°, поднятие Афанасия Ники
тина); отдельные подводные горы в пределах 
океанских котловин; континентальные окраины 
(траппы Декана) (см. рис. 1г).

Материалы по рифтовому магматизму в сре
динном хребте на начало палеоцена имеются по 
скважинам 236 [19], 707 [24] и 245 [23]. Базальты, 
вскрытые этими скважинами, относятся к типич
ным толеитовым базальтам срединно-океаничес
ких хребтов (табл. 2, см. рис. 2, 3), причем отмеча
ется, что базальты скважины 707 близки базаль
там верхних комплексов Деканских траппов [24]. 
Однако в базальтах скважины по сравнению с 
траппами в несколько раз меньше таких элемен
тов, как Rb, Zr (см. табл. 2, рис. 3), в 2 - 3 раза мень
ше Ва, Sr, Y, концентрация Се близка к толеитам 
СОХ (рис. 4). По многим петро- и геохимическим 
параметрам базальты древней раннепалеоцено
вой зоны спрединга непосредственно к западу от 
плато Декан имеют характеристики, близкие к 
базальтам современных океанских срединных 
хребтов. Вместе с тем в области пересечения до
лины и трансформного разлома (станция 4868) 
формируются щелочные базальты, которые по 
особенностям распределения РЗЭ (см. табл. 2) 
близки базальтам внутриплитных вулканов и ос
тровов. Такого рода вулканические постройки

характерны и для современных зон спрединга (Га
лапагосские острова, о. Пасхи, Азорский архипе
лаг, о. Буве).

Значительный по объему магматизм проявля
ется в рассматриваемый интервал времени в пре
делах поднятий, примыкающих к трансформным 
разломам. К таким структурам относятся хребет 
90° и поднятие Афанасия Никитина. На хребте 
достоверно датированные по абсолютному воз
расту магматиты были вскрыты в скв. 216. Вулка
ниты скважины формировались около 79 млн. лет 
назад [48]. Скважина, согласно имеющимся ре
конструкциям [И ], расположена в 780 км север
нее зоны спрединга (28 аномалия), т.е. базальты 
скважины изливались на дно уже сформировав
шейся океанской коры. Исходя из скорости спре
динга в 12 см/год, можно считать, что возраст этой 
коры на рассматриваемое время составлял около 
6.5 млн. лет.

Базальты скважины по мнению большинства 
авторов, их изучающих [28, 52], отличаются от 
базальтов срединных хребтов (см. табл. 2, рис. 3). 
Действительно, они имеют более высокие содер
жания щелочных элементов и отношения изото
пов Sr (0.7055), обогащены легкими РЗЭ. При рас
смотрении геохимических особенностей базаль
тов скважины 216 напрашивается аналогия их 
составов с траппами. Последние имеют более 
высокие отношения изотопов Sr (0.7061 - 0.7133), 
однако и среди них наблюдаются величины, со
измеримые с базальтами скважины. В траппах 
формации Махабалешвар и Амбемали [38] они со
ставляют, соответственно, 0.7061 и 0.7043. Базаль
ты формации Амбемали к тому же наименее 
контаминированы (€  Nd = +4.4).

Наряду с ферротолеитами траппового облика, 
в пределах хребта имеются дифференцированные 
комплексы щелочного состава. Вблизи скважины 
на восточном склоне хребта (станция П-24) собра
ны образцы магматических пород, представлен
ных щелочными базальтами-трахитами-риолита- 
ми (см. табл. 2) [9]. Так что, наряду с трещинными 
базальтами, в пределах хребта, скорее всего, есть 
и единичные вулканические постройки, сложен
ные дифференцированным щелочным комплек
сом, сходным по составу с породами островов.

Второй структурой, связанной с трансформ
ным разломом Индира, является поднятие Афана
сия Никитина. Возраст пород по палеонтологиче
ским данным соответствует концу мела - началу 
палеоцена (65 - 70 млн. лет). На поднятии четко 
выделяются две фазы магматизма [5]. В первую 
фазу формируется обширное плато, сложенное 
плагиоклазовыми базальтами (см. табл. 2). По сво
ему составу базальты также напоминают траппо- 
вые образования и в целом близки базальтам сква
жины 216. Вторая фаза магматизма связана с фор
мированием подводного вулкана (гора Афанасия 
Никитина), сложенного последовательно диффе
ренцированной серией вулканитов от плагиоклаз-
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Таблица 2. Интервалы содержаний и средние значения концентраций некоторых элементов и их отношений в базальтах Индийского океана с возрастом  
84 - 65 млн. лет

Компоненты и 
параметры [Mg] ТЮ2 К20 Ва Zr Y Sr Rb «''Sr/^Sr La Sm 1 Yb

Траппы Декана 
(формации 
Махабалешвар, 
Амбемали, Буше)

0.43 - 0.51 
0.46

1.62-2.59
2.24

0.22 - 0.67 
0.49

74-163
109

120 -182 
146

31-42
36

181 - 229 
208

3.5 -16  
9.2

0.7043 - 0.7133 
0.7079

12-17
15

5.9 - 4.8 
5.5

-

Базальты 
рифтовых зон 
западной части 
океана
(скв. 236, 707, 239, 
245, ст. 4868)

0.56 - 0.63 
0.59

0.77 - 2.32 
1.36

0.04-1.12
0.39

6 -26
13

29 - 87 
59

20-33
28

79 -130 
104

0.5-9
3.6

0.7034- 0.7036 
0.7035

- -

Базальты 
океанических 
поднятий западной 
части океана 
(ст. 2792,128D)

46-53
0.50

1.01 -1.32 
1.16

0.20 - 0.35 
0.27

9-23
16

40-57
49

25-34
30

42-98
70

11 - 4 - 4

Базальты ложа 
западной части 
океана 
(скв. 248)

0.44 2.46 0.73 99 152 31 236 37 - - - -

Базальты 
океанического 
ложа восточной 
части океана 
(ст. 6742,6753, 
7411)

0.58 - 0.62 
0.60

1.01 -1.77 
1.33

0.27 -1.30 
0.75

49 -107 
78

30-100
60

12 75 -174 
113

5.2 - 7.5 
6.4

- 5.2-13
9.1

9 13

Базальты
океанических
поднятий
центральной части 
океана 
(скв. 758,216, 
ст. П-24, 

гора Афанасия 
Никитина)

0.45 - 0.60 
0.49

1.37-2.75
1.94

0.12-1.21
0.77

16 -140
.78

73 -159 
116

21 132-235
184

1.4-18
12

0.7044 - 0.7055 
0.7050

4.2 -13.2 
8.7

2.5 - 5.0 
3.7

2.2 - 3.64 
2 .9

Отдельные 
подводные 
вулканы 
(ст. 2919)

0.20 3.26 2.12 2530 331 19 959 - 37 6.7 2.5

OsU)
Примечание. См. примечание к табл. 1.
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оливинового щелочного базальта до трахита. Ба
зальты вулкана заметно отличаются от базальтов 
плато более высокими содержаниями щелочей и 
Р20 5, низкими FeO и MgO. Они по составу больше 
напоминают типичные островные оливиновые 
базальты. Таким образом, в областях океанской 
коры, прилегающих к трансформным разломам, 
формируются сложные магматические комплек
сы, сложенные различными по составу магмати- 
тами. На первых этапах вулканизма в результате, 
скорее всего, трещинных излияний формируются 
потоки базальтов, по составу очень близкие к 
траппам. Они образуют порой обширные плато
образные поднятия. Во вторую фазу образуются 
вулканы центрального типа, сложенные диффе
ренцированной серией пород щелочного ряда (ще
лочной базальт-трахит-риолит).

Одновременно в пределах котловин проявля
ется вулканизм щелочного типа. Магматиты это
го ряда слагают отдельные вулканические по
стройки или короткие цепи отдельно стоящих 
вулканов. Примером такого магматизма может 
быть подводный вулкан северо-восточнее горы 
Афанасия Никитина [2]. Цоколь вулкана, к сожа
лению, закрыт 2-километровой толщей осадков, и 
над поверхностью дна океана возвышается лишь 
верхняя 1.5-километровая часть вулканической 
постройки, сложенная туфобрекчиями смешанно
го состава, среди которых заметную часть состав
ляют остроугольные обломки базальтов, гавайит- 
муджиеритов и бенмореитов. В нижней части ви
димого склона постройки преобладают базальты, 
в привершинной -  трахиандезиты (бенмореиты) и 
гавайиты. Петрохимическое изучение образцов 
пород показало (см. табл. 2), что все они составля
ют непрерывно дифференцированный ряд. По со
отношению S i0 2 и щелочей они представляют со
бой переходные породы между щелочными 
базальтами и трахибазальтами. От классической 
серии Гавайских островов породы отличаются по
вышенными содержаниями К20 , что переводит их 
в ряд трахитовых разновидностей при понижен
ном MgO. По содержанию щелочей они ближе к 
ряду щелочных пород о. Кергелен и в целом близ
ки к островному типу магматизма. Концентрации 
легких РЗЭ еще выше, чем в ферротолеитах, од
нако отношение изотопов стронция в целом оди
наково с базальтами ферротолеитового типа.

Наконец, в рассматриваемое время обширный 
магматизм, выразившийся в формировании мощ
ной толщи траппов, захватил западную часть кон
тинентальной Индийской плиты. Среди траппов 
выделяются несколько типов, однако основную 
массу составляют толеитовые базальты с повы
шенными по сравнению с толеитами срединно
океанических хребтов содержаниями FeO, T i02, 
К20 , Rb, Sr, Ва (см. табл. 2). Распределение РЗЭ по
казывает обогащенность пород легкими РЗЭ, они 
похожи в этом отношении на £-тип базальтов 
СОХ (Атлантика, 30 - 40° с.ш.). Высказывается

мнение [22], что траппы генерировались из тех 
источников, что и океанические толеиты (Е-тщу 
Р-тип базальтов СОХ). Отличие от этих базальт^ 
заключается лишь в том, что вулканиты траппов 
являются продуктом магм, контаминированны* 
коровым материалом. С другой стороны, считает, 
ся [12], что по изотопным данным таких элемен. 
тов, как Nd, Sr и Pb, эти породы являются продув 
том плавления верхнемантийного источника. Фа  ̂
контаминации отрицать трудно, так как для трап, 
пов характерны очень высокие отношения изото- 
пов стронция (0.7100), свойственные гранитной ко* 
ре. Однако тот факт, что первые порции базальто- 
вой магмы, формирующей траппы, были более 
контаминированными, свидетельствует о возмож
ности образования слабо контаминированных вул- 
канитов в последующие стадии массовых излия
ний. Действительно, во многих формационных ти
пах траппов отношение 87Sr/86Sr = 0.7040 - 0.7050 
(см. табл. 2). Такие же значения отмечаются, на
пример, для базальтов о. Кергелен, который сей
час единодушно относится к структуре, сформиро
вавшейся на океанической коре.

Изучение состава и распространения пород, 
сформировавшихся в Индийском океане 84 - 
65 млн. лет назад, показывает, что выделяются 
три типа вулканизма. Первый -  это толеиты СОХ, 
практически идентичные низкокалиевым толеи- 
там современных зон спрединга. Нигде более эти 
толеиты не встречаются, хотя отмечается наличие 
очень близких пород в траппах Декана. Второй 
тип базальтов представлен ферротолеитами с по
вышенными концентрациями щелочных элемен
тов, обогащенными легкими РЗЭ, с относительно 
высокими величинами отношения изотопов 
стронция (87Sr/86Sr = 0.7050 - 0.7060). Эти базальты 
характерны для структур с утолщенной корой как 
на континенте (траппы Декана), так и в океане 
(поднятия, связанные с трансформными разлома
ми). Наконец, третий тип вулканизма -  щелочно
базальтовый. Породы характеризуются, в первую 
очередь, широким диапазоном дифференциации, 
высокой щелочностью, особенно высоким содер
жанием К20  (до 6.5 масс. % в трахитах и 1.5 - 2 в 
базальтах). Эти базальты слагают, как правило, 
вулканические постройки, проявляются практи
чески во всех структурах океана и континента и в 
большинстве случаев представляют собой наибо
лее поздние дифференциаты базальтового вулка
низма в каждой отдельной структуре. Они как бы 
завершают магматизм и формируют вулканы цен
трального типа на пересечениях рифтовых зон с 
трансформными разломами, на поднятиях, на ло
же океана в котловинах и, наконец, проявляются 
на поздних стадиях траппового магматизма. Таким 
образом, в конце мела - начале палеоцена в преде
лах Индийского океана проявляется магматизм, в 
целом похожий на современный.

Рассматривая историю магматизма Индийско
го океана в динамике, в связи с тектонической и



ктурной перестройкой верхних частей его ли- 
С сЬег>ы, следует отметить определенные законо- 
Т°оносги и особенности этой эволюции.
М Геохимические данные (рис. 5, см. рис. 3,4) сви- 

льствуют о наличии двух крупных ассоциаций 
вулканических пород, в каждой из которых можно 

шелить отдельные геохимические группы. 
Первая ассоциация включает в себя преимущест- 
енно базальты рифтовых зон и некоторых вулка

нических поднятий в океане. Вторая ассоциация -  
то преимущественно траппы континентальных 

Платформ и вулканические поднятия океана. Гео
химическая специфика выделенных ассоциаций 
не зависит от возраста. И в древних, и в относи
тельно молодых рифтовых зонах встречаются как 
толеиты нормального типа, так и обогащенные 
литофильными элементами (N-тип и £-тип толеи- 
тов). Это свидетельствует о том, что мантийные 
расплавы, производящие океанические базальты, 
длительное время имели особый геохимический 
состав, а сама океаническая мантия была исходно 
гетерогенной.

Вторая обогащенная литофильными элемен
тами ассоциация с повышенными отношениями 
изотопов Sr и РЬ включает разновозрастные по
роды, что также может говорить о том, что ман
тия длительное время существенно не изменяла 
своего состава. Здесь также выделяются несколь
ко геохимических групп пород.

Во времени от древних базальтов к молодым 
происходит изменение составов выплавок, харак

теризующихся все более высокими концентрация
ми титана и его дисперсией. Это касается как “маг
незиального”, так и “железистого” трендов. Такой 
факт, по-видимому, можно объяснить уменьшени
ем степени плавления мантийного субстрата, вов
лечением в процесс плавления исходного вещес
тва все большего количества клинопироксена (од
ного из концентраторов титана в ультрабазитах) 
по сравнению с ортопироксеном и оливином и 
вместе с тем увеличением дифференцированности 
пород.

Гетерогенность состава исходного мантийного 
субстрата под Индийским океаном хорошо видна 
на рисунках, иллюстрирующих геохимическую 
специфику базальтов. Гетерогенность мантии, в 
первую очередь, проявляется в том, что базальты 
с минимальными по отношению к иттрию кон
центрациями Zr и Ва в большей своей части пред
ставлены толеитами СОХ, а низкоиттриевые 
группы базальтов -  преимущественно разновоз
растными траппами. По соотношению Zr/Y и 
Ba/Y (см. рис. За) выделяются три поля базальтов, 
в каждом из которых группируются породы само
го различного возраста, что свидетельствует о су
ществовании гетерогенности мантийного суб
страта на длительном отрезке времени. В каждой 
из геохимических групп пород, несмотря на замет
ную дисперсию составов, все же намечаются не
которые временные закономерности изменения 
этих составов. Например, раннемеловые траппы 
чаще содержат меньшие концентрации 7л и Ва по

1 _ а̂зальтов Индийского океана на графике ^ S rl^ S r^ P b/^ P b .
Сплошная лТи°„Леитовый базальт срединных хребтов Индийского океана; 2 -  средний базальт океанических островов, 
линией обознач* ~ ТП0ЛЯ составов базальтов: 1 -  Декана и Карру, 2 -  океанических поднятий и островов (пунктирной 
ского океана 4 поля: ^  “ °* Кергелен, Р -  о. Реюньон, Ко -  Коморских о-ов), 3 , 4 -  срединных хребтов: 3 -  Индий- 
номера скважин '̂ евеРно“ Атлантики и Восточно-Тихоокеанского поднятия. Цифры и латинские буквы у значков -  

и станций, Мад -  о. Мадагаскар. Остальные условные обозначения см. на рис. 2.



отношению к иттрию по сравнению с поздне
меловыми - палеогеновыми траппами Декана. 
Наиболее древние юрские траппы за счет конта
минации имеют максимальные концентрации Ва. 
Те же закономерности с небольшими нюансами 
прослеживаются и по концентрации в базальтах 
Индийского океана Rb и Zr (см. рис. 36). Кстати, 
помимо “рифтовых” и “трапповых” геохимичес
ких ассоциаций довольно четко обособляется 
группа пород с очень высокими концентрациями 
Zr, включающая древние тектоно-вулканические 
поднятия (Кергелен, Натуралист, см. рис. Зв). 
Можно предположить, что какая-то часть пород 
этих поднятий была явно загрязнена материалом 
континентальной коры, присутствие которой на 
первых этапах спрединга в пределах рифтовых 
зон не исключено. Примером может служить Да- 
накильский останец в Красноморском регионе, 
который когда-нибудь должен быть ассимилиро
ван вновь рождающейся океанической корой.

Однако наиболее контаминированные древ
ние траппы имеют умеременные концентрации 
Sr (150 г/т) и самые высокие -  Ва (300 г/т). Так 
что, возможно, наиболее древний внутриплитный 
океанический магматизм питался расплавами из 
очень обогащенной Sr нижней мантии.

Гетерогенность мантийного материала про
слеживается и на примере изотопных отношений 
и редкоземельных элементов. Выделяются те же 
три группы пород: рифтовые базальты с низкими 
отношениями 87Sr/86Sr (0.7041), молодые траппы 
и вулканические поднятия с умеренными величи
нами этих отношений (0.7052 - 0.7045) и древние 
сильно контаминированные траппы начальных 
этапов раскола Гондваны.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
В интервале 190- 65 млн. лет назад продукты 

магматизма Индийского океана характеризуются 
по крайней мере двумя геохимическими ассоциа
циями, включающими три группы базальтов, от
ражающих пространственную гетерогенность со
става мантии под этим океаном. В процессе вре
менной эволюции в каждой геохимической ассо
циации существенных изменений состава базаль
тов не происходит, хотя отмечается тенденция к 
большей дисперсности и увеличению в базальтах 
содержания титана. При этом в них наблюдается 
геохимическая стабильность по остальным лито- 
фильным и редкоземельным элементам. Послед
нее свидетельствует о том, что гетерогенность 
мантии под Индийским океаном носит глобаль
ный характер и мантия не подвержена в больших 
объемах перемешиванию в процессе конвекции 
на длительных временных отрезках его началь
ной истории.

В работах по изотопии базальтов Индийского 
океана уже давно отмечалось, что мантия под Ин
дийским океаном аномальна по сравнению с та

кими активными вулканическими провинцц, 
как Северная Атлантика и восточная часть ТЩ

Чго океана (Восточно-Тихоокеанское подня̂ ( 
[21, 27]. Предлагаются две альтернативные щ 
ли этого аномального состава: 1 -  субдуцир0в 
ный материал древней океанической коры д0Ч  
нительно рециклировался внутри конвективн  ̂
ячейки, которая длительное время, в течение щ 
кольких сотен млн. лет, была изолирована от о& 
щей конвекции в мантии Земли; 2 -  в конвекти& 
ную ячейку под Индийским океаном постоянц 
поступал и поступает из нижней мантии дополни 
тельный материал, обогащенный некогерентны, 
ми элементами и радиогенными изотопами. В де. 
зультате конвекции в этой ячейке материал пере, 
мешивается и дает базальты, обогащенные этими 
компонентами [27]. О длительном характере этой 
аномалии под Индийским океаном свидетельству, 
ют материалы по базальтам плато Кергелен 
имеющим довольно высокие концентрации лито- 
фильных элементов и радиогенного стронция 
(см. рис. 5) [57]. Значительные вариации в содер
жаниях крупнокатионных элементов и их изото
пов объясняются различной степенью смесимос
ти глубинных обогащенных этими элементами 
магм и базальтов срединно-океанических хреб
тов, происходящих из деплетированной верхней 
мантии. Соотношение этих магм в том или ином 
регионе в разное время объясняется конкретной 
тектонической обстановкой в данном регионе на 
данное время [56].

Анализ изотопных отношений в базальтах 
(см. рис. 5) показывает, что действительно ка
кой-либо линейной зависимости в изменении со
става базальтовых расплавов во времени не на
блюдается. Имеющиеся соотношения изотопов в 
базальтах разных структур в диапазоне времени 
190-65  млн. лет образуют две группы точек, ле
жащих вблизи или в поле базальтов срединных 
хребтов, океанических поднятий и островов. 
Траппы Декана занимают обособленное положе
ние на графике. В поле отношений, свойствен
ных океаническим поднятиям и островам, попа
дают анализы пород самого различного возраста 
(114 - 65 млн. лет), причем промежуточные по 
возрасту древние базальты, например Восточно- 
Индийского хребта из скв. 758, имеют макси
мальные отношения изотопов РЬ и минимальные 
отношения изотопов Sr. В то же время близкие 
по возрасту базальты из рифтовых зон (скважи
ны 239 и 707) характеризуются заметными отли
чиями по концентрации радиогенного свинца. 
Все это свидетельствует о том, что, по-видимому» 
мантия под Индийским океаном не только ано
мальна по составу, но и гетерогенна. Причем эти 
ее особенности проявляются в течение длитель
ного отрезка времени существования Индийско
го океана как самостоятельной структуры.
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Magmatism, Geologic History and Geodynamics of the Indian Ocean Floor
(Late Jurassic - Paleocene)

G. L. Kashintsev

Using paleoreconstructions of the Indian Ocean for the time span between 190 and 165 m.y. ago, the magma
tism of the ocean has been outlined. The opening of the ocean is found to have been preceded by trap magma- 
lsm within the Gondwana supercontinent. First evidence of oceanic rift magmatism dates back to the Late Ju- 
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mantle remained ^ аП  ̂^ neath Indian Ocean was originally heterogeneous, and these properties of the anue remained conspicuous for a long time. v v
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Раннепротерозойский термотектогенез на Алданском щите проявился по-разному в его централь
ных и периферических частях, охватывающих южный сегмент одного из крупнейших нуклеаров 
Сибирской платформы. Время термотек^онической переработки определяется по результатам изо
топных датировок в интервале 1.7 - 2.2 млрд. лет. Согласно предлагаемой генетической модели 
предполагается, что термотектогенез является следствием образования вблизи границы кора-ман- 
тия высокопластичного слоя с очагами кварцево-диоритовой магмы и его движения по направле
нию к периферическим зонам нуклеара. В результате этого в верхних горизонтах коры возникают 
динамические обстановки сжатия и развиваются системы надвигов, по которым происходит выдви
жение анортозитов и ассоциирующих с ними пород. Этот процесс сопровождается отделением от 
кварцево-диоритовой магмы (в результате фильтр-прессинга) комплементарной гранитной магмы 
и внедрением гранитов типа рапакиви в обстановках растяжения коры над движущейся пластиной.

К одной из наиболее ярких особенностей ран
них этапов эволюции континентальной лито
сферы относится проявление на всех материках 
мощных процессов раннепротерозойского тер- 
мотектогенеза (диасхизиса, тектоно-термальной 
переработки, тектоно-магматической активиза
ции, протоактивизации, анорогенного магматиз
ма и т.д.) [5, 11,34, 37, 55,56].

Термотектогенез связан с энергичным воздей
ствием на земную кору (сформировавшуюся к 
концу архея) тепловых и флюидных потоков, 
приведшим к ее структурно-вещественной пере
работке (нарушение первичных изотопных сис
тем, прогрессивный и регрессивный метамор
физм, корово-мантийный и коровый магматизм: 
анортозиты, габброиды, разнообразные гранито- 
иды и вулканиты).

оявившиеся в последние годы данные по i 
топнои геохронологии различных метамор' 

еских и магматических образований Алданск 
ита, в частности, анортозитов, результаты i 
но магматического анализа, а также выявл 
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ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
АЛДАНСКОГО ЩИТА В СТРУКТУРЕ 

ФУНДАМЕНТА СИБИРСКОЙ ПЛАТФОРМЫ 
И ОСНОВНЫЕ ЧЕРТЫ СТРОЕНИЯ

В пределах Алданского щита обнажается юж
ный сегмент Алдано-Станового нуклеара -  одно
го из восьми сиалических ядер фундамента Си
бирской платформы (рис. 1) [15]. Внутренняя 
часть нуклеара (Центрально-Алданский и Тим- 
птоно-Учурский районы щита) сложена архей
скими образованиями, метаморфизованными в 
гранулитовой фации метаморфизма. Среди них 
обособляются два комплекса: нижний (инфра- 
крустальный) -  эндербит-базитовый и верхний -  
супракрустальный. Последний включает тради
ционно выделямые гнейсовые серии: иенгрскую 
и тимптоно-джелтулинскую. Внутренняя часть 
нуклеара насыщена (до 70 - 80% площади) разно
образными гранитодитами: архейскими низкока
лиевыми эндербитами, присущими инфракрус- 
тальному комплексу; эндербитами нормальной 
щелочности и гранит-мигматитами, а также ран
непротерозойскими аляскитовыми гранитами и 
чарнокитами [15, 17]. Для этой части нуклеара 
типичны купольные структуры (генетически свя
занные с процессами ареально-купольной архей
ской гранитизации), нарушенные разломами -  на
двигами, сдвигами и т.д. В ядрах наиболее круп
ных куполов: Алдано-Тимптонского и Суннагин- 
ского -  выступают породы инфракрустального



Рис. 1. Схема структурного районирования Алданского щита и размещения массивов раннепротерозойских анор
тозитов, габброидов и гранитоидов.
1 , 2 -  области распространения: 1 -  гранулитовых инфра- и супракрустальных комплексов (иенгрская и тимптоно- 
джелтулинская серии архея) и рассеянных мелких тел и массивов раннепротерозойских аляскитовых гранитов и 
чарнокитов, 2 -  полихронных образований архея и раннего протерозоя -  гетерогенных станового, олекминского и 
батомгского комплексов (блоки гранулитов, поля регрессивно метаморфизованных в амфиболитовой фации пород, 
гранитогнейсов и мигматитов, зеленокаменные троги, реликты протоплатформенного чехла и др.); 3, 4 -  массивы 
раннепротерозойских магматических образований: 3 -  анортозитов (а) и габброидов (б), 4 -  гранитов типа рапакиви 
(а) и прочих гранитоидов (б); 5 — граничный дуговой линеамент Алдано-Станового нуклеара; 6 -  нерасчлененные фа- 
нерозойские образования; 7 — места определения изотопного возраста пород и их номера (см. табл. 1).

комплекса, тогда как обрамление куполов и меж
купольные пространства занимают породы суп
ракрустальных гнейсовых серий архея.

Внешняя часть нуклеара, состоящая из запад
ного -  Олекминского, южного -  Джугджуро-Ста- 
нового и восточного -  Батомгского районов, 
характеризуется чрезвычайно сложным строени
ем. Здесь выделяются отдельные блоки, сложен
ные породами гранулитовой фации метаморфиз
ма (зверевский и чогарский комплексы), которые 
иногда резко по разломам, чаще постепенно сме
няются регрессивно метаморфизованными поро
дами амфиболитовой фации -  разнообразными 
гнейсами и кристаллическими сланцами. Отмеча
ется обилие мигматитов и гранитогнейсов (древ
нестановой комплекс). Эти ассоциации пород об
разуют так называемые гетерогенные становой, 
олекминский и батомгский комплексы. Во внеш
ней части нуклеара локализована основная часть 
зеленокаменных шовных структур Алданского 
щита (трогов), ориентированных согласно дуго- 
вои системе разломов и выполненных верхнеар- 

скими породам!» вулканогенно-терригенной и

железисто-кремнистой формаций (троговый ком
плекс). В Олекминском районе располагается Ко- 
даро-Удоканский протоплатформенный прогиб, 
выполненный нижнепротерозойской терригенно- 
карбонатной удоканской серией. Аналоги этой се
рии встречаются в тектонических клиньях, в об
рамлении гранитогнейсовых куполов и в других 
районах внешней части нуклеара. Образования 
удоканской серии зонально метаморфизованы 
в результате процессов раннепротерозойской 
гранитизации и ремобилизации кристаллического 
цоколя и деформированы под воздействием грани
тогнейсовых куполов и валов. Внешняя часть нук
леара насыщена разнообразными магматически
ми породами позднеархейско-раннепротерозой- 
ского возрастов. Это палингенно-метасоматичес- 
кие плагиогнейсы и очковые гранитоиды древне
станового (куандинского в Олекминском районе) 
комплексов, слагающие купола, валы и прираз
ломные массивы; разнообразные по форме (лопо- 
литы, приразломные тела) и размерам массивы 
рапакивиподобных гранитов, гранодиоритов, 
гранитов и граносиенитов (чуйско-кодарский, ул-



анский, чубачинский, тукурингрский, токско-ал- 
^минский комплексы); небольшие интрузивы ду- 
итов -  троктолитов и габбро (майско-джанин- 

н й комплекс), крупные массивы анортозитов и 
сопутствующих им пород (Каларский, Джугджур- 
ский, Геранский и др. массивы). Массивы анорто
зитов контролируются зонами разломов, прос
транственно ассоциируют с гранулитами высоких 
давлений и температур и образуют гранулит-анор- 
тозитовый пояс, который трассируется полосой 
положительных гравитационных аномалий [1,16]. 
Анортозиты выявлены также в нижних горизон
тах коры в центральной части Алданского щита. 
Об этом свидетельствует состав глубинных ксено
литов из мезозойских щелочных интрузий. Среди 
ксенолитов, помимо анортозитов, отмечаются 
плагиоклазовые амфиболиты и габбро-амфи
болиты с высоким содержанием щелочей, грана
товые амфиболиты и эклогитоподобные породы, 
пироксениты и горнблендиты -  типичный набор 
пород габбро-анортозитовой формации [46].

ИЗОТОПНАЯ ГЕОХРОНОЛОГИЯ 
АЛДАНСКОГО ЩИТА

Наиболее представительные данные по изо- 
толной геохронологии главных структурно-ве
щественных комплексов, слагающих Алданский 
щит, включая новейшие датировки, полученные 
высокоточным изохронным методом SHRIMP 
[13, 49, 52, 58], сведены в таблицу, которую мы 
сопроводим необходимым комментарием.

Так, данные об изотопном возрасте древней
ших пород Алданского щита разбиваются на две 
группы. Первая характеризует время формирова
ния пород, а вторая -  время нарушения первичных 
изотопных систем. Для внутренней гранулитовой 
части нуклеара получены наиболее древние зна
чения возрастов тоналитов (эндербитов) и грани- 
тогнейсов (№№ 1 - 3). В то же время здесь не обна
ружены магматические проявления с возрастом 
3.0 - 2.3 млрд, лет, известные во внешней части 
нуклеара. Во внутренней части нуклеара, вместе с 
тем, отчетливо фиксируются процессы термотек- 
тогенезг с возрастом 1.7- 2.0 млрд. лет. В это вре
мя здесь происходило формирование рассеянных 
мелких интрузивов аляскитовых гранитов и 
чарнокитов (№№ 7 - 9), которые еще недавно рас
сматривались как архейские, редких массивов 
гаоброидов (№ 10) и эндогенных карбонат-апати- 
£?вых изометричных трубообразных тел (№ 11).

роме того, широко проявлены одновозрастные 
процессы, приведшие к нарушению первичных 

зотопных систем (№№ 1 - 6), которые часто свя- 
с послеДним этапом гранулитового мета- 

ческ ИЗМа ^ • Между тем эти метаморфи-
п п тИ̂ ИЗМенения П0Р°Д не фиксируются ни пет- 
рографииески^ ни структурно [28]. К тому же ана-
гранул^ИТа С возРастом 1-88 млрд, лет из гнейсов 

У тового комплекса показал повышенные

содержания урана, что противоречит выводу о 
том, что термальные события этого возраста 
сопровождались метаморфизмом гранулитовой 
фации [31]. Таким образом, вопрос о протерозой
ском возрасте гранулитового метаморфизма до 
конца не решен, но можно думать, что нарушение 
первичных изотопных систем протекало в усло
виях высокотемпературного “сухого” термально
го воздействия, не приведшего к заметной струк
турно-вещественной перестройке пород, ранее 
метаморфизованных в гранулитовой фации.

Во внешней части нуклеара процессы про
терозойского термотектогенеза проявились бо
лее мощно, разнообразно и охватили относитель
но более широкий временной интервал от 2.8 до 
1.7 млрд, лет (если не считать реликтовых более 
древних значений возраста ранней гранитизации 
основных кристаллических сланцев -  № 12). 
Здесь можно выделить два тектонотермальных 
события. С первым из них (2.6 - 2.8 млрд, лет), 
следующим вслед за образованием зеленока
менных поясов (№№ 16 - 19), связано формирова
ние палингенно-анатектоидных гранитов и нару
шение первичных изотопных систем в гранулитах 
(№№ 21, 22, 26). Со вторым (2.2 - 2.3 млрд, лет) -  
окончательное становление гранитогнейсовых 
куполов и валов в обрамлении Кодаро-Удокан- 
ского протоплатформенного прогиба и вдоль зе
ленокаменных поясов и нарушение первичных 
изотопных систем в гранулитах (№№ 12, 23).

Отдельно остановимся на вопросе о возрасте 
анортозитов, относительно которых до сих пор 
нет единого мнения о времени их формирования -  
протерозойском [35, 37, 40 - 42] или архейском 
[3, 12, 15, 16, 29, 32, 33]. Учитывая важность этой 
проблемы, а анортозиты являются индикатором 
мощного термального события, рассмотрим ее 
более подробно.

Напомним, что обоснование архейского воз
раста анортозитов опиралось в основном на гео
логические факты: а) приуроченность анортози
тов к гранулитовому поясу, в пределах которого 
габбро-анортозитовые массивы располагаются 
конкордантно среди раннеархейских метабазитов 
курультино-гонамского и чогарского комплексов, 
метаморфизованных в условиях высоких давле
ний и температур; б) пространственную ассоциа
цию анортозитов с чарнокитами, которые тради
ционно рассматривались как заведомо архейские; 
в) некоторые определения радиологического воз
раста чарнокитов и эндербитов Rb-Sr методом, 
которые дали значения 2.8 - 2.5 млрд, лет [12, 47].

Вместе с тем накапливающиеся данные по 
изотопной геохронологии анортозитов Алданско
го щита все более убедительно свидетельствуют 
об их протерозойском возрасте, что сближает их с 
другими массивами анортозитов Мира [39]. В этом 
отношении наиболее интересны новые результа
ты определения возраста анортозитов Sm-Nd ме
тодом, поскольку он как нельзя лучше подходит



Таблица 1. Данные о радиологическом возрасте пород раннего докембрия Алданского щита

Возраст в млн. лет

ш
п/п

Название породы и место отбора 
пробы

Метод
определения и 

минерал
(порода в целом)

формирования
породы

последнего 
метаморфизма и 
(или) нарушения 

первичных

Источник 
(по списку 

литературы)

изотопных систем

Внутренняя часть Алдано-Станового нуклеара
1 Низкокалиевые эндербиты, р. Ал

дан, район Грековского переката
U-Pb изохронный, 
циркон 3570 ±60 I860 ±50 28

2 Эндербиты без указания 
щелочности, там же » » 3335 ± 3 1929 ± 9 58

3 Гранитогнейсы и 
плагиогранитогнейсы, р. Алдан, 
устье р. Нимныр » » 3390 ±10 1180 28

4 Гнейсы, кристаллические сланцы и 
мигматиты, Центрально-Алданский 
район Rb-Sr, порода

от 1980 ±25 
до 2248 ± 39 10

5 Кварциты иенгрской серии, там же » » 1830 24
6 Метабазиты кюриканской свиты, 

р. Алдан » » 1980 ± 33 26
7 Аляскитовые граниты и чарнокиты 

центральной части щита
U-Pb изохронный, 
циркон 1920 ±20 48

8 Чарнокиты Усть-Иджекского 
массива, р. Тимптон Rb-Sr, порода 1770± 13 20

9 Чарнокиты массива Емелели, 
р. Алдан

РЬ-РЬ термо-
имиссионный,
циркон 2000 -1800

собственные
данные

10 Габбро Унгринского комплекса U-Pb изохронный, 
циркон 2037 ± 20 7

11 Карбонат-апатитовые руды 
Селигдарского месторождения » » 1880 ± 10 43

Внешняя часть Алдано-Станового нуклеара
12 Пироксен-амфибол- 

плагиоклазовый сланец, 
гранитизированный, 
р. Курульта

U-Pb изохронный, 
циркон

3460± 16 
2200 ±20 6

13 Ортогнейсы, р. Олекма » » 3212 ±8 58
14 Гранитогнейсы в борту 

Олондинского трога, р. Олондо » » 3018± 10 49
15 » » » » 2862 ± 7 49
16 Метадациты Олондинского трога » » 2950 ±50 8
17 » » » » 2998 ± 9 58
18 Основные и кислые вулканиты 

Олондинского трога Sm-Nd, порода 2966± 16 21
19 Тоналитовые гнейсы среди 

амфиболитов Тунгурчанского трога
U-Pb изохронный, 
циркон 3016 ± 2 58

20 Граниты, пластовое тело, там же » » 2738 ± 8 58
21 Тоналитовые гнейсы, р. Гилюй » » 2757 ± 22 1960 ±25 13, 52, 58
22 Гранитогнейсы и мигматиты из 

куполов в обрамлении 
Кодаро-Удоканского прогиба, 
р. Саку и Чара РЬ-РЬ, ортит 

(4 пробы)
от ЗОЮ 
до 2630 44

23 » » РЬ-РЬ, циркон 2330 44



Таблица1. Окончание

— Возраст в млн. лет

N”
№
п/п

Название породы и место отбора 
пробы

Метод последнего Источникопределения и 
минерал

(порода в целом)
формирования

породы
метаморфизма и 
(или) нарушения 

первичных

(по списку 
литературы)

изотопных систем

» » » » 1890 44

25 » » РЬ-РЬ, монацит 1810 44

26 Гранатовые гранулиты зверевской U-Pb изохронный,
2585120серии, р. Нюкжа циркон 9

27 Метаосадочные породы
раннепротерозойского Ханинского 
грабена
Габбро Угдусского массива, р. Хани

Rb-Sr, порода 

U-Pb изохронный,
1830140

1950111 18

30
28

апатит

29 Микроклиниты по габбро, там же РЬ-РЬ изохронный, 
циркон 1750 1 60 30

30 Рапакивиподобные граниты U-Pb изохронный,
чуйско-кодарского комплекса циркон 1860150 36

31 Граниты Чубачинского массива, 
басе. р. Нюкжа и Тимптон

по всем
изотопным
отношениям 1790 1 80 45

32 Граниты типа рапакиви Улканского
комплекса РЬ-РЬ, циркон 1800 -1960 14

33 Мафические дайки, секущие U-Pb изохронный,
тоналитовые гнейсы, р. Гилюй циркон 1923113 58

34 Анортозиты Каларского массива Sm-Nd
изохронный,
плагиоклаз,
ортопироксен,
клинопироксен, 1926164 собственные
апатит 19131123 данные

35 Чарнокит Каларского массива » » 1698142
36 Анортозит Верхнеундытканского Sm-Nd

массива изохронный,
плагиоклаз,
ортопироксен,
клинопироксен 19051124 40

37 » » Sm-Nd
изохронный по 
валовым пробам 21611165 40

38

39

Анортозит Геранского массива Sm-Nd
изохронный,
плагиоклаз,
ортопироксен,
апатит 1705130 41

» » Sm-Nd
изохронный,
плагиоклаз,
ортопироксен,
апатит 1702127 41

геотектоника № 3 1993



для определения радиологического возраста ос
новных пород. Одним из авторов данной работы 
совместно с Д.З. Журавлевым было проведено 
датирование этим методом анортозитов и чарно- 
китов Канарского массива (№№ 34, 35), анортози
тов Верхнеундытканского (район озера Большое 
Токо) и Геранского массивов (№№ 36 - 39). Мас
сивы расположены в Джугджуро-Становом анор
тозитовом поясе (см. рис. 1) и перечислены в на
правлении с запада на восток.

Для анортозита и габбро-анортозита, пред
ставляющих две фазы Геранского комплекса 
[41], получены две минеральные изохроны, оп
ределяющие один и тот же возраст: 1702 ± 27 и 
1705 ± 30 млн. лет, соответственно (рис. 2). Эти 
значения возраста отвечают времени закрытия 
изотопной системы в минералах и являются ми
нимальными для оценки времени образования 
всего многофазного Геранского массива. Точки 
валовых проб на изохронной диаграмме не ложат
ся на одну прямую, показывая существенный раз
брос первичного изотопного отношения неодима. 
Однако, если исходить из предположения о том, 
что изотопные соотношения в магматической по
роде в момент ее образования не могут превы
шать некоторой величины, характерной для деп- 
летированной мантии, то в качестве нижнего пре
дела времени становления Геранского массива 
следует выбрать минимальные из полученных мо
дельных возрастов -  2.3 млрд, лет [41].

Для Каларского массива наблюдается несколь
ко иная картина. На изохронной диаграмме точки 
минералов анортозита и габбро-анортозита дают 
существенный разброс и в пределах ошибки опре
деляют одинаковый возраст 1.91 - 1.93 млрд, лет 
(см. рис. 2). В отличие от основных пород разброс 
точек на изохронной диаграмме чарнокита значи
тельно меньше, и они формируют изохрону, отве
чающую возрасту 1.7 ± 0.04 млрд. лет.

Точки валовых проб Верхнеундытканского 
массива ложатся на линию регрессии, определяю
щую возраст 2160 ± 160 млн. лет (см. рис. 2). Это 
первое Sm-Nd изохронное определение возраста 
докембрийских анортозитов Сибири, полученное 
по валовым пробам и являющееся доказатель
ством их протерозойского возраста [40]. Модель
ный возраст проанализированных образцов отно
сительно деплетированной мантии составляет 
2.22 - 2.34 млрд, лет, что довольно хорошо согла
суется с изохронным возрастом. Значения eN(T) 
от +4.8 до +5.9 на диаграмме возраст-еД^(7^ ложат
ся на линию эволюции деплетированной мантии, 
что является подтверждением вывода об участии 
мантийного источника в формировании родона
чальных расплавов автономных анортозитов. Ми
неральная изохрона одного из образцов определя
ет возраст 1905 ± 124 млн. лет. Очевидно, эти зна
чения, близкие к возрасту, определяемому мине
ральными изохронами Каларского и Геранского 
массивов, соответствуют некоторому временному

Рис. 2. Результаты радиологического датирования 
анортозитов Алданского щита Sm-Nd методом.
(А) -  Геранский массив, минеральные изохроны для 
анортозита и габбро-анортозита двух фаз массива [41]; 
(Б) -  Верхнеундытканский массив -  валовая и мине
ральная изохроны [40]; (В), (Г) -  Каларский массив, 
минеральные изохроны: (В) -  анортозитов, (Г) -  чар
нокита. Светлые кружки -  точки минералов, черные -  
валовых проб. Возраст в млн. лет.

интервалу закрытия изотопных систем в минера
лах, когда анортозиты были выведены в верхние 
горизонты земной коры и изотопный обмен с по
нижением температуры был прекращен. Таким 
образом, исходя из радиологических данных, вре
мя образования анортозитов Алданского щита 
можно ограничить интервалом 2.3 -1.7 млрд. лет.

В заключение подчеркнем еще раз, что процес
сы протерозойского термотектогенеза во внеш
ней и внутренней частях Алдано-Станового нук- 
леара проявились неодинаково. Они оказались бо
лее сосредоточенными и многообразными во 
внешней части. Кроме того, из анализа изотопных 
характеристик древнейших образований Алдан
ского щита вытекает вывод о том, что термаль
ные события осуществлялись импульсивно в три 
этапа: 2.6 - 2.8; 2.2 - 2.3 и 1.7 - 2.0 млрд, лет, т.е. че
рез каждые 300 - 500 млн. лет. При этом наиболее 
мощно проявились процессы последнего этапа, 
который согласно международной геохронологи
ческой шкале относится к среднему протерозою, 
а у нас -  к концу раннего протерозоя. Последнее 
представляется менее обоснованным.

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
И УСЛОВИЯ ФОРМИРОВАНИЯ 

РАННЕПРОТЕРОЗОЙСКИХ  
МАГМАТИЧЕСКИХ ОБРАЗОВАНИЙ

Раннепротерозойские гранитоиды отличаются 
широким спектром генетических типов от палин- 
генно-метасоматических плагиогранитов и оч
ковых метасоматических гранитоидов до типич-



„ческих образований. Среди послед
них магмати граниты типа рапакиви чуйско- 
ник отметим г анского комплексов, сиениты 
KOflaPf0^ „некого массива, гранитоиды повы- 

Точности чубачинского, тукурингрско- 
щенноищс токско-алгоминского комплек-
го, гРаН0̂ е  чарнокиты и аляскитовые граниты.
соь> " ' танитных массивов, а также состав и 
форМ1^а рамы различны. Например, чуйско-ко- 
с̂ у К гоанить1 пространственно ассоциируют с 
дарСКЙениями удоканской серии и реже слагают 
отложе ди кристаллических толщ ремобили- 
МЗССИного фундамента; граниты улканского ком- 
3°Btca прорывают близкие по возрасту эффузив- 
ПЛе садочные толщи уянской серии, слагая с ней 
Н° ый вулкано-плутонический пояс. Вмещаю
щей рамой для этих образований служат гранули- 
ще чогарского комплекса и гетерогенные крис
таллические образования станового комплекса.

Рассеянные тела и небольшие массивы аляски- 
товых гранитов и чарнокитов во внутренней час
ти нуклеара иногда контролируются разломами. 
Ча г̂о эти гранитоиды встречаются в неосоме 
мигматитов разнообразных типов.

Тектонические условия формирования широ
кого спектра раннепротерозойских гранитоидов 
определяются с помощью тектоно-магматичес- 
ких диаграмм, разработанных для гранитоидов 
фанерозоя [50, 59, 60]. При этом принимается во 
внимание то, что, несмотря на существенные раз
личия в развитии континентальной литосферы 
между ранним докембрием и фанерозоем, петро- 
генезис магматических пород, скорее всего, осу
ществлялся в сопоставимых геодинамических об
становках сжатия или растяжения, тем более, что 
зарождение магматических очагов раннепроте
розойских гранитов происходило в условиях уже 
относительно мощной континентальной коры, 
которая сформировалась к этому времени. По 
крайней мере глубина магмоотделения, судя по 
Rb-Sr отношениям, достигала 30 и более км [26].

На классификационную диаграмму Rx-R 2 [51], 
модифицированную для тектоно-магматического 
анализа [50], были нанесены соответствующие 
расчетные данные для средних составов большин
ства разновидностей протерозойских гранитов 
внешней и внутренней частей Алдано-Станового 
нуклеара и для сравнения эталонных гранитов 
рапакиви Балтийского щита (рис. 3). Видно, что 
основная часть фигуративных точек расположена 
в поле позднеорогенных субщелочных монцо- 
нитов и синколлизионных анатектических грани
тов. Исключение составляют токско-алгомин- 
ские гранитоиды, попавшие в поле постколли
зионных высококалиевых известково-щелочных 
серий. В целом фигуративные точки всех грани
тоидов, включая рапакиви, вытянуты вдоль еди
ного тренда, соединяющего чарнокиты Калара и 
траносиениты Усть-Нюкжинского массива. По 
характеру распределения точек вдоль этого

Рис. 3 , Диаграмма Rj- R 2 [50] для  т ект оно-магмат и
ческого анализа раннепрот ерозойских гранитов А л 
данского щита.
Фигуративные точки средних составов: 1 - 6 -  грани
тов типа рапакиви и родственных им пород: 1 -  чуй- 
ско-кодарский комплекс, 2 -  Бульбухтинский массив, 
3 -  Северо-Учурский массив, 4 -  его же гранофиро- 
вые граниты, 5 -  Южно-Учурский массив, 6 -  его же 
гранофировые граниты; 7 - 14 -  прочих гранитоидов: 
7 -  чарнокиты Канарского, 8 -  сиениты Усть-Нюк
жинского, 9 -  граниты Чубачинского, 10 -  граниты 
Тукурингрского, И -  гранодиориты Токско-Алго- 
минского, 12 -  чарнокиты Усть-Иджекскогб масси
вов, 13 -  чарнокиты массива Емелели, 14 -  аляскиты 
Алданского щита; 15, 16 -  эталонные граниты рапа
киви Балтийского щита, массивы: 15 -  Выборгский, 
16 -  Салминский. Поля гранитоидов: I -  мантийного 
фракционирования, II -  предколлизионных, III -  пост
коллизионных поднятий, IV -  позднеколлизионных, 
V -  анорогенных, VI -  синколлизионных, VII -  пост- 
орогенных.

тренда видно, что гранитоиды внешней части нук
леара в тектоно-магматическом отношении более 
разнообразны по сравнению с гранитами внутрен
ней части, которые сконцентрированы исключи
тельно в поле анатектоидных синколлизионных 
образований.

На диаграмме lg Rb/Zr-Si02 фигуративные 
точки гранитоидов внешней (точки 1 - 4,7) и внут
ренней (13, 14) частей нуклеара попадают в поле 
предколлизионных и отчасти позднеколлизион
ных обстановок. Напротив, диаграмма lg R b-Si02 
демонстрирует принадлежность некоторых разно- 
видностей^рассматриваемых гранитоидов исклю
чительно к синколлизионным образованиям 
(рис. 4). Проведенный ранее анализ геодинамичес
ких условий формирования гранитов типа рапаки
ви Алданского щита [2] при помощи серии текто- 
но-магматических диаграмм R b-Si02, Y b-Si02, 
N b-Si02, Nb-Y [60] показал их сопоставимость с 
эталонными рапакиви Балтийского щита [53] и 
принадлежность к внутриплитным (с отклонением 
к островодужным и коллизионным) гранитам, 
становление которых могло происходить в усло
виях общего растяжения и относительно спокой



ного (субплатформенного) режима (типа внутри- 
плитных или послеколлизионных обстановок фа- 
нерозоя).

Таким образом, по данным тектоно-магмати- 
ческого анализа, основанного на петрохимичес- 
ких и геохимических особенностях протерозой
ских гранитоидов, можно говорить об их форми
ровании в обстановке коллизии с вариациями ло
кальных режимов. Наиболее разнообразные ре
жимы типичны для внешней наиболее подвижной 
части нуклеара, где гранитоидный магматизм осу
ществлялся в условиях амфиболитовой фации ме
таморфизма и анатексиса в одних местах, выплав
ления коровых позднеорогенных гранитоидов -  в 
других. Присутствие здесь и постколлизионных 
гранитоидов -  свидетельство вовлечения в про
цессы частичного плавления не только верхней, 
сиалической, но и нижней, гранулит-базитовой, 
частей континентальной коры. Формирование 
гранитоидов внутренней части нуклеара происхо
дило преимущественно в условиях гранулитовой 
фации метаморфизма, в режиме, близком к син- 
коллизионному, т.е. за счет частичного плавления 
верхней части континентальной коры, хотя не ис
ключены и вариации тектонических режимов, от
вечающих пред- и позднеколлизионным обста- 
нов сам фанерозоя.

Многовариантность решения задачи о текто
нических обстановках формирования протеро
зойских гранитоидов (особенно во внешней части 
нуклеара), вытекающая из вышеприведенного 
анализа, видимо, не случайна и отражает сущест
вование различных геодинамических условий на 
общем коллизионном фоне. Важно подчеркнуть, 
что все гетерогенные процессы гранитообразова- 
ния осуществлялись в узком временном интервале 
и почти одновременно с формированием анорто
зитов.

Проблема тектонических условий образования 
анортозитов до сих пор не находит однозначного 
решения, впрочем, как и генезис этих пород 
[33,34]. В настоящее время установлено, что 
анортозиты, которые контролируются Становым 
разломом и серией субпараллельных разломов во 
внешней части нуклеара, слагают согласные с эти
ми линеаментами плитообразные тела, падающие 
на север под углом 40° - 45° [4]. Вполне очевидно 
также, что значительный разброс изотопных 
датировок анортозитов (2.3 - 1.7 млрд, лет) гово
рит о длительности процессов генерации магм и 
становления массивов этих пород. И, наконец, дан
ные о составе газово-жидких включений в анорто
зитах и оРТ  условиях формирования этих образо
ваний и сопутствующих им эклогитов и эклогито- 
подобных пород свидетельствуют о восстанови
тельном характере флюидного режима в широ
ком диапазоне высоких давлений (от 12 до 5 кбар) 
и температур (от 1300 до 600°С), при которых осу
ществлялся сложный процесс петрогенезиса анор
тозитов [2 - 4, 23]. Все это позволяет говорить о

(А) (Б)

Рис. 4. Д искриминант ны е диаграммы: A  - l g  (Rb/Zr)- 
S i0 2 [54], Б  - l g  Rb-SiO : [60] для  тектоно-магматц. 
ческого анализа раннепрот ерозойских гранитоидов 
Алданского щита.
Поля гранитоидов: (А): I -  синколлизионных, II -  вяу- 
триплитных, III -  пред- и позднеколлизионных; (Б); 
I -  синколлизионных, II -  внутриплитных, III -  остро- 
водужных. Номера точек см. на рис. 3.

формировании анортозитов в условиях, близких к 
коллизионным, т.е. в той же обстановке, при kotd. i 
рой происходило выплавление магм раннепроте
розойских гранитоидов.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Анализ вышеизложенного материала свиде

тельствует о многообразии проявлений процессов 
термотектогенеза, протекающих на Алданском 
щите в конце раннего протерозоя (среднем проте
розое). Это выражено в тесной временной связи 
таких контрастных, и пространственно разобщен
ных магматических комплексов, как анортозиты 
и сопутствующие им породы, с одной стороны, и 
различные гранитоиды, в том числе и типа рапа- 
киви, -  с другой. Отметим также ярко выражен
ную латеральную зональность проявлений про
цессов термотектогенеза, которая видна в разной 
степени метаморфической переработки и магма
тической активности, а также в различиях грани
тоидов одного и того же возраста во внешней и 
внутренней частях Алдано-Станового нуклеара.

Все это позволяет подойти к разработке гене
тической модели термотектогенеза, опирающей
ся на нуклеарную концепцию строения и эволю
ции континентальной литосферы в раннем до
кембрии [15]. Напомним, что в соответствии с 
этой моделью основными структурными элемен
тами фундамента древних платформ являются си- 
алические ядра -  нуклеары -  с мощной (40 - 50 км) 
консолидированной корой, преимущественно си- 
матические (или эндебит-базитовые) интернук- 
леарные области (мощность коры менее 40 км) и 
тектонически подвижные пояса, захватывающи6 
внешние части нуклеаров и протягивающиеся от 
одного ядра к другому в виде плавно изгибающих
ся серпофрактурных зон. Все эти структуры пер
вого порядка обусловили ядерно-петельчатыи 
стиль тектоники фундаментов древних платформ



линную латеральную неоднородность кон- 
и б а л ь н о й  литосферы этих областей.
ТИН« поятнее всего, именно благодаря этой неод- 

ости в процессе протерозойского термо- 
ноР°ДН неза СОЗцались условия для неравномер- 
теКТ°характера аккумуляции мантийного тепла. 
Н0Г° под сиалическим ядром как тепловым экра- 
ТаК’ происходило накопление тепловой энергии. 
Н°М было обусловлено не только большой мощ- 
* 0  коры, но и ее низкой теплопроводностью, 
н0СТ ной со способностью сиалических масс 
СВЯепировать радиогенное тепло. Поэтому сиали- 
ГеНкое ядро обладало высоким тепловым сопро- 
ЧиЫ1ением (величина, обратная теплопроводнос- 
и) Напротив, в менее мощных и менее радиоген- 

У* разогретых интернуклеарных областях с 
низким тепловым сопротивлением происходил 
отток тепла и его диссипация. Эта теоретическая 
модель гармонирует с идеей П. Хоффмана [55], 
рассматривающего сиалическую континенталь
ную кору в качестве “радиогенно разогретого 
одеяла” [55, с. 137], способствующего накопле
нию под ним тепловой энергии до критического 
состояния. Поскольку, как полагают, “крайним 
средством Земли против перегрева” [22, с. 560] 
является перенос масс, то общий ход событий и 
связанных с ними явлений термотектогенеза в 
пределах Алдано-Станового нуклеара можно 
представить в следующем виде.

В результате накопления тепла под нуклеаром 
и невозможности его быстрого отвода в течение 
длительного промежутка времени, в условиях 
высокого литостатического давления (мощность 
коры 40 - 50 км) под влиянием мантийных флюид
ных потоков осуществлялось частичное плавле
ние вещества высокоглиноземистой базитовой 
нижней коры и частично верхней мантии. Это 
приводило к возникновению в прогнутой подо
шве нуклеара перегретого астеносферного высо
копластичного слоя с очагами кварцево-диорито
вой и базальтоидной магм. Этот слой согласно 
схеме С. Кларка [22] являлся основным тепло
носителем и под большим давлением двигался в 
области разрузки тепла, чаще всего — во внеш
нюю часть нуклеара. По ходу движения перегре
той пластины в ней от кварцево-диоритовых магм 
под влиянием градиента температур, сепарации 
минералов по удельному весу и фильтр-прессинга 

тделялась жидкость гранитного состава (родо- 
начальная для гранитов типа рапакиви) и осуще- 

- ялась отсадка кристаллов плагиоклаза и 
“кашХ” по^еЛЫХ минеРалов -  кристаллическая 
нию 3 ^  ^УДЯ по рассредоточенному положе-
полпК̂ ПНЫХ массивов анортозитов, можно пред
а м  ^ Ить’ что выдвижение анортозитовой “ка- 
лп п п о ? ХНИе горизонты литосферы происходи- 
на пачпи ИЧНЫХ Участках внешней части нуклеара 
ну внутп^НЫе̂ асстояния по наклонным (в сторо-
ВЫМ тект-mu*1 ЧаСТИ нУклеаРа) сдвигово-надвиго- 

ическим зонам [27]. Кроме того, этот

процесс осуществлялся не одновременно, что за
фиксировано временем закрытия изотопных сис
тем в минералах, и мигрировал с запада (Канар
ский массив -  1.9 млрд, лет) на восток (Геранский 
массив - 1 .7  млрд. лет). Таким образом, массивы 
гранитов рапакиви трассируют след Движения 
глубинной астеносферной пластины, впереди ко
торой двигался фронт водонасыщенных флю
идов. Благодаря этому во внешней части нук
леара в два этапа, через 300 - 500 млн. лет (2.6 - 2.8 
и 2.2 - 2.3 млрд, лет), оществлялись интенсивные 
процессы регрессивного метаморфизма гранулй- 
товых толщ архея и палингенно-метасоматичес- 
кого гранитообразования, предшествовавшие, та
ким образом, внедрению анортозитов и гранитов 
типа рапакиви. Вместе с тем можно предполо
жить, что формирование семейства коровых 
гранитоидов (одновозрастных с анортозитами) во 
внешней части нуклеара было связано с непосред
ственным влиянием той части горячей пластины, 
в которой по системам пологих надвигов переме
щалась анортозитовая “каша” и окружающие ее 
гранулиты. При этом, если становление массивов 
гранитов типа рапакиви происходило в условиях 
общего растяжения коры (типа внутриплитной 
или постколлизионной обстановок) над движу
щей пластиной, то остальные гранитоиды форми
ровались в зоне фронтальной части пластины в 
условиях коллизии. Последнее, вероятнее всего, 
было обусловлено не только давлением пласти
ны, но и локальными напряжениями сжатия в зо
нах сдвигово-надвиговых дислокаций по дуговым 
системам разломов, типичных для внешней части 
нуклеара.

Иной стиль проявления процессов раннепроте
розойского термотектогенеза во внутренней час
ти нуклеара связан, скорее всего, с меньшей сте
пенью ее магматической проницаемости. Напом
ним, что здесь отсутствуют какие-либо свидетель
ства о термальных событиях с возрастом 2.6 - 2.8 
и 2.2 - 2.3 млрд, лет, соответствующих времени 
метаморфизма и гранитообразования во внешней 
части нуклеара. Поэтому можно думать, что дли
тельное и максимальное накопление тепла под си
алическим ядром привело на последнем этапе 
(1.7 - 2.0 млрд, лет) не только к тепломассопере- 
носу во внешнюю часть нуклеара, но и к теплово
му прорыву во внутренней части этой структуры. 
В результате этого в верхние горизонты лито
сферы по зонам рассеянной проницаемости устре
мился “сухой” высокотемпературный поток, что 
способствовало нарушению первичных изотоп
ных систем в гранулитовых комплексах и выплав
лению анатектоидных аляскитовых гранитов и 
чарнокитов в обстановке, близкой к синколлизи- 
онной. Не исключено, что материалом для фор
мирования этих гранитоидов, слагающих, как 
было отмечено выше, рассеянные мелкие тела, 
небольшие массивы и неосому мигматитов, могли 
служить расплавы, образующиеся под воздействи-



Г, 10 9 млн. лет

Рис. 5. Суммарная скорост ь вы деления эндогенной  
энергии Зем ли  £ [38] и гистограмма изот опны х зна
чений возраста магмат ических, мет аморф ических и 
вулканических пород [42].
N -  частота встречаемости: площадь с точками -  1108 
определений.

ем литостатического давления в результате меха
низма фильтр-прессинга из родоначальной квар
цево-диоритовой магмы астеносферного слоя. По 
крайней мере присутствие пород габбро-анорто- 
зитовой формации в нижней коре центральной 
части Алданского щита не противоречит этому 
выводу й свидетельствует о былом существовании 
в подошве нуклеара астеносферного слоя с очага
ми магм, родоначальных для анортозитов и ком
плементарных им гранитоидов [27].

Предлагаемая модель термотектогенеза впол
не удовлетворительно объясняет причины лате
ральной зональности этого явления, позволяет 
связать генетически и парагенетически такие кон
трастные магматические комплексы, как анорто
зиты, сопутствующие им породы и разнообраз
ные типы гранитоидов, сформировавшихся в три 
этапа термотектогенеза. Находят свое объясне
ние такие особенности, как многовариантность 
геодинамических обстановок формирования маг
матических комплексов, или такой парадокс, как 
совмещение на одном уровне эрозии структурно
вещественных комплексов, сформировавшихся в 
различных РТ условиях. Действительно, анорто
зиты и сопутствующие им гранулиты и эклогито- 
подобные породы соседствуют с более древними 
кристаллическими комплексами, метаморфизм

которых не превышает амфиболитовой фаи 
(слабо метаморфизованные отложения удо^  
ской и уянской серий раннего протерозоя, позд^ 
архейские зеленокаменные троги, гранитогнейс! 
вые купола, образовавшиеся в результате ремобр 
лизации гранулитового архейского цоколя, и т.д)

В отличие от Алданского щита во многь 
других регионах (например, на Канадском щщ 
анортозиты и сопутствующие им породы AqJ 
мировались в три этапа -  1.7 - 2.0; 1.4 - jj 
и 1.0-1.1 млрд. лет. Примерно п о с т о я н н ы й  
(0.3 - 0.5 млрд, лет) временной интервал между 
вспышками термотектогенеза отражает, скорее 
всего, время, необходимое для накопления под си. 
алическими ядрами мантийного тепла до крити. 
ческого количества, требующего быстрого теп. 
ломассопереноса. О ведущей роли именно ман- 
тийного тепла в процессах термотектогенеза го- 
ворит сравнение скорости выделения эндогенной 
энергии и гистограммы изотопных возрастов маг
матических и метаморфических пород (рис. 5). 
Видно, что основные пики магматической актив
ности в протерозое не были связаны с источника
ми гравитационной (формирование ядра), при
ливной (влияние Луны) и радиогенной энергии, 
которые в сумме преобладали на самых ранних 
этапах развития Земли [38].

Процессы протерозойского термотектогенеза 
были глобальными и контролировались нуклеар- 
ной тектоникой. Действительно, если судить по 
анортозитам -  показателям наиболее активных 
импульсов тектоно-термальной активности, то их 
размещение в мировой системе нуклеаров подчи
нено в основном внешним зонам этих сиалических 
ядер (рис. 6). При этом можно думать, что приэк
ваториальное положение докембрийского супер
континента [57] было обусловлено влиянием 
гравитационной и приливной энергий, соответ
ствующим положением конвективных ячей [38] и 
сосредоточением в этом активном тектоническом 
поясе ранней Земли сиалических ядер, возникших 
в результате частичного плавления мантии и 
структурно-вещественной переработки базитовой 
протокоры [15, 17]. Существование такого текто
нически активного пояса ранней Земли, насыщен
ного сиалическими ядрами, в условиях длительно
го (1.0 - 2.0 млрд, лет) стационарного апвеллинга 
мантийного тепла [55] способствовало его накоп
лению под нуклеарами до критического количес
тва, что способствовало расшатыванию приэква
ториальной системы сиалических ядер и началу 
распада суперконтинента (1.7 - 2.0 млрд. лет). 
Дальнейшая аккреция сиалических ядер и их рас
хождение, сопровождавшееся взаимодействием 
этих структур между собой и окружающими их 
симатическими областями (что, несомненно, уси
ливало эффект коллизии), осуществлялись в до
кембрии по крайней мере еще дважды (1.4 - 1-5 и 
1.0 - 1.1 млрд. лет). Эти периоды фиксируются та
кими индикаторами термотектогенеза, как анор-



Рис. 6. Схема позднепрот ерозойского суперконт инент а [57] (с изменениями и дополнениями).
1 -  предположительные контуры нуклеаров в современных границах континентов (1 -  Сибирь, 2 -  Китай, 3 -  Австра
лия, 4 -  Антарктида, 5 -  Южная Америка, 6 -  Африка, 7 -  Индия, 8 -  Аравия и Иран, 9 -  Северная Америка, 10 -  Грен
ландия, 11 — Евразия); 2 — массивы анортозитов (вне масштаба); 3 — океаническая кора; 4 -  нерасчлененные комплексы 
современной континентальной коры.

тозиты и сопутствующие им породы соответству
ющих возрастов. По всей видимости, гранулит- 
анортозитовые пояса внешних частей нуклеаров 
трассируют коллизионные зоны древнейших ово- 
идных микроплит. Заметим, что со временем 
анортозитовый магматизм неуклонно затухал. 
Среди многих возможных причин этого явления 
(истощение верхней мантии и нижней части кон
тинентальной коры, изменение ее мощности и 
т.д.) отметим как одну из основных перестройку 
конвективных ячей и переход к качественно ново
му периоду в геологической истории Земли -  тек
тонике литосферных плит фанерозоя.
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Early Proterozoic Anorthosites and Granites of the Aldan Shield: Tectonic Position
and Zonation of Thermotectonic Processes

M. Z. Glukhovsky, V. M. Moralev, M. K. Sukhanov

Early Proterozoic thermotectogenesis in the Aldan Shield varied from central to outer parts of the shield, which 
is regarded as a southern portion of one of the major nuclei of the Siberian craton. The timing of the thermo- 
tectonic reworking is determined isotopically as 1.7 to 2.2 Ga old. The proposed model of thermotectogenesis 
suggests it was a result of the emergence of a highly viscous layer of quartz - diorite melt at the crust/mantle 
boundary, and its movement towards the outer zones of the nucleus. As a result, imbrication of anorthosites and 
the associated rocks into shallow crustal horizons took place in a geodynamic setting of compression in the 
outer zones. The process was accompanied by a separation (due to filter-pressing) of complementary granite 
magma and emplacement of rapakivi granites under the extension stress regime.
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Рассмотрено вторичное перераспределение титано-магнетитовых руд в докембрийском метагаб- 
бро-анортозитовом массиве предположительно раннепротерозойского возраста и в прорывающих 
его субщелочных и щелочных гранитах. Проведен микроструктурный анализ силикатных фаз 
(кварц, амфибол, биотит), изучена история деформаций главных породообразующих минералов -  
плагиоклаза и пироксенов, замещенных амфиболами и биотитами в ходе регионального метамор
физма амфиболитовой фации повышенных давлений. Эти данные вместе с изучением картины пе
рераспределения рудного вещества показывают, что титаномагнетит концентрируется в направле
нии систем скольжения вдоль траекторий главных касательных напряжений, а также субпаралелль- 
но трещинам скола и отрыва в зонах пластических сдвигов. В целом вторичное перераспределение 
руды контролируется пластическими сдвиговыми деформациями, которые достигают больших ве
личин в зонах милонитов, определяющих главные контуры рудной залежи.

Рудоносные магматические тела габбро-анор- 
тозитовой формации широко развиты среди до- 
кембрийских образований Кольского полуост
рова [1]. Они представляют собой важную сырье
вую базу России. Эти тела, как правило, приуро
чены к областям сочленения протерозойских зе
ленокаменных поясов с породами архейского 
фундамента. Не все они хорошо обнажены, и 
вследствие этого прогноз размещения рудных за
лежей на глубине часто осуществляется с по
мощью геофизических методов. Одним из важ
ных вопросов при интерпретации геофизических 
данных является понимание структурно-вещест
венной анизотропии горных пород, которая нахо
дит выражение в аномальных изменениях различ
ных физических констант. В круг этих проблем 
теснейшим образом вплетается вопрос о харак
тере перераспределения рудного вещества в маг
матических телах под контролем пластических де
формаций. Знания о таких процессах, несомненно, 
будут служить надежным репером при интерпре
тации геофизических данных, особенно на закры
тых территориях, и могут полностью изменить 
тактику прогноза и поисков новых рудных тел.

Геологическое положение. Предметом иссле
дования является один из габброидных массивов, 
расположенный между перидотит-пироксенит- 
габбро-норитовым массивом Федорово-Панских 
тундр и Цагинским габбро-анортозитовым телом. 
С севера в обрамлении Цагинского массива разви
ты гранитоиды архея и щелочные граниты, услов
но отнесенные к архею - протерозою (рис. 1). С 
юга массив Федорово-Панских тундр примыкает 
к вулканогенно-осадочным породам протерозой

ского зеленокаменного пояса Имандра-Варзуга. 
Соотношения и возраст всех пород проблематич
ны, за исключением массива Федорово-Панских 
тундр, который был датирован РЬ-РЬ методом 
(2430 ± 30 млн. лет) [2].

Отбор образцов для исследования. Массив 
был пробурен на глубину 2200 м (скважина С-1, 
см. рис. 1) Северным филиалом Государственного 
предприятия ЭГГИ. Нами была рассмотрена ко
лонна керна на всю глубину скважины и описание 
литостратиграфической колонки, составленной 
геологом В.И. Совсуняком. Были отобраны об
разцы с наиболее ярко проявленными деформа
ционными текстурами вблизи и на удалении от 
зон сильно концентрированной и рассеянной руд
ной минерализацией, представленной здесь тита- 
номагнетитом. Кроме того, был отобран керн 
щелочных гранитов, гранодиоритов, которые 
прорывают габброиды и несут следы пластичес
ких деформаций. Кажется важным рассмотреть 
характер деформации этих двух магматических 
комплексов вместе, чтобы понять возрастные вза
имоотношения процессов метаморфизма, дефор
мации и магматизма.

Комплекс щелочных гранитов - монцодиоритов.
Эта группа включает породы субщелочного - ще
лочного ряда, отвечающие по составу гранитам, 
монцогранитам и монцодиоритам. Они имеют 
темно-серый с розоватым оттенком цвет, массив
ные или слабо гнейсовидные текстуры, содержат 
включения кристаллов калишпата. Количество 
темноцветных минералов в них варьирует от Ю 
до 40%. Слабую уплощенность темноцветных ми
нералов создает сланцеватость ориентирован-



Рис. 1. Схематическая геологическая карта Цен
трально-Кольской зоны.
1 -  вулканогенно-осадочные образования серии 
Имандра-Варзуга; 2 -  перидотит-пироксенит-габбро- 
норитовая формация Федорово-Панского массива: 
а -  габбро, габбро-нориты, б -  перидотиты, пироксе- 
ниты; 3 -  габбро-анортозитовая формация Цагинско- 
го массива; 4 -  комплекс щелочных гранитов Белых 

, тундр; 5, 6 -  нерасчлененный комплекс гранитоидов 
кислого (5), щелочного и монцонит-монцодиоритово- 
го (6) составов; 7 -  положение скважины С-1 (глубина 
2200 м); 8 -  зона Северо-Варзугского разлома, кон
тролирующая размещение базит-гипербазитов Цен- 
трально-Кольской зоны.

ная под углом 50° - 60° к вертикальной оси керна. 
На глубине 964 м монцодиориты пересечены уз
кой зоной милонитов -  52, плоскость которой суб
параллельна вертикальной оси керна. Эта зона 
милонитов пересекает сланцеватость S{.

Структура варьирует от типичной гранитной 
до гранобластовой со слабой ориентировкой био
тита и амфибола. Главные породообразующие 
минералы представлены плагиоклазом, микро- 
пертитовым калишпатом, биотитом, роговой об
манкой; присутствуют сфен, цоизит, гранат, мик
роклин, рудные минералы. Наличие резорбиро- 
ванных зерен плагиоклаза в калишпате, образо
вание альбитовых кайм на контакте плагиоклаз- 
калишпат указывают на первичномагматичес
кую природу этих пород. Реакции замещения ти- 
таномагнетита биотитом и гранатом, сфеном или 
амфиболом свидетельствуют о метаморфических 
преобразованиях всей гаммы пород в условиях 
метаморфизма амфиболитовой фации.

М и к р о с т р у к т у р н ы й  а н а л и з .  Для мик- 
Р структурног° анализа были выбраны образец 
го ^очного гранита (глубина 241 м) и субщелочно- 

^онцодиорита (ГЛубина 946 м). В первом разви-
ныеЛаНЦеВаТ° СТЬ 110 биотитУ и амфиболу. Круп- 

кристаллы калишпата и плагиоклаза содер

жат большое количество микротрещин, кварц 
характеризуется волнистым погасанием и широ
ким развитием структур кинкбанд. В другом об
разце развита узкая зона милонитов, мезостаз 
которой обогащен микрозернистым кварцем, а 
фенокласты представлены деформированными 
фрагментами калишпата, плагиоклаза, амфибола 
и биотита. Оба шлифа были выпилены ортого
нально к вертикальной оси керна и ориентирова
ны стрелкой относительно внутренней структуры 
образцов.

На столике Федорова были исследованы ори
ентировки (с)-осей кварца. Этот минерал очень 
пластичен, так как его структура удовлетворяет 
критерию фон Мизеса. Именно это главное свой
ство кварца позволяет использовать его для мик- 
роструктурного анализа, который дает важную 
информацию о пластических деформациях пород. 
Положение кристаллической решетки кварца в 
деформированной породе характеризуется ориен
тировкой его (с)-осей, т.е. (000.1). При этом харак
тер петроструктурных узоров (с)-осей зависит от 
того, какая из систем скольжения будет реализо
вана в ходе деформации. Помимо скольжения, не
маловажный вклад в деформацию кварца вносит 
механизм динамической рекристаллизации [7,13].

В образце манцонита (с)-оси кварца образуют 
два парных максимума, расположенных по пери
ферии диаграммы и ориентированных под углом 
к плоскости сланцеватости (рис. 2А). Такой узор 
отвечает г-типу петроструктурных узоров, фор
мирующихся при деформации кварца в условиях 
температур выше 600°С и медленных скоростях 
деформации [7] при заметном развитии динами
ческой рекристаллизации. При этом наиболее ак
тивное скольжение осуществляется по плоскос
тям положительного ромбоэдра в направлении
(1120) [5,8].

В образце монцодиорита узор (с)-осей кварца, 
измеренных на удалении от зоны милонитов, так
же соответствует r-типу (см. рис. 2Б). Здесь два 
парных максимума расположены симметрично 
относительно плоскости сланцеватости (рис. ЗА). 
Угол между этими максимумами составляет око
ло 70°. Отмечается также незначительное рассеи
вание (с)-осей по дуге малого круга.

В зоне милонитов этого же образца обнару
жен узор с-типа (см. рис. 2В), который согласно 
экспериментальным данным [И],  соответствует 
развитию внутрикристаллической трансляции по
системе (0001) (1120).  Угол между максимумом 
(с)-осей кварца и С-поверхностью в сдвиговой зо
не (см. рис. 2В, ЗБ) соответствует 25°, что свиде
тельствует о развитии этой предпочтительной 
ориентировки под контролем пластической сдви
говой деформации.

Метагаббро. В интервале глубин от 1011 до 
2200 м эти породы представлены кварцевым ме-



Рис. 2. Микроструктурный анализ (сносей кварца в 
монцоните с глубины 241 м (Л) и монцодиорите с 
глубины 946 м (Б и В).
(А) -  суммарная диаграмма 100 зерен, изолинии про
ведены через 1 - 2 - 3 - 5%; (Б) -  диаграмма 60 зерен, 
измеренных на удалении от зоны милонитов, изоли
нии проведены через 2 - 4 - 6 - 10%; (В) -  диаграмма 
100 зерен из зоны милонитов, изолинии проведены 
через 1 - 2 - 3 - 5%. Все диаграммы построены на ниж
ней полусфере сетки Вульфа.

0° 0°

270°  90°  270°  90°

Рис. 3. Розы-диаграммы предпочтительных ориен
тировок удлиненных кристаллов амфиболов (А) и 
амфиболов вместе с кварцем (Б) для монцонитов вне 
зоны милонитов (А) и в пределах этой зоны (Б).

тагаббро, микрозернистым меланократовым ме
тагаббро и метагаббро-анортозитами, среди ко
торых присутствуют разности с рассеянной и кон
центрированной рудной минерализацией. На глу
бине 1190 м породы пересечены жилами серых 
субщелочных гранитов. Зоны мощных милони
тов, ориентированные почти полого по отноше
нию к вертикальной оси керна, локализуются 
вблизи рудного габбро. Эта тенденция сохраняет
ся по всей колонне керна. Согласно описанию раз
реза по скважине, милониты располагаются в по
дошве и кровле рудного габбро. За пределами зон 
милонитов все разности метагабброидов харак
теризуются крупно-среднезернистой структурой, 
как правило, друзитового строения.

Все разности несут следы метаморфических 
реакций, свидетельствующих о неравномерном 
изменении их минерального состава в условиях 
амфиболитовой фации. Из первичных минералов 
сохраняется только плагиоклаз высокой основно
сти (лабрадор—битовнит) и небольшие участки 
клинопироксена, представленного титанавгитом 
или диопсидом. Наиболее типичны реакции заме
щения: клинопироксен + плагиоклаз —» амфибол + 
+ кварц; амфибол + гранат —> биотит; появляется 
гранат в ассоциации с роговой обманкой и сфе- 
ном. Присутствие кристаллов куммингтонита поз
воляет рассматривать их как псевдоморфозы по 
гиперстену, который вместе с клинопироксенами

присутствовал в первичномагматических сили*а 
ных фазах. т

Титаномагнетит формирует крупные скодд 
ния каплевидной или неправильной формы, рае 
положенные в интерстициях между пироксен^  
амфиболами и плагиоклазами. В ходе метаморфь 
зма вокруг титаномагнетита образуются веод  ̂
вые каймы граната, сфена, биотита и амфибола 

Отмеченные псевдоморфозы актинолита ц0 
пироксену (глубина 1011 м), а также последующ^ 
развитие келифитовых кайм: актинолит + титана, 
стый рудный минерал —> актинолит —> гранат ^ 
—> амфибол сине-зеленый (в контакте с плагио. 
клазом) отвечают прогрессивному метаморфь 
му амфиболитовой фации повышенных давлений

ПЕРЕРАСПРЕДЕЛЕНИЕ РУДНОГО 
ВЕЩЕСТВА В ХОДЕ ДЕФОРМАЦИИ

Особенно важным является наблюдение за 
поведением титаномагнетита, локализованного 
вблизи зон милонитов, так как именно под кон
тролем дифференцированных напряжений руд. 
ное вещество может перераспределяться вдоль 
зон тектонических нарушений. В ходе этого мож
но ожидать изменение концентраций рудного ве
щества, “стекания” или рассеивания его во вме
щающей матрице относительно первоначального 
местонахождения.

Наблюдения за конфигурацией рудных агрега
тов в слабо деформированных образцах вне зон 
милонитов свидетельствуют о том, что рудообра- 
зование контролировалось магматическим осаж
дением. Однако по мере приближения к зонам ми
лонитов крупные скопления титаномагнетита на
чинают растаскиваться на отдельные мелкие фра
гменты, которые концентрируются в виде тонких 
линзочек, субсогласных с направлениями сколь
жения главных систем микросдвигов (рис. 4). 
Другая часть рудного вещества перераспределя
ется в виде рассеянных пылевидных скоплений, 
сосредоточенных как в самих зонах микросдви
гов, так и между ними. Это вторичное перераспре
деление руды имеет определенную пространст
венную локализацию: часть рудных микролинз 
формирует узкие линейные зоны, соответствую
щие магистральным трещинам, отвечающим гла
вным сколовым напряжениям (см. рис. 4).

Эта сдвиговая деформация протекала в твердо
пластических условиях, отвечающих регионально
му метаморфизму амфиболитовой фации, охва
тившему весь массив в целом. Об этом свидетель
ствуют пластические деформации силикатных 
фаз, которые выражены в динамической рекрис
таллизации плагиоклазов, приводящей к полиго- 
низации. Полигонизация плагиоклазов, наряду 
с возникновением субзеренных структур, особен
но ярко проявлена вдоль направлений главных 
сколовых напряжений общей системы сдвига 
(см. рис. 4). Кроме того, часть рудного вещества



Рис. 4. Характер микростроения рудного метагаб
бро вблизи зоны милонитов (зарисовка имифа).
На врезке показана система сколовых и нормальных 
направлений, формирующихся в условиях левосторон
него сдвига. Минералы: Р1 -  плагиоклаз, Qu -  кварц, 
Amf -  амфибол, Ti-Mt — титаномагнетит, Gr -  гранат,
Zoi -  цоизит.

перераспределяется вдоль двойниковых швов 
высокоосновных плагиоклазов и в направлениях, 
ориентированных под углом 45° к ним (см. рис. 4). 
Отмечаются также скопления рудных агрегатов 
внутри амфиболов (по типу сагенитовой решетки), 
что свидетельствует об образовании менее желе
зистых амфиболов за счет пироксенов в ходе мета
морфизма. Рудное вещество в виде тонких линз пе
рераспределяется также внутри граната вдоль зон 
внутренних микротрещин. Вся эта картина вто
ричной концентрации рудного вещества, имеющая 
разную морфологию, указывает тем не менее на 
единство двух процессов -  пластической деформа
ции и метаморфизма. Именно эти процессы обес
печивают подвижность рудного компонента в 
твердопластическом состоянии и контролируют 
его перемещение и локализацию то в зоны высо
кой концентрации дислокаций, то вдоль кристал
лографических направлений наибольшей анизо
тропии в решетке деформированных кристаллов.

Микроструктурный анализ метагаббро. Для
того чтобы оценить степень деформации мета- 
табброидов, мы изучили характер предпочтитель
ных ориентировок минералов силикатных фаз за 
пРеделами зон милонитов и непосредственно 
внутри них.

Д е ф о р м а ц и и  м е т а г а б б р о  за  п р е д е 
л а м и  з о н  м и л о н и т о в .  Плагиоклаз является 
наиболее распространенным минералом, содер
жание которого в габбро варьирует от 60 до 80%. 
Плагиоклазы имеют сложную кристаллическую 
структуру, определяющую их высокую прочность 
в отношении деформации. Обычно плагиоклаз 
реагирует на деформацию путем динамической 
рекристаллизации. В ходе экспериментов в инте
рвале температур 700 - 800°С [4, 12] в плагиокла
зах наблюдались системы скольжения (010) [100], 
механическое двойникование и катаклаз.

Элементы твердопластической деформации 
присутствуют во всех изученных образцах. Это -  
концентрации рудного вещества вдоль плоскос
тей спайности и двойниковых швов, свидетельст
вующие о формировании хрупких микроразрывов 
в этих направлениях. Такие микроразрывы, за
полненные перемещенным рудным веществом, 
можно рассматривать как результат внутренних 
напряжений, реализованных в отдельных зернах 
при неблагоприятной ориентировке плагиоклазов 
по отношению к общему стрессу, приложенному 
ко всему объему пород. Широко развиты механи
ческие двойники по периклиновому и альбитово- 
му законам. В зонах формирования механических 
двойников локализуется большое число микро
сдвигов, отражающих то, что двойники представ
лены упругими структурами.

Хотя плагиоклаз обнаруживает следы пласти
ческих деформаций практически во всех изучен
ных шлифах, этот минерал трудно использовать 
для микроструктурного анализа. Угол между ося
ми индикатрисы и кристаллографическими осями 
варьирует в широких пределах в зависимости от 
состава плагиоклаза. Это означает, что, помимо 
измерения осей индикатрисы, в каждом зерне 
нужно было бы определять его состав.

Второй метод измерения кристаллографичес
ких направлений в индивидах с пересекающейся 
спайностью может быть использован независимо 
от вариаций состава плагиоклаза. Однако вероят
ность обнаружения в пределах шлифа подходя
щих сечений в достаточном количестве, необхо
димом для статистической обработки, ничтожно 
мала. Все это затрудняет использование плагио
клаза для изучения предпочтительных ориенти
ровок, хотя именно этот минерал определяет спо
собность метагаббро к пластическому течению.

Для микроструктурного анализа мы использо
вали амфибол и кварц. Амфибол представлен ро
говой обманкой, характеризующейся моноклин
ной симметрией. В амфиболе развивается лишь 
одна система скольжения (100) [001], при сдвиге 
вдоль которой кремнекислородные связи оста
ются ненарушенными [9,10]. В то же время амфи
бол способен реагировать на деформацию путем 
двойникования и вращения. Диаграммы всех трех 
осей индикатрисы амфибола из образца массивно
го метагаббро (глубина 1800 м) показывают от



сутствие четкой ориентировки (рис. 5А). Тем не 
менее анализ диаграмм говорит о том, что боль
шинство осей Ng концентрируется вдоль плоскос
ти S2 (рис. 6А), создавая слабое поле рассеивания 
в виде пояса. Можно полагать, что удлинение тех 
зерен амфибола, максимумы осей Ng которых ле
жат на дуге большого круга, совпадают с направ
лением главных плоскостей скалывания сдвиго
вой зоны S2. Остальные зерна амфибола либо ис
пытывают тенденцию к этой же ориентировке, 
либо хаотически рассеяны в поле диаграммы. Оси 
Np и Nm амфиболов обнаруживают взаимнопер
пендикулярное положение одна относительно дру
гой, создавая максимумы в центре диаграммы (Nm) 
и по ее периферии (Np) на фоне широкого рассеи
вания одноименных осей индикатрисы недефор- 
мированных кристаллов (см. рис. SA).

Кварц в разных количествах присутствует поч
ти во всех разновидностях метагабброидов и, с на
шей точки зрения, является продуктом метамор
фических реакций. Именно поэтому кварц может 
быть использован здесь как индикатор пластичес
ких деформаций, протекавших в ходе региональ
ного метаморфизма. Нами был исследован кварц 
из образцов метагаббро разных уровней глубин
ности -  1792 и 1015 м. На диаграмме (с)-осей 
кварца (см. рис. 5В) из крупнозернистого рудного 
габбро (глубина 1792 м) выявлен четкий узор 
поясового типа. Пояс ориентирован перпендику
лярно к плоскости сланцеватости. Эта сланцева
тость имеет четкое выражение на розе-диаграмме 
(см. рис. 6Г), построенной по замерам ориентиров
ки биотита и амфибола в плоскости шлифа. Здесь 
биотит и амфибол дают два максимума, соответ
ствующих 300° и 330° соответственно, что может 
свидетельствовать либо о разных пластических 
свойствах этих минералов, либо о тенденции к за
ложению сланцеватости по системе плоскостей S 
и С сдвиговой зоны. Если принять последнюю мо
дель, которая наиболее близка к природным на
блюдениям, то плоскости сланцеватости, соответ
ствующие обоим максимумам на розе-диаграмме, 
действительно отражают положение S- и С-по- 
верхностей. При этом плоскость С ориентирована 
перпендикулярно большедуговому поясу (с)-осей 
кварца, а плоскость S составляет с последним угол 
в 60° (см. рис. 5Г). Геометрия S- и С-плоскостей и 
пояса (с)-осей кварца показывает, что формирова
ние предпочтительной ориентировки кварца осу
ществлялось в режиме левостороннего сдвига.

В среднезернистом габбро (глубина 1015 м) 
(с)-оси кварца также обнаруживают большедуго
вой пояс (см. рис. 5Б), ориентированный перпен
дикулярно к плоскости сланцеватости S2, сформи
рованной уплощенными зернами амфибола и пла
стинками биотита (см. рис. 6В). В то же время 
общая текстура породы в этом образце сохраняет 
массивное строение, а большинство зерен кварца 
характеризуется либо изометричной, либо поли
гональной формой границ. Следовательно, поясо-

Рис. 5. Микроструктурный анализ амфибола (Л) и 
кварца (Б и В) из метагабброидов, удаленных от зон 
милонитов.
(А) -  глубина 1800 м, (Б) -  1015 м и (В) -  1792 м. Шли
фы выпилены перпендикулярно вертикальной оси 
керна и ориентированы относительно внутренней 
структуры образца. Все построения выполнены на 
нижней полусфере сетки Вульфа по 100 зернам. Изо
линии проведены через 1 - 2 - 3 - 5%. На диаграмме (Г) 
показаны геометрические соотношения C-S-плоскос- 
тей левостороннего сдвига и большедугового пояса 
(с)-осей кварца.

вое распределение (с)-осей кварца может быть 
проинтерпретировано здесь как эффект роста не- 
област в поле напряжения под контролем меха
низма динамической рекристаллизации.

М е т а г а б б р о  в з о н е  м и л о н и т о в .  Ми- 
лониты представлены тонкополосчатыми дина
мосланцами, строение которых определяется че
редованием тонких прерывистых полос, сложен
ных деформированными пироксенами, иногда 
полностью замещенными ассоциацией минералов: 
гранат + роговая обманка ± биотит ± кварц ± эпи- 
дот. Эта прерывистая меланократовая полосча
тость контрастно выделяется на фоне лейкокра- 
товой матрицы, представленной мелкозернисты
ми плагиоклазами варьирующего состава, цоизи- 
том и кварцем. Милониты характеризуются ти
пичным для них двухчленным строением. В них со
четаются мелкозернистая кристаллобластическая 
структура мезостаза и катакластическая струк
тура, сформированная фенокластами единичных 
зерен пироксенов и высокоосновных плагиокла
зов исходной матрицы. Фенокласты плагиоклаза, 
представленные реликтовыми зернами первично 
магматического плагиоклаза, сохраняют высокую 
основность в их центральных частях (70% Ап). По 
периферии таких фенокласт основность плагио
клаза соответствует 50 - 52% Ап. Плагиоклазы из 
мезостаза представлены мелкими полигональны
ми формами. Их морфология и характер границ 
зерен свидетельствуют о деформации, контроли
ровавшейся механизмом динамической рекрис-
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Рис. 6. Р озы -диаграм м ы  предпочт ит ельны х ориен
т ировок м инералов в м ет агабброидах, удаленны х  
от зон м илонит ов.
(А), (Б) -  1800 м, (В) -  1015 м, (Г) -  1792 м. (А)-тита- 
номагнетит, (Б) -  цоизит, (В), (Г) -  биотит и амфибол.

таллизации. Состав таких плагиоклазов варьирует 
от 50 до 60% Ап.

Особенности текстуры милонитов указывают 
на их принадлежность к L-S-типу тектонитов. 
Судя по положению вертикальной оси керна, 
можно предполагать, что зоны мощных милони
тов в метагаббро ориентированы в субгоризон
тальной или слабо наклонной к земной поверх
ности плоскости.

Для микроструктурного анализа были выреза
ны ориентированные шлифы в сечении XZ (глу
бина 1706 м) и XY (глубина 1708.5 м). В качестве 
наиболее благоприятных для микроструктурного 
анализа выбраны биотит (глубина 1706 м) и ам
фибол (глубина 1708.5 м).

Биотит -  минерал моноклинной сингонии, в 
котором наиболее активно происходит внутри- 
кристаллическая трансляция по плоскости (001) в 
направлении [100] [3, 6, 11]. Все три петрострук- 
турные диаграммы (рис. 7 А) указывают на весь
ма совершенную предпочтительную ориентиров
ку осей индикатрисы. При этом плоскость базо- 
пинакоида (001) ориентирована под небольшим 
углом к плоскости S2 -  около 25°. Кристаллогра
фические оси (с) расположены перпендикулярно 
к (001) и составляют угол 65° с плоскостью слан
цеватости S2 и линейностью L2.

Ось индикатрисы Ng, с помощью которой вос
становлена кристаллографическая ось [100], 
расположена под углом 20° - 25° к линейности 
растяжения и к плоскости сланцеватости. П о
скольку скольжение в биотите осуществляется 
по системе (001) [100] и ось [100] практически 
совпадает с положением линейности L2, мы полу
чаем согласованную картину тектонических дви
жений и внутрикристаллического скольжения в 
зоне милонитов.

Рудное вещество при этом перераспределяет
ся наиболее активно в направлениях, перпендику
лярных к линейности растяжения, выполняя, по- 
видимому, зоны микроразрывов. Эти последние

соответствуют положению трещин отрыва в сис
теме сдвига (см. рис. 4).

Амфибол в исследованном образце обнару
живает весьма совершенную ориентировку по 
форме зерен. Из диаграммы осей индикатрисы 
(см. рис. 7Б) видно, что оси Ng формируют по два 
максимума, расположенных симметрично отно
сительно минеральной линейности. Угол между 
осью Ng, совпадающей с удлинением минерала, и 
макроскопической линейностью составляет 15°. 
Такая симметрия в расположении максимумов 
(с)-осей амфиболов по отношению к минераль
ной линейности и сланцеватости S2 свидетель
ствует о присутствии вращательных движений в 
ходе сдвиговой деформации.

Максимумы двух других осей индикатрисы Nm 
и Np ориентированы перпендикулярно и парал
лельно плоскости сланцеватости соответственно, 
что позволяет сделать вывод о том, что амфибо
лы испытали пластическую деформацию путем 
внутрикристаллической трансляции по системе 
скольжения (100) [001].

Обсуждение. Изученное тело габбро-анорто
зитов, которое является, по-видимому, невскры
той частью Цагинского массива, метаморфизова- 
но в условиях регионального метаморфизма ам
фиболитовой фации и несет следы пластических 
деформаций. Эти деформации протекали под 
контролем пластических сдвигов с субгоризон
тальной или наклонной (около 30° - 40°) плоскос
тью сместителя. Габбро-анортозиты характери
зуются титаномагнетитовой минерализацией. 
Часть титаномагнетита рассеяна в виде отдель
ных осажденных во время магматической крис
таллизации вкрапленников практически по всей 
глубине колонны керна. Другая часть титаномаг
нетита формирует более сконцентрированные 
скопления в прослоях рудного габбро. Сущест
вующая закономерная приуроченность “горизон
тов” рудного габбро к зонам милонитов тесно 
связана с перераспределением рудного вещества 
вдоль трещин скола и отрыва в единой системе 
левостороннего сдвига. Это позволяет предполо
жить, что повышенная концентрация титаномаг
нетита в “слоях” метагаббро, ограниченного 
сверху и снизу по разрезу зонами мощных мило
нитов, отражает вторичное перераспределение 
руды и ее “стекание” в зоны высокой концентра
ции дислокаций под контролем дифференциаль
ных напряжений.

Пространственное положение предпочтитель
ных ориентировок минералов (амфибола, биоти
та и кварца) обнаруживает согласованную кар
тину с характером перераспределения рудного 
вещества, осуществлявшегося под контролем де
формации простого сдвига в условиях региональ
ного метаморфизма амфиболитовой фации. Это 
позволяет предполагать, что вторичная концен
трация рудных компонентов может усилить ло
кальную анизотропию физических свойств де-



Рис. 7. Микроструктурный анализ биотита (Л) и амфибола (Б) из милонитизированных метагабброидов.

Глубина 1706 - 1708.5 м. Все построения выполнены на нижней полусфере сетки Вульфа по 100 зернам. Изолинии 
проведены через 1 - 2 - 3 - 5%.

формированного метагаббро, особенно вдоль зон 
милонитов. В свою очередь, высокая анизо
тропия этих тектонизированных разностей, по- 
видимому, приводит к аномальному изменению 
многих геофизических констант, особенно магни
тометрических, по сравнению с таковыми в сла- 
бодеформированных аналогах метагаббро, со
держащих рассеянные руды.

Сходные деформации обнаружены в теле ще
лочных гранитов - монцодиоритов, расположен
ных гипсометрически выше габброидов. Эти по
роды несут следы деформаций, запечатленных в 
узоре (с)-осей кварца, отвечающем r-типу. Узоры 
такого типа образуются в процессе высокотемпе
ратурной (600°С) деформации. В узких зонах ми
лонитов при этом формируется другой, поясовой, 
тип узора (с)-осей кварца, который весьма харак
терен для сдвиговой деформации.

На глубине 1190 м колонной керна вскрыта 
жила щелочных гранитов, пересекающая габбро- 
иды и испытавшая совместно с ними метамор
физм амфиболитовой фации, о чем свидетель
ствуют замещения плагиоклаза цоизитом, рас
кисление основных -  средних плагиоклазов, заме
щение рудных компонентов сфеном и биотитом. 
Это позволяет предположить, что комплекс ще
лочных гранитов и ассоциирующих с ними монцо
диоритов внедрился после формирования габбро
идов, но до наложения на них регионального ме
таморфизма и сопутствующих деформаций. Пос
леднее подтверждается обнаружением сходных 
деформационных структур, запечатленных как в

комплексе щелочных гранитов -  монцодиоритов, 
так и в габброидах.

Присутствие предпочтительных ориентировок 
(с)-осей кварца, отвечающих узору г-типа, свиде
тельствует о том, что тело щелочных гранитов -  
монцодиоритов было деформировано в твердо
пластическом состоянии, после их раскристалли- 
зации, когда все породообразующие минералы 
приобрели прочные связи на границах зерен. Бо
лее поздние деформации этих пород выражены в 
развитии левосторонних сдвигов, которые после
довали, по-видимому, сразу же за твердопласти
ческим течением раннего этапа и сопровожда
лись постепенным падением температуры регио
нального теплового потока. Зоны полупластичес- 
ких сдвигов выступали как тектонически ослаб
ленные участки породы, где происходила цирку
ляция обогащенных кремнекислотой флюидов и 
растворов.

Выводы. 1. Массив габброидов, вскрытый 
скважиной С-1, относится к классу габбро-анор
тозитов с титаномагнетитовой минерализацией, 
метаморфизован в условиях амфиболитовой фа
ции и несет следы неоднородных пластических 
деформаций, контролировавшихся простым сдви
гом с субгоризонтальной плоскостью сместителя.

2. Комплекс щелочных гранитов -  монцодио
ритов интрудировал габбро и вместе с ним был 
охвачен процессами единого регионального мета
морфизма, сопровождавшегося пластическими и



олупластическими деформациями единого тек
тонического плана.

3 Скорее всего, первичное рудное вещество 
было сконцентрировано в пределах отдельных ку
мулятивных прослоев габбро-анортозитового те
ла. Вторичное перераспределение титаномагнети- 
товых руд контролировалось пластическими сдви
говыми деформациями, которые достигают боль
ших величин в зонах милонитов, пространственно 
ассоциирующихся с горизонтами рудного габбро.

4. Рудные компоненты во время деформации 
“стекаются” и концентрируются в направлениях 
систем скольжения вдоль траекторий главных 
касательных напряжений, а также занимают по
ложение, субпараллельное трещинам отрыва и 
скола в зонах пластических сдвигов.

5. Вторичная концентрация руд вместе с высо
кой степенью деформации ассоциирующих с ни
ми силикатных фаз может усиливать локальную 
анизотропию физических свойств деформирован
ных метагабброидов, .которая, в свою очередь, 
найдет выражение в аномальных изменениях раз
личных геофизических констант, особенно маг
нитометрических, по сравнению с таковыми в 
слабодеформированных разностях.

Эта работа была выполнена в рамках проекта 
“Кинематика рудномагматических систем Цент- 
рально-Кольского района” при финансовой под
держке Государственного предприятия эколого
геофизических исследований (г. Санкт-Петер
бург). Авторы благодарны Л.Л. Тарновецкому,
В.К. Сороханову и В.И. Совсуняку за предостав
ление материалов по бурению скважины С-1 и 
обсуждение рукописи.
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Effect of Deformations on the Redistribution of Ore Substance in Precambrian 
Gabbro-Anorthosite Mass of the Central Kolinsky Zone (Baltic Shield)

L. F. Dobrzhinetskaya, T. V. Molchanova

The secondary redistribution of titanium-magnetite ores in a Precambrian metagabbro-anorthosite mass of pre
sumably an Early Proterozoic age and in protruding subalkaline and alkaline granites is considered. The micro- 
structure of silicate phases (quartz, amphibole, biotite) is analyzed. The history of deformation is studied for 
the main rock-forming minerals, plagioclase and pyroxenes, which have been replaced by amphiboles and bi
otites in the course of regional metamorphism of amphibolite facies of elevated pressures. These data, together 
with the pattern of redistribution of the ore substance, show that concentration of titanium-magnetite ores oc
curs predominantly (i) in the direction of sliding systems along the trajectories of principal tangential stresses 
and (ii) subparallel to cleavage and breakage cracks in the zones of plastic shears. The general pattern of sec
ondary ore redistribution is controlled by plastic shear deformations which may reach high levels in the zones 
of milonites determining the main contours of the ore body.
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Для проверки гипотезы глубинного диапиризма необходимы исследования поведения нижних час
тей разреза доинверсионного комплекса осадков и их фундамента. В ядрах антиклинориев Большо
го Кавказа обнажены пачки кварцитов, представляющие основание юрского разреза. Наблюдается 
интенсивное горизонтальное сжатие и вертикальное растяжение этих толщ. Кроме того, кварциты 
фундамента образуют конформную антиклинорную структуру с вышележащими аспидными слан
цами. Очевидно, в зависимости от своих физических свойств (жесткости, пластичности, вязкости) и 
силы сцепления образований фундамента с осадочными толщами кристаллические породы в той 
или иной мере вовлекаются в процесс адвекции.

ВВЕДЕНИЕ И ПОСТАНОВКА ЗАДАЧИ
В 60-х годах впервые высказана идея, что осно

вной причиной образования полной складчатости 
в осевой зоне геосинклинальных областей явля
ется процесс глубинного диапиризма, вызванный 
инверсией плотностей -  разуплотнением, возни
кающим в нижней части доинверсионного комп
лекса осадков [1,6,  12]. Основой для формулиро
вания этой идеи послужили фактические данные 
по структуре осевой зоны Большого Кавказа.

Представления о глубинном диапиризме при
вели к изменению подхода к проблеме складко
образования. Дискуссии по этому поводу вышли 
на совершенно иной уровень: если раньше суще
ство противоречий сводилось к вопросу о прима
те горизонтальных либо вертикальных сил, 
внешних по отношению к складчатой области, то 
теперь проблема происхождения складчатости 
формулировалась совершенно иначе. Согласно 
прежним представлениям объем пород, составля
ющих складчатую область, подвергался воздей
ствию внешних сил -  горизонтальных или вер
тикальных. Причиной деформаций в гипотезе 
глубинного диапиризма становились объемные 
распределенные силы, возникающие внутри де
формируемого объема пород. Теперь следовало 
различать в складчатой области объемы пород, 
деформировавшихся под воздействием внутрен
них объемных сил, и те комплексы пород, кото
рые подвергаются воздействию этого “активно
го” объема и деформируются как бы по прежним 
схемам, т.е. в результате действия внешних сил. 
Возникает представление об “активной” и “пас
сивной” деформации, источники и движущие си
лы которой заключены внутри развивающейся 
складчатой области.

Это обстоятельство в совокупности с тем, что 
неустойчивость, порождаемая инверсией плот

ностей, в своей основе имеет неравномерность 
теплового потока в поле гравитационных сил, а 
оба эти фактора действуют вдоль радиуса Земли 
и в земной коре направлены вертикально, поро
дило превратное отношение к гипотезе глубинно
го диапиризма, как к попытке утвердить в проб
леме складкообразования примат вертикальных 
сил. Такое понимание гипотезы совершенно не
верно, хотя и оправдано психологически. Гори
зонтальные воздействия и напряжения возника
ют и развиваются в новой схеме вполне законо
мерно и не теряют своего значения. Однако вер
тикальная направленность теплового потока и 
гравитационных сил не подвергается сомнению, а 
именно на этом и основана концепция глубинного 
диапиризма.

Идея глубинного диапиризма продолжала раз
виваться, подкрепляясь новыми данными, и в ко
нечном счете нашла свое место в более обобщен
ной гипотезе адвекции [2, 3, 4, 5, 14]. Она может 
претендовать на объяснение широкого спектра 
процессов структурообразования и эволюции ве
щества в тектоносфере. Представления об адвек
ции опираются не только на структурные данные, 
которые явились основой зарождения идеи, но 
также на анализ истории геологического разви
тия области, на место и характер магматизма в 
процессе эволюции и метаморфические преобра
зования вещества в доинверсионных комплексах 
осадков. Органичное соединение этих процессов 
в неразрывную и взаимосвязанную триаду, преж
де рассматривавшихся, как отдельные, часто 
независимые проявления эндогенной энергии, 
произошло в адвективной гипотезе. Складкооб
разование оказывается особым динамическим со
стоянием верхних частей литосферы, соответ
ствующим закономерно наступающей стадии 
развития геосинклинального режима. В настоя
щее время гипотеза адвекции (именно гипотеза)



наилучшим образом непротиворечиво увязывает 
в единую модель данные о современной структу
ре истории геологического развития, процессах 
Метаморфизма и магматизма, имевших место в 
складчатых областях.

Не следует понимать эти утверждения как 
констатацию конечного результата, который 
можно принять за непреложную истину. Остает
ся и возникает вновь немало вопросов, которые 
требуют своего решения. Гипотеза совершен
ствуется и нуждается в проверке на каждом но
вом этапе своего развития.

Один из важных вопросов -  поведение нижних 
частей разреза доинверсионных отложений и 
подстилающего его фундамента, участие и роль 
этих комплексов в деформациях. Иными слова
ми, проблема сводится к поискам дна глубинного 
диапира.

К сожалению, в зонах развития полной склад
чатости, в осевой части инверсионных антикли- 
нориев не так уж много достаточно обнаженных 
мест, где можно с необходимой детальностью 
одновременно наблюдать деформации и в чехле и 
в фундаменте.

РЕЗУЛЬТАТЫ ПОЛЕВЫХ НАБЛЮДЕНИЙ
К местам, где обнажены нижние части альпий

ского комплекса осадков и видны соотношения с 
более верхними частями разреза, в мегантиклино- 
рии Большого Кавказа относятся бассейны рек 
Стори, Алазань и Асса (верховья) на Восточном 
Кавказе, Сванетия и бассейны рек Кодори и Гуми- 
ста на Центральном и Северо-Западном Кавказе.

Ущелье Стори, располагающееся на южном 
склоне восточной части Большого Кавказа, пере
секает в своем среднем течении ядро антиклино- 
рия Главного хребта, сложенного аспидно-слан
цевой формацией нижнего и среднего лейаса. 
Нижнюю часть разреза составляют пачки квар
цитов, в таком объеме в пределах Восточного 
Кавказа нигде не обнажающиеся. Тем самым по 
ущелью Стори предоставляется возможность на
блюдать структуру нижней части доинверсионно- 
го комплс кса осадков (рис. 1).

Ширина выхода кварцитов по ущелью Стори 
составляет 4 км. С севера и с юга кварциты об
рамлены полосами аспидных сланцев, которые 
имеют с ядром субвертикальные разломные кон
такты, представленные зонами, шириной в пер
вые сотни метров (200 - 300 м -  северный разлом, 
До 500 м -  южный). Здесь породы брекчированы, 
развальцованы, в равной мере присутствуют как 
фрагменты кварцитов, так и аспидных сланцев. 
Обе зоны разломов сильно ожелезнены и выде
ляются интенсивным ржаво-рыжим цветом, мар
кирующим ориентировку разломов в скальных, 
почти вертикальных, стенках ущелья. Северная 
зона круто наклонна к югу, южная -  к северу, что

определяет общую веерообразную структуру 
ядра (рис. 1).

Пачки кварцитов разбиты многочисленными 
мелкими разломами субвертикальной ориенти
ровки и интенсивно будинированы. Крупные лин
зы достигают 7 - 8 м в длину при ширине в утол
щенной части 2 - 2.5 м. В этих условиях невозмож
но уверенно наблюдать поверхности напластова
ния, а без этого не составить ясного представле
ния о первичной структуре кварцитового ядра. 
Вся толща несет следы интенсивного горизон
тального раздавливания и растяжения в верти
кальном направлении. Хотя поверхности наплас
тования сохранились фрагментарно, структура 
ядра обнаруживает определенную упорядочен
ность и даже симметрию. Ориентировка мелких 
разрывов, осложняющих ядро, и длинных осей 
будин создает веерообразную структуру, кото
рую подчеркивают краевые разрывы, отделяю
щие ядро от сланцевой толщи. В осевой части ли
нейные элементы ориентированы вертикально, а 
в краевых частях они наклоняются к северу на 
южном крыле и к югу -  на северном. Сливные 
кварциты разделены пачками кварц-серици- 
товых сланцев, ориентировка которых согласна с 
преобладающим наклоном длинных осей будин и 
разрывов. Частота таких зон рассланцевания на
растает от краев выхода кварцитов к центру. В 
краевых частях встречаются отдельные сланце
вые пакеты, мощностью до 1 м. По мере продви
жения к осевой части зоны таких сланцев возрас
тают в числе, а в их повторяемости появляется не
которая ритмичность -  2 - 3 м. Постепенно юж
ный наклон всей толщи сменяется вертикальным 
и на этом участке частота кварц-серицитовых 
сланцев оказывается наибольшей. Затем, после 
пересечения центральной части выхода кварци
тов, наклон становится крутым северным, а зоны 
рассланцевания постепенно становятся все более 
редкими, и, наконец, исчезают совсем.

Таким образом, наблюдается определенная 
симметрия структуры кварцитов, дающих вееро
образное разваливание ориентировки будин, раз
ломов и тех остатков слоистости, которые удает
ся наблюдать.

Симметрия подчеркивается также тем, что и с 
юга выход кварцитов ограничен мощной (до
0.5 км по ширине) зоной разлома, отмеченной 
сильным ожелезнением, обохренностью пород, 
зонами брекчирования и растирания, круто на
клоненными к северу. При приближении к разло
му в кварцитах появляются отдельные прослои 
черных аспидных сланцев. Они развальцованы, 
раздавлены и залегают в соответствии с общим 
крутым падением всех пачек на север. За зоной 
разлома кварциты больше не появляются и тол
щи лейаса представлены черными аспидными 
сланцами, лишь местами переслаивающимися с 
тонкими слоями алевролитов. Именно в этих пач
ках удается увидеть мелкую килевидную и изо-
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Рис. 1. Структурные профили через антиклинорий Главного хребта в бассейнах рек Стори и Алазань (южный склон Б. Кавказа).

1 -  линзы кварцитов, серицитовые сланцы нижйего лейаса; 2 -  аспидные сланцы, песчаники среднего и верхнего лейаса; 3 -  флишевые толщи южного склона; 
4 -  диабазы; 5 -  разломы. На врезке: 1 -  крылья мегантиклинория Б. Кавказа, сложенные верхней частью мезозойского разреза, 2 -  ядро мегантиклинория, 
образованное аспидно-сланцевой толщей низов юры.
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финальную складчатость опрокинутую к югу, а 
местами с крутыми до (60°) наклонами шарниров 
на восток.

Аспидно-сланцевая толща южного крыла име
ет выход шириной около 1.5 км. По разлому ин
тенсивно раздавленная аспидно-сланцевая толща 
срезается и дальше к югу в ущелье Стори выхо
дят песчано-сланцевые толщи верхнего лейаса и 
вулканогенные пачки средней юры (?), смятые в 
обычную для южного склона Большого Кавказа 
опрокинутую на юг складчатость.

Таким образом, в ущелье Стори удается на
блюдать не только структуру наиболее древних 
толщ юрского альпийского комплекса осадков, 
но и строение их обрамления. Характерно, что 
границы между разными комплексами пород тек
тонические, а зоны разломов большей или мень
шей мощности подчеркивают веерообразное 
строение всей структуры.

Структура осевой зоны антиклинория Главно
го хребта в ущелье Стори выглядит типичным 
ядром выжимания, в котором из-за развальцован
ное™ и раздавленности пород не остается следов 
прежней складчатой структуры. Существование 
в центральной части кварцитов зоны вертикаль
ной ориентировки линейных элементов и общая 
симметрия строения позволяют думать, что 
выход кварцитов соответствует ядру крупной ан
тиклинали, которая и составляет осевую зону ан
тиклинория Главного хребта.

Ширина выхода кварцитов по ущелью Стори 
составляет примерно 4 км. Исключительная де
формированное™, раздавленность пород не поз
воляет говорить о первичных мощностях. К тому 
же в зонах рассланцевания, чередующихся с паке
тами будинированных кварцитов, может быть за
маскирована и скрыта изоклинальная складча
тость, которая впоследствии была раздавлена и 
превращена во вторичные псевдомоноклинали.

К сожалению, обнаженность южного склона 
не позволяет надежно проследить выходы квар
цитов от ущелья Стори по простиранию. К западу, 
в верховьях реки Алазань в труднодоступном 
хребте Спероза известен выход подобных кварци
тов, который условно можно считать продолжаю
щим разрез ущелья Стори (рис. 1). Восточнее по
добные породы не встречаются. Толщи лейаса по
всеместно представлены аспидными сланцами с 
линзами мраморов. Можно считать, что выход 
кварцитов в ущелье Стори ограничен по прости
ранию и вряд ли превышает по протяженности 
10- 12  км. Скорее всего его следует рассматри
вать как немного вытянутое, куполовидное под
нятие осевой зоны антиклинория Главного хреб
та, что подчеркивают крутые наклоны к востоку 
шарниров мелких складок в ущелье Стори. Тогда 
естественно полагать, что наибольшее воздыма- 
ние купола располагается западнее ущелья Стори.

Объединение профиля по реке Стори с про
должающим его дальше к западу профилем по 
реке Алазань, позволяет на последнем просле
дить складчатую структуру южного склона 
гораздо дальше к югу, в область развития более 
молодых отложений. Следует отметить, что 
складки, по мере удаления от ядра, постепенно 
становятся все более открытыми и одновременно 
увеличивается их опрокинутость к югу. Наклон
ные, падающие на север, разломы придают всей 
структуре южного крыла антиклинория чешуй
чатый облик.

В верховьях реки Асса (северный склон вос
точной половины Большого Кавказа) в ядре ан
тиклинория Бокового хребта, почти на одном се
чении с разрезом по реке Стори, в основании 
нижнеюрской сланцевой толщи, обнажается 
верхняя часть той же пачки интенсивно будини
рованных кварцитов (рис. 2). Здесь они переслаи
ваются с пакетами черных сланцев и поэтому есть 
уверенность, что цепочки будин отмечают ориен
тировку прежних пластов. Ядро и здесь отделено
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Рис. 2. Структурный профиль через антиклинорий Бокового хребта по ущельюр. Асса (северный склон Б. Кавказа). 
1 -  разлинзованные кварциты; 2 -  разлинзованные диабазы; 3 -  аспидные сланцы; 4 -  песчано-сланцевые толщи; 
5 -  известняки; 6 -  ориентировка кливажа; 7 — разломы.



разрывом от сланцевой толщи, но не видно вееро
образного разваливания ядра. Северный разрыв 
круто падает на юг и дискордантен к пластам, 
круто наклоненным на север. За пределами тол
щи кварцитов (северное крыло) на участке про
филя шириной около 2 км сохраняется примерно 
такая же интенсивность деформаций. Аспидно
сланцевая толща, не содержащая кварцитов здесь 
раздавлена и развальцована, в ней нет следов зам
ков складок. Однако разлинзованные диабазы 
Казбекского диабазового пояса, отмечают кру
тое падение всей пачки. Кливаж при общем се
верном падении слоев круто наклонен на юг, при
чем постепенно уменьшаясь в интенсивности к се
веру, • кливаж охватывает всю ширину выхода 
среднего лейаса, не изменяя своей ориентировки.

По мере удаления от ядра, в разрезе появляют
ся складки, постепенно упрощающиеся с юга на 
север.

Схематический разрез по реке Асса повторяет 
черты строения, которые мы видим по реке Сто
ри -  нижние части разреза нижней юры подверга
лись наиболее интенсивным деформациям, при
ведшим к будинированию пластов и исчезнове
нию первичных поверхностей напластования.

В Сванетском антиклинории, толщи палеозоя, 
составляющие его ядро, подверглись интенсив
ным деформациям в альпийском цикле, и образу
ют конформную структуру с нижнеюрской слан
цевой толщей, несмотря на то, что отделены от 
нее несогласием и конгломератами [9]. Как ртало 
сейчас известно, палеозойские толщи образуют 
гораздо более сложную структуру, чем это пред
ставлялось ранее, и ее детальное изучение -  одна 
из важных актуальных задач [7]. Однако то об
стоятельство, что палеозой в ядре Сванетского 
антиклинория деформирован так же, как юрские 
отложения и образует наиболее интенсивно де
формированную часть ядра, имеет принципиаль
ное значение.

Очень интересны детальные исследования 
внутренней структуры палеозойских толщ (диз- 
ской свиты) с применением методов петрострук- 
турного анализа, предпринятые И.М. Сборщи- 
ковым и В.Г. Казьминым [7]. В результате выяс
нено, что структура палеозойского ядра Сванет
ского антиклинория много сложнее, чем это 
представлялось ранее. Складчатость сильнейшим 
образом осложнена разрывами, локальными зо
нами интенсивного раздавливания, что придает 
всей структуре чешуйчатый облик. Однако, 
вывод, сделанный авторами, что “формирование 
доюрских, также как и альпийских дислокаций 
происходило в процессе горизонтального сжа
тия” (стр. 36) вовсе не отвергает, как они полага
ют, представлений о глубинном диапиризме. При
ходится повторить, что процесс глубинного диа- 
пиризма не противоречит наличию горизонталь
ного сжатия и вертикального растяжения пород в 
его ядре. Вопрос в другом -  порождено это сжа

тие внутренними объемными распределенными 
силами или обусловлено внешней сосредоточен
ной нагрузкой. И тогда надо формулировать 
проблему так -  можно ли отличить полевыми или 
лабораторными методами, в какой из обстановок 
возникло наблюдаемое сжатие? Думаю, что оп
ределенного ответа на этот вопрос сегодня не 
имеет никто.

Не меняет дела наличие сдвиговых деформа
ций, установленных авторами в породах дизской 
свиты, свидетельством чего, по их мнению, явля
ются поперечные зоны мелких складок с круты
ми, вплоть до вертикальных, шарнирами. Зоны 
погружения шарниров складок были установле
ны во многих местах юрской черносланцевой 
толщи и связаны они с общими ундуляциями 
шарнира Сванетского антиклинория [13, 14]. Та
кие зоны свидетельствуют в первую очередь о 
том, что нагнетание материала в ядро антиклино
рия происходило не обязательно в строго попе
речном к его оси направлении. Очевидно пере
распределение вещества было более сложным и в 
отдельных местах имело место пластическое те
чение вдоль общего простирания всей структуры. 
Это и привело к возникновению сложных, на пер
вый взгляд беспорядочных, деформаций, какие 
имеют место, например возле села Лентехи на 
южном крыле Сванетского антиклинория [14].

На западном погружении системы складок 
Сванетского антиклинория в бассейнах рек Кодо- 
ри и Гумиста наблюдаются деформации, кото
рым подверглась нижняя часть юрского разреза 
(рис. 3).

По притоку реки Западная Гумиста (река Че- 
дым) обнажаются верхи кварцитовой пачки, под
стилающей сланцы нижней юры. Кварциты ин
тенсивно разлинзованы, раздавлены, так что поч
ти не остается следов напластования. Однако 
здесь, на погружении структуры, они не поставле
ны “на голову”, как это наблюдается в разрезах 
по рекам Стори и Асса, а также в Сванетии, а об
разуют пологий купол, с участками почти гори
зонтального залегания разлинзованных, раздав
ленных пластов.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Все случаи, когда наблюдаются нижние части 

разреза нижнеюрских отложений и подстилающий 
их фундамент, позволяют проанализировать усло
вия деформации, если не в самом дне глубинного 
диапира, то вблизи него. Рассмотренные примеры 
могут составить последовательный эволюцион
ный ряд по степени вовлеченности фундамента в 
деформации сланцевой толщи, что подчеркивает
ся глубиной эродированности осевой зоны инвер
сионных антиклинориев. Тогда наиболее далеко 
продвинутая стадия деформации -  это Сванетский 
антиклинорий, т.к. здесь фундамент вовлечен в де
формации в наибольшем объеме. Затем, по мере
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Рис. 3. Структурный профиль через складчатую зону южного склона в бассейне реки Зап. Гумиста (составлен 
ЕЛ. Рогожиным и В.Н. Шолпо).
1 -  будины кварцитов; 2 -  песчано-сланцевые толщи; 3 -  известняки; 4 -  вулканогенные толщи; 5 -  разрывы; 6 -  ори
ентировка кливажа.

ослабления деформаций следует: антиклинорий 
Главного хребта (бассейн реки Стори), антиклино
рий Бокового хребта (бассейн реки Асса) и, нако
нец, периклинальное погружение Сванетского ан- 
тиклинория (бассейн реки Гумиста).

В работах М.Л. Сомина и Ю.П. Видяпина 
[10, И] также приводятся примеры совместных 
деформаций осадочных толщ и кристаллическо
го фундамента, которые авторы рассматривают 
как свидетельства общего горизонтального сжа
тия, противоречащего идее глубинного диапириз
ма. Очевидно, это вызвано тем, что в первона
чальном виде идея глубинного диапиризма фор
мулировалась недостаточно четко и ясно [14], что 
привело к ее неоднозначному пониманию. При
меры, приводимые этими исследователями, отно
сятся к обрамлению и внутренним частям древне
го кристаллического блока, образующего ядро 
мегантиклинория Центрального Кавказа -  Шоу- 
дидский выступ и Чугушский блок на южном 
крыле мегантиклинория и ряд обнажений в бас
сейнах рек Уруштен и Малая Лаба на северном 
[11]. Здесь нижнеюрские толщи имеют сокра
щенную мощность и, таким образом, соблюдают
ся не все условия, необходимые для развития про
цессов диапиризма и инверсии [4, 14]. Их центры 
возникновения могли образоваться только там, 
где мощности доинверсионных осадков были 
максимальны: осевая зона Восточного Кавказа и 
Сванетский антиклинорий Центрального Кавка
за. В обрамлении кристаллического блока Цен
трального Кавказа и внутри него действительно 
возникли локальные деформации горизонталь
ного сжатия, связанные со стадией воздымания 
Большого Кавказа в неоген-четвертичное время. 
Снова возникает вопрос, по каким признакам 
можно различать сжатие, порождаемое деформа
циями, возникающими при разных способах при
ложения действующих сил.

Поскольку основной движущей силой глубин
ного диапиризма является инверсия плотностей, 
возникающая в результате дегидратации глинис
тых толщ в процессе их метаморфизма, то на
блюдаемое вовлечение кристаллических сланцев

Сванетии или пачек кварцитов рек Стори и Асса 
в альпийские деформации, на первый взгляд не 
согласуется с гипотезой адвекции. Эти породы не 
могли испытывать значительные разуплотнения 
и составлять вместе с залегающими выше глинис
тыми толщами зону инверсии плотностей. Одна
ко, как видно из рассмотренных примеров, крис
таллические породы вовлечены в деформацию 
вместе с глинистой толщей, которая является 
активным объемом, источником и движущей си
лой адвективных движений и связанных с ними 
деформаций.

В математической модели М.А. Гончарова или 
в экспериментальных лабораторных образцах [5] 
разуплотненная толща, активно внедряющаяся в 
вышележащие породы, лежит на горизонтальной 
поверхности, заведомо не способной участвовать 
в этих движениях и сцепление с которой раз
уплотненных пород минимально (в математичес
кой модели -  это поверхность свободного сколь
жения). Ясно, что это условность, принятая для 
модели, которая не может быть адекватна реаль
ной природной обстановке.

В реальных условиях разуплотненные породы 
и подстилающий их фундамент всегда будут свя
заны некоторой силой сцепления, отличающейся 
от нуля. В этом случае поверхность пород фунда
мента никак не может быть поверхностью сво
бодного скольжения, над которой развивается 
процесс диапиризма. В зависимости от своих фи
зических свойств (жесткости, пластичности, вяз
кости) и от силы сцепления, фундамент может 
вовлекаться в адвективный процесс. Физика это
го явления изучена слабо, и сейчас рано обсуж
дать условия таких деформаций в деталях. Опо
рой для исследования этого явления могут слу
жить известные эксперименты Г. Рамберга [8]. В 
некоторых его моделях, полученных на центри
фуге, происходило вовлечение фундамента, об
ладающего плотностью не меньшей, чем толща, 
перекрывающая ядро диапира, образованного 
более легкими породами (рис. 4). В одном из экс
периментов мощность относительно разуплот
ненной толщи значительно меньше мощности пе-



Рис. 4. Экспериментальное моделирование на цен
трифуге развивающихся и поднимающихся к повер
хности одиночных диапиров (по X. Рамбергу).

(а) точками показан слой силиконовой замазки 
(р = 1.14 г/см3) первично равной мощности. 
Тяжелый субстрат поднят почти к поверхности в 
стволе диапира. Перекрывающий слой состоит 
из разноокрашенных слоев силиконовой замазки 
с одинаковой плотностью (р = 1.3 г/см3). Субстрат 
выйолнен из той же силиконовой замазки 
(р = 1.3 г/см3), но однородно окрашенной ([8], 
рис. 11 - 93).

(б) тонкий слой силиконовой замазки (р = 
— 1.14 г/см3) внедряется через перекрывающий слой 
грунтовки р = 1.85 г/см3. Видно засасывание тяже
лого субстрата р = 1.85 г/см3 в середине диапира ([8], 
рис. 16-11).

рекрывающих более плотных слоев и меньще 
мощности вовлеченной в диапировое внедрение 
части фундамента. В другом опыте видно грибо
образное разваливание и растекание вытянутого 
к поверхности ядра диапира, сложенного вещес
твом фундамента. К сожалению, Г. Рамберг не 
останавливается подробно на условиях этих экс
периментов, указывая только плотности состав
ляющих модель слоев.

Известен также эксперимент М.А. Гончарова, 
когда более плотное вещество канифоли с гли
ной, имитирующее фундамент и подстилающее 
легкую тонкослоистую толщу канифоли, вовле
ченную в адвекцию, также было втянуто в купо
ловидное вздутие [5]. Но и этот опыт не является 
специально направленным на изучение условий 
вовлечения фундамента в адвективное движение. 
Тем не менее эти экспериментальные данные 
служат реальным подтверждением того, что нет 
физических запретов для такого процесса. Необ
ходимы целенаправленые и систематические ис
следования для выявления конкретных пределов 
физических свойств пород, их контрастности и 
величины сил сцепления, которые могут обеспе
чить участие относительно жестких пород фунда
мента в процессах диапиризма.

Есть еще одно обстоятельство, которое может 
способствовать снижению эффективной вязкос
ти кристаллических пород фундамента в осевой 
зоне геосинклинального прогиба, однако его 
трудно оценить и экспериментально и теоретиче
ски. Осевая зона прогиба скорее всего всегда или 
почти всегда связана с зоной глубинного разлома, 
характеризующейся контрастными движениями 
и повышенной проницаемостью для флюидов и 
продуктов магматизма. Много конкретных, но 
разрозненных данных свидетельствует в пользу 
такого представления. А если это так, то все ком
плексы пород, попадающие в зону влияния разло
ма, будут предварительно раздроблены, дефор
мированы и подготовлены к вовлечению в после
дующие деформации. Во всяком случае породы 
фундамента, подстилающего доинверсионный 
комплекс осадков в осевой части прогиба нельзя 
рассматривать как абсолютно жесткое тело.

Таким образом, изучение структуры глубоко 
эродированных ядер инверсионных антиклинори- 
ев, в которых обнажен фундамент, подстилаю
щий глинистые толщи, углубляет и расширяет 
понимание существа адвективных процессов, 
приближают к созданию адекватных природе мо
делей таких процессов, учитывающих сложные 
соотношения активно внедряющихся толщ с не
однородным подстилающим фундаментом.
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An Advection Hypothesis and Structure of the Core of Inversion Anticlinoria
in the Greater Caucasus

V. N. Sholpo

Verification of the hypothesis of deep -  seated diapirism requires studies of behavior in the lower parts of the 
sequence of the pre-inversion sedimentary complex and its basement. The cores of Caucasian anticlinoria ex
pose members of quartzites which represent the base of the Jurassic sequence. They feature strong horizontal 
compression and vertical extension. In addition, quartzites of the basement form an anticlinorial structure con
formable with slates above. Apparently, depending on the physical properties (rigidity, plasticity, viscosity) of 
and cohesion between the basement rocks and sedimentary sequences, crystalline rocks are involved to various 
extent in the advection process.
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Пиллоу-базальты, серпентинизированные перидотиты и меланократовые эпидотовые ортоамфи- 
болиты, слагающие отдельные элементы зоны чешуйчато-надвиговых дислокаций на юго-востоке 
о. Большого Ляховского, являются фрагментами разновозрастных офиолитов. Пиллоу-базальты и 
перидотиты, части некогда единого разреза, по минеральному и химическому составам сопоставля
ются с эффузивными и мантийными горизонтами спрединговых зон океанов. Возраст пиллоу- 
базальтов -  291 ± 62 млн. лет (Sm-Nd).
Ортоамфиболиты представляют собой метаморфизованные габброиды и толеиты срединно
океанических хребтов. Возраст этих пород позднепротерозойский или раннепалеозойский, не выше 
473 ± 14 млн. лет (К-Аг).
Существование палеозойских офиолитов в Святоносско-Ляховской шовной зоне, продолжающей 
Южно-Анюйскую сутуру к северо-западу, имеет важное значение при создании палеогеодинамичес- 
ких реконструкций Восточно-Арктического региона.

ВВЕДЕНИЕ
В конце 60-х годов И.М. Русаков и В.А. Вино

градов, основываясь на данных региональной 
аэромагнитной съемки, высказали предположе
ние о продолжении офиолитов Анюйского хребта 
под чехлом кайнозойских отложений Восточно- 
Сибирской низменности и прилегающего шельфа 
в район о. Большого Ляховского [12]. Обнажаю
щиеся в его юго-восточной части меланократо
вые кристаллические сланцы и гипербазиты, опи
санные ранее М.М. Ермолаевым [6], В.Н. Вой- 
цеховским и Д.С. Сороковым [4], рассматрива
лись В.А. Виноградовым с соавторами в качестве 
“габбро-амфиболитового комплекса эвгеосин- 
клинальных зон” [2].

Представления И.М. Русакова и В.А. Виногра
дова в дальнейшем неоднократно использовались 
в плитно-тектонических моделях, в рамках ко
торых Южно-Анюйская зона и ее предполагае
мое продолжение на шельфе трактуются как 
офиолитовый шов— след от закрывшегося в нача
ле раннего мела Южно-Анюйского палеоокеана 
[7, 9, 10, 14, 19]. Подобная интерпретация зоны в 
пределах Анюйского хребта имела веские осно
вания, но для о. Большого Ляховского она не 
была подтверждена достаточным геологическим 
материалом. В ходе среднемасштабного геологи
ческого картирования на юго-востоке острова 
были обнаружены небольшие интрузивные тела 
гипербазитов, прорывающие кристаллические 
меланократовые сланцы среднего-верхнего про
терозоя, перекрытые песчано-сланцевой толщей 
предположительно пермско-триасового возраста 
(бурустасская свита [3]), в своей верхней части со
держащей покров “шаровых лав спилитов”. При

этом ни офиолитов, ни следов сопутствующих им 
покровно-складчатых или чешуйчато-надвиговых 
деформаций задокументировано не было.

Для внесения ясности в вопрос о присутствии 
офиолитовой ассоциации на о. Большом Ляхов- 
ском нами изучены тектоническое положение, 
внутренняя структура, вещественный состав геоло
гических комплексов его южной части, а также оп
ределен их возраст. В результате получены аргу
менты в пользу офиолитовой природы ультрабази- 
тов, пиллоу-базальтов и меланократовых ортоам
фиболитов, частично опубликованные ранее [13]. 
Изложению и обсуждению более полного ком
плекса данных посвящена предлагаемая статья.

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
И ВНУТРЕННЯЯ СТРУКТУРА 

ОФИОЛИТОВЫХ ФРАГМЕНТОВ

Остров Большой Ляховский, мыс Святой Нос и 
пролив Дм. Лаптева (рис. 1) образуют Святоносско- 
Ляховскую зону, отличающуюся по геологичес
кому строению от остальной части Новоси
бирских островов и прилегающей материковой 
суши [5]. Зона характеризуется обильными маг
матическими образованиями, линейным струк
турным планом и высокодифференцированным 
аномальным магнитным полем, сливающимся с 
аналогичным полем Южно-Анюйской шовной зо
ны. В юго-восточной части о. Большого Ляхов
ского в береговых обрывах и глыбовых развалах 
обнажаются образования пяти литокомплексов 
(рис. 1): эмийтасского (ортоамфиболиты пробле
матичного возраста), предмайского (позднепалео
зойские пиллоу-базальты и ультрабазиты), бурус-



Рис. 1. Схематическая геологическая карта юго-восточной части о. Большого Ляховского (на врезке залитым пря
моугольником показано географическое положение района исследований).
1 -  ортоамфиболиты эмийтасского комплекса; 2, 3 -  предмайский комплекс: 2 -  верхнепалеозойские пиллоу-базаль- 
ты, 3 -  серпентинизированные перидотиты; 4 -  пермско-триасовые турбидиты бурустасского комплекса; 5 -  нижне
меловые андезиты меркурьевского комплекса; 6 -толщ а аргиллитов неясного возраста; 7 -рыхлые кайнозойские от
ложения; 8 -  раннемеловые гранодиориты шалауровского комплекса; 9 -  позднемеловые субщелочные граниты; 
10, 11 -  разрывные нарушения: 10-субвертикальные сдвиги и разломы с неясной кинематикой, достоверные и пред
полагаемые, 11 — пологие надвиги. В рамке — местоположение рис. 2.

тасского (пермско-триасовые терригенные тур
бидиты), меркурьевского (нижнемеловые анде
зиты) и шалауровского (раннемеловые гранодио
риты и граниты). Эмийтасский и предмайский 
комплексы, рассматриваемые нами как фрагмен
ты офиолитов, а также терригенный бурустас- 
ский комплекс участвуют в чешуйчато-надвиго- 
вой структуре. Наиболее достоверно это установ
лено в бассейне ручья Предмайского (рис. 2), где в 
эродированном ядре антиформы вскрыт разрез 
надвигового пакета (сверху вниз):

1. Бурустасский комплекс, состоящий из двух 
частей: а) верхняя пластина, сложенная толщей 
черных аргиллитов и аргиллитоподобных глин с 
тонкими (первые сантиметры) прослоями темно
серых алевролитов и мелкозернистых песчани
ков, лишенные фаунистических остатков. Види
мая мощность 50 м; б) нижняя пластина, пред
ставленная толщей зеленосланцево-метаморфи- 
зованных турбидитов (бурустасская свита), раз
рез которых состоит из чередования пачек с 
преобладанием песчаниковых или пелитовых 
элементов ритмов мощностью 10 - 60 м (состав 
обломочной компоненты литит-полевошпатово- 
кварцевый). Остатки пелеципод плохой сохран

ности и палинологические данные указывают на 
пермско-триасовый возраст [3]. Мощность ввиду 
интенсивных деформаций не установлена.

2. Предмайский комплекс, также состоящий из 
двух частей: а) верхняя пластина (крупный блок?), 
представленная зеленокаменно измененными пил- 
лоу-базальтами видимой мощностью 200 - 300 м; 
б) нижняя пластина, сложенная серпентинизиро- 
ванными и меланжированными ультрабазитами. 
Подошва пластины не обнажена.

3. Эмийтасский ортоамфиболитовый комп
лекс, слагающий самостоятельную тектоничес
кую пластину или параавтохтон (?) неустановлен
ной мощности.

Образования бурустасского комплекса испы
тали складчатые деформации, причем более ин
тенсивные в пластине (б), слои которой круто 
(50° - 70°) падают на юго-восток. Здесь отмеча
ются как нормальные, так и опрокинутые залега
ния. Ориентировки слоистости и шарниров скла
док волочения в пачках глинистых сланцев и фил
литов указывают на субширотное простирание 
складчатых структур.

Западнее устья ручья Предмайского в пла
стинах бурустасского комплекса установлена



еще одна генерация складок с размахом крыль
ев 10 - 15 м. Их шарниры погружаются на юго- 
восток под углами 20° - 30°. Этими складками зах
вачена поверхность надвигового контакта плас
тин, что свидетельствует о постнадвиговом воз
расте данных деформаций.

Низы турбидитовой пластины (16) подверг
лись интенсивному катаклазу, степень которого 
нарастает по мере приближения к подошве 
(рис. 2). Примерно в 400 м от контакта с серпен
тинитами песчаниковые циклиты будинированы, 
а в глинистых сланцах развит пластинчатый кли
важ, ориентированный в южных румбах под угла
ми 30° - 40°. Длинная ось будин ориентирована 
субширотно и субгоризонтально. В 50 - 100 м от 
подошвы пластины наблюдается разобщение бу
дин песчаников вдоль оси “Ь” и приобретение ими 
за счет вращения линзовидных и эллипсоидаль
ных форм. Глинистые сланцы между будинами 
превращены в милонит.

Дислокации в пластинах предмайского ком
плекса сходны со свойственными офиолитовым 
комплексам других регионов. Так, серпентинизи- 
рованные ультрабазиты в виде массивных глыб 
величиной от единиц до первых десятков метров 
заключены в интенсивно рассланцованный сер- 
пентинитовый матрикс. В нем встречены также 
блоки турбидитов, аналогичных породам верхних 
надвиговых пластин. Это свидетельствует о том, 
что ультрабазитовая пластина была меланжиро- 
вана в процессе тектонического перемещения. По 
данным детальной магнитометрической съемки 
(Л.Л. Степанов, НИИГА, 1973 г.), базит-ультра- 
базитовая пластина залегает в целом с погруже
нием в юго-восточном направлении.

Пакет надвиговых пластин интрудирован 
гранитоидными телами (шалауровский комп
лекс), большинство из которых являются постде
формационными и их становление, судя по изо
топным данным происходило во второй полови
не раннего мела (К-Аг возраст гранодиоритов 
100 - 110 ± 5 млн. лет, данные А.И. Самусина и др., 
НИИГА, 1974 г.) В целом, на основании петро- и 
геохимических данных, указанные гранитоиды и 
андезиты меркурьевского комплекса мы относим 
к показателям обстановки конвергентной границы 
плит.

Итак, офиолитовые фрагменты юго-восточ
ной части о. Большого Ляховского наряду с дру
гими образованиями участвуют в чешуйчато- 
надвиговой структуре, весьма типичной для об
ластей развития офиолитов. Ориентировки ма
лых структурных форм в подошвах надвиговых 
пластин и общая вергентность структуры указы
вают на северное направление перемещения ли- 
токомплексов. Первичные дислокации местами 
осложнены более поздними движениями, в одну 
из своих фаз смявшими пакет пластин в систему 
простых субмеридиональных складок с образова

Рис. 2. Схематическая геологическая карта и геоло
гические профили бассейна ручья Предмайского. По
ложение карты обозначено рамкой на рис. 1.
1 - 3 -  пермско-триасовые трубидиты бурустасского 
комплекса (только на профиле Б-Б'): 1 -  деформиро
ванные в изоклинальные складки, 2 -  кливажирован- 
ные и будинированные, 3 — милонитизированные (по
яснения в тексте); 4 -  задернованные части обнаже
ния (только на профиле Б-Б'); 5 -  линии профилей на 
карте; 6 -  ось антиформы (большая стрелка указыва
ет направление погружения шарнира). Остальные 
обозначения см. на рис. 1.

нием антиформы, в ядре которой вскрываются 
офиолиты предмайского комплекса.

ХАРАКТЕРИСТИКА ПРЕДМАЙСКОГО  
КОМПЛЕКСА

Пиллоу-базальты вскрываются в береговых 
обрывах в 1.4 км западнее устья руч. Предмайско
го, где на протяжении 650 - 700 м наблюдается 
непрерывное коренное обнажение. В восточной 
части, вблизи контакта с ультрабазитами, базаль
ты сильно выветрелые, и лишь на западе обнаже
ния подушечная отдельность сохранилась идеаль



но. Здесь устанавливается их крутое (60° - 80°) за
легание с падением на север. Видимая мощность 
лавового разреза составляет 200 - 300 м.

Формы отдельности пиллоу-базальтов о. Боль
шого Ляховского схожи с морфологическими 
особенностями базальтов дна современных океа
нов [1,17].

Среди базальтов преобладают удлиненные 
лавовые трубы “слоновьи хоботы” диаметром 
0.1 - 1 м, лавовые подушки и сфероиды размером 
от первых десятков сантиметров (глобули) до 
1 - 2 м. Для большинства подушек и труб харак
терна секториальная трещиноватость и концен
трическая зональность, обусловленная разной 
степенью раскристаллизации породы. Лавовые 
отдельности всех видов, как правило, плотно при
легают друг к другу и зачастую разделены лишь 
тончайшими стекловатыми оторочками -  своеоб
разными “сварочными швами”. Межподушечные 
пространства, представленные гиалокластитами, 
имеют незначительные объемы. Кроме труб и 
подушек в разрезе присутствуют фрагменты тон
ких ( 10 - 2 0  см) однородных лавовых потоков.

Базальты подверглись неравномерному зеле
нокаменному метаморфизму, выразившемуся в 
карбонатизации, хлоритизации, альбитизации и 
гематитизации. На зеленом фоне породы наибо
лее отчетливо проявлены разнообразные по фор
ме и размерам выделения белого кристаллическо
го карбоната, значительная доля которого сосре
доточена внутри подушек и труб в виде тонких 
беспорядочно ориентированных прожилков и 
бесформенных гнезд. Другая часть выделений тя
готеет к межподушечным пространствам, где они, 
как правило, конформны поверхностям сосед
ствующих отдельностей. Редкие прямолинейные 
жилы рассекают и подушки, и межподушечное 
заполнение, простираясь в субмеридиональном 
направлении на десятки метров. Вдоль их стенок 
не наблюдается брекчирования вмещающих по
род, что может свидетельствовать об образова
нии этой генерации карбонатных выделений в 
условиях растяжения, причем не сразу вслед за из
лиянием и затвердеванием отдельных порций 
лавы, а по прошествии времени, достаточного для 
формирования базальтовых наслоений мощнос
тью в десятки метров. Из сказанного следует, что 
прожилковая карбонатизация базальтов не была 
одноактным процессом. Остальные процессы из
менения базальтов затронули структуру породы, 
но не создали самостоятельных макрообособле
ний вторичных минералов.

Известно несколько взаимосвязанных и неза
висимых факторов изменения базальтов в донных 
условиях: повышенный тепловой поток в зоне их 
излияний, циркуляция высоконагретых и холод
ных минерализованных вод, подводное выветри
вание и другие [15, 20]. Вероятно все они сыграли 
свою роль в процессе преобразования базальтов 
предмайского комплекса. Так, действием первого

фактора можно объяснить зеленокаменный мета
морфизм, а без привлечения второго вряд ли удаст
ся понять причину значительного содержания в 
породе вторичных карбонатов, явно превышаю
щих те количества, которые могли быть мобили
зованы из плагиоклазов при их альбитизации.

Затвердевание базальтов в водной среде нало
жило отпечаток на структурные особенности по
род. Внешние закалочные зоны подушек и труб 
сложены массивными афанитовыми или стекло
ватыми разностями, часто встречаются вариоли- 
товые оторочки. Внутри порода раскристаллизо- 
вана лучше и обладает олигофировой или мезо- 
фировой структурой. В центральных частях наи
более крупных подушек отмечается полнокрис
таллическая долеритовая структура.

Базальты, как правило, оливинофировые и 
плагио-оливинофировые. Мелкие рассеянные 
вкрапленники составляют около 10 - 15% объема 
породы при явном преобладании оливинов. В пара
генезис вкрапленников входят хромистые шпине
ли, содержащиеся в виде октаэдрических кристал
лов в оливинах. Удлиненная форма порфирокрис- 
тов плагиоклаза (коэффициент удлинения >10) 
свидетельствует о высокой скорости остывания 
расплава. Структура основной массы интерсер- 
тальная вариолитовая. Длинные, расщепленные на 
концах, лейсты разложенного плагиоклаза собра
ны в пучки (“метелки”) и сфероиды. В интерсти- 
циях находятся зародышевые выделения клинопи- 
роксена, титаномагнетита или ильменита. Стекло
ватый базис полностью замещен смектитом и хло
ритом. Из поздних минералов встречаются: карбо
нат, пумпеллиит, альбит, лейкоксен, актинолит, 
эпидот и серпентин. Они замещают минералы ос
новной массы и вкрапленников, а также выполня
ют микротрещины и редкие микроминдалины. Ко
личество последних не превышает первых процен
тов, что является, вероятно, следствием небольшо
го количества летучих в расплаве или слабого их 
отделения из-за высокого давления водяного 
столба.

Для изучения химического состава пиллоу- 
базальтов нами отобрана серия образцов из наи
менее измененных разностей (табл. 1). Кроме то
го, для выяснения характера миграции элементов 
были опробованы сильно измененные краевые 
зоны подушек (образцы 1, 3,4) и межподушечные 
гиалокластиты (образцы 13, 17).

Из анализа данных следует, что базальты от
носятся к разряду нормально щелочных и умерен
но глиноземистых оливиновых базальтов и доле- 
ритов, отличаясь от них несколько пониженной 
фемичностью (17.8 - 22.6, среднее 19.8). Низкие 
содержания фосфора и калия при отчетливой на
тровой специфике (Na20 /K 20  >  4) указывают на 
принадлежность пород к толеитовой серии. К та
кому же выводу приводит изучение соотношений 
других петрогенных окислов (рис. 3). Концентра
ции титана и величины железо-магниевых отно-



Таблица 1. Содержания главных петрогенных окислов и микроэлементов в пиллоу-базальтах предмайского 
комплекса (окислы в вес. %, микроэлементы в г/т)

Номера образцов

О
ки

сл
ы

 и
 

ми
кр

оэ
ле

ме
н

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17

Si02 43.77 49.91 43.23 47.36 47.03 46.91 46.88 47.03 47.00 46.87 46.76 47.77 45.20 48.77 46.59 47.20 47.40
тю2 1.08 1.72 1.26 1.63 1.74 2.01 1.67 1.51 1.32 1.65 1.84 1.73 1.44 1.47 1.34 1.53 0.99
А120 3 12.58 15.80 14.78 16.57 15.90 15.31 15.31 16.64 14.76 15.38 16.48 15.77 15.35 15.36 15.88 14.90 13.30
FeO* 8.90 9.83 10.15 10.69 12.00 11.55 10.97 11.75 9.55 8.92 11.10 10.30 9.46 9.28 8.77 9.20 8.70
МпО 0.15 0.18 0.16 0.14 0.23 0.22 0.18 0.20 0.15 0.17 0.20 0.15 0.14 0.18 0.17 0.16 0.13
MgO 5.71 8.30 5.62 6.12 7.15 6.03 6.23 5.84 6.34 6.41 8.03 6.16 6.44 7.39 7.28 7.00 6.60
СаО 20.34 9.73 12.97 5.28 9.06 9.94 9.25 8.15 11.13 10.59 5.55 10.72 11.56 8.91 11.45 12.70 14.00
Na20 1.52 3.54 3.17 2.90 3.20 3.10 3.12 2.45 2.15 2.96 3.49 1.18 0.01 3.61 2.55 2.10 0.20
к2о 0.13 0.19 0.89 3.54 0.07 0.22 0.20 0.41 0.29 0.05 0.23 0.01 1.98 0.30 0.04 0.10 0.10
р2о5 0.19 0.22 0.18 0.22 0.23 0.28 0.23 0.26 0.18 0.23 0.21 0.24 0.18 0.18 0.16 0.19 0.07
Сг20 3 0.05 0.07 0.06 0.05 0.09 0.07 0.24 0.07 0.05 0.07 0.04 0.05 0.09 0.06 0.05 0.06 0.04
п.п.п. 5.11 1.01 6.77 5.20 3.21 4.18 5.11 5.74 6.60 5.52 5.76 4.26 7.26 3.46 4.28 5.50 8.80
Сумма 99.53 100.50 99.24 99.70 99.90 99.81 99.39 100.04 99.52 98.82 99.69 98.33 99.09 98.97 98.56 100.64 100.33
Сг 359 514 520 452 710 535 1996 517 563 856 430 509 982 640 525 - -

Ni 118 168 104 164 124 107 192 152 158 159 102 135 195 122 121 - -

Со 39 90 53 101 105 94 65 121 54 46 48 50 52 48 44 - -

Zn 134 59 36 52 38 83 52 60
Zr 74 93 95 74 90 123 76 94 84 109 107 113 98 91 81 - -

Ва 12 3 29 113 3 14 3 42 40 83 98 74 165 88 77 - -

Rb 11 11 14 40 5 9 13 8 6 СЛ. 3 СЛ. 37 6 СЛ. - -

Sr 88 140 69 СЛ. 4 30 19 6 46 39 85 31 88 66 52 - -

La 5 16 3 3 17 3 19 3
Се 18 18 18 19 6 30 15 3 -

Y 36 45 52 46 42 61 35 49 37 36 40 37 31 33 32 - -

Ti 4920 9344 5795 7890 9627 11572 9189 8740 8633 10177 9919 10381 8596 8905 8200 - -

Nb 5 8 8 5 6 9 5 9 4 7 5 8 5 4 2 - -

Mn 895 1262 1023 1057 1610 1542 1218 1527
V 166 273 213 297 284 334 266 291 292 285 347 294 232 282 279 -

Примечания: обр. № 1 ,3 ,4 -краевые части подушек; 2 ,5 -12,14 - 1 6 - центральные части подушек; 13,17-межподушечные 
гиалокластиты (определения главных петрогенных окислов выполнены в ГЕОХИ РАН, рассеянных элементов -  в ИГГД 
РАН, за исключением Cr, Со, Zn, Rb, Ti, Мп, и V в обр. №1 - 8 ,  определенных в ГЕОХИ РАН).

шений весьма близки к таковым показателям в 
то лентах дна современных океанов [8]. В изме
ненных разностях базальтов повышены содержа
ния кальция и понижены натрия, а кроме того су
щественны вариации кремнезема и калия, что 
связано, очевидно, с зеленокаменным перерожде
нием породы.

Для сопоставления пиллоу-базальтов с анало- 
гичными породами дна океанов или окраинных 
морей использованы малоподвижные при вторич
ных изменениях элементы с высокозаряженными

ионами (рис. 4). В правых частях многоэлемент
ных графиков наблюдается компактное располо
жение и конформность кривых независимо от 
степени измененное™ породы (рис. 4а, 46). Обра
щает внимание характерный ниобиевый “горб”, 
тогда как содержания остальных элементов ВЗИ  
практачески не отличаются от базальтов срединно
океанических хребтов (СОХ) N-типа. Литофиль- 
ные элементы с крупными ионными радиусами 
(Rb, Sr, Ва, К и др.) обладают высокой подвижнос
тью даже при слабой степени измененное™ пород



[16], с чем и связан, вероятно, значительный раз
брос их содержаний в левых частях графиков.

О близости изученных базальтов N-типу СОХ 
говорит также распределение их составов на дис
криминантных диаграммах (рис. 4в - 4е). Повы
шенные содержания Y и Ti позволяют отличить 
пиллоу-базальты от вулканитов островных дуг, а 
средние концентрации Z и Nb -  от внутрипли- 
товых базальтов и P-типа СОХ. Однако количе
ство Nb ь проанализированных образцах выше, 
чем в среднем базальте N-типа. Это склоняет к 
выводу о том, что мы имеем дело с переходными 
разностями между N- и Р-типами -  с базальтами 
Т-типа [21].

Возраст пиллоу-базальтов определялся в 
ИГГД РАН Sm-Nd методом (аналитик Н.Н. Со- 
чеванов). Изотопный состав Sm и Nd измерен в 
6-ти валовых навесках на твердофазном много
коллекторном масс-спектрометре Finnigan МАТ- 
261. Наклон изохроны, рассчитанной по методу 
И.Р. Флетчера и К.Дж. Россмана [18], соответ
ствует значению возраста 291 ± 62 млн. лет (поздний 
палеозой) и первичной величине eNd = + 8.6 ± 0.3.

Ультрабазиты предмайского комплекса пред
ставлены серпентинитами и серпентинизирован- 
ными перидотитами с массивной сланцеватой 
текстурой, которые целиком состоят из вторич
ных минералов: серпентина, хлорита, брусита, 
талька и магнетита. В виде реликтов встречаются 
оливины и ортопироксены, а иногда -  в совокуп
ности с моноклинным пироксеном, что свидетель
ствует о гарцбургировом или лерцолитовом со
ставе исходных перидотитов.

По химическому составу ультрабазиты мало 
чем отличаются от типичных перидотитов офио- 
литовых ассоциаций, несмотря на значительность 
вторичных изменений (табл. 2). Концентрации 
алюминия, кальция и магния (образцы 3 ,4  и 5) со
ответствуют содержаниям этих элементов в лер- 
цолитах. На AFM-диаграмме фигуративные точ
ки ультрабазитов группируются в поле составов 
офиолитовых перидотитов (рис. Зд), а на диаграм
ме Сг-ТЮ2 -  в поле ультрабазитов срединно-оке
анических хребтов (рис. Зе).

Приведенные геологические и аналитические 
данные не противоречат рассмотрению пиллоу- 
базальтов и ультрабазитов предмайского компле
кса в качестве фрагментов ранее единого офио- 
литового разреза позднепалеозойского возраста.

ХАРАКТЕРИСТИКА ЭМИЙТАССКОГО  
КОМПЛЕКСА

Амфиболиты, слагающие эмийтасский ком
плекс, представляют собой плотную, крупно-, 
средне- и мелкокристаллическую породу с мас
сивной или линзовидно-полосчатой текстурой. 
Реже встречаются сланцеватые или гнейсовид
ные разности. Структура амфиболитов немато-

FeO*/MgO (a) FeO*/MgO (б)

Na20, %
F Сг, г/т

Рис. 3. Петрохимические диаграммы для пород пред
майского и эмийтасского комплексов.
Арабскими цифрами обозначены поля: 1 -  океаниче
ских базальтов; 2 -базальтов срединно-океанических 
хребтов; 3 -  базитовых кумулятов офиолитов; 4 -  ме
таморфических перидотитов офиолитов; 5 -  базаль
тов Срединно-Атлантического хребта; 6 -амфиболи
тов Срединно-Атлантического хребта; 7 — амфиболи
тов кристаллических щитов континентов; 8 -  мантий
ных перидотитов “надсубдукционных” офиолитов;
9 — мантийных перидотитов “спрединговых” офиоли
тов (поля 5 -7  даны по [ 17], 8,9 -  по [ 13]). Латинскими 
буквами обозначены: ТН -  толеитовая серия; СА -  из
вестково-щелочная серия. Стрелкой на диаграмме (в) 
показан тренд эволюции океанических базальтов 
(по Миясиро).
1 -  пиллоу-базальты; 2 - 3 -  ортоамфиболиты: 2 -  ам
фиболиты-1, 3 -  амфиболиты-2; 4 -  серпентинизиро- 
ванные перидотиты.

гранобластовая, гранобластовая и пойкилограно- 
бластовая. Из минеральных парагенезисов разви
ты эпидот-амфиболовый, пироксен-плагиоклаз- 
амфиболовый, плагиоклаз-амфиболовый. Встре
чаются также амфиболовые разности и гранат- 
эпидотовые амфиболиты. Второстепенные мине
ралы представлены цоизитом, сфеном, мускови
том, кварцем, хлоритом, пренитом, апатитом и 
рудным минералом.

В ряде шлифов С.А. Силантьевым (ГЕОХИ 
РАН) описаны реликты офитовой и долеритовой 
структур, а в отдельных случаях можно говорить



и о миндалекаменности исходной породы. Эти 
факты, а также правильная форма кристаллов 
акцессорных минералов (сфен, циркон, апатит) 
указывают на магматическую природу и базито- 
вый состав субстрата амфиболитов.

Этому выводу не противоречит химический 
состав амфиболитов (табл. 3). По концентрациям 
главных петрогенных окислов и микроэлементов 
выделяется две их разновидности.

Амфиболиты-1 (обр. 1, 2,5)  близки по составу 
к габбро- и троктолитам, поднятым со дна океа
нов [8,15]. На AFM-диаграмме их составы ложат
ся в поле базитовых кумулятов офиолитов 
(рис. Зд), а на диаграмме FeO*/M gO-Ti02 -  на на
чальный отрезок линии эволюции составов океа
нических толеитов (рис. Зв). Амфиболиты-1 
характеризуются низкими концентрациями тита
на, железа, фосфора, ванадия и повышенными -  
магния и никеля по сравнению с амфиболитами-2.

Амфиболиты-2 (все остальные образцы) близ
ки к толеитам срединно-океанических хребтов. 
На петрохимических диаграммах поле их соста
вов почти полностью совпадает с полем пиллоу- 
базальтов предмайского комплекса (рис. 3). Ис
ключением является диаграмма FeO*/M gO-Si02, 
на которой фигуративные точки амфиболитов 
смещены влево относительно поля пиллоу- 
базальтов, т.е. в сторону пониженных концентра
ций кремнезема, что, вероятно, является следстви
ем выноса этой компоненты при метаморфизме.

Концентрации калия и натрия в амфиболитах 
варьируют от характерных для базитов дна океа
нов до типичных для амфиболитов кристалличес
ких щитов континентов (рис. Зг).

Хотя метасоматические процессы в условиях 
амфиболитовой фации метаморфизма нельзя ис
ключить, думается, что метаморфизм носил 
квазиизохимический характер. Об этом, на наш 
взгляд, свидетельствует хорошая согласованность 
в распределении составов ортоамфиболитов на 
различных петро- и геохимических диаграммах и 
довольно кучное сосредоточение фигуративных 
точек, в целом такое же, как и для значительно 
слабее метаморфизованных пиллоу-базальтов.

М.М. Ермолаев, впервые описавший амфибо
литы, рассматривал их как контактово-метамор
фические образования мезозойского возраста, 
связанные с гранитоидным массивом горы Эмий- 
Тас [6]. При мелкомасштабной геологической 
съемке острова были установлены интрузивные 
соотношения гранитоидов с амфиболитами, под
твержденные при среднемасштабном картирова
нии, а затем и нами в 1986 г. Учитывая это обсто
ятельство, а также тот факт, что амфиболиты за
легают ниже образований бурустасской свиты, 
возраст которой в то время ошибочно считался 
рифейским, В.Н. Войцеховский и Д.С. Сороков 
[4] отнесли амфиболиты к протерозою. Авторы 
среднемасштабной съемки (А.И. Самусин, 1974 г.)
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Рис. 4. Геохимические диаграммы для пиллоу-базаль- 
тов предмайского комплекса.
(а - б) -  нормализованные многоэлементные графики: 
(а) -  слабо измененные породы, (б) -  сильно изменен
ные породы (концентрации микроэлементов в свежих 
базальтах N-типа СОХ взяты из [18]. Заштрихованы 
на графиках а и б области вариации составов пиллоу- 
базальтов; (в - е) -  дискриминантные диаграммы. Ла
тинскими буквами обозначены: MORB — базальты 
СОХ (P-MORB -  P-тип СОХ, N-MORB -  N-тип СОХ); 
IAT-островодужные толеиты; IAB и VAB -  базальты 
островных дуг; САВ -  базальты известково-щелочной 
серии; WPB -  внутриплитовые базальты; WPT -  внут- 
риплитовые толеитовые базальты; WPA -  внутрипли- 
товые щелочные базальты.

приняли точку зрения своих предшественников. 
В качестве главного доказательства протерозой
ского возраста амфиболитов они использовали 
заключение Л.И. Ильченко, обнаружившего в по
родах проблематичные микроскопические остат
ки акритарх.

К-Аг датирование амфиболитов выполнено *в 
ИГГД РАН. Измерение количества радиогенного 
аргона проводилось методом изотопного разбав
ления с использованием трассера 38Аг. Величина 
“горячего” холостого опыта по ^Аг не превышала 
2 х 10-8 см3 и составляла не более 15% от измеряе
мого количества Аг. Погрешность воспроизводи
мости определения радиогенного Аг не превыша
ла 1.5%. Калий определялся методом фотометрии 
пламени по стандартной методике с погрешнос
тью 2%. При вычислении значений возраста ис



пользовались константы распада, рекомендован
ные Подкомиссией по геохронологии IUGS [22]. 
Полученные датировки имеют весьма значитель
ный разброс: 473 ± 14, 215 ± 8 и 166 ± 7 млн. лет, 
что не дает возможности судить ни о возрасте ис
ходных пород, ни о времени их метаморфизма. Од
нако следует обратить внимание на самую древ
нюю из дат. Учитывая, что метаморфические воз-

Таблица 2. Содержания главных петрогенных окис
лов и микроэлементов в серпентинизированных пери
дотитах предмайского комплекса (окислы в вес. %, 
микроэлементы в г/т)

Л
н

Номера образцов
X о> 
5  

а  <и 
s  К3 л £  о 1 2 3 4 5 6 75 о*
X  *
*  5 
О s

SiOj 39.62 36.26 40.-93 41.52 40.00 39.89 36.80
Т Ю 2 0.06 0.05 0.06 0.08 0.07 0.05 0.03
А120 3 1.09 0.80 1.17 1.80 1.82 1.10 0.90
FeO* 5.93 7.18 6.39 7.49 6.58 7.49 6.80
MnO 0.09 0.10 0.19 0.13 0.10 0.15 0.10
MgO 37.54 39.39 38.09 37.72 39.06 42.30 39.00
CaO 0.08 0.50 2.54 3.28 2.74 1.05 0.30
Na20 0.51 0.01 0.01 0.19 0.01 1.05 СЛ.

K20 0.02 0.01 0.02 0.09 0.03 0.04 СЛ.

P20 5 0.07 0.06 0.05 0.06 0.05 - 0.02
Cr20 3 0.36 0.33 0.43 0.33 0.30 - 0.33
П.П.П. 13.65 15.55 11.05 8.11 10.14 7.30 14.45
Сумма 100.27 100.41 100.93 100.79 100.89 100.15 98.73
Ti 145 81 174 - 260 - -

Ba 7 11 20 - 80 - -

Cr 2776 2683 3183 - 2684 - -

Ni 1936 2116 1682 - 2433 - -

Co 91 96 97 - 162 - -

V 54 69 52 - 76 - -

Rb СЛ. СЛ. СЛ. - 36 - -

Sr 10 9 11 - 5 - ~

Y 3- 2 7 - - - -

Zr 6 6 12 - 58 - -

Nb СЛ. СЛ. 1 - 15 - -

Mn - - - - 810 - -

Cu - - - - СЛ. - -

Zn - - - - 70 - -

Примечания: обр. № 6 из коллекции Л.И. Самусина и др., 
НИ ИГА, 1974 г; местоположение образцов: 1 - 4, 7 -бассейн 
рун. Предмайский, 5 -  устье рун. Харахаан (определения 
главных петрогенных окислов выполнены в ГЕОХИ РАН, 
рассеянных элементов в обр. 1 - 3 -  в ИГГД РАН, 
в обр. 5 - в  ГЕОХИ РАН).

действия делают открытой К-Аг систему и способ
ствуют в той или иной степени выносу аргона Ъз 
породы, следует ожидать, что нижняя граница ка
жущегося возраста будет являться рубежом, ниже 
которого находится истинный возраст первичного 
субстрата или первого метаморфизма, если он 
привел к полной потере радиогенного Аг.

Таким образом, можно предположить, что ре
альный возраст ортоамфиболитов эмийтасского 
комплекса лежит ниже значения 473 ± 14 млн. лет 
и является скорее всего позднепротерозойским 
или раннепалеозойским.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Совокупность полученных данных позволяет 

утверждать, что пиллоу-базальты, серпентинизи- 
рованные перидотиты и меланократовые эпидо- 
товые ортоамфиболиты, слагающие отдельные 
структурные элементы зоны чешуйчато-надви- 
говых дислокаций на юго-востоке о. Большого 
Ляховского, являются фрагментами офиолитовых 
ассоциаций.

Пиллоу-базальты и пространственно связан
ные с ними ультрабазиты обнаруживают умерен
ные вторичные преобразования и по особеннос
тям минерального и химического составов сопо
ставляются с эффузивными и мантийными гори
зонтами офиолитовых ассоциаций, сформировав
шихся в геодинамической обстановке спредин- 
говых хребтов океанов. Явными признаками этого 
являются ниобиевое обогащение пиллоу-базаль- 
тов по сравнению с бедными этим элементом ост- 
роводужными толеитами, увеличение содержаний 
в перидотитах алюминия, кальция и титана.

На основании изложенного мы считаем, что 
пиллоу-базальты и серпентинизированные пери
дотиты являются фрагментами некогда единой 
офиолитовой ассоциации, образовавшейся, судя 
по Sm-Nd возрасту ее эффузивов, в позднем палео
зое. Это первая находка надежно документиро
ванных палеозойских офиолитов в арктическом 
секторе мезозоид Северо-Восточной Азии. По
сле формирования в зоне внутриокеанического 
спрединга, породы офиолитовой ассоциации под
верглись полистадийным низкотемпературным 
преобразованиям в подводных условиях и в ран
нем мелу в обстановке конвергентной границы 
плит были расчленены на серию надвиговых 
пластин и прорвана гранитоидами шалауровского 
комплекса.

Меланократовые ортоамфиболиты эмийтас
ского комплекса по химическому составу обнару
живают сходство с базитами коры океанов. П оэ
тому мы также рассматриваем их в качестве офи- 
олитового фрагмента. Весьма удовлетворитель
ное совпадение составов ортоамфиболитов с хи
мизмом пиллоу-базальтов предмайского ком
плекса вызывает желание объединить их в соста
ве позднепалеозойской офиолитовой ассоциации.



Однако высокая степень метаморфизма и нали
чие признаков более древнего возраста свиде
тельствуют, что история эмийтасского офиоли- 
тового фрагмента могла быть иной. Возможно, 
он является реликтом самой древней части коры 
палеоокеанического бассейна, существовавшего 
на месте Святоносско-Ляховской сутуры. Эта 
кора должна была субдуцироваться на раннеей 
стадии закрытия палеоокеана, а ее фрагмент мог 
стать составной частью фундамента зоны кон
вергенции, подвергнувшись высокотемператур

ному метаморфизму. Метаморфические измене
ния протекали с накоплением щелочей, причем в 
большей степени калия, чем натрия, что харак
терно для условий континентальной или субкон
тинентальной коры.

Фрагменты палеозойской офиолитовой ассо
циации (ассоциаций?) в Святоносско-Ляховской 
зоне, надстраивающей к северо-западу Южно- 
Анюйскую сутуру, представляют собой важное 
звено в палеогеодинамических реконструкциях

Таблица 3. Содержания главных петрогенных окислов и микроэлементов в ортоамфиболитах эмийтасского 
комплекса (окислы в вес. %, микроэлементы в г/т)

Номера образцов

О
ки

сл
ы

 и
 

ми
кр

оэ
ле

ме
н

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12

SiOj Д6.92 48.74 4 5 .9 4 42.50 47.34 45.65 43.88 43.68 43.37 46.25 48.87 46.60
т ю 2 0.23 0.25 1.14 1.05 0.28 1.17 2.22 1.13 1.37 1.03 2.28 0.73
A12Oj . 16.80 16.13 19.84 19.13 17.82 19.94 12.80 19.84 19.12 19.46 13.62 14.80
FeO* 5.85 5.54 10.41 12.85 5.95 11.34 14.11 11.64 10.26 10.38 13.49 11.10
MnO 0.11 0.11 0.22 0.22 0.12 0.24 0.24 0.23 0.14 0.21 0.241 0.23
MgO 12.59 11.83 5.20 6.73 11.56 5.44 9.79 6.75 9.01 5.67 5.59 10.00
CaO 13.66 15.11 11.28 14.85 14.78 10.43 13.61 12.64 13.25 11.63 8.82 11.70
Na20 1.42 1.06 3.67 1.13 1.41 2.94 1.30 2.31 1.81 2.49 1.80 1.90
k2o 0.33 0.16 0.49 0.44 0.27 0.77 0.20 0.49 0.72 1.05 0.57 0.40
p2o 5 0.06 0.06 0.52 0.27 0.06 0.34 0.33 0.51 0.14 0.39 0.28 0.08
C^Oj 0.18 0.12 0.01 0.05 0.04 0.06 0.03 0.03 0.03 0.02 0.02 0.01
П.П.П. 1.60 1.55 1.30 1.00 0.89 1.15 2.00 0.79 1.22 1.50 4.00 1.00
Сумма 99.75 100.65 100.01 100.22 100.49 99.47 100.51 100.03 100.44 100.08 99.57 98.55
Ti 1563 1747 7333 5207 1346 6010 Ю838 5528 6849 5834 13041 -

Ba 43 57 148 40 СЛ. 130 60 110 150 180 320 -

Cr 1558 944. 56 352 298 389 216 210 232 167 161 -

Ni 209 164 12 СЛ. 98 СЛ. СЛ. СЛ. 32 СЛ. 41 -

Co 48 45 34 71 22 64 132 87 62 56 145 -

V 157 171 306 303 123 282 503 319 371 269 371 -
Rb 3 4 8 4 23 12 СЛ. 7 10 15 18 -

Sr 102 138 649 655 162 572 6 741 534 742 120 -

Y 8 10 30 - - — - - - - - -

Zr 10 7 75 38 40 61 4 46 47 79 76 -

Nb СЛ. сл. 3 СЛ. CJI. СЛ. СЛ. СЛ. СЛ. СЛ. СЛ. -

Mn - - - 1449 779 1523 1530 1460 917 1268 1652 -

Cu - - - 110 СЛ. 10 250 140 70 470 180 -

Zn - - - 145 42 128 30 83 73 , 93 80 -
Примечания: образцы 1 ,2 ,5  -  ам ф иболит ы -1, ост альные образцы -  амф иболит ы-2 . Местополож ение: 1 - 4 , 7  - 9 -  п о б ер е
жье о . Б о л ь ш о го  Л я х о вс к о го  в о зл е  п о л я р н о й  ст анции Ш алаурова; 5 , 6 , 1 1 -  юж ный ск л о н  горы  Э м ий-Т ас; 10 -  п о б е
реж ье о. Б о л ь ш о го  Л я х о вс к о го  в 2 км западнее полярной станции Шалаурова, 12 -  бассейн ручья  Предмайский.
0£пп*,т *7' ^ п п ^ ^ ^ ° и Р г п ^ л и иСЛОв вы полнены  в аналит ической лаборат ории Г Е О Х И  Р А Н ; микроэлемент ы  в образцах 1 - 3  определены в И Г Г Д  РАН,  в ост альных образцах - в  Г Е О Х И  Р А Н



Восточно-Арктического региона. В частности, 
возраст офиолитов указывает на то, что спрединг 
в Южно-Анюйском палеоокеане мог иметь место 
уже в начале карбона, значительно раньше, чем 
это, например, предполагается Л.П. Зоненшай- 
ном с соавторами [7]. Для исследования ранних 
стадий эволюции Южно-Анюйского палеоокеана 
несомненный интерес представляют ортоамфи
болиты эмийтасского комплекса и некоторые 
офиолитовые массивы Южно-Анюйской зоны, 
еще крайне слабо изученные. Детальное исследо
вание этих образований послужит более глубоко
му пониманию тектонической истории складчато
го обрамления Северной Пацифики.

Выражаем признательность кандидату геол.- 
мин. наук С.А. Силантьеву (ГЕОХИ РАН) и ве
дущему геологу КАГЭ-3 ПГО “Аэрогеология”
О.С. Березнер, взявшим на себя труд по просмот
ру коллекции шлифов и высказавшим ряд заме
чаний, улучшивших данную работу.
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Ophiolites of Bol’shoi Lyakhov Island (Novosibirsk Islands)
S. S. Drachev, L. A. Savostin

Pillow basalts, serpentinized perioditites and orthoamphibolites forming the structural elements of the imbri- 
cate-thrust zone in the southeastern part of Bol’shoi Lyakhov Island are fragments of heterochronous ophio
lites. Pillow basalts and peridotites, once part of a single Late Paleozoic ophiolitic complex, reliably correlate 
in their geochemistry and mineralogy with effusives and mantle horizons of oceanic spreading zones. The Sm- 
Nd age of pillow basalts is 291 ± 62 Ma. Orthoamphibolites are metamorphosed gabbroids and tholeiites of 
mid-oceanic ridges. Their age is Late Proterozoic or Early Paleozoic, not younger: 473 ± 14 Ma (K-Ar). The 
evidence of Paleozoic ophiolitic fragments in the Svyatonos-Lyakhov suture zone that is the northwestern con
tinuation of the South Anyui suture is important for the paleogeodynamic reconstruction of the East Arctic region.
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корреспондент Российской Академии наук, дей
ствительный член Российской Академии естес
твенных наук, заведующий лабораторией палео
геодинамики института океанологии РАН, про
фессор, доктор геолого-минералогических наук.

Отечественная и мировая наука понесли не
восполнимую утрату. Лев Павлович умер в не
полные 63 года, когда он, во всем блеске творчес
ких сил, приступил к разработке новой фунда
ментальной научной идеи в геотектонике -  кон
цепции глубинной геодинамики Земли. Смерть 
оборвала его буквально на полуслове.

Вклад Л.П. Зоненшайна в геологическую нау
ку огромен. Он принадлежал к той редкой кате
гории ученых, которые, отличаясь энциклопеди
ческими знаниями геологии континентов и океа
нов, способны мыслить в глобальном масштабе и 
синтезировать новые концепции, оказывая влия
ние на развитие геологической науки в целом. 
Блестящий тектонист и полевой геолог, перу ко
торого принадлежат великолепные сводки по ка-

ледонидам Западного Саяна, Алтае-Саянской об
ласти и Монголии, палеозоидам Центрально- 
Азиатского складчатого пояса и Урала, мезозой- 
дам Верхоянья, Байкальской кайнозойской риф- 
товой системе и множество других, Лев Павлович 
Зоненшайн был в то же время одним из перво
проходцев современной океанской геологии, обо
гатившим наши знания о геологическом строении 
дна современных океанов уникальными новыми 
данными, полученными им в процессе многочис
ленных океанологических экспедиций на научно- 
исследовательских судах и в результате личных 
исследований на подводных обитаемых аппара
тах. Синтез геологии континентов и океанов на 
основе теории литосферных плит был главным 
направлением научного творчества Л.П. Зонен
шайна, получившим широкое международное 
признание и выдвинувшим его на передовые 
рубежи науки.

Став одним из крупнейших ученых в мире и 
признанным лидером в нашей стране в области 
тектоники литосферных плит, Л.П. Зоненшайн 
создал в рамках этой теории новое научное на
правление -  палеогеодинамику, сущность кото



рой заключается в анализе истории Земли и 
прежде всего континентов с плито-тектоничес
ких позиций. Главным методом палеогеодинами- 
ческих исследований является разработка плито
тектонических реконструкций с целью выяснения 
кинематики литосферных плит в геологическом 
прошлом, а через нее к пониманию глубинной 
геодинамики как движущем механизме тектони
ки плит. Развивая это научное направление, он 
разработал совершенно новый метод составления 
палеогеодинамических реконструкций в абсо
лютных координатах, чего нельзя было сделать, 
при традиционном использовании палеомагнит- 
ных данных, создал концепцию тектоники “горя
чих полей”, в соответствии с которой тектони
ческая активность Земли определяется подъемом 
вещества и энергии с границы ядра и мантии в не
многих “горячих областях”, приступил к количес
твенному анализу тектонической активности 
внешней оболочки Земли, первые результаты ко
торого показали ярко выраженную дискретность 
этого процесса в истории Земли с максимумами 
тектонической активности в периоды спокойного 
магнитного поля, например, в середине мела.

Л.П. Зоненшайн родился 1 декабря 1929 года в 
Москве в семье интеллигентов -  Павла Соломо
новича и Ольги Ивановны. П.С. Зоненшайн был 
инженером-связистом и прошел всю Великую 
Отечественную Войну в частях морской пехоты. 
К сожалению, он скончался вскоре после возвра
щения с фронта из-за полученных ран. Ольга 
Ивановна -  высокообразованная и энергичная 
русская женщина дворянского происхождения, 
вынесла после смерти мужа на своих плечах все 
тяготы по воспитанию детей -  Льва Павловича и 
двух его сестер. Семья не имела большого достат
ка, но в ней всегда господствовал дух высокой 
нравственности, справедливости и человеческой 
доброты, который Лев Павлович впитал с дет
ских лет и который стал неотъемлемой частью 
его характера.

После окончания средней школы Л.П. Зонен
шайн в 1947 г. поступил на Геологический фа
культет Московского университета, который ус
пешно закончил в 1952 г., получив диплом с отли
чием. Еще будучи студентом, он отличался ис
ключительными способностями к наукам, что 
сразу было отмечено не только профессорами и 
преподавателями факультета, но и учеными Ин
ститута геологических наук АН СССР, в котором 
он проходил геологическую практику под руко
водством Н.Г. Марковой и А.В. Пейве.

Казалось, путь в большую науку был открыт 
для Льва Павловича. Однако, судьба распоряди
лась иначе. В силу известных обстоятельств и той 
политической атмосферы, которая существовала 
в начале пятидесятых годов в нашей стране, вмес
то, как всем казалось, логичного приглашения в 
аспирантуру Л.П. Зоненшайн был распределен 
после окончания университета в одну из произ

водственных геолого-съемочных партий в Цен
тральном Казахстане. Так начался длительный, 
растянувшийся почти на 20 лет, период работы 
Л.П. Зоненшайна в геолого-съемочных организа
циях Министерства геологии СССР.

Хорошо это было или плохо? Вероятно, для 
человека средних способностей это было бы пло
хо. Но Л.П. Зоненшайн в силу своего большого 
таланта и неукротимой целеустремленности к на
учным исследованиям, несмотря на загружен
ность производственной работой, сумел исполь
зовать возможности геолого-съемочных органи
заций для выполнения серьезнейших региональ
ных научных исследований, став крупнейшим зна
током региональной геологии и тектоники мно
гих сложно построенных складчатых областей.

В 1954 г. Лев Павлович перешел на работу в ве
дущую геолого-съемочную организацию нашей 
страны -  Всесоюзный Аэрогеологический трест, 
где буквально в считанные годы стал великолеп
ным геологом-съемщиком. Почти 10 лет он руко
водил работами по составлению геологической 
карты Западного Саяна и Тувы (м-ба 1 : 200000), 
серия листов которой была опубликована под его 
редакцией. По результатам этих работ им написа
ны многочисленные научные статьи по тектони
ке, стратиграфии, магматизму, геологическим 
формациям нижнепалеозойских комплексов это
го сложного в геологическом отношении и тогда 
еще слабо изученного региона. Выходя далеко за 
рамки производственных заданий, что было 
характерно для Л.П. Зоненшайна уже тогда, он 
анализирует строение и историю развития всей 
Алтае-Саянской области, выясняет закономер
ности ее формирования, создавая атмосферу на
учного поиска в руководимых им производствен
ных коллективах. Логическим завершением этого 
периода исследований Л.П. Зоненшайна явилась 
его первая монография “Тектоника Западного 
Саяна”, защищенная им в качестве кандидатской 
диссертации в МГУ в 1962 г. Так произошло ста
новление Л.П. Зоненшайна как перспективного 
молодого ученого, на которого сразу обратили 
внимание такие крупные тектонисты того време
ни как А.А. Богданов и Ю.М. Шейнманн.

Сравнительно короткий период времени 
Л.П. Зоненшайн руководил геологической съем
кой на северо-восточной окраине Сибирской 
платформы, в Верхоянье. При этом были выпол
нены интересные и оригинальные исследования 
по механизмам складкообразования монотонного 
терригенного верхоянского комплекса.

С 1964 г., почти на 10 лет, Лев Павлович снова 
обратился к изучению палеозойских складчатых 
сооружений Центральной Азии, на этот раз в 
Монголии. Поначалу Л.П. Зоненшайн руководил 
работами по составлению Геологических карт 
Хангайского нагорья, в Средней Гоби, в Восточ
ной Монголии масштаба 1 : 500000, а затем, пе
рейдя в Научно-исследовательскую Лаборато



рию геологии зарубежных стран, он получил, на
конец, возможность заняться целеустремленны
ми научными исследованиями. Этот “монголь
ский период” работы стал для Л.П. Зоненшайна 
чрезвычайно плодотворным.

Круг его научных исследований как всегда 
был необычайно широк и включал практически 
все аспекты геологии Монголии -  каледонские и 
варисцийские складчатые зоны, докембрийские 
массивы и их палеозойские и мезозойские чехлы, 
проблемы стратиграфии и магматизма, полезные 
ископаемые. Именно в этот период Л.П. Зонен- 
шайн особенное внимание уделил изучению офи- 
олитовых комплексов, которые он одним из 
первых в нашей стране стал рассматривать как 
фрагменты былой океанической коры. Он актив
но участвовал в составлении Тектонической кар
ты Монголии, в основу которой был положен 
принцип классификации складчатых областей по 
типам земной коры -  океаническому или конти
нентальному, на котором они формировались. 
Развивая эти представления и обобщив огромный 
материал по геологии Алтае-Саянской области, 
Монголии, Казахстана и Средней Азии, Л.П. Зо- 
неншайн создал стройную концепцию строения и 
развития Центрально-Азиатского складчатого 
пояса, изложенную им в монографии “Учение о 
геосинклиналях и его приложение к Центрально- 
Азиатскому складчатому поясу”. Эту работу Лев 
Павлович в 1970 г. блестяще защитил как доктор
скую диссертацию. Лев Павлович получает при
знание как зрелый ученый и тектонист, способ
ный решать крупнейшие теоретические пробле
мы тектоники. В этой работе была предпринята 
первая попытка в нашей стране связать учение о 
геосинклиналях с отдельными элементами текто
ники литосферных плит и было дано обоснова
ние океанической природы палеозойских эвгео- 
синклиналей Центральной Азии. Но полностью 
принять плейттектоническую концепцию он еще 
не был готов.

1973 г. стал годом крутого перелома в научном 
мышлении Л.П. Зоненшайна. Концепция текто
ники литосферных плит увлекает его все больше 
и больше. Он творчески перерабатывает огром
ную массу научной литературы, осваивает смеж
ные области знаний -  геофизику, геохимию, сей
смологию, палеомагнетизм. Л.П. Зоненшайн 
окончательно становится на позиции этой новой 
теории. Несомненно, что этому способствовало и 
то, что в 1974 г. Л.П. Зоненшайн по приглашению 
А.С. Монина переходит на работу в Институт 
океанологии АН СССР в качестве заведующего 
Лабораторией палеогеодинамики и активно 
включается в изучение обширного круга проб
лем, связанных с изучением геологии современ
ных океанов. Начался новый “академический” 
период в творческой жизни Л.П. Зоненшайна, 
когда он получил возможность отдать все свои 
силы и время только научным исследованиям,

что всегда было не просто его мечтой, но и внут
ренней потребностью.

В это время наиболее полно раскрылись та
лант и творческие возможности Льва Павловича. 
Он участвует в многочисленных океанологичес
ких экспедициях в Тихом, Атлантическом и Ин
дийском океанах, изучает геологию и тектонику 
океанского дна, в том числе с помощью обитае
мых подводных аппаратов “Пайсис” и “Мир”, в 
рифтовых долинах Срединно-Атлантического и 
Восточно-Тихоокеанского хребтов, в Красном 
море, в рифте Таджур, исследует участки их пере
сечения с трансформными разломами. Им были 
установлены многие важные детали строения 
рифтовых долин срединно-океанических хреб
тов, например, аномальные склоны долин мед- 
ленно-спрединговых хребтов, что крайне важно 
для понимания геологии офиолитов. Была пока
зана зависимость строения осевых зон от “уровня 
астеносферного зеркала”, разработана двуслой
ная модель магматической камеры под срединно
океаническими хребтами. Все это нашло отраже
ние в многочисленных статьях и монографиях 
Л.П. Зоненшайна и стало достоянием не только 
отечественной науки, но и получило большой ре
зонанс в международных научных кругах.

Неосуществленной мечтой Льва Павловича 
осталось изучение зон современной субдукции, 
которой он придавал очень большое значение 
как главного движущего механизма тектоники 
литосферных плит и которую он предполагал 
изучить на примере Камчатско-Курильского же
лоба, спустившись в его глубины на обитаемых 
подводных аппаратах. Но смерть не позволила 
ему осуществить эти планы.

Интенсивно изучая геологию дна современ
ных океанов, Л.П. Зоненшайн не прекращал ак
тивно работать в области континентальной гео
логии, продолжая свои исследования тектоники 
Центрально-Азиатского складчатого пояса. Он 
первым обосновал ставшее ныне общепринятым 
понятие о палео-Азиатском океане, очертив его 
границы в пространстве и времени. Под его руко
водством было выполнено интереснейшее иссле
дование раннепалеозойских палеоокеанических 
структур на Южном Урале, в процессе которого 
было доказано исключительное, до мельчайших 
деталей, сходство среднедевонских офиолитов 
Южных Мугоджар с базитовыми комплексами 
рифтовых долин современных срединноокеани
ческих хребтов. В то же время была проанализи
рована тектоническая история Арктики, северо- 
восточной части нашей страны и Евразийского 
бассейна. Л.П. Зоненшайн выполнил оригиналь
ные исследования по кинематике микроплит 
Центральной Азии в новейшее время. Он был 
инициатором и непосредственным участником 
комплексных геодинамических исследований 
кайнозойской Байкальской рифтовой системы с 
использованием многоканального сейсмического



профилирования и подводных аппаратов “Пай- 
сис”. Эти работы получили большой междуна
родный резонанс, т.к. позволили решить важней
шие вопросы механизма и истории формирова
ния этой уникальной структуры. Л.П. Зоненшайн 
играл ведущую роль в реализации международно
го советско-французского проекта по истории 
океана Тетис, тесно сотрудничая с такими между
народными авторитетами в области тектоники 
литосферных плит как К. Ле Пишон. Результаты 
этих исследований были опубликованы в целой 
серии интереснейших монографий;

Расширяя круг своих исследований в океанах и 
на континентах, Л.П. Зоненшайн вышел на гло
бальный уровень научных обобщений. Прежде 
всего это выразилось в создании серий глобаль
ных плито-тектонических реконструкций для раз
ных временных интервалов палеозоя, мезозоя и 
кайнозоя на основании палеомагнитных данных в 
сочетании с анализом климатических, биогеогра- 
фических и геологических материалов. Совокуп
ность таких реконструкций раскрывала с моби- 
листских позиций сложную историю возникнове
ния и развития не только современных океанов, 
но и их палеоаналогов в структуре континентов.

Над этой проблемой Л.П. Зоненшайн работал 
до последних дней жизни. Начав с относительно 
традиционных способов построения таких рекон
струкций, он последовательно их совершенство
вал, а затем разработал принципиально новый 
метод создания глобальных реконструкций в 
абсолютных координатах на основе совместного 
расчета данных по траекториям движения лито
сферных плит над “горячими полями”, маркируе
мыми внутриплитным магматизмом, и собствен
но палеомагнитных измерений. Важнейшей 
частью метода является анализ геологии складча
тых поясов континентов, выявление в их преде
лах сутурных зон палеоокеанов и особенностей 
размещения комплексов пород активных и пас
сивных континентальных окраин и других важ
ных для геодинамического анализа магматичес
ких и структурных признаков. Это осуществляет
ся в процессе создания предварительных стати
ческих (в современных координатах) геодинами- 
ческих карт. Их примером может служить Геоди- 
намическая карта СССР и прилежащих областей 
(масштаба 1 : 2500000), идейным вдохновителем 
и одним из главных редакторов которой был 
Л.П. Зоненшайн. Фактическому материалу, по
ложенному в основу этой карты, посвящена двух
томная монография “Тектоника литосферных 
плит СССР” (в соавторстве с М.И. Кузьминым и 
Л.М. Натаповым), содержащая региональный 
плито-тектонический анализ развития большей 
части Евразиатского материка, переизданная в 
США. В этом же ряду стоит и другая монография 
Л.П. Зоненшайна “Глобальная тектоника, магма
тизм и металлогения” (в соавторстве с М.И. Кузь
миным и В.М. Моралевым), в которой на фоне

плито-тектонического анализа показана сопод- 
чиненность рудных поясов современным и древ
ним границам литосферных плит.

Эти работы вывели Л.П. Зоненшайна в число 
крупнейших мировых авторитетов в области 
глобальных плито-тектонических реконструк
ций. Совокупность этих работ и их теоретическое 
обоснование составили сущность созданного 
Л.П. Зоненшайном нового самостоятельного на
учного направления в тектонике, которое он на
звал исторической геодинамикой или палеогео
динамикой. Главным содержанием палеогеодина
мики, как это формулировал Л.П. Зоненшайн, 
являются плито-тектонические реконструкции, 
основная цель которых -  восстановление прежне
го положения литосферных плит, выяснение их 
прошлой конфигурации, установление типа 
границ литосферных плит и определение харак
тера взаимодействия литосферных плит между 
собой, т.е. расчет параметров движения плит, 
позволяющих вычислять векторы направления и 
скорости движения на границах смежных плит. 
Таким образом, основной задачей палеогеодина
мики является изучение кинематики литосфер
ных плит в геологическом прошлом, что позво
лит в конечном счете подойти к пониманию эво
люции глубинной геодинамики.

Наиболее полное изложение эта научная кон
цепция получила в последней книге Л.П. Зонен
шайна “Палеогеодинамика”, написанной совмес
тно с М.И. Кузьминым и опубликованной в конце 
1992 г. незадолго до его смерти. Не вызывает со
мнений, что эта блестящая по форме изложения и 
очень глубокая по степени проработки теорети
ческих проблем монография привлечет внимание 
самых широких кругов геологов нашей страны и 
мирового сообщества и станет прекрасным па
мятником научного наследия Л.П. Зоненшайна.

В последние годы Л.П. Зоненшайн, понимая, 
что теория тектоники литосферных плит не мо
жет исчерпать все аспекты тектонического раз
вития Земли, приступил к изучению тектоничес
ких процессов в глубинных оболочках планеты и 
начал разработку концепции тектоники “горячих 
полей”, в соответствии с которой тектоническая 
активность Земли определяется подъемом тепло- 
массопотоков с границы ядра и мантии в немно
гих областях, отмеченных на земной поверхности 
концентрацией проявлений внутриплитного маг
матизма. Эта концепция находится в соответ
ствии с новыми данными по изотопной геохимии, 
сейсмической томографии и формой геоида и 
имеет важное теоретическое значение, намечая 
пути познания эволюции вещества и структуры 
не только Земли, но и планет земной группы. 
Впервые высказанные в 1991 г., эти идеи Л.П. З о 
неншайна нашли дальнейшее развитие в его по
следней статье “Глубинная геодинамика Земли”, 
написанной (при участии М.И. Кузьмина) бук



вально за месяц до его кончины и увидевшей свет 
уже после его смерти.

В последние 10- 15  лет своей творческой жиз
ни Л.П. Зоненшайн вел также большую научно
организационную работу, активно участвовал в 
работе ряда сессий Международного геологичес
кого и Международного геофизического кон
грессов, проводил международные симпозиумы и 
совещания, занимал руководящие должности в 
нескольких проектах Международной програм
мы “Литосфера”. Он был членом Национального 
комитета геологов СССР, членом бюро Межве
домственного тектонического комитета и Комис
сии по Международным тектоническим картам. 
По его инициативе в нашей стране был создан 
Научный совет по тектонике литосферных плит, 
первым председателем которого он являлся. Он 
был избран вице-председателем Комиссии “Тек
тоника” Международного союза геологических 
наук. Важным свидетельством высокого между
народного авторитета Л.П. Зоненшайна стало и 
его избрание членом Американского геофизи
ческого союза и членом редакционных коллегий 
известных международных научных журналов: 
“Tectonophysics”, “Tectonics”, “Earth and Planetary 
Sciens Letters”, “Marine Geophysical Research”.

Лев Павлович Зоненшайн был удивительным 
человеком выдающихся качеств -  мягким, необы
чайно доброжелательным, светлым и обаятель
ным, очень терпимым в жизни, отзывчивым в об
щении с друзьями и коллегами по работе и в то же 
время мог быть твердым и даже жестким при от
стаивании своих научных или нравственных прин

ципов. Он был великолепным полевым геологом 
и одновременно крупнейшим теоретиком, беско
нечно влюбленным в науку, которая стала глав
ным смыслом его жизни. В нем сочетались ог
ромный талант ученого и невероятная трудоспо
собность, которая, казалось, не знала предела. 
Лев Павлович работал одержимо по 12 - 16 часов 
в сутки, практически без отдыха и так на протя
жении многих лет. Не удивительно, что число его 
научных публикаций превышает 350, среди ко
торых не один десяток крупных монографий.

Став крупнейшим ученым и получив широкое 
международное признание, он всегда оставался 
настоящим патриотом своей страны и отечес
твенной науки, очень переживал в последнее вре
мя трудности ее развития, как он надеялся, вре
менные, и делал все от него зависящее для пре
одоления этого кризиса. Не случайно созданный 
в США при Арлингтонском университете штата 
Техас Научный Центр по содействию развитию 
российской геологии и тектоники после его смер
ти был назван его именем.

Ушел из жизни чудесный человек и все, кто 
его знал, будут хранить добрую память о Льве 
Павловиче Зоненшайне.

НЛ. Добрецов, АЛ. Книппер, Ю.М. Пущаровский, 
В.Е. Хайн, А.А. Моссаковский, А.С. Перфильев, 
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В.Г. Казьмин, И.М. Кузьмин, Н.Г. Маркова, 
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ВНИМАНИЮ ЧИТАТЕЛЕЙ!

Тектоническое развитие Земли: Тихий океан и его обрамление. 
Пущаровский Ю.М., Меланхолика Е.Н. - М .: Наука, 1992. - 263 с. 

(Тр. ГИН; Вып. 473) - ISBN 5-02-002234-9.

В монографии приведен обширный региональный материал, касающийся 
структур океана и его активной окраины. Предложены новые аспекты текто
нической истории дна Тихого океана и его обрамления. Выяснено большое 
значение в структурообразовании процессов тектонического расслоения коры 
и верхней мантии. На основе корреляции тектонических движений установле
на сложнейшая картина их проявления как во времени, так и в пространстве. 
Показана сложность латерального геодинамического взаимодействия ко
ровых и мантийных масс в зоне перехода океан-континент. Раскрыты особен
ности аккреционной тектоники во всех секторах тихоокеанского обрамления. 
Аргументируется новая модель глубинных тектонических процессов, основан
ная на разноуровенном, нерегулярном во времени и разномасштабном прояв
лении глубинной конвекции. Книга предназначена для геологов широкого 
профиля, тектонистов, геофизиков.

Ил. 54. Библиогр. : 286 назв.

The book comprises extensive regional data concerning structural pattern of the 
ocean and its active margin. Authors suggest new aspects in the tectonic history of the 
Pacific floor and its framing. The tectonic layering of the crust and upper mantle is 
shown to have a prime significance of structural evolution. Correlation of tectonic mo
tions has been used to reveal a complex pattern of their manifestation both in time and 
in space. Compound lateral geodynamic interaction of crustal and mantle masses is 
proved for the ocean-continent transition zone. Features of accretionary tectonics are 
disclosed throughout the Pacific framing sectors. A new model of deep tectono-mag- 
matic processes is advanced based on variable levels and irregular patterns deep con
vection manifestations in time and scope. The book is intended for geologists, tec- 
tonists and geophysists.
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