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УДК 551.24

ТЕКТОНИЧЕСКИЕ НАПРЯЖЕНИЯ В ЗЕМНОЙ КОРЕ
© 1996 г. П. Н. Кропоткин

Геологический институт РАН, Москва 
Поступила в редакцию 23.11.94 г.

Изложены результаты обобщения мировых данных об ориентировке и величине напряжений в верх
них слоях литосферы, полученных по механизмам очагов землетрясений, непосредственным изме
рениям и другими способами. В земной коре доминирует горизонтальное сжатие, растяжение на
блюдается на 5% ее поверхности. Ориентировка наибольшего горизонтального сжатия определяет
ся направлением движения литосферных плит, величина сжатия в зонах активных тектонических 
деформаций достигает 1 -6  кбар. Отталкивание от срединно-океанических хребтов и тепловая кон
векция недостаточны для возникновения таких напряжений. По-видимому существенную роль иг
рает конвекция, обусловленная гравитационной дифференциацией вещества в литосфере погружа
ющихся плит, в сочетании со знакопеременными изменениями радиуса Земли.

ОРИЕНТИРОВКА НАПРЯЖЕНИЙ 
И ДВИЖЕНИЯ ПЛИТ

Теория тектоники литосферных плит получи
ла за последние десятилетия углубленную разра
ботку на основе многочисленных геологических 
и палеомагнитных данных и окончательное под
тверждение в результате точнейших геодезичес
ких измерений [13, 21* 32]. В 1990 г. опубликована 
наиболее обоснованная модель современного го
ризонтального перемещения 12 литосферных 
плит, названная NUVEL-I [45,59]. В ней использо
ваны 277 определений величины раздвигания 
плит, произошедшего в зонах спрединга за по
следние 3 миллиона лет на срединных океаничес
ких хребтах и другие данные. Скорость сближе
ния или удаления плит друг от друга составляет 
от 1 до 10 см в год.

Эта модель подтвердилась по результатам гео
дезических измерений, выполненных методами 
спутниковой геодезии за 10 лет (1978 - 1988 гг.) на 
22 станциях, расположенных на разных плитах 
[41, 72]. С моделью NUVEL-I вполне согласуются 
и геодезические измерения, выполненные мето
дом интерферометрии на сверхдлинной базе. 
Коэффициент корреляции по направлению и ско
рости взаимных перемещений плит между модель
ными подсчетами и геодезическими определения
ми составляет 0.90 - 0.98 [48, 51]. Направления дви
жения плит указаны стрелками на рис. 1.

Реконструкции, основанные на совмещении 
контуров одновозрастных магнитных аномалий в 
океанах и на палеомагнитных и геологических 
данных позволили детально проследить последо
вательные стадии распада палеозойского суперкон
тинента Пангеи и взаимного перемещения его час
тей на протяжении 180 миллионов лет [67, 68, 79]. 
Выяснилось, что модель, учитывающая движение

крупных плит, как жестких монолитных блоков 
континентальной и океанической литосферы, 
представляет собою, все же, лишь первое прибли
жение к пониманию их динамики. Для полноты 
картины необходимо учитывать более медленные 
(0.1-1 см/г) взаимные перемещения и повороты 
микроплит и мелких блоков, входящих в состав 
крупных плит [11, 85]. Такие перемещения мик
роплит необходимо учитывать в особенности при 
изучении тектонических процессов, происходя
щих внутри континентов, например, в централь
ной Азии [61] и в пределах подвижных поясов, на
пример, в Средиземноморском поясе [80].

Новым подтверждением теории тектоники 
плит явились результаты обобщения мировых 
данных о напряжениях в земной коре. Недавно 
закончены исследования, проводившиеся с 1985 г. 
по международному проекту “Составление миро
вой карты напряжений”, в которых принимал 
участие автор статьи. Предварительные резуль
таты опубликованы М.Л. Зобак и другими участ
никами работы в 1989 г. [84], окончательные 
в 1991 - 1992 гг. [77, 78]. Они согласуются с выво
дами, сделанными по работам, опубликованным 
до 1985 г. [19]. Кроме этих данных использованы 
не учтенные в опубликованных итоговых матери
алах работы А.Л. Алейникова [1], О.И. Гущенко 
[9], В.Н. Крестникова [14], П.Н. Николаева [27],
С.И. Шермана [34], С.Л. Юнги [4, 35].

В итоге работы по международному проекту 
обобщены данные по 7300 точкам, полученные 
путем анализа механизмов очагов землетрясений 
(54% данных), изменений формы поперечного се
чения нефтяных скважин, связанных с деформа
цией под действием горизонтального сжатия 
(вывалы -  breakouts, 28% данных), по непосредст
венным измерениям напряженного состояния мас
сивов горных пород, произведенным в рудниках и



скважинах методами разгрузки и гидроразрыва 
(8%) и по геологическим данным (смещения по 
сдвигам, ориентация даек). Абсолютная величина 
напряжений определялась только при измерениях 
in situ, сделанных на небольшой глубине (до 3 км), 
но ряд оценок получен при модельных расчетах 
на основании различных данных. Механизмы 
землетрясений и вывалы в скважинах дают пред
ставление только об ориентировке напряжений, 
но зато освещают напряженное состояние земйой 
коры и верхних слоев мантии на большей глуби
не -  до 30 км и 5 км, соответственно.

Рассмотрим сначала закономерности, выявив
шиеся при обобщении данных об ориентации на
пряжений и о трех типах напряженного состоя
ния, генерирующего сбросы, сдвиги и надвиги в 
очагах землетрясений. Затем приведем оценки 
величины тектонических напряжений, получен
ные различными методами и, в заключение, оста
новимся на вопросе о механизме возникновения 
напряжений в связи с взаимным перемещением 
литосферных плит.

По определениям напряженного состояния 
горных пород в консолидированном фундаменте 
и в осадочном чехле (на глубине более 1 - 2  км) 
почти всегда обнаруживаются, помимо всесто
роннего сжатия, которое соответствует литоста
тическому давлению, небольшие или значитель
ные девиаторные напряжения. Они имеют текто
ническое происхождение и по своей ориентировке 
обычно согласуются с той ориентацией осей тен
зора напряжений, которая обнаруживается в том 
же регионе на большей глубине из анализа меха
низмов землетрясений. Таким образом, оперируя 
с осредненными данными, от которых в конкрет
ных очагах землетрясений ориентировка осей 
тензора напряжений может отклоняться на 15° и 
больше, можно говорить о напряженном состоя
нии во всей толще земной коры на континентах, а 
на дне океана -  в коре и самых верхних слоях ман
тии. В некоторых районах, например на Памире, 
Гиндукуше и в юго-восточных Карпатах (горы 
Вранча), почти такая же ориентировка напряже
ний, как в земной коре, наблюдается и в очагах 
землетрясений на глубине 100 - 200 км [35].

Ось наибольшего сжатия S{ обычно занимает 
положение, близкое к горизонтальному, а ось на
именьшего сжатия 53 -  близкое к вертикали, ре
же -  к горизонтальному положению (в зонах 
сдвига). Поэтому для характеристики напряжен
ного состояния земной коры можно использовать 
два взаимно перпендикулярные горизонтальные 
напряжения -  наибольшее SH и наименьшее 5Л, 
и вертикальное напряжение Sv, обычно близкое 
по своему значению к литостатическому давле
нию или превышающее его. Следуя Э. Андерсону 
и М.Л. Зобак' [78, 84], можно определить три тек
тонических режима. Они соответствуют образо

ванию дислокаций трех типов: 1 -  режим растя
жения, приводящий к образованию сбросов, 
Sv > SH > Sh \ 2 -  режим, приводящий к возникно
вению сдвигов в горизонтальном направлении, 
SH > Sv > Sh; 3 -  режим сжатия, способствующий 
образованию взбросов и надвигов, SH> Sh> Sv.

Обобщенная глобальная схема ориентировки 
наибольших горизонтальных сжимающих напря
жений 5//, действующих в областях сжатия или 
сдвига (второй и третий режимы) и горизонталь
ных напряжений Sh, действующих в зонах растя
жения земной коры, показана на рис. 1. Судя по 
имеющимся данным, около 95% поверхности зем
ной коры находятся в состоянии горизонтального 
сжатия, вызывающего в некоторых зонах обра
зование сдвигов, и не более 5% -  в состоянии рас
тяжения (рифты, грабены, некоторые впадины и 
поднятия).

В отношении выдержанности ориентировки 
напряжений на больших пространствах характер
но различие между платформами (докембрийски- 
ми и эпипалеозойскими), с одной стороны, и об
ластями мезозойской и кайнозойской (альпий
ской) складчатости -  с другой. На платформах 
в пределах обширных регионов доминирует од
нородное преобладающее направление сжатия. 
Это особенно хорошо видно на Северо-Амери
канской платформе, где почти повсеместно на
блюдается сжатие в направлении ЮЗ-СВ или 
ЗЮЗ-ВСВ. В пределах эпипалеозойских плат
форменных областей Западной Европы домини
рует северо-западная (ЮВ-СЗ) ориентировка 
сжатия, которая сохраняется в Рейнском грабене 
и вблизи него. Северо-западная ориентировка, 
однородная по данным о землетрясениях Южной 
Швеции, наблюдается и на Восточно-Европей
ской платформе. Западно-северо-западная (ази
мут 284°) ориентировка сжатия определена по 
многочисленным измерениям в рудниках Хибин
ского и Ловозерского массивов [31]. То же харак
терно для Среднего и Южного Урала [ 1,26]. Здесь 
она варьирует от юго-западной (азимут 240°) до се
веро-западной (азимут 320°), но в среднем имеет 
азимут 280°, приблизительно перпендикулярный 
к Уральскому хребту. Возможно, северо-запад
ная ориентировка SH доминирует и на территории 
Сибири вплоть до р. Енисей. Здесь в рудниках Та- 
пггагол, Шерегеш и Абакан (53° с.ш., 88° - 90° в.д.) 
определено интенсивное сжатие, ориентирован
ное по азимуту 320 - 325°.

На Южно-Американской и Африканской плат
формах, за исключением зоны рифтов Восточ
ной Африки, преобладает сжатие в широтном на
правлении. На Индийской платформе ориенти
ровка сжатия СВ и ССВ, приблизительно перпен
дикулярная к Гималайскому хребту. Во многих 
случаях: юг Северо-Американской платформы, 
Западная Европа, Центральная и Южная Африка,



Рис. 1. Ориентировка тектонических напряжений в земной коре континентов и в верхних слоях литосферы океанов 
(по М.Л. Зобак 178] с дополнениями).
/ -  ориентировки наибольшего горизонтального сжатия Sц  в областях, где S ^ >  5/, > S v  или SH > S V > S ^ \ 2 -  ориенти
ровки горизонтальной оси наименьшего сжатия в областях растяжения земной коры, где S v > SH > Sh \ 3  -  границы ли
тосферных плит; 4 -  структурное продолжение субдукционной границы плит из района Антильских островов в зону 
поддвига Южно-Американской платформы под Анды, диффузные границы плит в средней части Атлантического 
океана и в северной части Индийского океана, принятые в модели NUVEL-I [45, 59]; диффузные границы плит охва
тывают полосы океанической литосферы шириной 300 - 600 км с обеих сторон указанных пунктирных линий; 5 -  на
правления движения литосферных плит.
Цифрами на схеме показаны литосферные плиты: 1 -  Тихоокеанская, 2 -  Северо-Американская, 3 -  Южно-Амери
канская, 4 -  Евразиатская, 5 -  Африканская, 6 -  Австралийская, 7 -  Антарктическая, 8 -  Кокос, 9 -  Наска, 10 -  Ара
вийская, 11 -Индийская, 12 -  Филиппинская, 13 -  Карибская, 14 -  Хуан-де-Фука.

Китайская платформа, соотношение максималь
ного и минимального горизонтальных напряже
ний характерно для возникновения сдвигов (вто
рой тип тектонического режима).

В областях альпийской складчатости и активи
зированных древних хребтах, испытавших подня
тие в кайнозое, ориентация сжатий более измен
чива, будучи в основном перпендикулярна к про
стиранию складок и хребтов. Так, например, 
в Западных Альпах, где складчатая система обра
зует дугообразный изгиб, направления сжатия SH 
расходятся веерообразно, будучи ориентированы 
на СЗ и ЮЗ. В юго-восточных Карпатах оно ори

ентировано в направлении ЮВ-СЗ, перпендику
лярно к простиранию складчатого хребта [5]. Ме
ридиональная ориентировка осей наибольшего 
сжатия, характерная для Гиндукуша, Памира и 
Алтайского хребта, западнее изменяется на 45° 
и становится северо-западной на юго-западном 
продолжении Гиссарского хребта и в Афгано-Та
джикской депрессии. При этом она остается при
близительно перпендикулярной к простиранию 
складок и молодых хребтов [14, 35]. На террито
рии Китая по данным о механизмах очагов земле
трясений наблюдаются веерообразно расходящи
еся от плато Тибета ориентировки наибольшего



сжатия. Сжатие ориентировано меридионально 
в Тянь-Шане, в направлении ЮЗ-СВ в горах Нань- 
шань, а затем опять меридионально у восточного 
окончания Гималаев, оставаясь перпендикуляр
ным к восточной границе плато Тибета [78]. Под 
плато, вероятно, располагается жесткий массив.

В пределах Кавказа доминирует сжатие в ССВ 
направлении, в Гималаях -  СВ направления. В оса
дочных отложениях краевого прогиба на западе 
Северо-Американской платформы наблюдается 
сжатие, перпендикулярное к простиранию Ска
листых гор [19]. В зонах субдукции и вблизи них 
сжатие ориентировано приблизительно перпен
дикулярно к простиранию островных дуг и таких 
складчатых систем, как Анды [5, 10]. Исключе
ние составляет Алеутская дуга, в западной поло
вине которой северо-западная ориентировка осей 
сжатия образует угол до 45° с простираниями глу
боководного желоба и цепи островов. В очагах 
землетрясений, расположенных под вулканичес
кими поясами, выше находящейся на глубине 
100 - 200 км поверхности субдуцированных плит 
часто наблюдается растяжение [37].

Области растяжения в земной коре, где в оча
гах землетрясений доминирует тектонический 
режим, способствующий образованию сбросовых 
дислокаций, встречаются как на платформах, так 
и в складчатых областях. На платформах хоро
шо изучены системы рифтов Восточной Афри
ки [24, 83] и Байкальской зоны [34, 85]. Оси Sh 
(растяжение) ориентированы в них приблизи
тельно перпендикулярно к простиранию рифтов, 
a SH -  параллельно ему. Расширение рифтов свя
зано с расклинивающим эффектом при выдавли
вании вверх из мантии более пластичного астено- 
сферного материала. Наличие выступа астено
сферы под Байкальским рифтом недавно 
подтверждено сейсмической томографией ман
тии в этой зоне [85].

На продолжении зоны спрединга Восточно-Ти
хоокеанского поднятия, проникающей в Калифор
нийский залив, и далее в провинции Бассейнов 
и Хребтов и в рифте Рио-Гранде, восточнее плато 
Колорадо, то есть в пределах пояса позднемезо- 
зойской-раннекайнозойской складчатости и ак
тивизированной в это время части Северо-Аме
риканской платформы, доминирует растяжение 
с ЗСЗ -  ориентировкой. Оно сопровождалось об
разованием многочисленных рифтов ССВ про
стирания [24, 38]. В рифте Рио-Гранде растяже
ние коры связано с поднятием магмы и астено- 
сферного материала из мантии.

Область растяжения земной коры, ориентиро
ванного в меридиональном направлении, охваты
вает северную половину Эгейского моря и бли
жайшую к ней часть Греции и Западной Анато
лии. Здесь образовались многочисленные рифты 
различной ориентировки. Это растяжение захва

тывает и более глубокую южную часть Эгейско
го моря, где известна положительная аномалия 
силы тяжести, достигающая +100 мГал в изоста- 
тической редукции. По-видимому здесь происхо
дит подъем астеносферного диапира, связанный 
с образованием задугового бассейна на тыловой, 
северной стороне фронта Элленид, проходящего 
через остров Крит. Это приводит к поднятию ко
ры выше уровня, соответствующего изостатичес- 
кому равновесию. С юга под эту зону, погружаясь 
в Эллинский желоб, продвинулся в процессе суб
дукции до глубины 200 - 600 км край Африкан
ской плиты [25].

Области растяжения, связанные с высоко подня
тыми плато: Альтиплано в системе Анд (между 13° 
и 18° ю.ш.) и Тибета в его примыкающей к Гима
лаям южной части, установлены по механизмам 
происходящих здесь землетрясений. Ось наиболь
шего горизонтального сжатия SH ориентирована 
в обоих случаях приблизительно перпендикуляр
но к простиранию складчатых хребтов, а ось Sh 
ориентирована близко к их простиранию. Такие 
же соотношения наблюдаются на западном Па
мире. Здесь по мере удаления на северо-восток от 
Гиндукуша, как показал С.Л. Юнга, ось наиболь
шего сжатия S, в тензоре напряжений, сохраняя 
почти меридиональную ориентировку, переходит 
из близгоризонтального положения в наклонное, 
образуя угол 40° - 50° с вертикалью [35]. В резуль
тате величина вертикальной составляющей об
щего сжатия Sv оказывается более значительной, 
чем горизонтальные напряжения SH и 5Л, то есть 
создается обстановка преобладания близгоризон
тального и близширотного растяжений над сжа
тием. Это соответствует первому типу режимов 
напряженного состояния.

Растяжение возникает в узких зонах по краям 
микроплит при их повороте по отношению к со
седним плитам. Так, например, образование рифто- 
вой зоны озера Байкал связано с поворотом Амур
ской плиты против часовой стрелки по отношению 
к Сибирской платформе, составляющей часть Евр- 
азиатской литосферной плиты [11]. Это вращение 
происходит со скоростью 0.034° за млн. лет. Так же 
образуется рифт Рио-Гранде в связи с поворотом 
блока плато Колорадо по отношению к Северо- 
Американской платформе [85]. Вращение части 
Индийской плиты по отношению к Австралий
ской литосферной плите приводит к растяжению 
в зоне островов Чагос и Лаккадивских и к сильному 
сжатию на противоположном краю плиты [49, 75]. 
С поворотом против часовой стрелки той микро
плиты, которая составляет северную часть Ита
лии, связано растяжение в зоне Апеннин, ориенти
рованное перпендикулярно к простиранию этого 
хребта [80].

Современный процесс растяжения у оси сре
динно-океанических хребтов происходит в очень



узких зонах, ширина которых составляет не
сколько километров [55]. В них отмечаются инъ
екции магмы, иногда наличие интрузивных камер 
на небольшой глубине [56]. В океанической коре 
с возрастом моложе 20 млн. лет, судя по механиз
мам очагов землетрясений, наблюдается как рас
тяжение, так и сжатие. Кора с возрастом более 
20 - 35 млн. лет находится в состоянии горизон
тального сжатия [40, 64, 81]. Сейсмичность в сре
динных океанических хребтах часто связана с по
движками на трансформных разломах [13].

В Исландии, где зона Срединно-Атлантичес
кого хребта выходит на сушу, растяжение обна
ружено по непосредственным измерениям только 
в узкой зоне центрального грабена. Сейсмичес
кая активность, указывающая на растяжение, со
средоточена здесь в зоне шириною в 2.5 км. Как к 
западу, так и к востоку от центрального грабена 
натурные измерения в прибрежных районах пока
зывают субгоризонтальное сжатие, местами до
вольно значительное (SH + Sh = 200 бар, [52, 65]).

Крупные сдвиги, например правосторонний 
Северо-Анатолийский сдвиг широтного прости
рания, сдвиг Сан-Андреас в Калифорнии на гра
нице Северо-Американской и Тихоокеанской 
плит, правосторонний сдвиг на о. Суматра, парал
лельный южному берегу острова, левосторонний 
Филиппинский сдвиг, протянувшийся на 1200 км и 
правосторонний Альпийский сдвиг на Южном ос
трове Новой Зеландии рассмотрены С. Ван Мон
том, И. Суппе и др. [78]. Сдвиги образуют угол от 
45° до 90° с господствующим в этих районах на
правлением горизонтального сжатия и характе
ризуются деформационным режимом второго 
или третьего типа.

В целом ориентировка сжимающих горизон
тальных напряжений как на платформах, так и 
в складчатых поясах альпийского цикла обнару
живает соответствие с направлением движения 
литосферных плит, в особенности у конвергент
ных границ сталкивающихся плит. Направления 
движения плит, определенные Дж. Минстером и 
Т. Джорданом по эйлеровым полюсам их враще
ния на сфере [60], показаны на глобальных схемах 
в статьях М. Зобак и др. [78,84] и на рис. 1. Они ма
ло отличаются от направлений движения, опреде
ленных в новейшей модели кинематики лито
сферных плит [45].

Так, например, движению Северо-Американ
ской плиты на запад-юго-запад по мере удаления 
от Срединно-Атлантического хребта соответст
вует доминирующее на платформе и в Скалистых 
горах горизонтальное сжатие в направлении ЮЗ- 
СВ или ЗЮЗ-ВСВ. Перемещению Индийской 
плиты по отношению к Евразиатской плите со 
скоростью 4.7 см/год в север-северо-восточном 
направлении соответствует сжатие такого же на- 

' правления. Оно формирует складки не только в

Гималаях и Куньлуне, но и в океанической лито
сфере в виде пологих ундуляций фундамента в се
верной части Индийского океана [57, 61, 75].

ВЕЛИЧИНА ТЕКТОНИЧЕСКИХ 
НАПРЯЖЕНИЙ

Переходя к оценкам величины тектонических 
напряжений следует подчеркнуть, что количест
венные оценки величины этих напряжений сдела
ны давно, исходя из общих условий формирова
ния высоких складчатых хребтов под действием 
горизонтального сжатия и определений прочнос
ти горных пород [19, 66, 74]. Был сделан вывод, 
что в неглубоких слоях коры под Гималаями и 
Альпами девиаторные напряжения достигали 
1000 - 1300 бар. Разрывы при сдвигах, взбросах и 
надвигах показывают, что скалывающие напря
жения т превышают прочность наиболее крепких 
пород, то есть достигают 800 - 1000 бар. Так как 
максимальные скалывающие напряжения равны 
полуразности наибольшего 5! и наименьшего 53 
напряжений на двух взаимно-перпендикулярных 
осях тензора, т.е. ттах = (S{ -  53)/2, то наибольшее 
сжатие S\ = 2ттах + 53 должно быть порядка 
2000 бар при крупных сдвигах, рассекающих мас
сивы прочных пород.

Измерения напряжений in situ в массивах гор
ных пород при большом разбросе данных пока
зывают тенденцию к увеличению горизонтально
го сжатия (SH + Sh)/2 с глубиной Н более значи
тельному, чем рост литостатического давления 
Р = УН, где у = gp, g -  ускорение силы тяжести, р -  
плотность вышележащих пород [26]. Результаты 
измерений показаны графически на рис. 3 в на
шей статье 1987 года [19] и в статье А. Мак Гарра 
[58]. В осадочных отложениях до глубины 1 - 2 км 
сумма горизонтальных сжимающих напряжений

обычно мало отличается от удвоенного ли
тостатического давления, но в фундаменте складча
тых областей и докембрийских платформ (на Бал
тийском, Канадском щитах) оказывается значи
тельно более высокой. По эмпирической формуле
Н.Хаста [52] горизонтальное сжатие составляет 
SH + Sh= 187 + 0.97 Н бар, если глубина Н выраже
на в метрах. Основываясь главным образом на 
данных по Северной Америке, А. Мак Гарр нашел, 
что в среднем SH + Sh = 76 + 0.54 Н бар. По измере
ниям, сделанным в Фенноскандии по методу гидро
разрыва на глубинах до 1000 м, SH = 28 + 0.4 Н бар, 
Sh = 22 + 0.24 Н бар, сумма SH + Sh = 50 + 0.64 Н бар, 
тогда как удвоенное литостатическое давление 
составляет 2 р = 0.53 Н бар [76].

Таким образом суммарное сжатие по двум пер
пендикулярным друг к другу горизонтальным на
правлениям уже у поверхности составляет более 
50 бар. Нередко гораздо более высокие напряже
ния обнаруживаются на небольшой глубине. Так, 
например, в Хибинском щелочном массиве



(Кольский полуостров) на глубине 100 - 600 м за
фиксировано сжатие по направлению ЗСЗ-ВЮВ, 
составляющее 560 - 765 бар [31]. На Урале в руд
никах между Челябинском и Екатеринбургом на 
глубине от 100 до 700 м отмечено сжатие в субши
ротном направлении, равное 328 - 480 бар при не
больших сжимающих или даже растягивающих 
близмеридиональных напряжениях [1]. В нижних 
слоях осадочного чехла Северо-Американской 
платформы в 10 каменоломнях штата Нью-Йорк 
(США) и в нескольких каменоломнях штатов Он
тарио и Квебек (Канада) известняки и песчаники 
нижнего палеозоя, залегающие горизонтально, 
при снятии нагрузки изгибаются в пологие склад
ки. Изучение этих деформаций позволило опреде
лить здесь сжатие, равное 300 бар, в северо-восточ
ном направлении и 100 бар -  в северо-западном на
правлении. Таким образом сумма напряжений 
SH + Sh составляет здесь у поверхности 400 бар [36]. 
В руднике на месторождении Вава (штат Онтарио) 
на глубине 350 м величина SH= 600 бар, Sh = 400 бар, 
а сумма горизонтальных сжимающих напряжений 
достигает приблизительно 1000 бар [62]. В Запад
ной Австралии на глубине 3 -10 м обнаружено сжа
тие в ВСВ направлении, достигающее 230 бар [46].

А.МакГарр рассматривает изменение с глуби
ной максимального скалывающего напряжения 
т = (5j -  S3)/2. По данным измерений, сделанных 
на глубинах до 5 км, величина т возрастает в твер
дых породах в среднем на 66 бар с каждым кило
метром и составляет уже у поверхности 50 бар, 
а на глубине 3 км -  около 250 бар. Он отмечает, 
что по подсчетам Ч.Шольца и др. скалывающие 
напряжения на глубине 8 км на Альпийском 
сдвиговом разломе должны составлять не менее 
1000- 1500 бар [58].

Для оценки напряжений, действующих в оча
гах землетрясений, используется так называемый 
закон Байерли, согласно которому разность глав
ных напряжений (S{ -  53) определяется с учетом 
коэффициента трения на тех разломах, по кото
рым происходят смещения, и порового давления 
при наличии водных или других флюидов в порах 
породы. М.Л. Зобак оценивает величину S{ -  53 
при гидростатическом поровом давлении в кон
тинентальной коре на глубине 4.5 - 8 км как 
1000 - 1440 бар [78]. Р. Говере, М. Вортель и др. 
определили величину S{ -  53 в очагах землетрясе
ний, происходивших на глубине 13 - 29 км от по
верхности земной коры в северной части Индий
ского океана, как 2000 - 3000 бар [70, 78].

Ориентировочную оценку девиаторных на
пряжений, действующих в литосфере, можно по
лучить из определений падения напряжений, про
исходящего при землетрясении в его очаге. Счи
тается, что при землетрясении снимается 1 - 50% 
существовавшего в очаге напряжения [2}. При 
землетрясении 1986 г. в горах Вранча (юго-вос

точные Карпаты) сброс напряжений составил 
около 1100 бар, при землетрясении во Фриули 
(Италия) в 1976 г. -  около 800 бар, в Черногории 
в 1979 г. -  900 бар [43, 63]. Полагая, что при этих 
толчках было снято 33 - 50% первоначальной ве
личины скалывающих напряжений, можно оце
нить т как 1600 - 3300 бар. Величина наибольшего 
сжимающего напряжения, как мы видели, долж
на быть вдвое больше.

Оценки напряжений, необходимых для почти 
горизонтального перемещения крупных тектони
ческих покровов (надвигов), были выполнены 
Р. Зондером [74]. При поверхности скольжения, 
имеющей ширину 100 км в направлении смещения, 
и при коэффициенте трения скольжения к -  0.15 он 
определил минимальную величину тангенциаль
ного напряжения как 3000 бар.

Определения величины горизонтальных сжи
мающих напряжений, действующих в меридио
нальном и северо-западном направлениях в лито
сфере Индийского океана юго-восточнее о. Цей
лон (80 - 100° в.д., 18° ю.ш. -  4° с.ш.) были 
сделаны на основании анализа ундуляций поверх
ности геоида. По альтиметрическим измерениям 
со спутников здесь выявлены две системы чере
дующихся гравитационных максимумов и мини
мумов широтного и северо-восточного простира
ний. Эти аномалии указывают на наличие поло
гих изгибов (складок) литосферы с длиной волны 
от 130 до 250 км. Коробление литосферы под
тверждается результатами сейсмоакустического 
зондирования, которые указывают на ундуляции 
поверхности фундамента и тектонические нару
шения в осадочных слоях.

Для возникновения таких деформаций лито
сферы в упругой модели необходимы горизон
тальные сжимающие напряжения, равные 50 кбар, 
а в упруго-пластичной модели, которая принята 
Д. МакАду и Д. Сандвеллом -  6000 бар [57]. Сжи
мающие напряжения в несколько килобар опре
делены по этим же ундуляциям геоида в работах 
М. Зубер, А. Штейна и др. [75, 86].

Величину горизонтального сжатия, действую
щего перпендикулярно к простираниям остров
ных дуг и глубоководных желобов, можно опре
делить по амплитуде характерных для таких зон 
изостатических аномалий или гравитационных 
аномалий в свободном воздухе. Блок, надвинутый 
на зону субдукции, поднят выше того положения, 
которое соответствует изостатическому равнове
сию. Поэтому он характеризуется положитель
ной аномалией. Опущенный блок, погружаю
щийся в зону субдукции, характеризуется, как 
правило, интенсивной отрицательной аномалией. 
Зная угол наклона ср поверхности надвига, то есть 
наклон сейсмофока л ьной зоны, и произведя раз
ложение сил по правилу параллелограмма, можно 
определить величину горизонтальных сжимающих



напряжений. При разности изостатических ано
малий 100 - 400 мГал и ф = 45° они составляют 
500- 1500 бар сверх величины геостатического 
давления. С учетом сопротивления, вызванного 
трением, это сжатие должно быть еще больше [20]. 
Л.И. Лобковский и О.Г. Сорохтин, рассматривая 
подобную модель, учитывали, кроме угла ф, тре
ние на поверхности соприкосновения взаимодейст
вующих плит и угол внутреннего трения материала 
литосферы. При ф = 40° и разности аномалий силы 
тяжести (в свободном воздухе) Ag = 200 мГал вели
чина скалывающего напряжения т, пропорцио
нальная tgф, определена ими как т = 1000 бар [29].

Аналогичную оценку можно получить, опре
делив нарушения изобарии на поверхности, рас
положенной под островной дугой и желобом на глу
бине 40 км. Расчеты, основанные на определении 
мощности и плотности слоев земной коры и верх
них слоев мантии по сейсмологическим данным по
казывают, что под дугами или хребтами в таких пе
реходных зонах вокруг Тихого океана геостатичес- 
кое давление составляет в среднем 12.9 кбар, а под 
смежными с ними желобами 11.0 кбар [12]. Раз
ность давлений, равная 1000 - 3000 бар при угле 
наклона сейсмофокальной зоны ф = 45° соответ
ствует горизонтальному сжатию того же порядка 
в направлении, перпендикулярном к желобу [19].

Горизонтальное сжатие в зонах Курильского и 
Японского желобов оценивается по сейсмологичес
ким и геологическим данным как SH = 2-4 кбар [10]. 
Оно проявляется также в поднятии краевых ва
лов, которые протягиваются в океане параллель
но глубоководным желобам и характеризуются по
ложительными аномалиями силы тяжести в изоста- 
тической редукции. Как показал Л.И. Лобковский, 
эти валы связаны с упругим изгибом океанских 
плит перед зонами поддвига [22].

Ф. Ингленд и П. Молнар, рассматривая данные 
о температуре коры и тепловом потоке вблизи 
крупных надвигов, пришли к выводу, что на глу
бине скалывающие напряжения в этих зонах мо
гут быть больше 500 - 1000 бар. В зонах сдвига 
скалывающие напряжения в нижней части лито
сферы могут достигать такой же величины [77].

Таким образом непосредственные измерения 
и разнообразные геофизические данные показы
вают, что в земной коре и в более глубоких слоях 
литосферы действуют, помимо геостатического 
давления, большие горизонтальные сжимающие 
напряжения. На глубине более 1 - 5 км они дости
гают 1 - 3 кбар, местами до 6 кбар. Концентрация 
сжимающих напряжений может происходить там, 
где толщина упругого слоя литосферы становит
ся меньше [42]. М.В. Гзовский еще в 1970 г. прини
мал для зоны альпийской складчатости величину 
наибольших касательных (скалывающих) напря
жений в земной коре, равную 1000 ± 500 кгс/см2. 
Это соответствует значению наибольшего сжа
тия SH= 1-3  кбар или более высокому [8].

МЕХАНИЗМЫ ВОЗНИКНОВЕНИЯ 
ТЕКТОНИЧЕСКИХ НАПРЯЖЕНИЙ

В качестве механизмов, приводящих к переме
щению литосферных плит, обычно указывают 
конвекцию в мантии Земли, отталкивание от сре
динно-океанических хребтов (ridge push) и тягу со 
стороны плит, имеющих охлажденную океаниче
скую литосферу повышенной плотности и погру
жающихся в зоны субдукции под действием соб
ственного веса (slab pull) [13, 30, 42, 47, 73, 78]. 
Оценки величины напряжений, возникающих в та
ких моделях, обычно не превышают 200 - 300 бар. 
В исключительных случаях при локальной концен
трации напряжений они могут достигать 1300 бар 
[42]. Таким образом, как правило, рассчитанные 
напряжения значительно ниже наблюдаемой ве
личины напряжений [2, 53].

0  существовании какого-то типа конвекции в 
мантии Земли говорит основная закономерность 
в перемещении литосферных плит, включающих 
древние ядра материков -  кратоны с их жесткими 
корнями, которые прослежены по особенностям 
сейсмических волн до глубины 400 км [19, 82]. 
Эта закономерность проявлялась на протяжении 
180 млн. лет в течение мезозоя и кайнозоя 
[67, 68, 79]. Она состоит в том, что в это время на 
земном шаре существовали три области “мега- 
спрединга”, расползания ансамблей литосфер
ных плит. Это области:

1 -  Гондванская, распавшаяся на 8 крупных бло
ков, включающих Южную Америку, Африку, 
Аравию, Мадагаскар, Индию, Австралию, Ан
тарктиду и Новую Зеландию. Они удалялись друг 
от друга таким образом, что общая площадь 
Гондванской области, включая образовавшиеся 
океаны, увеличилась за это время в 4 раза.

2 -  Лавразиатская (Северо-Американская и Евр- 
азиатская литосферные плиты, Гренландия), пло
щадь которой возросла почти в два раза.

3 -  Тихоокеанская, включающая литосферные 
плиты Тихоокеанскую, Наска, Кокос и Хуан-де- 
Фука. Эта маленькая плита у берегов Калифор
нии и Орегона представляет собой остаток погру
зившейся обширной плиты Фараллон. Несмотря 
на то, что в этой области плиты перемещались из 
ее центральной части к краям ансамбля, площадь 
Тихоокеанской области расползания заметно со
кратилась вследствие субдукции океанической 
литосферы у ее краев.

Там, где окраины областей мегаспрединга сло
жены кратонами, имеющими жесткие корни, 
продвижение плит при таком расползании было 
более значительным (Южная Америка, Индий
ская платформа, Австралия), чем на окраинах 
океанического типа. Северо-Американская плат
форма продвинулась настолько далеко, что поч
ти полностью перекрыла океаническую плиту 
Фараллон и даже надвинулась своим передним



краем на зону спрединга Тихого океана -  Восточ
но-Тихоокеанское поднятие. Эта зона спрединга 
продолжается в Калифорнийском заливе [13, 50].

Сокращение площади земной коры, компенси
ровавшее вышеописанный мегаспрединг, проис
ходило, кроме окраин Тихоокеанской области, в 
Средиземноморско-Гималайско-Индонезийском 
подвижном поясе и привело к закрытию сущест
вовавшего здесь древнего океана Тетис. Он имел 
ширину до 4500 км. В подвижных поясах происхо
дила складчатость, активно проявлялся магма
тизм и происходило погружение масс, связанное 
с субдукцией. Здесь, по-видимому, находились зо
ны стока в конвективных ячеях, компенсировав
шего подъем вещества мантии в областях распол
зания.

Обычно конвекция в мантии рассматривается 
в двух аспектах. Во-первых, как тепловая конвек
ция, то есть подъем наиболее нагретых масс ман
тийного вещества в зонах срединно-океанических 
хребтов и в “горячих точках” (плюмы, мантий
ные диапиры), затем его охлаждение и увеличе
ние плотности океанической литосферы, с погру
жением уплотненной литосферы в зонах субдук- 
ции. Подсчеты показывают, что этот механизм 
мало эффективен и не может создать в литосфе
ре сжатие более 50 бар [2, 19].

Во-вторых, как подчеркивал Э. Краус еще в 
1959 г. [15], конвекционные течения могут быть 
связаны с гравитационной дифференциацией, при 
которой магматические расплавы основного (ба
зальты), среднего (андезиты) и кислого состава, 
более легкие чем вещество мантии в целом, уда
ляются из нее вверх и формируют земную кору 
континентов в островных дугах и складчатых об
ластях. Вещество мантии, лишенное этих дерива
тов, приобретает ультраосновной состав более 
высокой плотности, приближающийся к составу 
дунита, и должно погружаться вниз. Такой процесс 
дифференциации приводит, в частности, к образо
ванию вулканических поясов, протягивающихся 
там, где сейсмофокальные зоны субдукции дости
гают глубины 100 - 200 км [21]. Только таким по
вышением основности и плотности вещества пли
ты в зоне субдукции можно объяснить установ
ленный по данным сейсмической томографии 
факт, что некоторые литосферные плиты (Япон
ская, Идзу-Бонин и другие) погружаются ниже 
650-км поверхности раздела до глубины 1000 км и 
больше. В частности литосферная плита вблизи 
Марианских островов прослежена до глубины 
1350 км.

Известно, что в зонах субдукции за год на зем
ном шаре происходит погружение океанических 
плит на суммарной площади S = 3 км2. Они про
двигаются в зоны субдукции со скоростью, в сред
нем, около 5 см в год [79]. Толщина охлажденных 
литосферных плит около 100 км, но мы должны

учитывать и уже погруженную часть плиты, од
новременно опускающуюся на более глубокий 
уровень, то есть рассматривать тело, которое по 
вертикали достигает размера L = 700 км. Его объ
ем, следовательно, равен V = SL = 2100 км3. Избы
ток плотности Ар = 0.2 г/см3 в этом теле по отно
шению к плотности окружающей среды, связан
ный с пониженной температурой и с удалением 
более легких дериватов при гравитационной диф
ференциации, создает силу, способствующую по
гружению плиты. Вертикальная составляющая на
клонной скорости погружения определяется как 
АН = 3 см в год. Следовательно, работа такой гра
витационной машины Е = vApgAH = 1.24 х 1021 эрг 
в год. Здесь g = 981 см/сек2 -  ускорение силы тя
жести.

Полученная величина Е на несколько поряд
ков ниже, чем суммарная энергия землетрясений 
(в среднем 5 х 1024 эрг/год) или общая энергия 
тектонических деформаций, составляющая око
ло 1026 эрг/год [54].

Другой фактор, которому приписывают боль
шое значение, как движущей силе в тектонике 
плит -  отталкивание от срединно-океанических 
хребтов [53, 78]. Предполагается, что литостати
ческое давление в земной коре, пропорциональ
ное высоте рельефа этих хребтов, создает в ней 
горизонтальные напряжения, достаточные для 
отталкивания литосферных плит в обе стороны 
от хребта. Однако за пределами возвышенностей, 
как показали расчеты А. Шейдеггера для горного 
массива Хохкёниг в восточных Альпах, такие го
ризонтальные напряжения быстро уменьшаются. 
Поэтому оценки горизонтального сжатия, связан
ного с гравитационным отталкиванием от средин
но-океанических хребтов, как SH= 200 - 300 бар, ко
торые дают М. Ботт и Н. Кужнир, справедливы 
только для зон, ближайших к подножию этих 
хребтов [42].

На южной границе Индийской литосферной 
плиты Центрально-Индийский и Аравийско-Ин
дийский океанические хребты имеют средний 
уровень в осевых частях лишь на 500 - 1500 м бо
лее высокий, чем уровень дна соседних котловин. 
Ясно, что небольшое боковое давление, возника
ющее в земной коре у основания этих возвышен
ностей, совершенно недостаточно для того, что
бы вызвать движение Индийской платформы 
к северу и выдавливание на высоту до 7 км масс 
Гималайского хребта, расположенного на рассто
янии 3000 - 6000 км от этих срединно-океаничес
ких хребтов.

Несостоятельность идеи о том, что удаление 
литосферных плит от срединно-океанических 
хребтов обусловлено избыточным литостатичес
ким давлением, существующим под этими возвы
шенностями, становится еще яснее, если рассмот
реть перемещение Аравийской плиты. В модели



NUVEL-I Аденский залив рассматривается как 
продолжение зоны спрединга Аравийско-Индий
ского хребта, отделяющего Индийскую лито
сферную плиту от Африканской. Однако в этом 
заливе зона спрединга -  не возвышенность, а по
нижение с глубиной 3000 м ниже уровня моря (наи
большая глубина 5360 м). В осевой зоне Красного 
моря, где также происходит спрединг, глубина со
ставляет 1000 - 3039 м.

Удаляясь от этих зон спрединга, Аравийская 
плита создает в зоне коллизии с Евразиатской 
плитой горизонтальные сжимающие напряжения 
не менее 1000 бар. Она пододвигается под хребты 
Загрос и Макран, причем влияние этого движе
ния проявляется еще севернее в складчатых де
формациях и надвигах хребтов Эльбрус, Малый 
Кавказ и Большой Кавказ на Евразиатской плите 
[11, 25, 61]. В этих деформациях и поддвигах по
глощается эффект сближения обеих плит, кото
рое происходит со скоростью 3.5-4  см/год [45].

Прослеживая по простиранию конвергентные 
границы плит можно убедиться, что зоны субдук- 
ции возникают на них тогда, когда к такой грани
це приближается литосферная плита океаничес
кого типа. Если же на ней соприкасаются те части 
плит, которые сложены литосферой с корой кон
тинентального типа, не способной погружаться 
в мантию вследствие малой плотности и высокой 
плавучести, то возникают складчатые сооруже
ния, связанные с поддвиганием под них переднего 
края тектонических платформ (Альпы, Загрос, 
Гималаи). В обоих случаях действует один и тот 
же, в своей основе, механизм [61]. Поддвиги 
платформ под складчатые сооружения являются 
аналогами или продолжением зон субдукции, а 
предгорные краевые прогибы -  аналогом глубо
ководных желобов, протягивающихся по краям 
океанических плит.

Показав, что известные механизмы -  обшир
ные ундуляции геоида, движение астеносферы от
носительно литосферы, гравитационное сползание 
масс со срединно-океанических хребтов -  не дают 
горизонтальных сжимающих напряжений более 
50 - 200 бар, Е.В. Артюшков отметил, что 
“в принципе нельзя, конечно, исключить, что су
ществует какой-то, пока неизвестный, механизм, 
который и создает мощное сжатие литосферы, 
сопровождающееся образованием горных соору
жений. Чтобы преодолеть силу, действующую со 
стороны горных сооружений, сжимающие напря
жения в литосфере должны были бы быть = 1 кбар. 
Эти напряжения имеют масштаб предела прочно
сти пород для длительных периодов времени” 
[2, стр. 282]. Как мы видели, в областях кайнозой
ской складчатости тектоническое сжатие дости
гает 1.-3 кбар, в северной части Индийского оке
ана 6 кбар.

Кроме конвекции известен только один меха
низм, способный создать наблюдаемое горизон

тальное сжатие в литосфере -  это контракцион- 
ный механизм, связанный с кратковременным 
или длительным сокращением радиуса Земли. 
Контракция Земли сопровождается освобожде
нием огромного количества потенциальной гра
витационной энергии по мере приближения внеш
них слоев к центру Земли. Подсчеты, сделанные 
в 1911 г. М.П. Рудзким [74], а затем Е.Н. Люсти- 
хом [23], показывают, что если бы вся эта энер
гия была израсходов ша на упругое сжатие коро
вого слоя, то горизонтальные (тангенциальные) 
сжимающие напряжения в нем составили бы сот
ни кбар. Однако, методика этих подсчетов вызы
вает серьезные возражения.

Механизм контракции, как основную движу
щую силу в геодинамике, рассматривали Г. Джеф
фрис, А. Шейдеггер [66], А.Т. Асланян [3]. При 
этом А.Т. Асланян отмечает прерывистый харак
тер процесса контракции, эпизодически уступаю
щего место экспансии, то есть, по существу, прихо
дит к признанию пульсационной геотектонической 
гипотезы. Она предполагает знакопеременные из
менения величины радиуса Земли [15, 17].

Сущность механизма, смещающего литосфер
ные плиты, становится более понятной, если рас
смотреть самые ранние стадии раздвигания плит 
при расколе древнего кратона, например в риф
тах восточной Африки. По данным сейсмической 
томографии и геотермии этот кратон имеет же
сткий корень, состоящий из охлажденного мате
риала мантии с повышенными скоростями сейсми
ческих волн. Корень прослеживается на глубину 
100 - 400 км [19, 82]. По вертикальным разломам, 
образующим как бы щели между твердыми стен
ками, которые достигают в высоту 100 км, внед
ряется наиболее пластичный материал из ниже
лежащих слоев мантии. При этом площадь зем
ной коры над каждым расширяющимся рифтом 
увеличивается.

Аналогичным образом в зонах спрединга на 
осях срединно-океанических хребтов происходит 
подъем наиболее легкого и пластичного вещест
ва из верхней мантии. Его плотность понижена 
вследствие более высокой температуры и особен
ностей химического состава магматических, наи
более легкоплавких дериватов астеносферы. Для 
образующейся таким образом океанической ко
ры характерен залегающий под потоками базаль
тов дайковый комплекс. Это непрерывный слой, 
состоящий из примыкающих друг к другу верти
кальных даек основного состава. Нередко здесь 
наблюдаются инъекции типа “дайка в дайке”. 
Внедрение каждой дайки означает в то же время 
раздвигание соприкасающихся частей двух сосед
них плит на величину, соответствующую ширине 
этой дайки. Таким образом динамика раздвигания 
плит органически связана с многократными им
пульсами магматических инъекций между ними.



Основываясь на принципах пульсационной гео
тектонической гипотезы В. Бэчера и В.А. Обру
чева мы считаем, что фазы расширения Земли, 
при которых облегчается выдавливание вверх наи
более пластичного материала астеносферы в ос
лабленных участках, то есть в рифтах и зонах 
спрединга, чередуются с фазами сокращения ра
диуса Земли. Увеличившаяся в фазу расширения 
площадь земной коры оказывается в последую
щую фазу сокращения радиуса Земли R немного 
больше той величины земной поверхности, кото
рая соответствует новому значению S = 4tiR2. Э то  
создает в литосфере контракционное сжатие.

Повторяющиеся миллионы раз импульсы кон
тракции и экспансии приводят к накоплению эф
фектов расширения на площади рифтов и зон 
спрединга и эффектов контракционного сжатия в 
зонах субдукции и складчатости. Происходит мо- 
билизм, медленное перемещение литосферных 
плит от рифтов к подвижным поясам, погружение 
океанической коры в мантию Земли на конвер
гентных границах плит. Все это создает в верхней 
мантии вынужденную конвекцию. Ее стимулиру
ет также всплывание более нагретых масс (вклад 
тепловой конвекции) и погружение в зонах суб
дукции тех частей литосферных плит, которые 
лишились своих более легких дериватов, перене
сенных в состав коры континентального типа 
(гравитационная дифференциация).

Предположение о частых знакопеременных 
изменениях радиуса Земли высказал еще в 1955 г. 
Г. Беньофф. Он построил кривую, которая пока
зывает вариации суммарной величины энергии 
землетрясений Е и отметил корреляцию между Е 
и угловой скоростью вращения Земли вокруг сво
ей оси со. “Трудно представить себе, каким дол
жен быть механизм, который обеспечивал бы 
глобальное торможение и освобождение подви
жек по разломам в соответствии с приведенной 
кривой. Возможно, этот механизм связан с изме
нениями радиуса Земли, чем предположительно 
объясняют наблюдаемые изменения периода 
вращения Земли” [39, с. 71].

Недавно получены новые данные о глобаль
ных вариациях сейсмичности. Шведские сейсмоло
ги Э. Скордас, К. Мейер и др. выявили высокую 
степень корреляции между кривыми, выражаю
щими изменения сейсмической энергии, выделяв
шейся в течение 1917 - 1987 годов в коре Феннос- 
кандии и в северной части Срединно-Атлантиче
ского хребта между 40° и 80° с.ш. [71]. Обе 
кривые обнаруживают также корреляцию с изме
нением суммарной энергии землетрясений по всей 
Земле, связанной в основном с сейсмичностью 
Тихоокеанского и Альпийско-Гималайского по
движных поясов [18, 54]. На всех трех кривых 
в 1940 - 1946 годах наблюдается понижение энер
гии, на 1947 - 1950 годы приходится минимум Е, 
а затем подъем в 1950 - 1960 годах и снова пони

жение до 1970 - 1973 годов. Таким образом актив
ность, связанная с подвижками по трансформным 
разломам на срединно-океаническом хребте с на
пряжениями в коре древнего кратона Фенноскан- 
дии и в зонах сильнейшего сжатия при коллизии 
плит и субдукции, обнаруживает много общего и 
указывает на существование какого-то глобально
го механизма.

Факты, вероятно указывающие на знакопере
менные изменения размеров Земли, получены в 
результате систематических измерений силы тяже
сти на гравиметрах высокой точности. Если вариа
ции ускорения силы тяжести g = GM/R2 (G -  посто
янная тяготения, М -  масса и R -  радиус Земли) 
связаны с изменением R, то при постоянстве мо
мента количества движения Q -  Jco = const изме
нения радиуса должны проявляться и в вариациях 
скорости вращения Земли со. Скорость вращения 
обратно пропорциональна моменту инерции J = 
= 0.331 MR2 и, следовательно, изменения со долж
ны обнаруживать положительную корреляцию с 
изменениями g. Из g/co = 0.331 GM2IQ = const по
лучаем Ag/g = Асо/со.

Фактические данные о вариациях g и со сводят
ся к следующему. Как отмечал Ю.Д. Буланже, на 
всех четырех пунктах, где производились система
тические измерения силы тяжести за время, про
шедшее с 1969 -1970 годов до 1976 -1978 годов, ус
корение силы тяжести увеличилось на 39 - 50 мик- 
рогал, в среднем на 45 ± 2.7 мкГал [6], то есть Ag = 
= 4.5 х lO^g. Скорость вращения за это же время 
возросла на Дсо = 8 х 10_9со [28]. На обсерваториях в 
Ледово, Потсдаме и Новосибирске в 1975 - 1978 го
дах наблюдалось понижение величины g прибли
зительно на 25 мкГал, а с 1978 до 1983 г. на двух 
из них и в Севре -  подъем на 20 - 40 мкГал, то есть 
Ag « 3 х 10~8g. Затем в 1984 - 1990 годах произо
шло понижение g на такую же величину [7]. 
Скорость вращения в 1978 - 1983 годах возросла 
на Дсо = 1.5 х 10_8(О.

Таким образом между вариациями g и со наме
чается некоторое сходство. Более полного соот
ветствия ожидать нельзя, так как на изменения 
скорости вращения мантии и коры влияют цирку
ляция атмосферы и вариации величины сцепле
ния между вращающимся ядром и мантией Зем
ли. Сцепление связано как с электромагнитным 
взаимодействием, так и с неровностями в топо
графии той поверхности, которая разделяет ядро 
и мантию [28, 44].

Если подтвердятся предположения о глобаль
ном характере вариаций силы тяжести, их можно 
будет считать веским доказательством знакопе
ременного изменения радиуса Земли. По геологи
ческим данным предполагается чередование более 
длительных эпох такого изменения размеров Зем
ли. На это указывали Е.Е. Милановский [25], 
Р. Шеридан [69] и другие геологи. В.Е. Хайн отме
чает, что “олигоцен достаточно определенно



можно считать временем преобладания растяже
ний... Последняя в кайнозое эпоха тектонической 
активности -  аттическая приурочена к миоцену, 
особенно к позднему миоцену, и, вероятно, плио
цену и плейстоцену... Аттическая эпоха продол
жается и в наше время, то есть земная кора сейчас 
находится в целом в условиях преобладания сжа
тий” [33, с. 421].

Такие условия могли возникнуть, если, при че
редовании коротких фаз знакопеременного изме
нения R, при расширении каждый раз не вполне 
компенсировался эффект сжатия, происходивше
го в предшествующую фазу контракции и, таким 
образом, накапливались сжимающие горизон
тальные напряжения в земной коре.

Предполагаемый комплексный механизм воз
никновения тектонических напряжений и пере
мещения литосферных плит предлагается лишь 
как рабочая гипотеза. Необходимо дальнейшее 
изучение вариаций силы тяжести, чэндлеровских 
колебаний полюса и изменений скорости враще
ния Земли, чтобы установить реальное значение 
знакопеременных изменений радиуса Земли [15]. 
Обширные (10 - 18 тысяч км с севера на юг) вол
нообразные отклонения фигуры геоида от сфе
роида, возможно, отражают глобальную дефор
мацию коробления слоев верхней мантии и коры 
в условиях общего тангенциального сжатия [16].
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Tectonic Stress Field in the Earth Crust
P. N. Kropotkin

This generalization is based on world-wide data on orientation and magnitude of stress vectors in the upper 
lithosphere, which were obtained by the study of earthquakesource mechanism, by direct measurements and 
other methods. The horizontal compression is dominant in the Earth crust, while the extension is observable 
only within 5% of the surface areas. Orientation of the maximal horizontal compression is under influence of 
lithosphere plate movements, and its magnitude in zones of active tectonic deformations could be as high 
as 1 - 6 kbar. The mid-ocean push forces and thermal convection are unable to produce such stress magnitudes. 
It is likely that two factors are significant in this respect: (1) convective forces resulting from the gravitational 
substance differentiation in subducting oceanic slabs, and (2) pulsating changes of the Earth’s radius.
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Приведена и обсуждена схема распространения геологических типов регионального метаморфизма 
на Урале. Рассмотрены пространственно-временные закономерности проявления метаморфичес
ких процессов в связи с современными представлениями о геодинамической истории Урала. Особо 
упомянуты дорифейские глыбы и поднятия, которые пока не дают достаточного материала для вос
становления древнейшей геодинамической истории региона. Тем не менее, в некоторых из них вы
являются реликты проявлений древнейшей, доплитной пангранулитовой, стадии метаморфизма 
и все они хранят следы наложенных часто многоэтапных рифейско-палеозойских метаморфичес
ких событий.
Рифейский метаморфизм Урала автор связывает преимущественно с поздневендской континен
тальной коллизией, вызвавшей региональное проявление зеленосланцевого метаморфизма и зо
нального метаморфизма термальных куполов, приуроченных к докембрийским антиклинориям.
Более разнообразны и лучше изучены процессы метаморфизма, связанные с палеозойским циклом 
Вильсона. В крупных гипербазитовых массивах офиолитов (в качестве примера приведен Рай-Из- 
ский) прослеживается многоэтапный метаморфизм с последовательным снижением температур от 
условий гранулитовой фации на этапе спрединга и заложения островной дуги до амфиболитовой и зе
леносланцевой фаций -  на коллизионном этапе. Зональный метаморфизм в окружении базит-гиперба- 
зитового Платиноносного пояса предположительно связывается с рифтогенезом на коре переход
ного (островодужного) типа. Проблема геодинамических условий возникновения эклогит-глауко- 
фансланцевого метаморфизма обсуждена на примере максютовского комплекса, который на 
основе новых геологических данных трактуется как аккреционная призма ранне-среднедевонской 
островной дуги. Коллизионный сиалический плутонометаморфизм рассмотрен на примере Сысерт- 
ско-Ильменогорского комплекса.

Чрезвычайно длительная и сложная геологи
ческая история оставила на Урале материальные 
следы в виде самых разнообразных комплексов и 
формаций -  осадочных, магматических и мета
морфических. Пространственно-временные за
кономерности размещения последних и являются 
темой данной статьи. Вопрос этот не нов: сведе
ния по нему можно почерпнуть в обширной лите
ратуре [4, 9, 11 - 17, 30, 35, 38, 40, 47, 56, 57, 61, 75, 
84, 86, 87, 90, 92 и др.]. Однако большинство из 
упомянутых и многих других публикаций посвя
щено либо какому-то одному типу метаморфиз
ма, либо определенному району или объекту на 
территории Урала. Лишь в последние годы, бла
годаря прогрессу в изучении тектоники и геоди
намики этого складчатого пояса, открывается 
возможность синтеза накопленных знаний на ос
нове современных геодинамических представле
ний, по крайней мере, для рифейско-палеозой- 
ского этапа истории Урала. Этому способствуют 
и определенные успехи в разработке геологиче
ской классификации разновидностей метамор
физма.

ГЕОЛОГИЧЕСКИЕ ТИПЫ
РЕГИОНАЛЬНОГО МЕТАМОРФИЗМА
На наш взгляд, достаточно удачным и приме

нимым к Уралу является вариант классификации, 
предложенный Г.А. Кейльманом [36] и несколь
ко дополненный при участии автора ([41, 98] и 
таблица). В основу его положены три главные ко
ординаты: способ теплопередачи, характер дав
ления и преобладающий состав пород.

Предполагается, что пангранулитовый мета
морфизм, в проявлениях которого обычно не со
храняются признаки прогрессивного тренда [62], 
специфичен для ранних стадий развития земной 
коры, когда последняя была разогрета до очень 
высоких температур даже вблизи поверхности. 
Метаморфизм этого типа проявляется в прото- 
континентальной коре и может условно считать
ся сиалическим. В добавление к принятой схеме 
[36, 98] следовало бы, по нашему мнению, учесть, 
что в современной океанической литосфере вслед
ствие чрезвычайно высокого геотермального гра
диента в ее активных зонах также прослеживается 
пангранулитовый метаморфизм, но иного типа,



захватывающий верхи мантии и низы коры (альпи- 
нотипные габбро представляют собой гранулиты 
низких давлений [17, 21, 78]. В отличие от древне
го, сиалического, он имеет симатический, океани
ческий, характер и проявляется вплоть до совре
менного этапа.

Инициальный метаморфизм , или метамор
физм погружения, вызывается литостатическим 
давлением и преимущественно кондуктивно пе
редаваемым теплом недр Земли и характерен, 
главным образом, для глубоких частей осадоч
ных бассейнов.

Зеленокаменный метаморфизм , в развитии 
которого существенную роль играет перенос теп
ла циркулирующими флюидами и для которого, 
как и для предыдущих типов, характерно отсутст
вие стрессовых напряжений, проявляется пре
имущественно в условиях океанического дна и ос
тровных дуг.

Зеленосланцевый метаморфизм  развивается 
по субстрату любого состава, на фоне умеренно 
проявленного кондуктивного и, возможно, кон
вективного теплопереноса и небольших или даже 
предельно малых литостатических давлений, но 
в условиях стресса, вызывающего широкое раз
витие пластического течения.

Эклогит-глаукофансланцевый метаморфизм , 
наиболее загадочный из геологических типов ме
таморфизма, связан с высокими и сверхвысокими 
давлениями и относительно низкими температу
рами; в современных складчатых поясах он тяго
теет к сутурным, коллизионно-шовным, зонам 
и наиболее ярко проявляется в случаях, когда про
толит имеет базитовый состав. Однако ему под
вержены и гипербазиты, и граниты, и осадочные 
породы. В последнее время тектонические реста
врации показывают, что по крайней мере часть 
этих комплексов возникала во фронтальных зо
нах островных дуг в условиях частной коллизии 
(например, островная дуга-микроконтинент или 
симаунт [24, 96]). В образовании указанных ком
плексов большое участие принимали как процес
сы пластического течения, так и флюиды, нахо
дившиеся в некоторых случаях под давлениями, 
значительно превышавшими литостатические.

Плутонометаморфизм  возникает при текто
нических перемещениях со значительных глубин 
крупных нагретых тел, блоков, ядер диапиров, 
переносивших тепло земных недр и передавав
ших его более холодным окружавшим породам 
обрамления или подошвы (лежачего крыла на
двига). Этот процесс может рассматриваться 
и как тектоническое. погребение холодных ком
плексов под горячими. В зависимости от состава 
нагретых метаморфизующих комплексов разли
чают симатический и сиалический плутономета
морфизм. В метаморфизующих комплексах не
редко отмечаются реликтовые проявления гра- 
нулитового метаморфизма.

Геологические типы регионального метаморфизма и 
геодинамические режимы их проявления

Режим Тип метаморфизма
Доплйтный Пангранулитовый

протоконтинентальный
Межплитный Диверген Пангранулитовый

тный океанический
Зеленокаменный
Зеленосланцевый

Конвергент Плутонометаморфизм
ный симатический

Плутонометаморфизм
сиалический
Эклогит-глаукофан-
сланцевый
Зеленосланцевый

Внутриплитный Инициальный

Все эти типы метаморфизма проявлены и изу
чались на Урале. На рис. 1, составленном совме
стно с Г.А. Кейльманом, показаны основные зо
ны и ареалы их распространения, соотнесенные с 
главными структурными зонами Урала (см. так
же [68, рис. 1]).

ЛОКАЛИЗАЦИЯ ПРОЯВЛЕНИЙ 
МЕТАМОРФИЗМА РАЗЛИЧНОГО ТИПА 

НА УРАЛЕ (ОБЩИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ)
Наличие реликтов сиалического пангранули- 

т ового метаморфизма можно лишь предпола
гать в некоторых из древних дорифейских бло
ков и выступов древнего фундамента в пределах 
складчатой области в Тараташском поднятии, 
Селянкинском блоке Сысертско-Ильменогорско- 
го поднятия, в Восточно-Мугоджарской зоне и др. 
[28, 35, 50, 51, 52 и др.]. Анализ и реставрация об
лика ранних, заведомо дорифейских образований 
иногда дает возможность говорить об их зрелой 
континентальной, энсиалической природе [44, 83], 
а также предположить развитие на территории 
Урала и архейско-раннепротерозойских зелено
каменных комплексов, хотя бы по наличию мета- 
коматиитов [48] и реликтовых образований типа 
серых гнейсов [83]. Более поздние тектоно-мета- 
морфические события стерли большую часть ха
рактерных черт облика древнейших комплексов, 
а фрагментарный характер их выходов, а также 
вероятная принадлежность некоторых из них 
сравнительно небольшим по размеру террейнам, 
возможно, испытавшим очень большие переме
щения в течение палеозоя, делает задачу воссоз
дания полной картины архейско-раннепротеро
зойской геодинамической истории Урала практи
чески безнадежной. В то же время восстановление 
этапов метаморфизма, преимущественно ретро
градного, в каждом из отдельных древнейших бло
ков, так же, как и корреляция этих этапов, может



дополнить представления о рифейско-палеозой- 
ской геодинамической истории [52, 82].

Древнейшие блоки сосредоточены в поднятых 
сиалических мегазонах Урала: Центральноураль
ской и Восточноуральской и во многих случаях 
служат ядрами и термальными центрами ареалов 
сиалического плутонометаморфизма [35]. Напро
тив, Тагило-Магнитогорская мегазона, симатичес- 
кая как по породам, развитым на поверхности, так 
и, главное, по своему глубинному строению [58], 
является средоточием проявлений симатического 
пангранулитового метаморфизма и плутономе
таморфизма, которые в сиалических мегазонах 
устанавливаются только в пределах аллохтонов. 
Эта же мегазона является классическим средото
чием зеленокаменного метаморфизма и связан
ных с ним колчеданных месторождений [22, 57]. * 1 * III

Рис. 1. Схема локализации метаморфизма различно
го типа в региональных структурах Урала.
1 - 9 -  области преимущественного развития: 1 - 4 -  ме
таморфизма: 1 -  инициального, 2 -  зеленокаменного, 
3 -  зеленосланцевого, 4 -  эклогит-глаукофансланце- 
вого; 5 - 9 -  плутонометаморфизма: 5 - 7 -  симатичес
кого: 5 -  связанного с офиолитами, в том числе содер
жащими реликты пангранулитового океанического 
метаморфизма, 6 -  связанного с массивами Платино
носного пояса, 7 -  массивы Платиноносного пояса; 
8 -  сиалического и 9 -  то же, с реликтами эогейского 
пангранулитового метаморфизма; 10 -  границы тек
тонических зон; 11 -  сутура Главного Уральского 
разлома; 12 -  палингенные граниты; 13 -  импактные 
кратеры. Цифры в кружках: 1 - 21 -  типовые плуто- 
нометаморфические комплексы: 1 - 8 -  симатические:
1 -  Сыумкеуский, 2 -  Райизский, 3 -  Войкаро-Сыньин- 
ский, 4 -  комплексы Платиноносного пояса, 5 -  Серо- 
вский, 6 -  Кракинский, 7 -  Хабарнинский, 8 -  Кем- 
пирсайский; 9 - 21 -  сиалические: 9 -  Марункеуский, 
10 -  Харбейский, 11 -  Неркаюский, 12 -  Хобеизский, 
12а -  Маньхамбовский, 13 -  Салдинский, 14 -  Гайский, 
15 -  Мурзинско-Адуйский, 16 -  Ильменогорско-Сы- 
сертский, 17 -  Тараташский блок, 18 -  У фал ейский, 
18а -  Александровский, 19 -  Белорецкий, 20 -  Мари- 
новский, 21 -  Талдыкский (Восточно-Мугоджар- 
ский); 22 -  Суундукско-Челябинская зона развития 
гранитов (а -  Джабык-Карагайский гнейсо-гранит
ный комплекс). Римские цифры:
I -  Восточно-Европейская платформа, II -  Преду- 
ральский прогиб (заполненный пермской молассой),
III -  Западно-Уральская складчатая зона (преимуще
ственно шельфовые и батиальные осадки палеозой
ской пассивной континентальной окраины; несколь
ко офиолитовых аллохтонов), IV -  Центрально-Ураль
ская зона (поднятие с преимущественным развитием на 
поверхности пород докембрийского фундамента этой 
же самой континентальной окраины), V -Тагило-Маг- 
нитогорская зона развития океанических (офиолито
вых) и островодужных (известково-щелочных) ком
плексов; VI -  Восточно-Уральская зона развития до- 
кембрийских комплексов бывших микроконтинентов 
с аллохтонами, сложенными породами офиолитов и 
островодужных комплексов, VII -  Зауральская зона с 
преимущественным развитием на поверхности верх- 
недевонско-каменноугольных вулканогенно-осадоч
ных пород неоавтохтона, VIII -  область развития ме- 
зо-кайнозойского осадочного чехла Западно-Сибир
ской платформы.



Размещение проявлений метаморфизма зеле
н о с л а н ц е в о г о  типа значительно менее связано с 
составом субстрата; эти метаморфические изме
нения широко развиты во всех структурных зо
нах Урала, кроме наиболее западных, и маркиру
ют объемные дислокации: многочисленные сер- 
пентинитовые меланжи, “вязкие” разломы, зоны 
бластомилонитов и другие менее определенные 
объемные ареалы проявления процессов пластиче
ского течения вещества в условиях зеленосланце
вой фации метаморфизма. Пластическое течение 
выступает здесь в качестве вполне самостоятель
ного фактора метаморфизма, наряду с давлением, 
температурой и присутствием флюида. Подтверж
дение этому находится как в природных объек
тах, так и при экспериментальных и теоретических 
исследованиях в области механохимии [54,55].

Подобная же проблема оценки роли пластиче
ского течения (наряду с давлением и температурой) 
возникает при характеристике эклогит-глауко- 
фансланцевого метаморфизма Урала. В отличие 
от зеленосланцевого его структурная привязка яв
ляется значительно более жесткой. Главная эк- 
логит-глаукофансланцевая зона протягивается 
прерывистой, но в целом очень устойчивой поло
сой вдоль всего Главного Уральского глубинного 
разлома, локализуясь как в висячем, так и лежа
чем его крыльях [34, 37,49, 70, 101]. Вопреки ши
роко распространенному мнению, метаморфизм 
этого типа характерен не только для офиолитов, 
но и для комплексов более кислого состава, пред
ставляющих островодужный и палеоконтинен- 
тальный субстрат [101]. Помимо зоны Главного 
Уральского глубинного разлома, метаморфизм 
этого типа проявился, правда, значительно менее 
интенсивно, в Восточно-Уральской зоне на Юж
ном Урале, где глаукофановые сланцы приуроче
ны к выходам городищенской свиты предполо
жительно докембрийского возраста и протягива
ются субпараллельно палеозойской Денисовской 
офиолитовой зоне на некотором удалении к запа
ду от нее [31]. В этой же полосе развиты и экло- 
гиты [18], однако их связь с глаукофансланцевым 
метаморфизмом не установлена.

Ареал инициального метаморфизма показан 
сугубо предположительно и условно. Простые 
оценки мощностей палеозойских осадочных пород 
указывают на большие (до 10 км) погружения ордо
викских песчаников и еще большие (свыше 10 км) 
допалеозойские опускания нижнерифейских тер- 
ригенных толщ на западном склоне Урала и 
в Предуральском краевом прогибе. Принимая во 
внимание рифтогенный характер рифейских проги
бов и палеозойской пассивной континентальной ок
раины -  палеоструктур Западного склона Урала и 
оценивая степень растяжения земной коры под ни
ми как величину, не превышающую 30 - 40%, мож
но ожидать [77], что метаморфические измене
ния (по температурным условиям) могли достиг

нуть уровня пренит-пумпеллиитовой и местами 
даже низов зеленосланцевой фаций. Фактические 
же наблюдения [5 - 7] на юге и западе Башкирско
го антиклинория говорят даже о меньшем уровне 
измененности пород (метагенез -  в нижнем рифее 
Кургасской антиклинали и глубинный катагенез 
там же, в ордовике). Так что принятая здесь оцен
ка степени растяжения коры может оказаться не
сколько завышенной.

Рассмотренная нами схема (см. рис. 1) уже не
сет некоторую информацию о динамических ус
ловиях возникновения метаморфизма в этой 
складчатой области, поскольку наличие такой 
информации предполагает и сама использован
ная классификация. Однако эта схема все же 
слишком статична. Во-первых, она не соотнесена 
с уже выработанными схемами геодинамическо- 
го развития Урала в рамках тектоники литосфер
ных плит. Определенный ключ к решению этой 
проблемы, хотя и в самом общем виде, дает схема 
соотношения вышеприведенной классификации 
регионального метаморфизма и типов геодинами- 
ческих обстановок (см. таблицу). Однако посколь
ку в позднепротерозойско-палеозойской истории 
Урала намечается два полных цикла Вильсона, 
весьма важно установить также, к какому из цик
лов, к какой его части и конкретной структуре от
носится то или иное метаморфическое событие.

МЕТАМОРФИЗМ 
ПОЗДНЕПРОТЕРОЗОЙСКОГО 
ТЕКТОНИЧЕСКОГО ЦИКЛА

В недавно опубликованной статье [68] автор 
уже обращался к анализу позднепротерозойской 
истории Урала (истории доуралид) в связи с выявле
нием палеотектонических структур Урала. Такой 
анализ оказывается совершенно необходимым и 
для решения вопросов, поставленных нами здесь, 
особенно в связи с тем, что в литературе неодно
кратно давалось обоснование вывода о континен
тально-рифтогенном характере позднедокемб- 
рийского метаморфизма Урала, так же, как и 
о диасхизисной природе доуралид [29, 30]. В про
тивоположность этому, автор развивает традици
онные представления о том, что геологическая 
история Урала в позднем докембрии завершилась 
орогенезом и складчатостью. Дополнительные 
аргументы в пользу этой точки зрения, приведен
ные в [68], сводятся прежде всего к тому, что на 
палеогеологических картах предпалеозойской 
поверхности выявляются не рифты, а антиклино- 
рии и фрагменты синклинориев (рис. 2). Кроме то
го, совокупность данных по стратиграфии и лито
логии венда позволяет уточнить время орогенеза 
как поздневендское, когда формировались мо- 
ласса и заполняемые ею краевой и межгорные 
прогибы. Присутствие в системе доуралид по край
ней мере одной офиолитовой сутуры, документи
руемой в ядре брахиантиклинального поднятия
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Рис. 2. Тектоническая схема фундамента Восточно- 
Европейской платформы и его продолжения в запад
ных зонах Урала.
I -  беломориды и карелиды; 2 -  авлакогены, запол
ненные рифейскими осадками; 3 -  область развития 
вендских платформенных осадков: а) над беломори- 
дами и карелидами; б) над рифейскими авлакогенами; 
4 - 7 -  прото-уралиды (поздневендская складчатая об
ласть): 4 -  антиклинории (установленные и предпола
гаемые), 5 -  синклинории, 6 -  краевой прогиб и меж
горные прогибы, 7 -  вендская сутурная зона; 8 -  за
падная граница варисского Предуральского краевого 
прогиба; 9 -  Главный Уральский разлом.

Енгане-Пе, позволяет связывать указанный оро- 
генический складчатый процесс с коллизией. Еще 
ранее показано, что эти процессы отличаются по 
времени и геодинамическому характеру от бай
кальских и сопоставимы с кадомскими [100].

Вышеупомянутые процессы, связанные во 
скучиванием и возникновением складчатого пояса, 
обычно сопровождаются регионально-зональным 
метаморфизмом термальных куполов [43]. Доура- 
лиды не являются исключением.

С антиклинориями доуралид также связаны 
проявления зонального метаморфизма. Такие как 
александровский, уфалейский, кваркушский, ма- 
рункеуский, хобеизский, харбейский принадле
жат преимущественно среднебарическим дис- 
тен-силлиманитовым сериям [И, 35, 38, 45, 75]. 
Особый случай представляет Белорецкий ком
плекс, по поводу которого у исследователей нет 
единодушия. З.М. Ротару [81] считала его при
надлежащим андалузит-силлиманитовому типу 
(см. [39], рис. 18). А.А. Алексеев, напротив, оспа
ривает этот вывод, указывая на ненадежную диа
гностику андалузита и на находки дистена в шлихах 
в пределах территории развития комплекса [2, 3]. 
По-видимому, первоначально все эти комплексы 
представляли собой термальные купола. В пред- 
ордовикское время они были в разной степени 
вскрыты эрозией [1]. Все они были нарушены на
ложенными тектоническими деформациями, при
чем в разной степени (александровский в макси
мальной). Предполагалось [36,39], что все купола 
имеют ядро, метаморфизованное в слабогради
ентной амфиболитовой фации, с реликтами древ
ней, гранулитовой, и зонально метаморфизован
ное сланцевое обрамление. На основе статисти
ческой обработки изотопных датировок (почти 
исключительно калий-аргоновых) утверждалось 
также, что купола росли длительно, в течение 
всего позднего протерозоя и палеозоя [35]. Сей
час ясно, что это очень идеализированная схема. 
Любой из плутонометаморфических комплексов 
западного склона Урала в чем-то отклоняется от 
этой схемы, так что ее можно рассматривать как 
их некий коллективный “портрет”. Что же каса
ется массовых бессис!емно проведенных калий- 
аргоновых датировок, то они чрезвычайно нена
дежны, будучи подвержены процессам как удрев- 
нения, так и омоложения, что доказывается гео
логическими данными, а в последнее время все 
чаще и новыми более надежными изотопными 
датировками.

Так, поздневендско-раннекембрийский возраст 
Белорецкого термального купола доказывается, 
помимо изотопных датировок [46, 99], трансгрес
сивным перекрытием метаморфических пород 
его центральной части неметаморфизованными 
кварцито-песчаниками ордовика ([39], рис. 18), 
а вот классического ядра у него нет: дорифейский 
фундамент вообще не вскрыт эрозией.



Хобеизский и Маньхамбовский антиклинории 
имеют “ядра” -  полиметаморфические комплек
сы дорифейского? [71] или раннерифейского 
структурного этажа, но они не вполне типичны. 
Породы ядра Хобеизского купола (николайшор- 
ская свита), представленные метагранитами и кри
сталлическими сланцами с широким развитием 
гранат-барруазитового парагенезиса и преобла
данием прогрессивной зональности в гранатах, 
окружены метааркозами [см. [87], рис. 1). Послед
ние предположительно маркируют основание раз
реза сланцевого обрамления и указывают на ве
роятный перерыв в осадконакоплении на этом 
рубеже [65, 72]. Однако предполагаемое мета
морфическое несогласие маскируется здесь ин
тенсивным диафторезом на уровне эпидот-амфибо- 
литовой и отчасти зеленосланцевой фаций [72, 87]. 
В Маньхамбовском антиклинории ядром, по-ви- 
димому, служат крупнейшие гранитные массивы 
Мань-Хамбо и Илья-Из вместе с наиболее древ
ними породами, которые метаморфизованы в ам
фиболитовой фации и с которыми указанные 
массивы имеют интрузивные контакты. Вышеле
жащие терригенные и вулканогенные толщи рифея 
имеют четкие трансгрессивные контакты с этим 
ядром, но сами они, как и граниты, метаморфизо
ваны в зеленосланцевой фации, т.е. не участвуют 
в формировании достаточно четкого классичес
кого термального купола [42, 64].

В Харбейском антиклинории “ядро”, метамор- 
физованное в амфиболитовой фации и диафтори- 
рованное на уровне зеленосланцевой, демонстри
рует, согласно одной из наиболее правдоподобных 
версий [38], фрагменты термальной зональности в 
пределах париквасыпорской свиты, разделяющей 
два купола; однако же трансгрессивно залегаю
щие породы сланцевого обрамления (няровей- 
ская серия) метаморфизованы в зеленосланцевой 
фации. Таким образом, и здесь нет простой схемы 
термального купола: картина осложнена разлом- 
ной тектоникой и трансгрессивными перекрыти
ями (может быть, предпалеозойским и/или более 
древним метаморфическим несогласием). Неяс
ности со стратиграфией не позволяют к тому же 
восстановить однозначную картину.

Тем не менее, можно достаточно уверенно гово
рить о проявлениях сиалического плутономета- 
морфизма в позднем протерозое на территории за
падного склона Урала и, в частности, на рубеже 
протерозоя и палеозоя (судя по данным абсолют
ного возраста, спад тектонической активности и 
остывание продолжались и в начале кембрия). 
Одновременно имели место и самостоятельные 
проявления зеленосланцевого регионального ме
таморфизма. Аналогичные явления имели место 
и в Тиманском антиклинории [79].

Встает вопрос: почему же на западном склоне 
Урала не произошло полного повторения сиали
ческого плутонометаморфизма в палеозое? При
чина, скорее всего, в том, что в позднем докемб

рии коллизия непосредственно следовала за по
следними событиями рифтового магматизма; 
тепловой поток, вероятно, был аномально высо
ким; иногда, как в случае с Малопатокским гра
нитным массивом, датировки рифтогенных маг- 
матитов весьма сближены с временем коллизии, а 
геологические данные говорят о том, что вулкани
ческие излияния комагматов этих гранитов по воз
расту непосредственно предшествуют молассе [91]. 
В палеозое на западном склоне Урала эта ситуа
ция не повторилась.

МЕТАМОРФИЗМ ПАЛЕОЗОЙСКОГО 
ТЕКТОНИЧЕСКОГО ЦИКЛА

Современные представления о палеозойском 
развитии Урала с позиции тектоники литосфер
ных плит подытожены в работах последних лет 
[68, 102]. Было показано, что палеозойский цикл 
Вильсона начался на Урале эпиконтинентальным 
рифтогенезом на окраине Восточно-Европейско
го континента в позднем кембрии -  раннем ордо
вике. В раннем же ордовике этот процесс перерос 
в океанский спрединг, приведший к образованию 
Уральского палеоокеана. Процессы спрединга 
(отчасти задугового) и образования офиолитов 
продолжались с ордовика по средний карбон, со
существуя с субдукцией, направленной под ново
образованный и быстро аккретировавший Казах
станский континент. В позднем девоне началась 
коллизия активной окраины Казахстанского и пас
сивной -  Восточно-Европейского (Еврамерийско- 
го) континентов, последовательно распространяв
шаяся от Южного к Полярному Уралу. В камен
ноугольно-пермское время этот процесс привел 
к образованию Уральского орогена и варисской 
складчатой области.

Вышеизложенная схема может послужить ос
новой для анализа размещения палеозойских ме
таморфических комплексов, при наличии доста
точно надежных данных об их конкретной струк
туре, составе и возрасте.

Едва ли не наиболее сложным является вопрос 
о том, какие метаморфические процессы сопро
вождали континентальный рифтогенез. Как нами 
отмечалось [21, 67], континентальный рифтоге
нез может сопровождаться симатическим плутоно- 
метаморфизмом высоко нагретых диапироидных 
мантийных блоков. Близкий механизм на Урале 
был предложен для объяснения образования пи- 
роксенит-эклогит-амфиболит-сланцевой ассоциа
ции восточного обрамления Уфалейского масси
ва [8, 9]. Было высказано предположение, что 
весь комплекс пород ассоциации возник в мантии, 
в условиях Р > 30 кбар, Т > 900°С и впоследствии ис
пытывал, на фоне рифтогенеза последовательные 
регрессивные метаморфические, метасоматичес- 
кие и структурные преобразования на мантийном 
и затем коровом уровне. При этом происходило



разуплотнение комплекса, его мигматизация, пре
вращение в мегамеланж и в конечном итоге -  об- 
дукция на рифейско-палеозойские образования па- 
леоконтинентального сектора Урала в виде бес- 
корневых пластин.

Несмотря на привлекательность данной концеп
ции, заполняющей “пустующую графу” в предлага
емой схема геодинамических типов метаморфиз
ма, вряд ли следует спешить безоговорочно ее 
принимать без дополнительных исследований. 
Уфалейская высокобарическая ассоциация зани
мает структурное положение, аналогичное мак- 
сютовскому комплексу, в котором также присут
ствуют породы, отвечающие “мантийным” РТ ус
ловиям. Геодинамическая модель возникновения 
последнего будет рассмотрена ниже.

Породы офиолитовых комплексов, возникав
шие на Урале в процессе спрединга океаническо
го дна, еще в течение этого процесса становились 
метаморфическими или были ими изначально, 
“по определению” -  как мантийные гипербазиты 
реститовой природы [21].

В типичном случае в офиолитах и перекрыва
ющих их островодужных сериях парадоксально 
сочетаются статический зеленокаменный мета
морфизм  верхних вулканических частей разреза, 
отвечающий пренит-пумпеллиитовой и зелено
сланцевой фациям, и ярко выраженный динамичес
кий метаморфизм низов, связанный с интенсивным 
пластическим течением в условиях гранулитовой 
фации (“мантийные тектониты”, симатический 
пангранулитовый метаморфизм). Такая разница 
в уровне метаморфизма свидетельствует об ано
мально высоком термальном градиенте и резко 
дифференцированном характере движений на 
разных уровнях океанической литосферы как 
в самом океане, так и при транспортировке ее 
фрагментов на континентальную кору и может 
рассматриваться как материальное свидетельст
во тектонической расслоенности литосферы. 
На верхних более холодных уровнях деформации 
сосредоточиваются в узких зонах (в океаничес
кой коре это разломы рифтовых долин и транс
формных зон). В нижних горячих и высокоплас
тичных -  они распределяются в широких зонах 
или по всему объему породы.

Зеленокаменный метаморфизм  [39,57] развит 
на Урале в пределах Тагило-Магнитогорской зо
ны и проявляется не только в вулканитах, но и 
в габброидах (уралитизация пироксенов, соссю- 
ритизация плагиоклаза) и гипербазитах (петель
чатая серпентинизация), занимавших в некото
рых случаях аномально высокое положение в ре
альном разрезе офиолитов.

Урал -  классическая область развития зелено
каменного метаморфизма. Масштабы его прояв
ления на Урале исключительны для палеозой
ских складчатых областей. Возможно, это связа
л о  с симатическим, “реликтовым”, характером

современной земной коры Тагило-Магнитогор
ской зоны [58], а также с тем обстоятельством, 
что пластические деформации (сопровождающие 
проявления метаморфизма зеленосланцевого типа) 
были сосредоточены преимущественно в зонах ме
ланжа, ограничивающих и пронизывающих “зеле
нокаменные синклинории”. В настоящее время 
с достаточной надежностью установлено, что при
чиной зеленокаменного метаморфизма является 
конвектавная передача тепла восстановленным 
флюидом в условиях малых глубин. С этим же 
процессом связано и образование колчеданного 
оруденения [22]. Применение различных мето
дов, в часгаосга, термодегазации в вакууме, позво
ляет нащупать пути преимущественного проникно
вения флюидов и наметить участки, наиболее пер
спективные на обнаружение месторождений [10].

История метаморфических процессов в ни
жних частях офиолитовых серий обычно значи
тельно более сложна и длительна. В самом об
щем виде основная тенденция этих процессов в 
офиолитовых массивах складчатых поясов за
ключается в последовательности фаз ретроград
ного метаморфизма со снижением его уровня 
в каждой последующей фазе [84, 92, 97]. Это свя
зано с тем, что метаморфизм происходил на фоне 
остывания массива и снижения литостатического 
давления при выведении массива в верхние уров
ни коры. Другая тенденция прослеживается в по
родах, окружающих массив при его перемещении 
(такими породами могут быть как “другие” офи- 
олиты, так и любые другие комплексы, напри
мер, принадлежащие континентальной окраине). 
Она выражается в прогрессивном зональном ме
таморфизме, связанном с термальным воздейст
вием разогретого массива (ядра) и пластическими 
деформациями, сопровождающими его тектони
ческие перемещения. Такой метаморфизм, в слу
чае, если речь идет о латеральном тектоническом 
перемещении (в частности, обдукции офиолитов), 
получил название подошвенного, или транспорт
ного , и представляет собой один из вариантов 
плутонометаморфизма.

Анализируя историю метаморфизма офиоли
товых массивов, можно попытаться увязать его 
последовательные стадии с соответствующей 
сменой геодинамических обстановок, воздейство
вавших на литосферу. Такая попытка была сде
лана нами на примере офиолитового массива 
Рай-Из [86]. Результаты, впоследствии несколько 
скорректированные, изложены здесь в кратком 
схематичном виде.

В строении массива и его окружения можно 
выделить четыре независимых комплекса, отде
ленных поверхностями пологих надвигов (снизу 
вверх, рис. 3):

I. Палеозойские осадки, принадлежащие пассив
ной континентальной окраине и документирующие



Рис. 3. Структурно-геологическая схема Райизского гипербазитового массива (см. рис. 1) [86, с изменениями].
/ -  метаморфизованные палеозойские(?) породы офиолитовой ассоциации; 2 -  палеозойские батиальные осадки; 
3 -  серпентинитовый меланж; 4 -  габброиды (собский комплекс); 5 - 7  -  комплексы: 5 -  “полосчатый”, 6 -  лерцолит- 
гарцбургитовый, 7 -  дунит-гарцбургитовый; 8 -  дуниты; 9 -  зона порфиробластических (“вторичных”) гарцбургитов; 
Ю -  оливин-энстатитовые породы, энстатититы, сагвандиты, гранатовые амфиболиты, возможно, эклогиты; 11 -  жилы: 
а -  клинопироксенитов, б -  габброидов (плагиоклазиты); 12 -14 -  ориентировка: 12 -  полосчатости в гипербазитах и 
габбро, а -  наклонные, б -  близвертикальные, 13 -  то же, предполагаемое, 14 -  агрегатной и минеральной линейно
сти: а -  ранней, б -  поздней (длинные стрелки соответствуют пологим углам падения, 0 - 30°); 15 -  разломы: а -  на
двиги, б -  сбросы; 16 -  тектонические комплексы, упомянутые в тексте.



три главных этапа ее развития [66]: а) поздний 
кембрий -  ранний ордовик, время заложения ок
раины в результате рифтогенеза, сопровождае
мого образованием мощных терригенно-вулка- 
ногенных осадков; б) средний ордовик -  ранний 
карбон, время тектонической паузы и преиму
щественно глубоководного конденсированного 
осадконакопления на периферии пассивной окра
ины; в) ранний карбон -  начало перми, время за
полнения остаточной глубоководной впадины 
флишоидными осадками, терригенный материал 
которых поступал с размываемых пород восточ
ного склона Урала, включая офиолиты. Измене
ния осадков невелики, обычно в пределах глубин
ного катагенеза-метагенеза, и не связаны с влия
нием Райизского массива.

II. Батиальный комплекс перекрывается сер- 
пентинитовым меланжем [13], содержащим бло
ки офиолитов, метаморфизованных в различной 
степени, в том числе в эклогит-глаукофансланце- 
вой фации.

III. Меланж перекрывается серией метамор
фических сланцев хараматолоуской свиты, вклю
чающей, главным образом, апобазальты и угле
родистые серицит-кварцевые сланцы, метамор
физм которых изменяется от зеленосланцевой 
фации на северо-западе до амфиболитовой на юго- 
востоке, вблизи массива (т.е. зональность инверти
рована: метаморфизм в пластине нарастает снизу 
вверх). Присутствие серпентинитовых протрузий, 
колчеданного оруденения и даже (в небольшом ко
личестве) глаукофановых сланцев подчеркивает 
сходство комплекса с максютовским и позволяет 
относить его к метаофиолитам.

IV. Верхнее положение в серии пластин зани
мает собственно Райизский массив, образующий 
хорошо сохранившуюся нижнюю часть стандарт
ного офиолитового разреза (гипербазиты, полос
чатый комплекс, альпинотипные габбро). Верх
няя, вулканогенная, часть разреза замещена то- 
налитами -  комагматами известково-щелочных 
серий; к востоку и к западу от массива присутст
вие и океанических, и островодужных вулкани
тов устанавливается достаточно надежно.

Гипербазитовая часть массива представлена 
дунитами, гарцбургитами и лерцолитами [92], ме- 
таморфизованными в гранулитовой -  зеленослан
цевой фациях.

Структурно-петрологический анализ массива 
позволил наметить в его развитии следующие 
этапы.

1. Ордовик-силур..Поднятие мантийного диа- 
пира, частичное плавление мантии, предположи
тельно в условиях гранулитовой фации низких 
давлений [17, 21, 78], с образованием океаничес
ких толеитовых базальтов и реститов грацбур- 
гит-лерцолитового состава. Появление полосча

тости, параллельной своду диапира и осложнен
ной лежачими складками волочения.

2. Ранний девон? (рис. 4, А). Этот этап мета
морфизма проявляется более в рекристаллиза
ции минералов и в изменении макроструктур, чем 
в изменении парагенезиса и состава безводных 
минералов, главным образом, оливина, энстатита 
и хромшпинелидов. Он связан с резкой сменой ди
намической ситуации, возможно, переходом от 
спрединга к субдукции, от растяжения к сжатию. 
В это время произошло формирование крупных 
складок, с амплитудой в первые километры; не
которые из них ориентированы перпендикулярно 
континентальной окраине.

3. Средний-поздний девон? (рис. 4, Б). Эта фа
за метаморфизма имела место на меньших глуби
нах, после того, как мантийный материал был пе
ремещен на субкоровый уровень и, возможно, 
включен в структуру островной дуги. Деформа
ция сжатия выражается в образовании гигантской 
мегаскладки, с осью, ориентированной параллель
но континентальной окраине. Пластическое тече
ние, особенно интенсивное в оси мегаскладки, со
провождалось здесь формированием сжатых и 
изоклинальных складок и осуществлялось на фо
не образования порфирокластических, мозаич
ных и др. микроструктур. Частичное плавление 
на этой стадии вело к появлению крупных карти
руемых дунитовых тел с жилами и линзами хро
митов. Этап завершился полной перекристалли
зацией гарцбургитов вблизи осевой плоскости 
мегаскладки, возможно, при участии флюида, 
вдоль наиболее проницаемой зоны дробления. 
Перекристаллизация, выразившаяся в образова
нии вторичной энстатитовой полосчатости, про- 
тогранулярных петроструктур, гигантских энста- 
титовых “солнц”, происходила, по разным оцен
кам, в интервале 700 - 890°С.

4. Поздний девон-ранний карбон? Этот этап 
отвечает переходу от субдукции к коллизии; ме
таморфические изменения происходили на коро
вом уровне при постепенно снижающейся темпера
туре и характеризовались сменой восстановитель
ной обстановки на окислительную и присутствием 
воды. На этой стадии в пределах массива образо
вались зоны пластического течения с последова
тельным развитием как массивных диафторитов, 
так и бластомилонитов амфиболитовой и эпидот- 
амфиболитовой фаций (см. рис. 4, 5, Г). Одновре
менно (в начале этапа?) происходило формирова
ние офиолитового дуплекса (скучивание океани
ческой коры, образование аккреционной приз
мы). При этом нижняя офиолитовая пластина 
метаморфизовалась в условиях от зеленосланце
вой (внизу) до амфиболитовой (вверху) фации. 
Источник тепла, вызвавшего этот метаморфизм 
с инвертированной зональностью, -  надвигающа
яся горячая пластина массива Рай-Из. Офиолиты



Рис. 4. Этапы метаморфизма Райизского массива в вещественных проявлениях, по [86], с изменениями.
I -  лерцолит-гарцбургитовый комплекс; 2 -  дунит-гарцбургитовый комплекс (черные пятна -  крупные тела дунитов); 
3 -  зона разлома (зона проницаемости), определяющая размещение форстерит-энстатитовых пород, оливинитов, эн- 
статититов; 4 -  энстатит-форстеритовые породы, часто магнезиокуммингтонитсодержащие; 5 -  магнезиокуммингто- 
нит-энстатит-оливиновые, магнезиокуммингтонит-тальковые породы; 6 -  оталькованные гарцбургиты и дуниты; 
7 -  тремолит-оливин-антигоритовые породы (в том числе сланцеватые), 8 -  антигоритовые и брусит-антигорито- 
вые серпентиниты; 9 -  сагвандиты. Этапы А - В описаны в тексте.

еще более глубоких уровней аккреционной приз
мы испытали эклогит-глаукофансланцевый мета
морфизм и в настоящее время сохранились в виде 
глыб в меланже.

5. Карбон-пермь. Райизский массив занял свое 
современное положение в ходе континентальной 
коллизии; его границы обозначены зонами зеле
носланцевого метаморфизма (см. рис. 4, Д ). Воз

ник серпентинитовый меланж, а центральная ме
таморфическая зона была подчеркнута образова
нием сагвандитов.

Таким образом, метаморфизм офиолитов мож
но в определенных случаях рассматривать как сум
марный результат тектонических процессов, про
ходивших последовательно в обстановке спре- 
динга, субдукции и континентальной коллизии.



Тепловая энергия, сосредоточенная в офиолито- 
вом массиве, обеспечила в рассмотренном случае 
не только ретроградный метаморфизм самого 
массива, но и прогрессивный -  нижележащей по
додвинутой пластины.

Как уже упоминалось, прогрессивная ветвь 
этого процесса может быть названа подошвен
ным метаморфизмом. Примеры его приводились 
и ранее. Так, было показано [53], что типичная 
структурная форма уральских офиолитов напо
минает гигантскую лежачую складку или гусени
цу трактора, причем нижняя ее часть метаморфи- 
зована сильнее, чем верхняя. Недавние деталь
ные исследования [20] на Войкаро-Сыньинском 
массиве в целом подтвердили идею лежачей 
складки, или “гусеницы”, хотя в действительнос
ти структура здесь оказалась более сложной: 
предполагается, что офиолитовая “складка” бы
ла надвинута здесь на массив неальпинотипных 
высокостронциевых оливиновых габбро, превра
щенных в кристаллические сланцы гранулитово- 
го уровня метаморфизма.

Необычным примером соматического плуто- 
нометаморфизма является комплекс метаморфи
ческих явлений, связанных с Платиноносным по
ясом [19, 32]. Этот пояс представляет собой до
статочно уникальное образование, и уже поэтому 
можно ожидать, что трактовка его тектоничес
кой природы не должна полностью укладываться 
в стандартный набор типов и последовательнос
тей геодинамических обстановок, с помощью ко
торых обычно описывается история складчатых 
поясов. Платиноносный пояс -  это цепочка мас
сивов кристаллических пород гипербазит-габ- 
брового состава, отличающихся по деталям стро
ения и геохимии от нижних членов стандартного 
офиолитового разреза, подстилающих диабазы, 
базальты и глубоководные осадки. Не вдаваясь в 
детали вещественной характеристики этих масси
вов, широко освещенные в литературе, необходи
мо отметить, что обычно исследователи выделяют 
в них два разнородных комплекса: “эпидунитовый” 
(дунит-клинопироксенит-габбровый) и “эпигаб- 
бровый”, с реликтами первичных офитовых двупи- 
роксеновых габбро-норитов. Наиболее поздними 
магматическими образованиями являются интру
зии 1-гранитов. Гарцбургиты отсутствуют. Поро
ды эпидунитового комплекса образуют незамк
нутые кольцевые, воронкообразные, овальные 
структуры, контуры которых произвольно обре
заны очертаниями массивов. Этот факт, как и от
сутствие апофиз более молодых комплексов в ра
ме массивов, говорит в пользу предположения о 
том, что внедрение этих массивов происходило 
после окончательного формирования образую
щих их пород, при движении вверх в твердоплас
тичном состоянии.

Показано, что породы эпидунитового ком
плекса испытали равновесный гранулитовый ме
таморфизм при температуре, не превышающей 
700 - 800°С, и давлении до 0.7 гПа [ 19], что по глу
бине может соответствовать базальтовому слою 
коры переходного (островодужного) типа. К мо
менту внедрения в верхние горизонты земной ко
ры эти породы все еще сохраняли высокую тем
пературу, так же, как и более молодые заведомо 
магматические образования. Эти разогретые 
массы в процессе подъема и внедрения сыграли 
роль агента теплопереноса и вызвали зональный 
метаморфизм рамы с последовательной сменой 
от контактовых роговиков через амфиболиты к 
зеленым сланцам. При этом метаморфизму под
верглись вулканиты, принадлежавшие не только 
офиолитам (океанической коре), но и острово- 
дужным комплексам [32]. По сути дела, Платино
носный комплекс представляет собой уникальное 
“окно” в нижнюю или среднюю часть коры ост
роводужного типа.

По геофизическим данным [58, 85], массивы 
Платиноносного пояса обнаруживают тесные 
пространственные связи с комплексом предполо
жительно базит-гипербазитового состава, под
стилающим вулканогенные зеленокаменные тол
щи на глубинах 7 - 9.5 км. Этот комплекс тракту
ется как верхняя часть базальтового слоя и 
фигурирует в литературе как вулкано-плутони
ческий, с фрагментами протоокеанической коры, 
или как габбро-гипербазитовый слой меланокра- 
тового основания. Этот слой контактирует с тол
щами Центральноуральского поднятия по надви- 
говой зоне Главного Уральского разлома, падаю
щей к востоку под углом 30° - 45°. В связи с этим 
западное крыло антиформной структуры Плати
ноносного пояса более крутое и нарушенное, чем 
восточное, и сами массивы на глубине подстила
ются более легкими докембрийскими породами 
лежачего крыла надвиговой зоны. Однако по
следние черты отвечают наложенной коллизион
ной структуре Урала.

Особенности строения Платиноносного пояса, 
отраженные на геологических картах, позволяют 
предполагать, что, в отличие от альпинотипных 
массивов, таких, как Рай-Из, механизм внедрения 
массивов не был связан с выдвижением в верхние 
горизонты земной коры тектонических пластин 
базальтового слоя по надвигам. Нарисовать та
кие пластины и как-либо обосновать их сущест
вование не удается, и, таким образом, ни субдукци- 
онный, ни коллизионный механизмы в чистом виде 
не проходят. Нереален и механизм диапиризма, 
связанного с плотностной инверсией: плотность 
внедрявшихся масс заметно выше плотности вме
щающих пород. Более вероятным кажется меха
низм рифтогенеза [19,32,58], сопряженного с “при
нудительным” диапирово-протрузивным подняти
ем фрагментов еще не остывшего базальтового



слоя недавней островной дуги над выступом не
глубоко залегающей астеносферы -  “разуплот
ненной мантии”. Или, что менее вероятно, но до
вольно близко, механизм “тектонической эро
зии” в условиях растяжения, когда более низкие 
горизонты коры обнажаются в результате отсло
ения верхних горизонтов и образования в них 
крупноамплитудных листрических сбросов.

Время этого процесса не вполне ясно: по гео
логическим данным, он не древнее лландовери. 
Верхняя граница не определяется геологически
ми данными, а вполне надежных изотопных опре
делений возраста для пород Платиноносного ком
плекса пока не получено. Можно все же упомянуть 
определения возраста клинопироксенитов Светло
горского массива по флогопитам К-Аг методом и 
изохронные датировки габбро-норитов Кумбин- 
ского массива по монофракциям в интервале 
415 - 432 млн. лет (силур, время окончательного 
становления эпидунитового и эпигаббрового 
комплексов в базальтовом слое коры) и изохрон
ные К-Аг датировки роговиков окружения Кум- 
бинского массива (350 - 332 млн. лет, ранний кар- 
бон, время рифтогенеза и метаморфизма рамы?) 
[26, 93]. В последующем коллизионный процесс 
привел к надвиганию меланократовых комплексов 
западного крыла Тагильской зоны, вместе с масси
вами Платиноносного пояса, на древние сиаличес- 
кие комплексы Центральноуральской мегазоны 
и к возникновению современной структуры.

Как уже отмечалось, Урал является классичес
ким регионом развития эклогит-глаукофанслан,- 
цевого метаморфизма, проявления которого об
разуют пояс длиной 2000 км. При этом особенно 
пристальное внимание исследователей традици
онно привлекает сегмент этого пояса, обнажен
ный на хр. Урал-Тау (максютовский комплекс). 
В 1993 г. ему были посвящены по крайней мере 
три публикации за рубежом [94, 99 и др.]. Допол
нительной причиной усиления интереса к этому 
комплексу и его аналогам в других районах Урала 
были находки таких высокобарических минера
лов, как коэсит и алмазы [33, 95], позволяющие 
предполагать мантийные условия их формирова
ния и требующие корректировки геодинамичес- 
ких моделей для объяснения их природы. Совсем 
недавно материалы по геологии максютовского 
комплекса и его регионального окружения были 
также проанализированы в работах [24,69], крат
кое содержание которых приводится ниже.

Новые находки палеозойской фауны в сува- 
някском и максютовском комплексах, слагающих 
хр. Урал-Тау, поставили вопрос о коренном пере
смотре их стратиграфии, а как следствие и текто
ники. Находки брахиопод, конодонтов, гистрихо- 
сфер, граптолитов и акритарх в различных частях 
и на различных уровнях мощного разреза сува- 

•някского комплекса говорят о его принадлежнос

ти, по крайней мере, в основном, ордовику и силу
ру (данные о присутствии значительных по мощ
ности кембрийских отложений пока не вызывают 
доверия); нижний, средний девон и фран пред
ставлены преимущественно разрезами сокращен
ной мощности, согласно перекрытыми зилаир- 
скими граувакками. Таким образом, суванякский 
комплекс представляет собой преимущественно 
нижнюю часть разреза батиальных отложений, 
маркирующих пассивный край палеозойского 
континента.

Не менее важны находки конодонтов в верх
ней, карамалинской, свите максютовского ком
плекса [23]. Две из них имеют плохую сохран
ность, но, безусловно, говорят о палеозойском 
возрасте свиты. Единственная находка с опреде
лимыми до вида конодонтами в одном из обнаже
ний на широте с. Юлук датирует вмещающую 
толщу в интервале верхи силура -  низы девона. 
Еще ранее были опубликованы данные о наход
ках фауны на южном продолжении максютовско
го комплекса в Эбетинской антиформе [27], что 
послужило главным аргументом в пользу предпо
ложения о палеозойском возрасте всего максю
товского комплекса [25]. Все эти данные и сооб
ражения сами по себе оказывают разрушитель
ное действие на традиционную стратиграфию 
комплекса (докембрий, разделенный на четыре 
свиты, первая из которых подозрительно похожа 
на третью, а вторая -  на четвертую). Последнее 
же обстоятельство, -  схожесть пар свит привело 
геологов-съемщиков ПО “Башкиргеология” и 
“Оренбурггеология” независимо друг от друга 
к переходу на двучленное деление максютовского 
комплекса, с выделением внизу преимуществен
но сиалических апоаркозовых толщ, а вверху -  
существенно базитовых, с широким развитием 
графитистых сланцев и протрузий серпентини
тов. Следующим шагом в разрушении традицион
ной стратиграфии должно было быть обращение 
к давно уже высказывавшейся идее [12] о текто
ническом характере взаимоотношений между ме- 
тааркозами и метабазитами (метаофиолитами).

Представлений о шарьяжах невозможно избе
жать и при рассмотрении самых общих черт со
временной структуры Уралтауской зоны. На вос
токе она представлена преимущественно (кроме 
северного ее окончания) полосой развития мак
сютовского комплекса и граничит с Магнитогор
ской зоной по Главному Уральскому разлому, вы
раженному зоной серпентинитового меланжа, ко
торая имеет восточное падение (обычно около 30°) 
и мощность до первых километров. Меланж со
держит глыбы осадочных, вулканогенных и ин
трузивных пород в возрастном интервале от ор
довика до карбона включительно, принадлежа
щих Сакмаро-Вознесенской фациальной зоне. 
На западе максютовский комплекс граничит с су- 
ванякским по Янтышевско-Юлукскому разлому,



Рис. 5. А  -  Принципиальный геологический разрез 
через Кракинский аллохтон и Уралтаускую антиформу 
-  А  и упрощенная карта-лента на широте пос. Kara -  Б.  
AR-PR -  архейско-раннепротерозойский кристалли
ческий комплекс; R lt R2, R3 -  отложения нижнего, 
среднего и верхнего рифея; палеозойские: PZ be -  от
ложения шельфа (бельско-елецкие), PZ zl -  батиаль
ные отложения (зилаиро-лемвинские), PZ mg -  океа
нические и эпиокеанические комплексы (магнито
горские); PZ + PR?mk -  максютовский комплекс. 
Крестообразной штриховкой показаны палеозой
ские комплексы Кракинского аллохтона и зоны 
Главного Уральского разлома.

имеющему западное падение и подчеркнутому тек- 
тонизированными серпентинитами, местами также 
имеющими, по-видимому, характер меланжа. 
Структура суванякского комплекса характеризу
ется линейной складчатостью; зеркало складок 
понижается к западу, обозначая плавный переход 
в восточное крыло Зилаирского синклинория. 
Присутствие палеонтологически датированных 
силурийско-нижнедевонских пород совершенно 
различного фациального облика в магнитогор
ском, сакмаро-вознесенском, максютовском и су- 
ванякском комплексах требует предположения 
об их тектоническом сближении по указанным 
разломам.

Профили МОВ, ОГТ, Троицкий профиль ГСЗ, 
пересекающие зону Урал-Тау, указывают на ан- 
тиформный характер ее структуры, с осью в по
лосе развития максютовского комплекса. По дан
ным интерпретации Троицкого профиля [74], эта 
антиформа выполаживается с глубиной, образуя 
в разрезе клин, как бы внедрившийся на запад, 
под область развития суванякского комплекса, и, 
возможно, имеет характер “вдвиговой” структу
ры (рис. 5).

В качестве предварительного итога можно 
предложить следующую модель формирования 
структуры зоны Урал-Тау. Мы допускаем, что 
максютовский комплекс имеет аккреционный ха
рактер и возник в результате шарьирования палео
зойского офиолитового комплекса на сиалический

комплекс неясного (возможно, докембрийского) 
возраста (микроконтинент, террейн). Шарьирова- 
ние сопровождалось глаукофансланцевым мета
морфизмом или предшествовало ему. Допуская, 
что изотопный возраст фенгитов из глаукофа- 
новых сланцев (400 ± 20 млн. лет К-Ar методом; 
377.7 ± 3.83; 387.9 ± 4.0; 372.9 ±3.8 млн. лет 39Аг-40Аг 
методом [64, 94]) отражает геологический воз
раст метаморфизма, мы можем увязать его лишь 
со временем заложения или начальными стадия
ми аккреции во фронтальной части островной ду
ги в Магнитогорской зоне. Коллизия этой дуги 
с небольшим микроконтинентом могла обеспе
чить как образование вышеуказанного шарьяжа, 
так и выведение на поверхность глаукофансланце- 
вого комплекса вследствие плавучести микро
континента (рис. 6). Позже, в эпоху позднепалео
зойской континентальной коллизии, Уралтаус- 
кий блок сохранил приподнятое положение, 
приобретя в условиях сжатия вид антиформы, 
подчеркнутой встречными высокоамплитудными 
зонами Главного Уральского и Янтышевско- 
Юлукского разломов (последний может рассмат
риваться как ретрошарьяж).

Аналогичная схема строения районов разви
тия эклогит-глаукофансланцевого метаморфиз
ма (микроконтинент с шарьированными на него 
офиолитами) применима, по-видимому, при ин
терпретации структуры Неркаюского [34] и Ма- 
рункеуского [89, 90] комплексов [см. также 68]. 
В ряде других случаев такой вариант не очевиден; 
вполне возможно образование глаукофансланце- 
вого комплекса при коллизии континент-конти
нент [63, 101].

В заключение рассмотрим некоторые черты 
сиалического плутонометаморфизма завершаю
щего этапа развития Урала -  общей, континен
тальной коллизии, когда столкновение Еврамерий- 
ского и Казахстанского континентов привело 
кскучиванию континентальной коры, орогении 
и созданию Уральского складчатого пояса. Уже 
отмечалось, что автор с большим сомнением от
носится к выводу о повторном палеозойском зо
нальном метаморфизме в пределах плутономета- 
морфических комплексов доуралид западного 
склона Урала. Даже для Уфалейского комплекса 
предполагаемое присутствие палеозойских отло
жений в зональных метаморфитах сланцевого об
рамления [35] требует дополнительных геологиче
ских доказательств, а результаты статистической 
обработки К-Аг датировок не могут считаться 
корректным доказательством этого тезиса; мас
совое палеозойское омоложение может быть ре
зультатом регионального зеленосланцевого ме
таморфизма.

В палеоокеаническом же секторе Урала зо
нальные высокотемпературные метаморфичес
кие комплексы палеозойского возраста развиты
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Рис. 6. Модель формирования максютовского комплекса.
/ - 3  -  кора: / -  континентальная, 2 -  океаническая, 3 -  островодужная и вулканогенные комплексы андийского типа; 
4  -  мантия; 5 -  осадочные отложения; 6 -  проявления эклогит-глаукофансланцевого метаморфизма; 7 , 8  -  направле
ния: 7 -  субдукции, 8  -  всплывания микроконтинентального блока.

широко, что связано с его большей энергонасы
щенностью в это время. Но морфологически пра
вильно очерченных куполов с полной метаморфи
ческой зональностью здесь почти нет: они либо де
формированы, либо представлены фрагментами, 
либо не выявляются. Это может быть связано как 
с интенсивными наложенными деформациями, 
так и с реализацией, наряду с диапировым, также 
подошвенного сиалического метаморфизма, свя
занного с надвиганием разогретых пластин кон
тинентальной коры по высокоамплитудным раз
ломам.

Типовым плутонометаморфическим комплек
сом восточного склона Урала, указывающим на 
значительную роль диапиризма, можно считать 
метаморфиты, развитые в Сысертско-Ильмено- 
горском антиклинории, имеющем в плане ганте
леобразную форму; его структура может рас
сматриваться как купол, пережатый выступом 
континентальной окраины. В ядерной осевой ча
сти структуры находится узкий сиалический 
блок (селянкинская свита), с реликтами древних 
(2.3 млрд, лет) пород гранулитовой фации [51], 
многократно ретроградно преобразованных в те

чение протерозоя и палеозоя. Выше залегает 
ильменская серия, отделенная от селянкинского 
блока бластомилонитами и линзами метагипер- 
базитов. Серия представлена мигматитами и кри- 
сталлосланцами амфиболитовой фации. В свою 
очередь, она перекрывается саитовской серией, 
представленной зонально метаморфизованными 
толщами, превращенными в плагиосланцы, амфи
болиты, графитистые кварциты и др., с серпенти- 
нитовым метамеланжем в основании. Выше зале
гают достоверно палеозойские океанические и 
островодужные отложения.

Геохимия ильменской и саитовской серий ука
зывает на принадлежность их коре океаническо
го или переходного типа [51,76], а возраст дискус
сионен: определения абсолютного возраста пер
воначально давали возможность говорить об их 
принадлежности протерозою; в подтверждение 
рифейского возраста саитовского комплекса при
водились сведения о находках микрофитофоссилий 
[51, 60]. Однако до сих пор не были опровергнуты 
данные о находках палеозойской макрофауны на 
южном периклинальном замыкании купольной 
структуры [35, 88]; в последнее же время новые



более достоверные изотопные исследования ука
зывают на вероятный поздневендско-раннекемб- 
рийский (580 ± 20 млн. лет) возраст субстрата и 
более определенно -  на палеозойский возраст ре
гионального метаморфизма, сопровождаемого об
разованием гранитов [80]. Допустимо предполо
жить, что образование Ильменогорско-Сысертс- 
кой структуры связано со скучиванием коры на 
коллизионном этапе, с многократным шарьяжным 
перекрытием и глубоким тектоническим захоро
нением сиалического блока, с последующим ра
зогревом последнего, его диапировым всплыва
нием и образованием зонального метаморфичес
кого комплекса, который был деформирован, 
“сплющен” на заключительных стадиях поздне
палеозойской континентальной коллизии.

Подобная модель с определенными ограничени
ями применима к палеозойским метаморфическим 
комплексам Челябинско-Суундукской и Восточно- 
Мугоджарской зон, в основании которых лежат 
древние сиалические блоки [11, 35, 45, 59]. Мно
гие исследователи, основываясь на не вполне на
дежных данных абсолютного возраста, большое 
значение придают каледонскому этапу метамор
физма. Однако изучение автохтонного чехла 
Восточно-Мугоджарского блока позволяет гово
рить о том, что, начиная с ордовика по средний 
девон включительно, он переживал период спо
койного погружения, не сопровождаемого актив
ным вулканизмом и метаморфизмом [68]. Лишь 
с позднего девона, и в особенности в течение позд
непалеозойского коллизионного скучивания, про
исходило перекрытие сиалических блоков аллох
тонными пластинами коры океанического и пе
реходного типа, частично сохранившимися от 
эрозии и в настоящее время. Палингенез в низах 
коры новообразованного орогена привел к фор
мированию калий-натровых гранитов, характер
ных для “гранитной оси” Урала [73], и, по-види
мому, к региональному сиалическому плутономе- 
таморфизму указанных зон в позднем палеозое. 
Особенности этого метаморфизма требуют даль
нейшего изучения и, в частности, постановки на
дежного изотопного датирования как гранитов, 
так и метаморфических пород. Недавние резуль
таты структурного изучения такого крупного и, 
казалось бы, хорошо изученного гранитного мас
сива, как Джабыкский (материалы П. и Е. Банк- 
виц), делают правомерной постановку его изуче
ния в качестве метаморфического комплекса.

Исследования проводились при финансовой 
поддержке Фонда фундаментальных исследова
ний РАН, проект 93-05-14033.
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Geodynamic Control of Regional Metamorphism in the Urals
V. N. Puchkov

The distribution of the geological types of regional metamorphism in the Urals is discussed. Spatial and tem
poral regularities in the occurrences of metamorphic processes are considered in the framework of modem con
cepts of Ural geodynamic evolution. We pay special attention to pre Riphean blocks and uplifts, which are not 
yet well -  enough understood to allow the reconstruction of the region’s earliest geodynamic history. However, 
relics of the most ancient, preplate pangranulite metamorphic stage were found in some of these structures; and 
all bear evidence of superimposed, frequently multistage Riphean-Paleozoic metamorphic events.
In the Riphean metamorphism of the Urals is assumed to be related mainly to the Late Vendian continental col
lision, which resulted in the regional development of greenschist metamorphism and zonal metamorphism of 
thermal domes in pre-Cambrian anticlinoria.
The metamorphic processes related to the Paleozoic Wilson cycle are more various and studied more thorough
ly. Multistage metamorphism is detected in large ultrabasic ophiolite massifs (exemplified by the Rai-Iz Mas
sif), where temperatures decrease gradually from the conditions of the granulite facies at the stage of spreading 
and island arc initiation to the amphibolite and greenschist facies at the collision stage. Zonal metamorphism 
within the basic-ultrabasic Platinum-bearing belt is probably related to rifting in the crust of the transitional 
(island arc) type. The problem of the geodynamic conditions of the eclogite-glaucophane-schist metamor
phism is discussed with the example of the Maksyutovskii complex, which is interpreted on the basis of recent 
geological data, to be an accretion wedge of an Early to Middle Devonian island arc. Collision sialic plutonic 
metamorphism is discussed with the example of the Sysert’-Il’menogorskii complex.
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Габбро-ультрабазитовые массивы Юго-Восточной Тувы по формационной принадлежности разде
ляются на две группы. Массивы первой группы, распространенные в Агардагской зоне, представля
ют собой дезинтегрированную офиолитовую ассоциацию и слагают олистолиты в венд-нижнекем- 
брийских олистостромах. Вторая группа габбро-ультрабазитовых массивов, развитая в пределах 
Западного Сангилена, представляет собой дифференцированные интрузии дунит-пироксенит-габ- 
бровой ассоциации. Их формирование связано с начальными стадиями растяжения и заложением 
в предрифейское время рифтовой структуры в теле континентальной плиты, южную часть которой 
представляет Тувино-Монгольский массив. Во время последующих стадий растяжения (рифей- 
венд), которые привели к расколу древней континентальной плиты и раскрытию Западно-Саянско
го палеоокеана, формировалась офиолитовая ассоциация. Тектонические перемещения и дезинте
грация офиолитов происходили в процессе обдукции коры палеоокеанической структуры в южном 
направлении на северную окраину Тувино-Монгольского микроконтинента. Выведение офиолито- 
вых покровов сопровождалось разрушением их фронтальных частей и дезинтеграцией офиолито- 
вой ассоциации, что обусловило формирование мощной олистостромовой толщи. Время обдукции 
определяется венд-раннекембрийским возрастом олистостром Юго-Восточной Тувы.

ВВЕДЕНИЕ
Представляется несомненным, что без реше

ния вопросов об остановках формирования габ
бро-ультрабазитовых комплексов складчатых 
областей, об их современной структурной пози
ции, механизме выведения в верхние горизонты 
коры, принадлежности к офиолитовой или ка
кой-либо иной ассоциации невозможно понима
ние геологической истории и палеогеодинамики 
как конкретных структурно-формационных зон, 
в пределах которых развиты габбро и ультраба- 
зиты, так и рассматриваемой складчатой области 
в целом. Большинство этих вопросов, как прави
ло, решаются достаточно просто при исследова
нии лерцолит-гарцбургитовых комплексов склад
чатых областей. Присутствие в этих породах пер
вичных динамометаморфических структур, следов 
ранних мантийных высокотемпературных пласти
ческих деформаций в подавляющем большинстве 
случаев позволяет однозначно относить эти 
комплексы к офиолитовой ассоциации. Иметь 
дело с дунит-пироксенит-габбровыми комплек
сами сложнее, поскольку они могут являться ча
стью офиолитовой ассоциации или слагать диф
ференцированные расслоенные силлы [3] и кон- 
центрически-зональные интрузии. Отнесение 
подобных комплексов к тому или иному типу за
труднено отсутствием между ними четких петрохи- 
мических и петрологических различий, а зачастую 
их интенсивной тектонической нарушенностью и 
метаморфизмом. В то же время, от правильности

типизации и определения формационной принад
лежности этих габбро-ультрабазитовых ком
плексов зависит многое, поскольку геодинамиче- 
ские обстановки их формирования могут быть со
вершенно различными.

СТРОЕНИЕ И СТРУКТУРНАЯ ПОЗИЦИЯ 
ГАББРО-УЛЬТРАБАЗИТОВЫХ МАССИВОВ

В Юго-Восточной Туве в пределах Агардаг
ской структурно-формационной зоны и северо-за
падной окраины Сангилена известны несколько 
габбро-ультрабазитовых массивов, вмещающими 
для которых служат метаморфические образова
ния мугурской свиты среднего протерозоя и венд- 
раннекембрийские породы кускунугской свиты 
(рис. 1). Строение ультраосновных тел, петрогра
фия и петрохимия слагающих их пород, особен
ности их вторичных изменений изучены доста
точно детально и освещены в многочисленных 
публикациях [5 -7, 16 - 18, 22, 27, 29], в большин
стве которых габбро-ультрабазитовые массивы 
рассматриваемой территории трактуются как ин
трузии, сформировавшиеся in situ в зонах глубин
ных разломов. При этом, массивы Сангилена 
(Тарлашкинский, Солчерские, Правотарлашкин- 
ский, Дусхольский) объединяются с расположен
ными севернее массивами Агардагской структур
но-формационной зоны (Агардагский, Улорский 
идр.) в единый Южно-Тувинский гипербазито- 
вый пояс, маркирующий зону'сочленения салаирид
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Рис. 1. Схема геологического строения Агардагской зоны и прилегающей территории Сангилена. Цифрами показаны 
габбро-ультрабазитовые массивы: 1 -  Агардагский, 2 -  Карашатский, 3 -  Тарлашкинский, 4 -  Солчерские, 5 -  Право- 
тарлашкинский, 6 -  Дусхольский
1 -  мезозойско-кайнозойские отложения; 2 -  осадочные и вулканогенные породы среднего палеозоя; 3 -  вулканоген
ные, терригенные и карбонатные породы нижнего кембрия (ирбитейская свита); 4 -  венд-раннекембрийский олисто- 
стромовый комплекс: сланцы, алевролиты, туффиты с блоками базальтов, кремнистых пород, известняков и ультра- 
базитов (кускунугская свита); 5 -  базальты; 6 -  венд-раннекембрийские конгломераты, гравелиты и песчаники (шур- 
макская свита); 7 -  среднепротерозойские метаморфические породы (мугурская свита); 8 -  ультрабазиты; 9 -  габбро; 
10 -  гранитоиды, 1 1 -  надвиги (а ) и прочие разрывные нарушения (б); 12 -  геологические границы достоверные (а) 
и предполагаемые (б).

Тувы с платформенным Тувино-Монгольским 
выступом протерозоя. Лишь в последние годы на
метилась тенденция отделять массивы Сангилена 
от массивов Агардагской структурно-формаци
онной зоны и рассматривать их в качестве само
стоятельного Западно-Сангиленского гипербази- 
тового пояса [6].

Исследования, проведенные автором в послед
ние годы, подтверждают правомерность такого 
разделения. Новые данные о структурной пози
ции, строении и петрографическом составе габ- 
бро-ультрабазитовых массивов Юго-Восточной 
Тувы показывают, что по формационной и генети
ческой принадлежности они разделяются на 2 груп
пы. Габброиды и ультрабазиты первой, располо
женные в пределах Агардагской структурно
формационной зоны, представляют дезинтегри
рованную офиолитовую ассоциацию. Массивы 
второй группы, образующие Западно-Сангилен- 
ский гипербазитовый пояс, представляют собой ду- 
нит-пироксенит-габбровые дифференцированные

интрузии, которые сформировались значительно 
раньше офиолитов и не связаны с ними генетиче
ски.

Геологическое строение и тектоника Агар
дагской структурно-формационной зоны давно 
вызывает интерес у исследователей, что обус
ловлено ее ключевым пограничным положени
ем между салаиридами Восточно-Таннуольской 
зоны и докембрийским Сангиленским массивом 
[1, 2, 7, 9, 13, 15, 21, 24, 29]. Большинство геологов 
рассматривают Агардагскую зону как структур
ный шов, разделяющий разновозрастные и различ
ные по своей природе области [7,13,19,24]. Другие 
исследователи считают зону линейным прогибом, 
заложенным в позднем докембрии на сиалическом 
основании [1, 2, 9]. В последнее время развивается 
концепция, согласно которой Агардагская зона 
погружается под континент и представляет собой 
рубеж между палеоконтинентальной и палеоокеа- 
нической или островодужной областями [15,21,24].



С метаморфическими образованиями Санги- 
лена комплексы, слагающие Агардагскую струк
турно-формационную зону, находятся в тектони
ческих соотношениях. Контакт между ними пред
ставляет собой наклоненную к югу (50° - 60°) 
зону тектонических брекчий, по которой средне
протерозойские породы Сангилена надвинуты 
в северном направлении на венд-раннекембрий- 
ские образования.

В структуре Агардагской зоны выделяются две 
подзоны: северная (Карашатская) и южная (соб
ственно Агардагская), разделенные крутозалега- 
ющим разрывным нарушением восток-северо- 
восточного простирания (рис. 1).

Южная подзона сложена специфическим ком
плексом метаморфизованных в зеленосланцевой 
фации осадочных и вулканогенных пород (куску- 
нугская свита), которые включают многочислен
ные различные по размерам линзовидные тела 
ультрабазитов. Различными исследователями они 
трактуются как интрузии [17, 22, 27,29], протрузии 
[5 - 7, 31] или тектонические покровы [14 - 16]. 
Проведенное автором детальное изучение строе
ния кускунугской свиты, сложенной фациально
изменчивым комплексом осадочных, вулканоген
но-осадочных и вулканогенных пород, представ
ляет собой олистостромовый комплекс, в песча
но-сланцевом и туфогенном матриксе который 
содержит олистолиты и олистоплаки ультрабази
тов, кремнистых пород, базальтов, известняков, 
габброидов и амфиболитов. Как правило, объем 
олистолитов не превышает 20%, что отличает оли- 
стостромы Агардагской структурно-формацион
ной зоны от развитых в Западной Туве [12, 33], 
где до 80% объема составляют инородные блоки, 
разделенные маломощными прослоями, которые 
сложены преимущественно песчано-алевролито- 
вым матриксом.

Агардагский олистостромовый комплекс име
ет мощность около 4000 м и характеризуется за
кономерным строением. Выявлено два цикла 
мощностью 1.5 - 2.0 км, в пределах каждого из ко
торых наблюдается закономерное распределение 
в разрезе экзотических блоков-олистолитов. В ни
жней части цикла содержатся преимущественно 
блоки известняков и кремнистых пород. Выше по 
разрезу появляются олистолиты базальтов, кото
рые в верхних горизонтах вытесняются блоками 
ультрабазитов. Нетрудно заметить, что распреде
ление блоков в циклах в целом отвечает перевер
нутому разрезу стратифицированной офиолито- 
вой ассоциации и свидетельствует о формирова
нии олистостромы в процессе прогрессирующей 
дезинтеграции выводившегося на поверхность 
офиолитового покрова.1 Первыми подвергались 
разрушению и захоронению в бассейне седимен
тации верхние горизонты разреза офиолитов, ко
торые раньше выводились на уровень денудации. 
Нижняя ультрабазитовая часть ассоциации раз

рушалась позже и представляющие ее блоки за- 
хоронялись в верхних горизонтах олистостромы. 
Цикличное строение олистостромового комплек
са обусловлено существованием двух этапов по- 
кровообразования, или двух пиков наибольшей ак
тивности этого процесса в рамках единого этапа.

Подстилающие олистостромовый комплекс 
образования обнажаются на юго-востоке Агар
дагской зоны, где они слагают линейную анти
клинальную складку, нарушенную надвигом ме
таморфических пород Сангиленской зоны. Раз
рез подстилающих олистострому образований 
(шурмакская свита, мощностью около 800 м) на
чинается крупногалечными и валунными конгло
мератами, вверх сменяющимися средне-мелкога- 
лечными конгломератами и песчаниками. Среди 
обломков преобладают породы Сангиленской 
зоны: кварциты, метаморфические сланцы, гра- 
нитоиды, мраморы. Развитые в верхних горизон
тах шурмакской свиты песчаники постепенно 
сменяются алевролитами и сланцами, в которых 
содержатся редкие линзовидные блоки известня
ков, миндалекаменных базальтов и кремнистых 
пород, количество и объем которых вверх по раз
резу возрастает. Таким образом, грубообломоч
ные породы шурмакской свиты и перекрываю
щие их олистостромы связаны между собой по
степенными переходами и представляют собой 
единый олистостромовый комплекс. Подтверж
дением тому служат данные предыдущих иссле
дователей [13], отметивших на северо-востоке 
Агардагской зоны тесные фациальные взаимоот
ношения пород шурмакской и кускунугской свит 
и считающих шурмакские конгломераты грубо
обломочной фацией песчаников кускунугской 
свиты.

Важную роль в строении олистостромового 
комплекса Агардагской зоны играют экзотичес
кие блоки ультрабазитов, представляющие собой 
дезинтегрированные низы офиолитовой ассоциа
ции. Олистолиты, как правило, имеют неболь
шие размеры, но отмечаются и крупные линзо
видные блоки офиолитов, протяженность кото
рых превышает 1000 м (рис. 1 и 2). Они редко 
бывают одиночными, обычны скопления олисто
литов в пределах прослеживающихся на значи
тельные расстояния горизонтов олистостромы, ко
торые разделены промежутками, где офиолито- 
вые блоки редки или отсутствуют. Как правило 
олистолиты в таких горизонтах группируются в 
цепи: на простирании крупных блоков отмечают
ся “шлейфы” более мелких, образовавшихся за 
счет их разрушения.

Наиболее крупным олистолитом ультрабази
тов в венд-раннекембрийских олистостромах 
Юго-Восточной Тувы является Агардагский уль- 
траосновной массив (рис. 2), широко известный 
благодаря его крупным размерам и приурочен
ным к нему рудопроявлениям хромитов [16, 18, 
22, 27, 29].
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Рис. 2. Геологическая карта Агардагского ультраосновного массива. 1 -  кайнозойские отложения; 2 -  вулканогенно-осадочные породы нижнего кембрия (ирби- 
тейская свита); 3 -  венд-раннекембрийский олистостромовый комплекс (кускунугская свита); 4 -  венд-раннекембрийские конгломераты, гравелиты (а) и песча
ники {б) (шурмакская свита); 5 -  протерозойские мраморы (мугурская свита); 6 -  ультрабазиты; 7 -  гранитоиды, 8 -  олистолиты разного состава: а -  ультраба- 
зиты, габброиды, базальты, б - известняки, кремнистые породы; 9 -  надвиги (а) и прочие разрывные нарушения (б); 10-элементы залегания. На врезке показана 
схема геологического строения Юго-Восточной Тувы:
1 -  мезозойско-кайнозойские отложения; 2 -  средне-позднепалеозойские породы; 3 -  вендские и кембрийские породы; 4 -  протерозойские метаморфические по
роды; 5 -  гранитоиды; 6 -  массивы ультрабазитов; 7 -  разрывные нарушения; 8 -  участок детальных исследований.
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Массив представляет собой согласное с напла
стованием вмещающей олистостромы линзовид
ное тело длиной 20 км и мощностью до 3.5 км, 
сложенное преимущественно серпентинитами. 
Среди исходных пород преобладают обогащен
ные оливином гарцбургиты и дуниты, изредка 
встречаются жильные клинопироксениты и дай
ки габбро-диабазов. Вблизи контактов и в зонах 
разрывных нарушений отмечаются листвениты.

Слабоизмененные породы сохранились толь
ко в пределах небольших участков в центральной 
части массива. Главную роль в строении этих уча
стков играют гарцбургиты (60 - 70% от общего 
объема пород), состоящие из высокомагнезиаль
ных оливинов (85 - 90%), энстатитов (10 - 15%) 
и красновато-бурых хромшпинелидов (1 - 2%). 
Породы, как правило, массивные, реже грубопо
лосчатые. В них ясно выражены деформационно
метаморфические структуры, обусловленные ли
нейно-плоскостным расположением отдельных 
зерен и агрегатов пироксенов и хромшпинелидов: 
минеральная сланцеватость и линейность. Дуни
ты, состоящие из оливинов с небольшой приме
сью темно-бурых субидиоморфных хромшпине
лидов (1 - 3%), образуют в гарцбургитах жилооб
разные тела мощностью до 150 м с нерезкими 
контактами. Обычно они окружены переходны
ми зонами, в которых гарцбургиты насыщены 
штокверком маломощных дунитовых прожил
ков. Изредка отмечаются изометричные тела ду- 
нитов неправильной формы. Хромититы образу
ют в дунитах линзовидные и жилообразные тела 
мощностью не более 2 м.

Минеральный состав, особенности строения и 
соотношения дунитов и гарцбургитов Агардаг- 
ского массива аналогичны наблюдаемым в ком
плексах метаморфических перидотитов типич
ных офиолитовых ассоциаций [23, 33]. При этом 
внутренняя структура массива, выявленная по по
лосчатости, минеральной сланцеватости и рас
пределению петрографических разностей ульт- 
рабазитов, автономна и резко дискордантна по 
отношению к контактам массива и структуре 
вмещающей олистостромы.

Как и в большинстве подобных случаев, олис
тостромы в непосредственной близости от Агар- 
дагского олистолита насыщены, особенно вблизи 
его подошвы, блоками серпентинизированных 
ультрабазитов (рис. 2). Некоторые из них имеют 
значительные размеры, достигая 3 км в длину, и 
в свою очередь сопровождаются шлейфом, мел
ких ультрабазитовых олистолитов.

Северная, Карашатская, подзона Агардагской 
структурно-формационной зоны (рис. 1) сложена 
вулканогенными, вулканогенно-осадочными и оса
дочными породами ирбитейской свиты, мощнос
тью более 1000 м. Стратотип ирбитейской свиты 
выделен в пределах Восгочно-Таннуольской 
структурно-формационной зоны, раннекембрий

ские осадочно-вулканогенные и вулканогенные 
толщи которой накапливались в обстановке эпи- 
континентальной вулканической дуги, заложив- 
шейся на шельфе Тувино-Монгольского микро
континента [9]. Контакт ирбитейской свиты с оли- 
стостромовым комплексом на изученном участке 
нарушен крутопадающим разрывом, однако пре
дыдущими исследователями [8, 13] выявлено, что 
толща с размывом и несогласием залегает на об
разованиях кускунугской свиты. В подошве ее от
мечаются базальные конгломераты, галечный 
материал которых представлен эффузивными, 
кремнистыми, терригенными и карбонатными по
родами кускунугской свиты, а также серпентинизи- 
рованными гарцбургитами. Карбонатные породы 
ирбитейской свиты содержат многочисленные 
органические остатки, определяющие ее возраст 
в интервале от санаштыкгольского до обручевско- 
го биосгратиграфических горизонтов раннего кем
брия [8]. Структура стратифицированных ранне
кембрийских образований Карашатской подзоны 
нарушена многочисленными интрузиями гранито- 
идов, дайками и субвулканическими телами мелко
зернистых диоритов и плагиоклазовых порфири- 
тов. К этой подзоне приурочен крупный Кара- 
шатский ультрабазит-габбровый массив, на 
природу и возраст которого существуют диамет
рально противоположные воззрения [И, 19, 24, 
28 - 30]. Карашатский массив образует вытянутое 
в северо-восточном направлении линзовидное те
ло (5 х 50 км). Судя по конкордантности его юж
ного контакта и элементов внутренней расслоен- 
ности структуре вмещающих пород ирбитейской 
свиты, он представляет собой расслоенный сил л. 
Детальное изучение массива проведено ранее 
И.М. Волоховым, В.М. Ивановым и Р.В. Оболен
ской [11], которыми убедительно показана интру
зивная природа слагающей его дунит-верлит-кли- 
нопироксенит-габбровой ассоциации, подчеркнуто 
ее отличие от офиолитового (“альпинотипного”) 
Актовракского и сходство с ранне-среднекемб
рийским Мажалыкским интрузивным комплексом 
Тувы. По данным Д.М. Печерского и Н.К. Шелес- 
тун [28], проводившим палеомагнитные исследо
вания габброидов Карашатского массива и окру
жающих раннекембрийских пород, расслоенность 
в габбро-ультрабазитовом массиве первично была 
субгоризонтальной. Немаловажно, что в непо
средственной близости от массива в породах ир
битейской свиты авторами выявлены силлы до- 
леритов и убедительно показана близость по вре
мени процессов накопления нижнекембрийских 
осадков, внедрения силлов и кристаллизации габ
броидов Карашатского массива.

Возраст олистостромовой толщи Агардагской 
зоны определяется по наличию позднерифейских 
строматолитов и онколитов в олистолитах изве
стняков [8] и спикул губок в ее матриксе [32] в ин
тервале венд-ранний кембрий. В связи с этим воз
раст офиолитовой ассоциации Юго-Восточной



ТУвы претерпевшей до попадания в олистостро- 
му серпентинизацию, тектонические перемеще
ния и дезинтеграцию, можно признать, по мне
нию автора, рифейским или рифейско-вендским.

Важно отметить, что область распространения 
венд-раннекембрийских олистостром в Юго-Вос
точной Туве не ограничена Агардагской струк
турно-формационной зоной. Аналогичные обра
зования, выделяемые как чахыртойская толща 
(до 3000 м мощностью), слагают Кундусско- 
Эмийский прогиб Сангиленской структурно-фор
мационной зоны, расположенный в 150 - 200 км 
к юго-востоку от рассматриваемого района во вну
тренней части Тувино-Монгольского микрокон
тинента. Чахыртойская толща по возрасту и по 
составу слагающих ее пород аналогична олисто- 
стромам Агардагской зоны [13], стратиграфичес
ки перекрыта аналогами ирбитейской свиты ни
жнего кембрия. Так же как и в Агардагской зоне, 
олистостромовая толща Сангилена содержит 
многочисленные линзовидные блоки серпенти- 
низированных гарцбургитов. Аналогичные офи- 
олитсодержащие олистостромовые образования 
обнаружены автором на продолжении Агардаг
ской зоны в пределах Северо-Западной Монго
лии, где они прослеживаются вплоть до южных 
склонов хребта Хан-Хухэй. Ультрабазиты здесь 
слагают множество относительно небольших по 
размерам олистолитов и, кроме того, залегают 
в виде тектонических покровов, тесно ассоцииру
ющих с олистостромой (Думбэрельский ультра- 
основной массив).

Вмещающими породами для ультраосновных 
массивов, расположенных в пределах северо-за
падной окраины Сангилена, служат кристалличе
ские сланцы, гнейсы, кварциты и мраморы сред
него протерозоя (мугурская свита, рис. 1). Одни 
исследователи считают эти массивы магматичес
кими телами, внедрившимися в зоне древнего 
глубинного разлома [7, 29], другие рассматрива
ют ультрабазиты как часть офиолитовой ассоци
ации, образовавшейся в палеоструктуре с корой 
океанического типа и испытавшей впоследствии 
значительные шарьяжные перемещения [4, 14]. 
Примечательно, что к офиолитовой ассоциации 
относят массивы Сангилена и сторонники гипоте
зы первично магматического генезиса ультраба- 
зитов [7]. Возраст ультрабазитов считается до- 
кембрийским, однако существует мнение и о более 
позднем раннекембрийском времени их формиро
вания [4, 29].

Массивы Западного Сангилена сложены пре
имущественно оливинитами и дунитами [5 - 7, 17]. 
В незначительных количествах отмечаются ме- 
тагарцбургиты и амфиболизированные клинопи- 
роксениты. Среди оливинитов и дунитов присут
ствуют жилы оливиновых энстатититов, дайки 
амфиболизированных габбро-диабазов, неболь
шие штоки гранитоидов таннуольского комплек

са. Ультраосновные породы характеризуются не
значительной серпентинизацией, разнообразием 
микроструктур, однородностью химического со
става, повсеместным развитием оливин-талько- 
вого парагенезиса. Серпентинизированные поро
ды развиты локально -  в приконтактовых частях 
массивов, вблизи прорывающих ультрабазиты 
штоков и даек гранитов и габброидов, вдоль зон 
^тектонических нарушений. Предшествующими 
исследователями показано, что несерпентини- 
зированные ультрабазиты массивов Сангилена 
(оливиниты, метагарцбургиты) возникали в резуль
тате дегидратации (регенерации) первичных сильно 
серпентинизированных дунитов, сохранившихся 
только в виде реликтовых “пятен” среди оливи
нитов [5, 6]. Дегидратация первичных ультраба
зитов происходила в условиях эпидот-амфиболи- 
товой и амфиболитовой фаций регионального 
метаморфизма, затронувшего и вмещающие по
роды. По мнению автора, именно с региональ
ным метаморфизмом амфиболитового уровня 
связаны описанные А.И. Гончаренко [16] пласти
ческие деформации ультрабазитов Тарлашкин- 
ского и других массивов Сангилена, обусловив
шие их микроструктурное разнообразие. Более 
поздний метаморфизм, связанный с внедрением 
гранитоидов таннуольского комплекса, выразил
ся в локальной серпентинизации и карбонатизации 
ультрабазитов, в появлении в них тальк-тремолит- 
антофиллитовой минеральной ассоциации.

Массивы Западного Сангилена как правило име
ют линзовидную форму, невелики по размерам 
(протяженность 0.5 - 2 км при мощности 100 - 500 м) 
и ассоциируют с амфиболизированными габбро- 
идами и амфиболитами, количество которых 
меньше чем ультрабазитов. Исключением явля
ется Правотарлашкинский массив, для которого 
характерны изометричная форма и значитель
ный объем ассоциирующих с ультрабазитами ам
фиболизированных габброидов. Линзовидные те
ла ультрабазитов в большинстве случаев имеют 
субширотное или восток-северо-восточное про
стирание, отвечающее генеральному простира
нию вмещающих метаморфических образований 
среднего протерозоя. Это видно на примере Тар- 
лашкинского массива, являющегося типоморф- 
ным для Западно-Сангиленского пояса (рис. 3).

Тарлашкинский массив представляет робой 
субширотно простирающуюся линзу длиной око
ло 10 км и шириной до 2.5 км. Северный контакт 
ультраосновного тела наклонен под углом 70 - 80° 
к югу. Залегание южного контакта вертикально 
или варьирует в пределах 80 - 85° в ту или другую 
сторону. Отсутствие признаков тектонической 
природы контактов массива и их конформность 
слоистости вмещающих метаморфических образо
ваний мугурской свиты свидетельствуют о соглас
ном залегании в них ультрабазитов. Тело ультраба
зитов совместно с вмещающими породами затро
нуто складчатостью, которая обусловила изгиб



Рис. 3. Геологическая карта западной оконечности 
Тарлашкинского массива.
1 -  кристаллические сланцы, гнейсы, кварциты, мра
моры среднего протерозоя (мугурская свита); 2 -  ам
фиболиты; 3 -  габбро-амфиболиты; 4 -  ультрабази- 
ты; 5 -  граниты; 6 -  элементы залегания; 7 -  геологи
ческие границы (а), структурные линии (6).

его западной оконечности, где простирание? мас
сива приближается к северо-восточному.

Конформность линзовидных тел ультрабази- 
тов слоистости вмещающих пород и совместное 
их участие в складчатых деформациях столь же 
наглядно проявляется в Солчерской группе мас
сивов, расположенной в 8 км к югу от Тарлаш
кинского. Крупнейший из массивов этой группы 
представляет собой деформированную линзу 
(мощность не более 300 м), смятую в изоклиналь
ную складку, конформнущ структуре, очерчивае
мой слоистостью кристаллических сланцев и 
гнейсов.

Согласное залегание ультрабазитов и пород 
мугурской свиты, изофациальность их метамор
физма позволяют предполагать, что массивы За
падного Сангилена представляют собой соглас
ные интрузивные тела (силлы), внедрившиеся 
в толщи мугурской свиты до. начала процессов 
регионального метаморфизма и складчатости. 
Подтверждением такого предположения являют
ся закономерные взаимоотношения ультраоснов- 
ных пород с амфиболитами и габбро-амфиболи
тами. Ультрабазиты Западно-Сангиленского пояса 
тесно ассоциируют с амфиболитами, природа кото
рых трактуется различно. Ряд исследователей счи
тают их продуктами метаморфизма вулканоген
ных и вулканогенно-осадочных пород [7, 16, 20], 
другие -  контактово-реакционными образовани
ями, сформировавшимися при внедрении ультраос- 
новной магмы. Проведенное недавно В.Е. Гоник- 
бергом детальное петрографическое и петрохими-

ческое изучение этих пород [14] привело 
исследователя к выводу об их образовании за счет 
метаморфизма габбро, основных вулканитов и 
вулканогенно-осадочных пород, которые, по его 
мнению, совместно с ультрабазитами составляют 
“протоофиолитовую ассоциацию”.

Данные, полученные нами при изучении Тар
лашкинского (рис. 3) и других Западно-Сангилен
ских массивов, не позволяют полностью согла
ситься ни с одной из приведенных выше трактовок 
генезиса ассоциирующих с ультрабазитами амфи
болитов. Ультрабазиты Тарлашкинского массива 
окружены маломощной “каймой” амфиболитов и 
габбро-амфиболитов, которая отделяет их от 
кристаллических сланцев, гнейсов и мраморов 
среднего протерозоя (мугурская свита). Это об
стоятельство само по себе делает логичным пред
положение о генетическом единстве этих пород с 
ультрабазитами. Широкое развитие в амфиболи
тах реликтов структур магматических габброи- 
дов и присутствие здесь крупных участков, сло
женных габбро-амфиболитами и амфиболизиро- 
ванными габбро не позволяют считать кайму 
реакционной. Кроме того, трактовке амфиболи
тов как контактово-реакционных образований 
мешают явно асимметрия метагаббро-ультраба- 
зитового массива и отличия южной и северной 
амфиболитовых кайм по их внутреннему строе
нию и мощностям (рис. 4).

С юга ультрабазиты Тарлашкинского массива 
отделяются от пород мугурской свиты маломощ
ной зоной (10-20 м), сложенной меланократовы- 
ми мелкозернистыми амфиболитами с участками 
среднезернистых габбро-амфиболитов. Эти по
роды резко сменяются однообразными несерпен- 
тинизированными оливинитами, слагающими 
около 80% ультрабазитового тела. Только в не
посредственной близости от северного контакта 
оливиниты сменяются другими петрографичес
кими разностями ультрабазитов -  амфиболизи- 
рованными верлитами и клинопироксенитами. 
В метаверлитах клинопироксен полностью заме
щен бледнозеленой роговой обманкой, образую
щей в оливиновом субстрате линзовидные па
раллельные контакту обособления, которые отве
чают, по-видимому, форме клинопироксеновых 
агрегатов первичного верлита. Реликтовые зерна 
клинопироксенов отмечаются в амфиболизиро- 
ванных клинопироксенитах, слагающих линзо
видные тела мощностью до 10 м непосредственно 
на контакте амфиболизированных верлитов с ме- 
тагабброидами северной полосы (рис. 4). Присут
ствие измененных верлитов среди ультрабазитов 
Тарлашкинского массива не отмечалось преды
дущими исследователями, хотя особенности хи
мического состава ультрабазитов, выражающие
ся в повышенном содержании кальция и алюми
ния, указывают на их наличие [6, 14].



Северная “амфиболитовая кайма” более мощ
ная, чем южная (150 - 200 м). Контакты между 
развитыми здесь петрографическими разностями 
метагабброидов нерезкие. Амфиболизирован- 
ные верлиты и клинопироксениты сменяются ме- 
ланократовыми среднезернистыми габбро-амфи
болитами, которые по мере удаления от контакта 
с ультрабазитами постепенно сменяются мезо- 
кратовыми, и далее -  лейкократовыми разностя
ми габброидов (рис. 4). В непосредственной бли
зости от контакта с вмещающими гнейсами и 
кристаллическими сланцами лейкократовые ам
фиболиты снова сменяются меланократовыми, 
схожими с породами, развитыми на южном кон- 
такте массива.

Закономерная смена в разрезе массива с юга 
на север дунитов и оливинитов верлитами, клино- 
пироксенитами и метагабброидами, которые по 
мере удаления от контакта с ультрабазитами ста
новятся все более лейкократовыми, свидетельст
вует, что Тарлашкинский массив представлял со
бой дифференцированный габбро-ультрабазито- 
вый сил л, подошве которого соответствует 
южный контакт, а кровле -  северный. Развитые 
на контактах массива маломощные зоны мелко
зернистых меланократовых амфиболитов можно 
рассматривать, как метаморфизованные в усло
виях амфиболитовой фации зоны закалки, обра
зовавшиеся при внедрении высокомагнезиальной 
базитовой магмы в терригенно-карбонатную 
толщу.

В юго-западной части Тарлашкинского масси
ва ультрабазиты выклиниваются (рис. 3), а юж
ная и северная габбро-амфиболитовые каймы 
смыкаются в единую полосу, в осевой части кото
рой встречаются маломощные (до 10 м) линзы 
ультрабазитов. Еще южнее в породах исчезают 
реликты габбровых структур и метагаббро-ульт- 
рабазитовый массив продолжается в виде “про
слоя” мелкозернистых амфиболитов, согласно за
легающего среди метаморфических образований 
среднего протерозоя.

Можно полагать, что многие из насыщающих 
разрез докембрия Сангилена горизонтов амфи
болитов, которым придается важное стратигра
фическое и формационное значение [7, 20], явля
ются аналогами наблюдаемых в районе Тарлаш
кинского массива и представляют собой меньшие 
по размерам и протяженности метаморфизован
ные межпластовые базитовые интрузии. В таком 
случае представляется ошибочным утверждение 
[7, 14], что кристаллические породы мугурской 
свиты отвечают аналогам офиолитового ком
плекса и что в протерозое на территории Санги
лена существовали “типичные эвгеосинклиналь- 
ные условия”. По мнению автора приведенные 
выше факты свидетельствуют о том, что роль ба- 
зитового вулканизма в докембрийской истории 
этого района сильно преувеличена.
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Рис. 4. Схематический разрез Тарлашкинского диф
ференцированного габбро-ультрабазитового силла.
У -  оливиниты и дуниты; 2 -  амфиболизированные 
верлиты; 3 -  амфиболизированные клинопироксени
ты; 4 -  меланократовые среднезернистые габбро-ам
фиболиты; 5 -  мезократовые мелко-среднезернистые 
габбро-амфиболиты и амфиболиты; 6 -  лейкократовые 
габбро-амфиболиты и амфиболиты с прослоями мезо- 
кратовых; 7 -  меланократовые мелкозернистые ам
фиболиты; 8 -  протерозойские кристаллические 
сланцы, гнейсы с прослоями мраморов.



Во многом аналогичен Тарлашкинскому мас
сиву расположенный в 20 км к юго-западу от него 
меньший по размерам Дусхольский массив (рис. 1). 
Он представляет собой залегающую в породах 
мугурской свиты линзу северо-восточного про
стирания, протяженность которой составляет 
около 1.5 км, а мощность не превышает 250 м. 
Как и в Тарлашкинском массиве, здесь отчетливо 
проявлена асимметрия строения линзовидного 
тела, его конформность слоистости вмещающих 
образований среднего протерозоя, совместное 
участие в складчатости. Основной объем массива 
сложен амфиболизированными оливинитами и 
дунитами с небольшими участками метагарцбур- 
гитов. Вдоль нижнего (южного) контакта ультра- 
базитового тела отмечаются маломощные линзы, 
сложенные меланократовыми амфиболитами. 
В кровле массива наблюдается зона (мощностью 
до 50 м), представленная закономерно сменяю
щими друг друга в северном направлении амфи
болизированными верлитами, клинопироксени- 
тами, среднезернистыми габброидами и амфибо
литами. В ультрабазитах встречаются ксенолиты 
вмещающих метаморфических образований 
(мугурская свита), ранее отмечавшиеся в масси
вах Солчерской группы [29].

Таким образом, полученные в результате про
веденных исследований данные приводят автора 
к выводу, что большая часть габбро-ультрабази- 
товых массивов и ассоциирующих с ними горизон
тов амфиболитов Западного Сангилена представ
ляют собой дифференцированные силлы, образо
вавшиеся при внедрении высокомагнезиальной 
базитовой магмы в осадочную толщу “миогеосинк- 
линального типа”. Исключением, по-видимому, 
является только Правотарлашкинский дунит-пи- 
роксенит-габбровый массив концентрически-зо- 
нального строения (рис. 1), который можно рассма
тривать как подводящий канал для межпластовых 
интрузивных тел. В пользу такого предположе
ния свидетельствует и присутствие в непосредст
венной близости от границ этого массива не
скольких небольших согласных линзовидных тел 
ультрабазитов и амфиболитов, аналогичных Дус- 
хольскому, Солчерским и другим массивам Сан
гилена.

Время формирования дифференцированных 
габбро-ультрабазитовых интрузий Западного 
Сангилена дорифейское и находится в интервале 
от 1800 до 1650 млн. лет, нижняя граница которо
го отвечает возрасту вмещающих пород [10], 
а верхняя -  времени регионального метаморфиз
ма амфиболитового уровня [26]. Дорифейский 
возраст пород, вмещающих габбро-ультрабази- 
товые интрузии, подтверждается и абсолютными 
датировками бумбугерского комплекса Баян-Хон- 
горской зоны Монголии (2000 - 1650 млн. лет), ко
торый по данным Ф.П. Митрофанова и его соав
торов является полным аналогом тесхем-мугурско- 
го комплекса Юго-Восточной Тувы [26]. Следует

отметить, что распространение интрузивных габ
бро-ультрабазитовых комплексов не ограничива
ется областью Западного Сангилена. Аналогич
ные массивы, залегающие среди метаморфичес
ких образований докембрия западной окраины 
Тувино-Монгольского микроконтинента, извест
ны в прилегающих районах Северо-Западной 
Монголии: Джаргалантуйский, Цагдалтуинский 
и некоторые другие массивы.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Проведенные автором исследования показали, 

что габбро-ультрабазитовые массивы Юго-Вос
точной Тувы по составу первичного субстрата, 
степени метаморфизма, времени формирования, 
структурной позиции и формационной принад
лежности разделяются на 2 группы:

1 -  габброиды и ультрабазиты, распространен
ные в пределах Агардагской структурно-форма
ционной зоны, представляют собой тектонически 
перемещенную, дезинтегрированную офиолито- 
вую ассоциацию рифейско-вендского возраста и 
слагают олистолиты в разрезе венд-нижнекемб- 
рийской олистостромы.

2 -  габбро-ультрабазитовые массивы, разви
тые в Западном Сангилене, представляющие со
бой дифференцированные интрузии дунит-пи- 
роксенит-габбровой ассоциации дорифейского 
возраста.

Резкие отличия габбро-ультрабазитовых ком
плексов этих двух групп не позволяет считать их 
принадлежностью единого Южно-Тувинского ги- 
пербазитового пояса и вынуждает рассматривать 
в составе соответственно Агардагского и Запад- 
но-Сангиленского поясов.

По мнению автора, формирование дифферен
цированных интрузий Западного Сангилена свя
зано с начальными стадиями растяжения и зало
жением в предрифейское время рифтовой струк
туры в теле обширной континентальной плиты, 
южную часть которой представляет Тувино- 
Монгольский массив и примыкающие к нему с се
вера области. Этот вывод подтверждается данны
ми А.М. Лейтеса и В.С. Федоровского [25], кото
рыми формирование аналогичных по возрасту, 
структурной позиции и формационной принад
лежности габбро-ультрабазитовых интрузий юга 
Сибирской платформы связывается с заложени
ем в дорифейское время рифтогенных (трого- 
вых) структур, время заложения которых нахо
дится в интервале от 1800 до 1650 млн. лет.

Последующие стадии растяжения, происходив
шие в рифее-венде, привели к расколу древней 
континентальной плиты и раскрытию Западно-Са
янского палеоокеана, где формировалась офио- 
литовая ассоциация. Офиолиты Юго-Восточной 
Тувы претерпели тектонические перемещения и



дезинтеграцию, в результате чего полный разрез 
ассоциации удается реконструировать только в За
падной Туве [33]. Тектонические перемещения и 
дезинтеграция офиолитов происходили в процессе 
обдукции меланократовой коры палеоокеаничес- 
кой структуры в южном направлении на северную 
окраину Тувино-Монгольского микроконтинента, 
перекрытую мощными терригенными осадками. 
Выведение офиолитовых покровов сопровожда
лось разрушением их фронтальных частей и дезин
теграцией офиолитовой ассоциации, что обуслови
ло формирование олисгостромовой толщи. Время 
обдукции офиолитов на окраину Тувино-Монголь
ского микроконтинента определяется венд-ранне- 
кембрийским возрастом олистостром Юго-Восточ
ной Тувы. На конечных стадиях обдукции в раннем 
кембрии олистостромы были стратиграфически 
перекрыты осадочно-вулканогенными образовани
ями (ирбитейская свита), особенно широко разви
тыми в пределах Восточно-Таннуольской струк
турно-формационной зоны, где их происхождение 
связывается с заложением на северной окраине Ту
вино-Монгольского микроконтинента энсиаличес- 
кой островной дуги.

В заключение хотелось бы заметить, что во
преки представлениям сторонников двух крайних 
точек зрения на природу габбро-ультрабазито- 
вых комплексов складчатых областей, сейчас 
становится ясно, что в них присутствуют, а иногда 
пространственно сближены, как интрузивные 
габбро-ультрабазитовые комплексы, сформиро
вавшиеся in situ, так и офиолитовые, образовав
шиеся в палеоструктурах с корой океанического 
типа и находящиеся в современной структуре в ал
лохтонном залегании. Роль дифференцирован
ных габбро-ультрабазитовых интрузий в строе
нии рифейских и фанерозойских складчатых об
ластей весьма существенна, но остается в 
настоящее время недооцененной. Между тем, по
добные комплексы представляют собой, по мне
нию автора, важные “геодинамические реперы”, 
которые необходимо учитывать при проведении 
палеотектонических реконструкций. Появление 
дифференцированных габбро-ультрабазитовых 
комплексов маркирует начальные стадии процес
сов рифтогенеза как в пределах континенталь
ных плит (дифференцированные интрузии юга 
Сибирской платформы [25], Юго-Восточной Тувы, 
Монголии), так и в структурах с корой океаничес
кого типа (Сарталинский габбро-ультрабазитовый 
силл в герцинидах Южного Тянь-Шаня [3]).

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (проект 93-05-8934).
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Two Types of Gabbro-Ultramafic Massifs of Southeastern Tuva
and Their Structural Setting

S. A. Shcherbakov
The gabbro-ultramafic massifs of southeastern Tuva fall into two groups based on structural setting and rock 
associations. The first group comprises the massifs of a dismembered ophiolite complex that compose olis- 
toliths in the Vendian-Lower Cambrian olistostromes of the Agar-Dag tectonic zone. The second group in
cludes layered intrusions of the dunite-pyroxenite-gabbro association that crop out in the western Sangilen tec
tonic zone. The latter were emplaced during the initial stages of spreading and pre-Riphean riftsing within 
the continental plate with the Tuva-Mongolia block in the southern part of the plate. During subsequent 
Riphean-Vendian spreading stages the splitting of the old continental plate and opening of the western Sayany 
paleocean took place, and the ophiolite complex formed. The southward obduction of the crust of the paleoce- 
anic block onto the northern margin of the Tuva-Mongolia microcontinent resulted in the displacement and dis
membering of the ophiolites. The denudation of the ophiolite sheets caused the formation of a thick olis- 
tostrome sequence on account of the destruction of the sheet front and dismembering of the ophiolite complex. 
The obduction has been dated Vendian-Early Cambrian based on the southeastern Tuva olistostrome age.
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При землетрясении в северо-восточной части о-ва Сахалин, имевшем магнитуду 7.1 и балльность в эпи
центре 9, на поверхности возник сейсморазрыв северо-северо-восточной ориентировки общей про
тяженностью до 35 км. Сейсмогенная подвижка представляет собой правосторонний сдвиго-взброс 
с амплитудой горизонтальной сдвиговой компоненты до 8 м, а вертикальной взбросовой -  до 2 м. 
Разрыв возник в зоне хорошо известного Верхнепильтунского разлома и унаследовал многие черты 
морфологии и кинематики этого крупного нарушения земной коры, проявлявшиеся на протяжении 
всей истории его четвертичного развития. Разлом представляет собой сегмент меридиональной 
Срединно-Сахалинской шовной зоны. Результаты изучения приповерхностного строения зоны 
сейсморазрыва в траншеях показывают, что и ранее в этом же очаге периодически возникали такие 
же или даже более сильные землетрясения.

ВВЕДЕНИЕ
Землетрясение произошло в северо-восточной 

части о-ва Сахалин (рис. 1), характеризовалось маг
нитудой 7.1 и интенсивностью в эпицентре -  9 бал
лов. В результате главного толчка имелись мно
гочисленные разрушения и человеческие жертвы 
(в Нефтегорске погибло около двух тысяч чело
век), были повреждены также здания в г. Оха 
и других поселках. Очаг землетрясения вышел на 
поверхность в виде сейсморазрыва длиной около 
35 км, протянувшегося в северо-северо-восточ
ном направлении от северных склонов горы Ос- 
сой до района г. Нефтегорска. Эта часть о-ва Са
халин характеризуется редкой дорожной сетью, 
залесенностью, слабохолмистым рельефом, на
личием нескольких текущих к востоку неболь
ших рек и заболоченностью равнинных мест: до
лин рек, ручьев и прочих понижений. В связи с 
этим прослеживание сейсмодислокаций на всей 
площади эпицентральной зоны сталкивается с не
которыми трудностями. Тем не менее сейсмораз
рыв был закартирован практически на всем его 
протяжении (в картировании участвовали Б.А. Бо
рисов, А.И. Кожурин, М.И. Стрельцов и автор) 
в пеших и вертолетных маршрутах, выделены и 
задокументированы в детальном масштабе его 
морфокинематические разновидности, приповерх
ностное строение изучено в траншеях (рис. 2 - 4).

Кроме данных геологического обследования 
в эпицентральной зоне землетрясения, собраны ма
териалы о распределении повторных толчков за 
более чем месячный период времени (июнь - пер
вая декада июля 1995 г.). Наблюдения проводи
лись сотрудниками Эпицентральной сейсмологи
ческой экспедиции ОИФЗ РАН под руководст
вом К.Г. Плетнева с помощью телеметрической

сети сейсмических станций с большой точностью 
определения координат и глубин гипоцентров 
афтершоков. Эти материалы позволяют предста
вить строение сейсмического очага на глубине.

Наконец, северо-восточная часть о-ва Саха
лин -  хорошо изученный геолого-геофизически
ми методами район [1 - 4, 8 - 12, 15 - 17, 19 и др.]. 
Здесь в разные годы проводились геологическая 
съемка, структурное бурение, сейсморазведка и 
другие работы, на основании результатов кото
рых можно составить представление о строении 
геологической среды на поверхности и в глубине.

Все эти данные позволяют предложить прост
ранственную модель очага землетрясения и вы
явить сейсмогенерирующую структуру, ответст
венную за его возникновение. С другой стороны, 
характер подвижки в очаге каждого сильного 
сейсмического события отражает основные тен
денции современного геологического развития 
региона, в котором оно возникает. Это может 
послужить основой для выяснения главных черт 
геодинамики в огромной зоне подготовки такого 
сильного землетрясения, как Нефтегорское.

СЕЙСМОРАЗРЫВ
НЕФТЕГОРСКОГО ЗЕМЛЕТРЯСЕНИЯ

Согласно собранным в поле в эпицентральной 
зоне материалам, сейсморазрыв представляет 
собой правосторонний сдвиг, на большей части 
протяжения которого отмечается также и взбросо- 
вая составляющая. Четко выявляются, таким обра
зом, участки взбросо-сдвигового и чисто сдвигового 
типов. Амплитуда сдвига оценивается по смещению 
троп, дорог, старых следов тракторов и вездеходов 
и составляет от 8 м в центральной части этой



первичной сейсмодислокации до нескольких санти
метров на её окончаниях. Большая часть разрыва 
имеет амплитуду этой горизонтальной подвижки 
3 - 4 м. Вертикальная амплитуда взбросовой со
ставляющей достигает в некоторых местах 2 м, 
однако в основном она не превышает 1 - 1.5 м. 
На юго-юго-западном и северо-северо-восточном 
окончаниях сейсморазрыва она составляет обычно 
первые сантиметры. Различается строение участ
ков взбросо-сдвигового и чисто сдвигового типов. 
На первых разрыв выражен резким уступом, у ко
торого приподнято западное (запад-северо-запад- 
ное) крыло. Уступ нарушается системой зияю
щих кулисных трещин и поперечных к ним валов 
и антиклиналей сжатия (см. рис. 3, А, Б). Трещи
ны местами сопровождаются внедрениями жел
того песка из подпочвенных горизонтов разреза 
в виде нептунических даек. Ширина зоны, пора
женной этими нарушениями, составляет от 3 - 5 м 
вблизи окончаний сейсморазрыва до 10 - 15мв его 
центральной части. Относительное поднятие и опу
скание поверхности в крыльях разрыва просле
живаются и на удалении от него настолько, на
сколько можно охватить глазом.

На участках чисто сдвигового смещения по 
разрыву отмечается непрерывный антиклиналь
ный вал, на котором почва приподнята и нарушена 
диагональными трещинами (см. рис. 3, В). В двух 
траншеях, пройденных вкрест простирания этого 
вала, выяснено, что они образованы подъемом 
или диапировым внедрением сухого твердого 
(см. рис. 4, Б) или разжиженного (см. рис. 4, А) 
желтого песка окобыкайской свиты миоцена, 
очевидно, в обстановке поперечного сжатия. При 
этом в дерновом слое часто образуются разрывы 
и складки, опрокинутые в направлении на запад, 
а иногда лежачие и ныряющие. Кроме того, этот 
сейсмогенный приразрывный вал с обеих сторон 
сопровождается компенсационными понижениями 
поверхности на несколько сантиметров. В транше
ях видно, что современная почва, вообще очень 
скудная и маломощная на северо-восточном Са
халине (за исключением болот, где развиты

Рис. 1. Обзорная тектоническая схема Центрального 
и Северного Сахалина.
7 - 6 -  сводово-блоковые поднятия (В -  Восточно-Са
халинское, 3 -  Западно-Сахалинское): 1 - 5 -  струк
турные комплексы: 7 ,2 -  нижние (7 -  палеозойский (?), 
2 -  мезозойские), 3 -  средний (мел-палеогеновый), 
4 -  верхний (неогеновый), 5 -  он же в ядре поднятия Вос
точного Сахалина; 6 -  офиолиты; 7 - 9 -  депрессии: 
7 -  Восточно-Сахалинская, 8 -  Тымь-Поронайская 
(Центральная), 9 -  Углегорская (Западно-Сахалин
ская); 10-разломы; 77 -  сейсморазрыв Нефтегорско
го землетрясения. Названия разломов (римские цифры 
в квадратах): I -  Хоккайдо-Сахалинский, II -  Срединно- 
Сахалинский (а -  Невско-Первомайский, б -  Давыкс- 
кий, в -  Верхнепильтунский сегменты), III -  Цент
рально-Сахалинский.
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Рис. 2. Схематическая геологическая карта очаговой области Нефтегорского землетрясения.
1 , 2 -  отложения: 1 -  четвертичные, 2 -  неогеновые; 3 -  разломы; 4 -  сейсморазрыв землетрясения (зубчиками пока
зано направление падения поверхности сместителя); 5 -  положение и номера траншей; 6 ,7 -  складки: 6 -  антиклиналь
ные (цифры в кружках: 1 -  Таксонская, 2 -  Верхнепильтунская, 3 -  Среднепаромайская, 4 -  Южно-Кенигская, 5 -  Кениг- 
ская, 6 -  Малосабинская, 7 -  Сабинская, 8 -  Западно-Сабинская), 7 -  синклинальные. Крупные складчатые структуры 
(буквы в кружках): группы антиклиналей: Г-Гыргыланьинская, С-Сабинская, Пр -  Паромайская; синклинали: В -  Вол- 
чинская, П -  Среднепильтунская; Пл -  Пильтунская впадина. Крупные разломы (буквы в квадратах): Вп -  Верхне- 
пильтунский, ХС -  Хоккайдо-Сахалинский.

торфяники), испытывает в этих понижениях значи
тельное увеличение мощности. Этот факт, а также 
наличие на глубинах от 50 см до 1.5 м остатков 
древних погребенных палеопочв (см. рис. 4, Б) сви

детельствуют в пользу проявлений более ранней 
активности вдоль этого разрыва с образованием 
аналогичного вала и компенсационных желоб
ков. В то же время наличие в районе траншеи № 1



Рис. 3. Детальный план сейсморазрыва на отдельных участках: А, Б -  со взбросо-сдвиговой, В -  с правосдвиговой мор- 
фокинематикой.
/ -  зияющие трещины в почвенном (и торфяном) слое; 2 -  проглядывание песков окобыкайской свиты миоцена; 3 -  оси 
валов сжатия; 4 -  направление простирания и падения деформированной дневной поверхности; 5 -  дерн; 6 -  пласты 
дерна в опрокинутом залегании; 7 -  взбрасывание или надвигание почвенного слоя; 8 -  тропа, смещенная сейсмораз
рывом на участке В; 9 -  простирание сейсморазрыва. Цифры со знаком плюс на А и Б -  амплитуда вертикального сме
щения взброшенного крыла в метрах. D на В -  амплитуда правосдвигового смещения в метрах.

Рис. 4. Приповерхностное строение сейсморазрыва в траншеях (А -  траншея № 2, Б -  траншея № 1, см. рис. 2). Зари
совки в одном масштабе.
1 -  современная почва; 2 -  суглинок; 3 -  белый кварцевый песок; 4 , 5 -  погребенные палеопочвы: 4 -  твердый 
и 5 -  рыхлый горизонты; 6 -  желтый песок окобыкайской свиты миоцена; 7 , 8 -  плоскость сместителя сейсморазрыва: 
7 -  основная, # -  дополнительная; 9 -  места отбора образцов для определения абсолютного возраста (1 -  ГИН 8445,
2 -  ГИН 8446, 3 -  ГИН 8447,4 -  ГИН 8448).



(см. рис. 4, Б) остатков опрокинутой к западу син
клинальной складки в слое погребенной палео
почвы позволяет утверждать, что такая актив
ность имела импульсный характер, т.е. была связа
на с древними землетрясениями, поскольку такие 
Же в точности складки образовались при Нефте
горском толчке в современной почве (см. рис. 4, Л).

ТЕКТОНИЧЕСКАЯ ПОЗИЦИЯ ОЧАГА

Данные о геологическом устройстве и текто
нике района Нефтегорского землетрясения поз
воляют связать возникший на поверхности сейс
моразрыв с известным Верхнепильтунским раз
ломом [23]. Этот разлом выявлен в 50 - 60-х годах 
путем геологической съемки и структурного бу
рения, а позже прослежен на профилях сейсмо
разведки в виде взброса, поверхность сместителя 
которого погружается к запад-северо-западу под 
углами 50 - 70° [3, 7]. В приповерхностных слоях 
в стенках траншей наблюдается погружение по
верхности сместителя сейсморазрыва в том же 
направлении под углами около 60° (см. рис. 4). 
Верхнепильтунский разлом четко выделяется на 
космических и аэрофотоснимках по резкому из
менению фототонов, в региональных магнитном 
и гравитационном полях [7, 20, 21]. Показатель
но, что он, имея в целом северо-северо-восточное 
простирание, в районе Нефтегорска причленяет- 
ся к крупнейшей тектонической линии Восточно
го Сахалина -  меридиональному Хоккайдо-Саха- 
линскому взбросо-надвигу [3], при этом морфо
логия последнего принципиально изменяется. 
Если к югу от места сочленения плоскость этого 
разлома характеризуется пологим падением на 
восток, то севернее он, так же, как и Верхнепиль
тунский взброс, по данным сейсморазведки при
обретает западное падение сместителя [7, 20].

По материалам геологической съемки и струк
турного бурения зона Верхнепильтунекого разло
ма сопровождается серией приразломных брахиан- 
тиклиналей, относящихся к Гыргыланьинской и 
Сабинской группам складок [3]. Крупнейшими из 
них, сопровождающими разлом на активизиро
вавшейся при землетрясении части, являются 
Т аксонская, Верхнепил ьтунская, Среднепаро
майская, Южно-Кенигская и Кенигская антикли
нали (см. рис. 2). Складки выражены в рельефе 
дневной поверхности пологими поднятиями, а меж- 
дускладчатые участки представлены заболочен
ными понижениями [1,18]. Бурением установлено, 
что на глубине разлом разрезает В ерхнепильту н- 
скую и Среднепаромайскую брахиантиклинали, 
несколько смещает их оси, а слои пород, образу
ющие восточные части складок, существенно 
опущены относительно одновозрастных слоев, 
слагающих западные их части (см. рис. 2). Таким 
образом, позднеплиоцен-четвертичная активность

Верхнепильтунского разлома сказалась и на де
формации приразломных антиклиналей.

Вообще морфокинематика сейсморазрыва раз
личается именно в соответствии с положением 
его отрезков в складчатой структуре. В ядрах и на 
крыльях антиклиналей разрыв приобретает вид 
взбросо-сдвига, а в межскладчатых пространст
вах -  чистого сдвига. Несколько изменяется так
же и простирание сейсморазрыва в антиклиналях 
и вне их. В связи с этим при генеральной ориенти
ровке сейсморазрыва с юго-юго-запада на севе
ро-северо-восток зона его как бы “рыскает” на 
отдельных участках.

Таксонская и Кенигская антиклинали распола
гаются на дистальных окончаниях сейсморазры
ва, олицетворяя собой структуры присдвигового 
сжатия. В этом смысле важно, что с последней 
складкой связана опоясывающая ее по восточному 
крылу самостоятельная система сейсмодислока
ций -  малоамплитудных правых взбросо-сдвигов, 
цепочек грифонов, валов сжатия, полей растрески
вания и мелкого гофрирования поверхности 
(см. рис. 2). По-видимому, эти нарушения отража
ют сейсмогенную деформацию крупной складки 
на окончании всего поля сейсмодислокаций, ее 
сжатие и некоторое вращение против часовой 
стрелки.

Из сказанного следует, что сейсморазрыв Неф
тегорского землетрясения наследует многие чер
ты Верхнепильтунского активного разлома, а по
движка при землетрясении представляет собой 
факт дальнейшего его развития, поскольку отра
жает тенденции его эволюции на протяжении 
долгого геологического времени.

ДРЕВНЯЯ СЕЙСМИЧЕСКАЯ 
АКТИВНОСТЬ ОЧАГА

Для восстановления истории возможной древ
ней сейсмической активности очага Нефтегор
ского землетрясения из пройденных вкрест сейс
моразрыва траншей (см. рис. 4) были отобраны 
образцы палеопочв на определение абсолютного 
возраста радиоуглеродным методом. Выясни
лось, что в траншее № 1 (см. рис. 4, £) погребенная 
палеопочва, расположенная в западном крыле 
сейсморазрыва, образовалась 1800 ± 40 лет назад 
(ГИН 8445). В восточном крыле аналогичная па
леопочва имеет возраст 1850 ±180 лет (ГИН 8446), 
а расположена на один метр ниже горизонта, 
вскрытого в западном крыле. В основании совре
менной почвы, имеющей в западном крыле сейсмо
разрыва мощность до 35 см, отобран образец, воз
раст которого составляет 1410 ± 40 лет (ГИН 8447). 
Поскольку линзы палеопочвы имеют максималь
ную мощность в компенсационных впадинах, со
провождающих с обеих сторон приразломный 
вал (где аналогичная почва тоньше), и представ
ляют собой карманы, заполненные материалом



особой приразрывной фации, то можно сказать, 
что их возраст близок к возрасту палеоземлетря
сений, возникавших в этом же очаге и проявив
шихся в виде выхода его на поверхность по этой 
же системе сейсморазрывов.

Во второй, более северной, траншее (см. 
рис. 4, Л) не обнаружено горизонтов захоронен
ных палеопочв на глубине 0.5 -1м.  Здесь наблю
даются лишь линзы осветленного миоцен-плио- 
ценового песка. А современная почва резко раз
личается по мощности в крыльях разрыва. Юго- 
восточное крыло с поверхности сложено мало
мощной почвой ( 2 - 3  см), подстилающейся деся
тисантиметровым слоем серого суглинка, а севе
ро-западное -  перекрывается торфяной почвой 
мощностью до 30 см. По-видимому, такое строе
ние определяется существованием в древности ус
тупа, приуроченного к разлому, когда северо-за
падное крыло было опущено относительно юго- 
восточного на 20 - 30 см и заболачивалось. Время 
возникновения этого небольшого уступа опреде
ляется возрастом самого нижнего горизонта тор
фяной почвы. По данным радиоуглеродного ана
лиза это -  1060 ± 40 лет (ГИН 8448). Образование 
выраженного в рельефе поверхности уступа, оче
видно, было связано с импульсной подвижкой по 
разлому, т.е. с сильным доисторическим земле
трясением.

Таким образом, возникает ряд из трех сильных 
землетрясений, происшедших в древности в этом 
сейсмическом очаге и проявившихся в виде сейс
моразрывов по той же системе сейсмодислока
ций. Промежуток времени от одного толчка до 
другого составляет около 400 лет. Более моло
дые, чем .1000 лет назад, палеоземлетрясения 
(или одно землетрясение) также могли иметь ме
сто, однако безусловных следов такой сейсмоген- 
ной подвижки установить не удается.

РОЛЬ ВЕРХНЕПИЛЬТУНСКОГО 
РАЗЛОМА В СОВРЕМЕННОЙ 

ГЕОДИНАМИЧЕСКОЙ ОБСТАНОВКЕ 
САХАЛИНО-ОХОТОМОРСКОГО РЕГИОНА

Верхнепильтунский разлом является сегмен
том протяженной зоны разломов, которую следу
ет выделить в качестве особого Срединно-Саха
линского шва. В плане эта структура имеет поло
гую дугообразную форму. Дуга обращена 
выпуклостью на запад. В южной части восточной 
половины острова у залива Терпения зона выра
жена Невским и Первомайским разломами, име
ющими северо-западную ориентировку [23]. 
Здесь она причленяется к меридионально ориен
тированному Хоккайдо-Сахалинскому шву, ши
рокая зона разломов которого трассируется по 
территории Сахалина вдоль берега Охотского 
моря от залива Терпения до п-ова Шмидта [23]. 
Невско-Первомайский и Хоккайдо-Сахалинский

разломы обрамляют с запада и востока соответст
венно блок Восточно-Сахалинских гор, сложенный 
палеозойскими (?) и мезозойскими образованиями, 
составляющими цоколь всего Восточно-Сахалин
ского поднятия. Вдоль Срединно-Сахалинской раз- 
ломной зоны трассируются выходы меловых 
офиолитов и метаофиолитов [3]. В то же время с 
Первомайской шовной зоной связаны мощные 
толщи меловых олистостром (мощностью более 
3000 м), относимые к древней Аниво-Гомонской 
тектонической зоне [13].

Таким образом, можно полагать, что Невско- 
Первомайский разлом является не только межзо
нальным, разделяя в палеозойско-мезозойском 
этаже структурно-формационные зоны с разным 
составом пород [13], но также имеет глубинное, 
возможно, мантийное заложение и древнюю ис
торию становления. В современной структуре зо
на разлома представляет собой серию чешуй, раз
деленных правосторонними сдвиго-взбросами. 
Взброшено обычно восточное крыло. Целая се
рия молодых диагональных разломов северо-вос
точного простирания осложняет эту чешуйчато
разрывную зону, перерезая и смещая ее. Так что 
фронтальная часть шва имеет в плане фестонча
тые очертания (см. рис. 1). Эти осложняющие 
разрывы -  молодые плиоцен-четвертичные нару
шения. То, что они секут Невско-Первомайскую 
шовную зону, также подтверждает относитель
ную древность последней.

На участке Срединно-Сахалинской зоны раз
ломов от р. Ныш до р. Вал для нее характерна в ос
новном меридиональная ориентировка. Этот отре
зок зоны называется Давыкским разломом [23]. 
Разлом (иногда выделяется два близпараллельных 
разлома) в целом разграничивает осевую зону Вос
точно-Сахалинского сводово-блокового подня
тия, сложенного слабо литифицированными тер- 
ригенными толщами нижнего-среднего миоцена, 
и его западный склон, образованный сходными 
по составу породами верхнего миоцена-плиоце
на. Отмечается несколько кулисных подставле
ний в этой единой зоне разлома, а также ряд бра- 
хиантиклинальных складок, крупнейшие из кото
рых -  Нуумпальская и Давыкская. Так же, как на 
южном Невско-Первомайском сегменте Средин
но-Сахалинской шовной зоны, Давыкский отре
зок характеризуется правосдвиговой кинемати
кой. Он часто нарушается и смещается молодыми 
непротяженными разрывами северо-восточного 
простирания, по-видимому, являющимися оперя
ющими структурами, осложняющими эту протя
женную зону правосдвиговой морфокинематики.

Наконец, северный отрезок Срединно-Саха
линской шовной зоны имеет название Верхне- 
пильтунского разлома. Его строение уже освеща
лось выше. Следует только повторить, что на 
этом участке шовная зона, приобретая северо-се
веро-восточное простирание, вновь соединяется



с другой крупнейшей зоной разломов -  меридио
нальной Хоккайдо-Сахалинской. Структурный ри
сунок в области сочленения этих дизъюнктивных 
зон очень сложный. Собственно Верхнепильтун- 
ский разлом представляет лишь одну из ветвей, са
мую южную, виргирующего пучка разломов, обра
зующих структуру типа конского хвоста (см. рис. 1). 
Причем каждый из этих разломов причленяется 
к Хоккайдо-Сахалинскому в разных местах на 
протяжении 30 км простирания последнего. В об
ласти сочленения пучок разломов сопровождается 
многочисленными антиклиналями Гыргыланьин- 
ской и Сабинской групп складок, в совокупности 
составляющих северную периклиналь так назы
ваемой Восточной антиклинальной зоны. Таким 
образом, как и на южном отрезке, в северной ча
сти Хоккайдо-Сахалинская и Срединно-Сахалин
ская зоны разломов обрамляют осевую зону Вос
точно-Сахалинского сводово-блокового подня
тия вблизи его северного окончания.

Срединно-Сахалинская шовная зона далее Гыр- 
гыланьинской группы складок на север не про
слеживается. Поэтому можно считать, что здесь 
она полностью сливается с Хоккайдо-Сахалинской 
через серию сравнительно небольших разломов.

Приуроченность сейсмического очага Нефте
горского землетрясения к одной из ветвей зоны 
Срединно-Сахалинского разлома в области его 
сочленения с Хоккайдо-Сахалинским швом стано
вится с этих позиций объяснимой. Обычно столь 
сильные сейсмические события связаны с сейсмо
генерирующими структурами очень крупного 
ранга. Как видно из предыдущего описания, две 
указанные зоны разломов являются крупнейши
ми нарушениями Восточного Сахалина. Причем 
Срединно-Сахалинская представляется более 
долгоживущей. Более того, к югу Хоккайдо-Са- 
халинский разлом по дну залива Терпения и Охот
ского моря трассируется на о-в Хоккайдо, соединя
ясь со структурами Японского архипелага [25], а на 
севере Сахалина он же проходит через офиолито- 
вый пояс п-ова Шмидта и далее в акватории Охот
ского моря объединяется с Западно-Охотским 
близмеридиональным разломом [23]. Этот разлом 
наряду с другим крупнейшим разломом -  Цент
рально-Сахалинским -  прослеживается под се
верной ванной Охотского моря до побережья Ко
лымы. Они оба выходят на сушу под названиями 
Ульбейского и Кетадинского активных правосто
ронних сдвигов соответственно [6, 10]. Здесь эти 
два разлома обрамляют с запада Охотомор
скую литосферную плиту. Т.е. эти разломы за
нимают ту же геодинамическую позицию, что и 
Хоккайдо-Сахалинский и Срединно-Сахалинский 
на о-ве Сахалин.

По данным В.В. Харахинова и др. [23], Хок
кайдо-Сахалинский разлом почти на всем своем 
протяжении разделяет районы Сахалина с раз
личными типами литосферы. По-видимому, он

наряду с более западными и восточными разло
мами Сахалина представляет собой элемент 
сложной зоны сочленения Охотоморской облас
ти и Евразии. В этом смысле важно, что тектониче
ские зоны Восточно-Сахалинского сводо-блоково
го поднятия и в позднемеловое время отражают 
палеогеодинамическую обстановку границы меж
ду океаном и островной дугой [13]. Сам этот древ
ний шов совпадает с зоной Срединно-Сахалин
ского разлома.

Таким образом, Нефтегорский сейсмический 
очаг действительно возник в одной из структур, 
играющих важнейшую роль в современной гео
динамике переходной зоны от Евразиатского 
континента к Тихому океану через Хоккайдо-Са- 
халинскую островную дугу и Охотское море.

СОПОСТАВЛЕНИЕ ГЕОЛОГИЧЕСКИХ 
И СЕЙСМОЛОГИЧЕСКИХ 

ПРОЯВЛЕНИЙ ЗЕМЛЕТРЯСЕНИЯ.
ТЕКТОНИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ ОЧАГА

О поверхностной структуре очага можно со
ставить представление по его выходу на дневную 
поверхность в виде сейсморазрыва. А о строении 
на глубине позволяют судить сейсмологические 
данные о пространственном распределении афтер
шоков. В ближней к землетрясению зоне в июне -  
первой декаде июля 1995 г. работала Эпицентраль- 
ная сейсмологическая экспедиция ОИФЗ РАН. 
Расставленная ее сотрудниками полевая сеть те
леметрических сейсмических станций позволила 
зарегистрировать около 700 повторных толчков 
силой от 8 до 13 энергетических классов.

Согласно этим данным, облако эпицентров 
афтершоков вытянуто в направлении с юго-юго- 
запада на северо-северо-восток на 70 км при ши
рине 10-15 км. Эпицентры в большей степени тя
готеют к западному взброшенному крылу сейсмо
разрыва и к его дистальным окончаниям. На вос
точном крыле сконцентрировано намного меньше 
повторных толчков. Фокальные глубины гипо
центров попадают в интервал от 0 до 17 - 18 км, 
хотя имеются отдельные толчки на больших глу
бинах (до 25 км). Отмечается некоторое заглуб
ление гипоцентров к западу от линии сейсмораз
рыва, что может интерпретироваться как свиде
тельство погружения плоскости очага в этом 
направлении.

Скопление эпицентров на севере и юге очаго
вой зоны хорошо согласуется с положением 
крупных брахиантиклиналей -  Кенигской и Ос- 
сойской соответственно. А наличие по восточной 
периферии Кенигской складки системы малоамп
литудных правосторонних взбросо-сдвигов гово
рит в пользу вращения этой структуры против ча
совой стрелки в момент землетрясения.



Кроме основного поля афтершоков, выделя
ется отдельная поперечная линейная ветвь эпи
центров, ориентированная в запад-северо-запад- 
ном направлении. Фокальные глубины здесь -  от О 
до 12 - 13 км. По геологическим материалам в этом 
месте нет какой-либо зоны разломов соответст
вующей ориентировки. Однако на космическом 
фотоплане [22] устанавливается линеамент за- 
пад-северо-западного простирания, протягиваю
щийся от Верхнепильтунского разлома на 25 - 30 км 
в глубь острова. По-видимому, эпицентры выст
раиваются вдоль этого линеамента.

В целом сейсмический очаг Нефтегорского 
землетрясения представляет собой одну главную 
плоскость протяженностью около 70 км, ориен
тированную с юго-юго-запада на северо-северо- 
восток и погружающуюся под углом 60 - 70° к за
пад-северо-западу до глубины 15-17 км. На цен
тральном отрезке верхняя часть этой плоскости 
вышла на поверхность в виде сейсморазрыва. Эта 
плоскость осложнена несколькими дополнитель
ными поверхностями смещения. Крупнейшая -  
близвертикальная поперечная плоскость запад- 
северо-западной ориентировки протяженностью 
25 - 30 км. На окончаниях главной очаговой пло
скости выявляются участки структурного ослож
нения очага, связанные с вращением блоков и ан
тиклинальных складок в зонах краевого сжатия, 
сопровождающих правый сдвиг. Так что очаг 
Нефтегорского землетрясения представляет со
бой сложную объемную геологическую структу
ру, которую можно представить себе в виде фраг
мента дизъюнктивного узла пересечения Верхне
пильтунского разлома и поперечного к нему 
активного разрыва, выраженного на поверхности 
в виде космофотолинеамента. Сейсмогенерирую
щая подвижка по главной плоскости представля
ет собой участками правосторонний сдвиг или 
сдвиго-взброс, у которого обычно взброшено за
падное крыло. Такая реконструкция хорошо со
гласуется с решением фокального механизма 
очага [24].

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Нефтегорское катастрофическое землетрясе

ние может считаться наиболее изученным сейс
мическим событием на территории России. Ком
плексное геолого-сейсмологическое обследова
ние эпицентральной зоны позволило собрать 
многочисленные данные об его основных проявле
ниях. Геологические и сейсмологические эффек
ты, выявленные при этом, создают ясное представ
ление о строении очага и характере подвижки 
в нем в момент главного толчка. А детальные 
сведения о геолого-геофизическом устройстве 
очаговой области позволяют выявить и закарти
ровать тектоническую структуру, ответственную 
за возникновение столь сильного землетрясения.

Эта структура, как выяснилось, является одним 
из элементов глобальной зоны перехода между Ев- 
разиатским континентом и Охотоморской облас
тью. Правостороннее сдвиговое смещение в оча
ге может означать моментальную импульсную 
реализацию тенденции геодинамики региона, ко
торая заключается в правосдвиговых смещениях 
по близмеридиональным разломам Восточного 
Сахалина и западной части Охотского моря на про
тяжении долгого геологического времени. Систе
ма кулисообразных разломов Северного Сахали
на и многочисленные приразломные складки, по- 
видимому, обязаны своим возникновением имен
но процессу крупномасштабных правосдвиговых 
смещений. Этим объясняется высокая геологиче
ская и заметная сейсмическая активность региона 
при вялом рельефе и слабой его расчлененности 
[1, 18]. Таким образом, находят подтверждение 
предположения о значительных горизонтальных 
перемещениях на границе Евразиатского конти
нента и Охотоморской области [5].

Сложная структура сейсмического очага обус
ловлена неоднородным устройством геологичес
кой среды. В зоне интенсивных долговременных 
сдвиговых смещений вещество коры настолько 
нарушено, что подвижка по главной плоскости 
в зоне разлома на участке протяженностью 70 км 
и с амплитудой в несколько метров вызывает так
же смещения по некоторым из многочисленных 
пересекающих и оперяющих дизъюнктивов. Такие 
смещения происходят во время главного толчка и 
порождают дополнительные сейсмические коле
бания, а, следовательно, активизировавшиеся ча
сти их сместителей также относятся к очагу зем
летрясения. Ранее было показано, что всякое зем
летрясение с магнитудой более 6, как правило, 
характеризуется сложным строением очага [14].

Наличие на северо-восточном Сахалине не
скольких сходных с Верхнепильтунским по морфо- 
кинематике разломов дает основание предполо
жить существование здесь целого ряда высокомаг- 
нитудных сейсмогенерирующих зон. А доказанная 
частая повторяемость сильных сейсмических со
бытий в том же самом Нефтегорском очаге дела
ет этот регион одним из самых сейсмоопасных на 
территории России.

Работа поддержана Российским фондом фун
даментальных исследований (Грант 94-05-16207).
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Focal Mechanism of the Neftegorsk, (Sakhalin),
Earthquake of May 27(28), 1995

E. A. Rogozhin
During the earthquake on northeastern Sakhalin with a magnitude of 7.1 and an intensity of 9 at the epicenter, 
a rupture trending north-northeast with a total length of up to 35 km appeared on the surface. The earthquake 
was related to a dextral reversed strike-slip movement with a strike-slip component of up to 7 m and an upthrow 
of up to 2 m. The rupture appeared within the well-known Verkhnepil’tunskii fault zone and inherited many 
morphological and kinematic features of that large crustal fault, repeatedly reactivated throughout its Quater
nary history. The fault is a segment of the meridional mid-Sakhalin suture. Trench investigations of the shallow 
structure of the rupture zone suggest that earthquakes of similar or even higher intensities have repeatedly oc
curred at this source before.
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На основании обработки и интерпретации 1176 км профилей ГСП -  МОГТ и ШГСП и трех широ
коугольных зондирований, полученных в совместном рейсе НИС “Исследователь” (НПО Южмор- 
геология Роскомнедра) и “Академик М. Келдыш” (ИО РАН), впервые раскрыта внутренняя струк
тура океанской земной коры поднятия Афанасия Никитина. Показано, что в формировании его и 
окружающей Центральной котловины главную роль играли процессы длительного внутриплитно- 
го сжатия, связанные со сдвиговыми горизонтальными движениями вдоль трансформного разлома 
Индира, который испытал несколько фаз тектонической активности, обусловленных, вероятно, пе
реориентацией движений литосферных блоков в Северной части Индийского океана. Установлено 
наличие позднейших тектонических деформаций, главным образом, двух возрастных генераций: 
раннеэоценовой и позднемиоцен-четвертичной. На более ранних этапах развития возвышенности 
Афанасия Никитина деформации были приурочены к сдвиговым перемещениям вдоль разлома Ин
дира, по простиранию которого отмечается чередование структур сжатия и растяжения, что свиде
тельствует о дифференцированных движениях внутри коры. Таким образом, анализ данных ШГСП 
и ГСП-МОГТ позволили показать, что сформировавшееся как вулканическая структура поднятие 
Афанасия Никитина подверглось в ходе эволюции нескольким этапам тектонического сжатия и имеет 
вулкано-тектоническую природу, что альтернативно по отношению к ранее выдвинутой гипотезе 
его генезиса в горячей точке, определяющей только вулканическую природу поднятия.

ВВЕДЕНИЕ
В январе-марте 1990 г. в соответствии с Обще

государственной программой исследований Миро
вого океана были выполнены сейсмические экспе
рименты по разработке методики широкоуголь
ного глубинного сейсмического профилирования 
(ШГСП) и исследования внутриплитовых дефор
маций земной коры северо-западной части Индо- 
Австралийской плиты, на полигоне 0° - 6° ю.ш. 
и 81° - 84° в.д., на северо-востоке которого располо
жена гора Афанасия Никитина (рис. 1) [3]. Работы 
проводились НПО “Южморгеология” Роскомне
дра, Институтом Океанологии им. П.П. Ширшова 
РАН, НПО “Союзморгео” Минтопэнерго в рам
ках Временного межотраслевого научного кол
лектива, образованного Миннауки и РАН. Экспе
римент “ШГСП-90” включал два этапа. На пер
вом этапе в январе на НИС “Исследователь” 
НПО “Южморгеология” было выполнено много
канальное глубинное сейсмическое профилирова
ние (ГСП) МОГТ по трем профилям: 201, 202, 203, 
секущим поднятие Афанасия Никитина (см. рис. 1), 
общей протяженностью 807 км. На втором этапе, с 
приходом в район работ НИС “Академик М. Кел
дыш” ИО РАН, было выполнено ШГСП-МОГТ 
по профилю 301/90 протяженностью 376 км и три 
зондирования с длиной годографа 25 км [4]. Эта 
информация после ее обработки на ИВЦ НПО

“Южморгеология” в г. Геленджике и КОМЭ “Со
юзморгео” (г. Краснодар) легла в основу предла
гаемой ниже геологической интерпретации.

ТЕХНИЧЕСКИЕ СРЕДСТВА 
И МЕТОДИКА

При выполнении ГСП-МОГТ на НИС “Иссле
дователь” использовались пневматические излу
чатели ПИ-100 (17 и 40 дм3) при глубине погруже
ния 25 - 30 м, пьезосейсмографная 24-канальная 
сейсмокоса ПСК-2, с длиной активной части 
2400 м, регистрирующая цифровая система сбора 
данных ГАК-24, обрабатывающий судовой вычис
лительный комплекс на базе ЭВМ ЕС-1011.

На НИС “Академик М. Келдыш” при выпол
нении ШГСП-МОГТ и зондирований использова
лись пневматический излучатель ПИ-100 (17 дм3), 
48-канальная пьезосейсмографная коса ПСК-6 с 
длиной активной части 2400 м, цифровая сейсми
ческая станция “Волжанка-48”, персональный 
компьютер РС-АТ 286 для оперативной обработ
ки первичных данных. При выполнении ШГСП 
расстояние между судами определялось высоко
точной радио-геодезической системой “Крабик-Б” 
(разрешение до ±1 м) и удерживалось равным 5 км. 
Положение судов в пространстве определялось 
приемником “Челн” СРНС “Цикада” и “Транзит”



А Б

Рис. 1. Схемы расположения сейсмических профилей (А) и полигона (Б) в Индийском океане.
Для А:1 -  сейсмические профили; 2 -  изобаты, м; 3 -  разлом Индира; для Б: 1 -  изобата 4000 м; 2 -  зоны поддвига; 3 -  зоны 
деформаций внутри плиты.

с точностью на менее ±125 км. Координация при
ема и возбуждения сигналов сейсмических волн 
на обоих судах осуществлялась по радио системой 
ССВ-2 [4].

АНАЛИЗ СЕЙСМИЧЕСКИХ ДАННЫХ
Сейсмические исследования были проведены 

в районе подводного поднятия Афанасия Никити
на, располагающегося в Центральной котловине 
Индийского океана на южной окраине так назы
ваемой зоны складчатых деформаций [3, 6 - 44].

Деформации сжатия океанской литосферы в се
верной части Центральной котловины являются 
уже длительное время известным и широко осве

щаемым в литературе геологическим феноменом 
[1,2,5 - 7,9 - 32]. Главные их отличия заключают
ся в следующем.

1. Океанический фундамент и перекрывающий 
его осадочный чехол деформированы в широкие 
ундуляции широтного простирания с длиной вол
ны 100 - 200 км и амплитудой 2 км. Эти значи
тельные по размерам и амплитуде деформации 
выражены в гравитационном поле, где они про
являются аномалиями в свободном воздухе до 
30 - 80 мГал [1, 4, 38].

2. Осадочный чехол частично либо полностью 
нарушен крутопадающими разрывами с расстоя
нием между блоками 5 - 2 0  км, которые выпола- 
живаются с глубиной, переходя в кристалличес
кую кору [7, 8, 14, 15 - 22].
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Рис. 2. Разрез по профилю 201 ГСП-МОГТ (см. рис. 1) (вариант интерпретации).
1 -  отражающие границы (площадки); 2 -  зоны нарушений (срывов); 3 -  границы структурных толщ; 4 -  направление тектонических перемещений.
I -  осадочная; II, III -  вторая и третья структурные толщи консолидированной коры. А -  горизонт в основании осадочной толщи, залегающий на кровле крис
таллического фундамента. М -  граница Мохоровичича. ПК -  пикетаж в километрах от начала профиля.
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Рис. 3. Разрез по профилю 202 ГСП-МОГТ (см. рис. 1) (вариант интерпретации) 
Условные обозначения см. на рис. 2.

3. Высокая сейсмичность и значительное чис
ло землетрясений в этом районе свидетельствуют 
о преобладании деформаций сжатия в северной 
части Индийской плиты и Восточно-Индийского 
хребта [1, 19, 28, 32, 37, 39].

4. Аномально высокие значения теплового по
тока свидетельствуют о высокой дифференци
альной подвижности и современных тектоничес
ких движениях по разломам [1, 23, 36].

5. Данные бурения ODP подтверждают позд
немиоценовый возраст позднейших деформаций 
в Центральной котловине [20, 25, 30].

Подводное поднятие Афанасия Никитина -  это 
крупная структура, располагающаяся в коре позд
немелового возраста Индо-Астралийской плиты. 
Размеры цоколя поднятия по изобате 4000 м состав
ляют около 350 х 110 км2, а по погребенному под 
осадками подножью поднятия -  до 450 х 160 км2. 
Оно вытянуто в меридиональном направлении и 
располагается вдоль западного крыла транс
формного разлома Индира (см. рис. 1). В северо- 
восточной части поднятия находится собственно 
гора Афанасия Никитина. Ее вершина возвыша
ется над цоколем поднятия более чем на 2500 м. 
Средняя и вершинная части горы имеют различ
ные ориентировки простирания по отношению 
к цоколю. Средняя часть горы имеет северо-за
падное направление, а вершинная -  вытянута с 
юго-запада на северо-восток. Геоморфология под
нятия Афанасия Никитина свидетельствует о не
скольких этапах формирования этой структуры [3].

К северу от подводной горы Афанасия Ники
тина располагается обширный осадочный бас
сейн, который простирается до побережья Индии

и Юго-Восточной Азии и в научной литературе 
носит название Бенгальского конуса выноса 
крупнейших рек этого района -  Ганга и Брахма
путры [7]. С удалением от поднятия мощность 
осадочного чехла быстро увеличивается до 2 км, 
а далее на север, по направлению к устьям рек, 
увеличивается до 10 - 12 км [7, 8].

На погребенных северных склонах горы Афа
насия Никитина горизонтально лежащие осадоч
ные слои выклиниваются, и на уступах, на глуби
нах океана выше 4700 - 4800 м, обнажаются ко
ренные породы основания поднятия. Осадочные 
слои подходят к склону горы практически гори
зонтально и лишь в самой верхней части склона 
приобретают слабый подъем (3 градуса), облекая 
фундамент (рис. 2, 3, 4, 5).

Прилегающий к горе Афанасия Никитина оса
дочный чехол состоит из трех толщ, разделенных 
границами углового несогласия. Большую его 
часть в районе горы Афанасия Никитина состав
ляют нижние вторая и третья толщи. Нижняя 
осадочная толща характеризуется наиболее вы
держанной мощностью (0.9 с), средняя толща со
кращается в южном направлении от 0.7 до 0.4 -
0.5 с, а в районе погребенного склона горы вы
клинивается первая (верхняя) толща (рис. 6). Наи
более изменчива мощность верхней толщи, она 
сглаживает неровности кровли фундамента (вто
рого слоя). В глубоких депрессиях фундамента 
мощность ее увеличивается до 0.7 - 0.9 с, на вы
ступах -  сокращается до 0.2 - 0.3 с. Суммарная 
мощность второй и третьей толщ на меридио
нальном профиле 301 по мере удаления от горы 
постепенно увеличивается в северном направле
нии до 1.5 - 1.6 с (см. рис. 5).
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Рйс. 4. Разрез по профилю 203 (см. рис. 1) (вариант интерпретации) 
Условные обозначения см. на рис. 2.



В подошве третьей осадочной толщи выделяет
ся базальный слой мощностью около 0.2 с, залегаю
щий непосредственно на фундаменте (горизонт А). 
Этот слой характеризуется высокой отражатель
ной способностью и усиливает контрастность от
ражений от кровли фундамента на сейсмических 
разрезах.

Нижние толщи осадочного чехла деформиро
ваны в пологие асимметричные складки, и по от
ношению к ним горизонтально слоистые отложе
ния верхней толщи четко отделяются границей 
углового несогласия. Угловое несогласие между 
второй и третьей толщами наблюдается лишь на 
участке погребенного северного склона цоколя 
подводной горы Афанасия Никитина, где слоис
тая нижняя толща поднимается вместе с кровлей 
фундамента, а перекрывающая ее вторая тол
ща выклинивается на поверхности несогласия 
(см. рис. 6).

На сейсмических разрезах (см. рис. 2, 3, 4, 5) 
достаточно уверенно расшифровывается внут
ренняя структура кристаллической коры. Как 
уже отмечалось выше, повсеместно прослежива
ется кровля фундамента, являющаяся опорным 
сейсмическим горизонтом. В кристаллической 
коре фрагментарно выделяется группа глубин
ных отражающих горизонтов, разделяющих ос
новные структурные толщи, из которых наибо
лее глубоко залегающая (9 - 11 с) отождествлена 
с границей Мохоровичича. Она располагается 
примерно на той же глубине, что и подошва зем
ной коры, полученная по данным ГСЗ на полиго
нах V и VI, расположенных к северо-западу от го
ры Афанасия Никитина, в области складчатых 
деформаций [2, 11 , 12].

Наклонные отражатели в кристаллической 
коре, судя по их сложной конфигурации, взаимно
му положению, пересекающие основные толщи 
коры, соответствуют поверхностям срыва и сколь
жения, образовавшимся в процессе тектоничес
ких деформаций [4, 16, 19].

Поверхность Мохоровичича в прилегающей 
к подводному поднятию котловине залегает суб
горизонтально и сравнительно уверенно просле
живается на временах около 0 - 10 с. В районе цо
коля поднятия она становится прерывистой, про
слеживается фрагментарно и погружается на 
глубине 10 с. Таким образом, мощность земной 
коры увеличивается примерно на 3 - 5 км под пла
тообразным основанием подводного поднятия 
Афанасия Никитина. Увеличение мощности зем
ной коры происходит, в основном, за счет ее ни
жней кристаллической части. В районе собственно 
подводной горы Афанасия Никитина отраженные 
волны от границы Мохоровичича выделяются на 
10.5 - 11 с, а под вершиной -  на 8.5 - 9 с, что состав
ляет 6.5 с подо дном. При средней скорости до М по
рядка 5 км/с ее глубина составляет около 18-22 км. 
При этом резкое увеличение мощности коры

обусловлено раздутием как верхних, так и осо
бенно нижних ее толщ (см. рис. 2, 3, 4, 5).

Внутренние поверхности раздела кристалли
ческой коры отображают сложную структуру, 
образовавшуюся в результате сжатия: надвиги, 
взбросы, линзовидные тела выдавливания и т.д. 
На профиле 202/91, пересекающем погребенный 
склон поднятия, выделяется крупное линзовид
ное тело в верхней части кристаллической коры 
длиной около 20 км, образовавшееся, по-видимо
му, в результате прогрессирующегося сжатия и 
выдавливания серпентинита по системе пологих 
сколов [1] (рис. 7, см. рис. 3). Особенно хорошо 
чешуйчато-надвиговая структура горы Афанасия 
Никитина видна на профиле 201/90 и профиле 
203/90. Собственно три вершины горы представ
ляют торцы наиболее приподнятых надвиговых 
пластин, вздернутых на высоту более 3 км над по
верхностью котловины за счет раздутия нижней 
части третьей структурной толщи, образующей 
под горой линзовидное тело с максимальной 
мощностью 5 км. На профилях 203, 301 южнее 
горы Афанасия Никитина наблюдаются зоны 
смены направления плоскостей срывов и чередова
ние структур сжатия и растяжения (см. рис. 4,5). На 
указанных профилях они коррелируются в ши
ротном направлении.

Выявленная структура кристаллической коры 
свидетельствует о том, что в геологической исто
рии подводного поднятия проявилось несколько 
раз тектонической активности, приведших к об
разованию тектонических нарушений и деформа
ций в теле кристаллической части его коры. Одна 
из фаз тектонической активности произошла до 
образования осадочного чехла, до накопления от
ложений конуса выноса. Об этом свидетельствует 
хорошо видное на севере профилей 202, 203, 301 
несогласное залегание толщ осадочных отложе
ний конуса выноса на дислоцированных структу
рах кристаллической коры: осадочные слои 
практически прилегают к погребенному склону 
поднятия, структура которого уже сформирова
лась в результате ранней фазы тектонической ак
тивности. Данные ODP показывают, что в основа
нии осадочного чехла залегают отложения нижне
го палеогена -  верхнего мела [23]. Следовательно, 
подводное поднятие Афанасия Никитина к этому 
времени уже существовало и подверглось текто
ническим деформациям. Очевидно, что именно 
в эту раннюю фазу тектонической активности 
и сформировались основные структуры этого 
подводного поднятия и, в частности, чешуйчато- 
надвиговые структуры СЗ-го направления.

Наиболее интенсивная фаза тектонической 
активности более позднего периода, относящаяся 
к позднемиоценовому времени [11, 25,41], приве
ла к образованию широко известных складчатых 
деформаций в осадочном чехле. Эта фаза текто
нической активности захватила и подводное



ГКО 40 100 150

Рис. 5. Разрез по профилю 301 (вариант интерпретации).
R -  кровля третьей структурной толщи. Остальные условные обозначения см. на рис. 2.

поднятие Афанасия Никитина. В северной части 
разрезов по профилям 203,301, пересекающих под
нятие в меридиональном направлении, хорошо вид
ны многочисленные тектонические нарушения в 
области основания поднятия в виде срывов, взбро
сов, грабенов, горстов и сбросов (см. рис. 4, 5). 
Тектонические нарушения секут прилегающий к 
основанию поднятия осадочный чехол и фунда
мент. На отдельных участках разрезов хорошо 
видно, что в последующее после тектонической 
активности время часть деформированной осадоч
ной толщи была эродирована (рис. 8). Верхняя 
региональная эрозионная поверхность в осадоч
ном чехле, которая является одновременно и по
верхностью углового несогласия между верхней 
горизонтально слоистой толщей и деформиро
ванными нижележащими отложениями, по дан
ным глубоководного бурения, имеет позднеплио- 
цен-раннеплейстоценовый возраст.

Из анализа структуры кристаллической коры 
подводного поднятия и прилегающей осадочной 
толщи следует, что основные деформации произо
шли в короткие периоды тектонической активнос
ти, разделенные продолжительными (30 млн. лет) 
интервалами времени спокойного осадконакопле- 
ния: мощная толща конуса выноса (до 10 - 12 км) 
накопилась за палеоген-неогеновое время север
нее поднятия Афанасия Никитина.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ.
ВЫВОДЫ

Наиболее яркие тектонические явления такие, 
как смена направления деформаций, плоскостей 
срывов, сбросов, взбросов, надвигов, чередование

зон сжатия и узких зон растяжения, наблюдаемые 
на профилях 201, 202, 203 и 301, требуют объяс
нения. Выше указывалось, что поднятие Афана
сия Никитина находится на разломе Индира ме
ридионального направления. Возвышенность вы
тянута в этом же направлении. Ось разлома, судя 
по смене направления плоскостей скольжения 
срывов, должна располагаться между профилями 
203 и Зб1. Иначе трудно объяснить противопо
ложную направленность деформаций сжатия на 
профиле 203 в его северной части (севернее вер
шины горы Афанасия Никитина), где преоблада
ющее направление плоскостей скольжения на
двигов с юга на север, и в южной части профиля 
301, севернее пересечения с профилем 201, где 
направление надвигов ориентированно с севера 
на юг. Кроме того, на профиле 202 в его ЮВ-ой 
части также наблюдается участок смены направ
ления деформаций (см. рис. 1 - 5).

Если предположить, что ось трансформного 
разлома Индира проходит через эти точки 
(см. рис. 1), то сдвиговыми разновозрастными де
формациями вдоль оси разлома и их компонента
ми сжатия и растяжения могут быть объяснены 
основные наблюдаемые нами локальные текто
нические движения, происходившие в разные ин
тервалы времени. Известно, что заложение раз
ломов относится ко времени формирования крис
таллической коры в рифтовых зонах, т.е. ко 
времени заложения фундамента. Однако они ис
пытали реактивизацию в более позднее время. 
Можно предполагать, что именно реактивизация 
сдвиговых компонент (сжатия и растяжения) 
вдоль трансформного разлома Индира привела к 
появлению деформаций сжатия и растяжения на
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его крыльях, имеющих разное направление по 
отношению к оси разлома [26, 27, 19, 18, 40 - 44].

Таким образом, в ходе перестройки тектони
ческих напряжений в Индо-Австралийской плите 
за период с позднего мела и вплоть до настоящего 
времени именно поведение сдвиговых компонент 
вдоль разлома Индира и предопределило харак
тер тектонических деформаций возвышенности 
Афанасия Никитина, сформировавшейся в зоне 
пересечения оси спрединга и трансформного раз
лома на Южно-Индоокеанском Срединном хреб
те в позднемеловое время [17].

Наиболее вероятно, что первоначально воз
вышенность Афанасия Никитина возникла как 
вулканическое поднятие, сформировавшееся на 
оси спрединга в позднемеловое время (около 
80 - 85 млн. лет назад). Это была эпоха значитель
ной вулканической активности на Земле. К этому 
времени, например, относится образование возвы
шенностей Риу-Гранди и Китового хребта. Показа
тельно, что эти поднятия, как и возвышенность 
Афанасия Никитина, образовались на рубеже 
аномалий № 34.

В работе [1] показано, что концепция двухъ
ярусной тектоники плит позволяет объяснить со
временное термическое состояние литосферы в се
верной части Индо-Австралийской плиты. Соглас
но этой концепции, механизм возникновения 
внутриплитных деформаций основывается на пред
положении о проскальзывании мантийного суб
страта относительно габбро-базальтового слоя 
коры. Очевидно, что торможение мантийной ча
сти литосферы в различных местах океана под 
корой будет различно. Согласно модели двухъ
ярусной тектоники плит [19], разогрев слоя сер- 
пентинитовых перидодитов в области “буферной 
зоны”, которой служит возвышенность Афана

сия Никитина, их подъем и нагнетание в условиях 
длительного сжатия на фоне горизонтального 
движения Индо-Австралийской плиты в северном 
направлении могли стать реальными механизмами, 
ответственными за формирование постспрединго- 
вых деформаций на поднятии Афанасия Никитина 
с позднего мела по настоящее время [40 - 44].

Анализ сейсмических данных показывает, что 
в формировании как поднятия Афанасия Ники
тина, так и окружающей ее Центральной котло
вины главную роль играли процессы длительно
го внутриплитного сжатия [15]. Природа ранних 
тектонических деформаций, сформировавших 
гору Афанасия Никитина и саму возвышен
ность, во многом связана со сдвиговыми гори
зонтальными движениями вдоль трансформного 
разлома Индира, испытавшего несколько фаз 
тектонической активности, обусловленных, воз
можно, переориентацией движений литосфер
ных блоков в северной части Индийского океана 
[40 - 44].

Приведенные в данной статье материалы под
тверждают представления о мобильности и диф
ференциальной подвижности океанской кристал
лической коры, подверженной различным по воз
расту деформациям [4, 12, 14, 15]. В пределах 
изученных участков возвышенности Афанасия 
Никитина установлены позднейшие тектоничес
кие деформации, главным образом, двух возраст
ных генераций: раннеэоценовой и позднемиоцен- 
четвертичной, так же, как и в хребте 90° [ 14,35,37]. 
Деформации возвышенности Афанасия Никити
на на ранних этапах были связаны со сдвиговыми 
перемещениями коры вдоль разлома Индира, по 
простиранию которого и отмечается чередова
ние компонент сжатия и растяжения, что свиде
тельствует о дифференцированных движениях бло
ков коры.



Рис. 6 . Фрагменты разреза 301 (см. рис. 1), на которых видны деформации осадочной толщи (Л) и прилегание осадоч
ного чехла к погребенному северному склону поднятия и горе Афанасия Никитина (Б).
1 -  осадочная толща; 2 -  фундамент; 3 -  разломы. Врезка -  искажение масштаба (диаграмма реальных углов наклона 
границ). 1,2,3 -  первая, вторая и третья осадочные толщи.
Остальные условные обозначения см. на рис. 2.

Формирование внутренней структуры кристал
лической коры поднятия Афанасия Никитина 
вследствие процессов сжатия позволяет предпола
гать его вулкано-тектоническую природу и оспари
вать [17] применимость гипотезы “горячей точки” 
для объяснения его происхождения [26 - 28, 30].

Некоторые исследователи полагают, что в 
Центральной котловине внутриплитные дефор
мации сжатия относятся к послепозднемиоцено- 
вому времени, и рассматривают их как реакцию 
на столкновение Индостана с Евразией [41]. Эти 
позднейшие деформации на поднятии Афанасия
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Рис. 7. Внутренняя структура кристаллической коры в зоне погребенного северного склона поднятия Афанасия Ни
китина по профилю 2 0 2  (см. рис. 1 )
Условные обозначения см. на рис. 2.
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Рис. 8 . Пример интерпретации тектонических нарушений (ранней и новейшей фаз). Профиль 203, южный участок 
(ПК 340 - 390); см. рис. 4
1 -  осадочная толща А (I слой); 2 -  базальтовая толща (II слой); 3 -  плоскости срыва. Остальные условные обозначе
ния см. на рис. 2. На врезке -  диаграмма реальных углов наклона границ .

Никитина, особенно в его северо-западной цо
кольной части, захватили всю осадочную толщу и 
кристаллическую кору.

Таким образом, поднятие Афанасия Никити
на, сформировавшееся в позднем мелу как, воз
можно, вулканическое сооружение на Южном 
Индо-Антарктическом спрединговом центре, в хо
де эволюции переместилось на север, испытало 
несколько фаз тектонической активности, свя
занной со сдвиговыми компонентами вдоль раз
лома Индира. Позднейшие из них определялись 
дифференцированной реакцией кристалличес
кой коры СВ-ой части Индо-Австралийской пли

ты на взаимодействие Индостана с Евразией, про
являвшейся в образовании в кристаллической коре 
поднятия чешуйчатых надвигов ЮЮВ-го направ
ления.

Тектоническая расслоенность океанской ко
ры, с образованием тектонических пластин и че
шуйчатых надвигов, предсказанная А.В. Пейве 
и Ю.М. Пущаровским [15, 19] и наблюдавшаяся 
нами ранее в Атлантике [4, 5, 16], играет веду
щую роль и в тектонике Индийского океана.

Авторы считают своим приятным долгом выра
зить глубокую благодарность академику Ю.И. Пу- 
щаровскому и профессору А.С. Перфильеву за



научное руководство в постановке исследований, 
И.Ф. Глумову за помощь в организации и проведе
нии работ на поднятии А. Никитина в 1990 г. и не
посредственным участникам исследований докто
рам И.М. Сборщикову и А.Я. Гольмштоку за кри
тические замечания и дискуссии но данному 
материалу.
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Structure and Deformations of the Earth’s Crust at Afanasy Nikitin Rise,
Indian Ocean (from Seismic Data)

L. I. Kogan, V. N. Moskalenko, A. I. Pilipenko
The inner structure of the earth’s crust at the Afanasy Nikitin Rise is first revealed by processing and interpre
tating 1176-km-long profiles of deep seismic profiling (DSP)-common depth point shooting (CDP), wide-an
gle deep seismic profiling (WDSP), and three wide-angle soundings obtained during joint cruises of г/v Issle- 
dovatel’ (NPO Yuzhmorgeologiya Roskomnedra) and г/v Akademik Mstislav Keldysh (IORAN). It is shown 
that prolonged intraplate compression plays a leading role in forming this rise and the surrounding Central Ba
sin. This compression is connected with horizontal movements along the Indira Transform Fault which expe
rienced to several phases of tectonic activity, probably due to the rearrangement of the lithospheric block mo
tions in the northern Indian Ocean. It was established that the youngest tectonic deformations belong mainly to 
two age generations (Early Eocene and Late Miocene-Quaternary). During the earlier stages of development 
of the Afanasy Nikitin Rise, deformations arose due to strike-slip motions along the Indira Fault. Alternating 
compression and extension structures are observed along this fault, which is indicative of differential crustal 
movements. Thus, the analysis of WDSP and DSP-CDP data indicates that the Afanasy Nikitin Rise formed as 
a volcanic structure, experienced several stages of tectonic compression during its evolution, and is of volca
nic-tectonic nature. This statement is an alternative to the earlier hypothesis on the hot spot origin of this rise, 
describing only its volcanic nature.
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Приводятся результаты палеомагнитного изучения мезозойских аллохтонных офиолитов Баэр- 
Басситского покрова и вулканогенно-осадочной серии покрова Тамима, являющихся составной ча
стью “Периарабской офиолитовой дуги”. Впервые полученные палеомагнитные данные показыва
ют, что образование вулканогенно-осадочной серии покрова Тамима происходило вблизи экватора, 
офиолитов Баэр-Басситского покрова -  на палеоширотах 8° - 19° с.ш. (габброидов -  8°, комплекса 
параллельных даек -  14°, базальтов -  19°).

ВВЕДЕНИЕ
В структуре Северо-Западной Сирии особое 

место занимает Баэр-Басситский район. В его 
пределах среди чехла Африкано-Аравийской 
платформы распространены аллохтонные ком
плексы, представленные офиолитами (с альб-се- 
номанским возрастом вулканитов) и верхнетри- 
асовой-верхнемеловой вулканогенно-осадочной 
серией. Комплексы входят в “Периарабскую офио- 
литовую дугу”, к которой Л.-Э. Рику [15] отнес 
группу аллохтонов, шарьированных на осадоч
ные толщи Аравийской плиты и прерывистой це
пью прослеживающихся от Омана на востоке, че
рез внутренний Загрос (Иран), подножия Восточ
ного Тавра (Турция) в Северо-Западную Сирию и 
далее к о-ву Кипр.

Основную роль в изучении района сыграли ра
боты Л. Дюбертре, В.Г. Казьмина, В.В. Кулако
ва, Ж.-Ф. Парро, А.Л. Книппера и др., используе
мые при реконструкциях истории океана Тетис. 
Необходимость дальнейшего совершенствования 
палеогеодинамических моделей определила по
становку палеомагнитных исследований аллох
тонных комплексов района.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ
В строении района выделяются автохтон, 

параавтохтон, аллохтон и неоавтохтон [2 - 6, 14] 
(рис. 1). Автохтон и параавтохтон образованы плат
форменными карбонатными отложениями средней 
юры-нижнего Маастрихта мощностью более 
1500 м, смятыми в пологие складки, рассеченные 
разрывами. Аллохтон включает офиолиты и вул
каногенно-осадочную серию. Офиолиты слагают 
верхний расчешуенный Баэр-Басситский текто
нический покров; породы вулканогенно-осадоч
ной серии -  нижний покров Тамима [5,6].

В офиолитах выделяются разделенные надвига
ми габбро-ультрабазитовый, диабазо-габбровый, 
вулканический и метаморфический комплексы.

Габбро-ультрабазитовый комплекс в низах 
разреза образован серпентинизированными гарц- 
бургитами и жилами дунитов. Вышележащие 
габброиды представлены расслоенными трокто- 
литами, оливиновыми габбро и габбро-норитами, 
сменяющимися массивными и такситовыми раз
ностями. Встречаются также тела габбро-пегма
титов. Как габброиды, так и ультрабазиты пере
секаются единичными дайками диабазов. Габбро- 
иды секутся маломощными жилами и дайками 
адамеллитов.

Диабазо-габбровый комплекс в нижней части 
сложен норитами, габбро-норитами, габбро, про
низанными дайками диабазов и габбро-диабазов. 
Средняя часть представлена дайками двух генера
ций, древняя из которых образована субпарал
лельными габбро-диабазами, диабазами, микроди
абазами с односторонними закаленными контак
тами, а молодая -  ступенчатыми и ветвящимися 
дайками диабазов с двусторонними зонами закал
ки. Здесь же встречаются прожилки плагиогра- 
нитов. Верхняя часть комплекса отличается от 
средней присутствием в междайковых простран
ствах подушечных базальтов. Выше по разрезу 
дайки полностью исчезают, и верхи комплекса 
сложены массивными или подушечными афани- 
товыми базальтами (“нижними пиллоу-лавами” 
по [14]).

Вулканический комплекс сложен подушечными 
базальтами (“верхний пиллоу-лавами” по [14]), сре
ди которых отмечаются единичные дайки доле- 
ритов. В верхах разреза присутствуют маломощ
ные линзовидные прослойки умберов.

Метаморфический комплекс представлен поро
дами амфиболитовой и зеленосланцевой фаций



Рис. 1. Схема геологического строения (А) и соотношений структурных комплексов (Б) Баэр-Басситского района 
(по [6 , 14]).
1 -  верхнемаастрихтские-неогеновые карбонатные и глинисто-карбонатные отложения неоавтохтона; 2 -13 -  мезо
зойские аллохтонные комплексы: 2 -  офиолитовая ассоциация Баэр-Басситского тектонического покрова, нерасчле- 
ненная, 3 -  верхние пиллоу-лавы базальтового состава, с умберами в верхах разреза, 4 -  нижние пиллоу-лавы базаль
тового состава, 5 ,6 -  комплекс параллельных диабазовых даек: 5 -  дайка в дайке, 6 -  изолированные дайки и рои даек, 
7 -  плагиограниты, 8 - 9 -  габброиды: 8 -  массивные и такситовые, габброиды, 9 -  расслоенные, 10 -  габбро-пегмати
ты, 11 -  дуниты и гарцбургиты, 12 -  метаморфические образования, 13 -  верхнетриасовая-верхнемеловая вулканоген
но-осадочная серия покрова Тамима; 14,15 -  среднеюрские-нижнемаастрихтские карбонатные отложения: 14 -  пара
автохтона, 15 -  автохтона; 16 -  тектонические покровы и надвиги на схеме (а) и в колонке (б); 17 -  постшарьяжные 
разрывы; 18-  поверхность углового несогласия; 79-точки отбора ориентированных образцов на палеомагнитные ис
следования.



метаморфизма, залегающими в основании Баэр- 
Басситского покрова. Мощность метаморфитов 
внутри отдельных блоков не превышает 300 м.

По современным представлениям [6], возраст 
вулканического комплекса и параллельных даек, 
являющихся подводящими каналами нижних 
и верхних пиллоу-лав, ранне-позднемеловой.

Сильно дислоцированная и фациально измен
чивая вулканогенно-осадочная серия покрова Та- 
мима (более 500 - 600 м) сложена радиоляритами, 
аргиллитами, алевролитами, кремнисто-глинис
тыми сланцами, мергелями, известняками, пере
слаивающимися с базальтоидами и их туфами. 
Внутри серии Ж.-Ф. Парро выделены два уровня 
вулканитов: позднетриасового и позднеюрского- 
раннемелового возрастов. Позднетриасовые ла
вы представлены толеитами с щелочной тенден
цией, позднёюрско-раннемеловые -  щелочными 
базальтами [14]. С вулканитами второго уровня 
ассоциируют тела фонолктов. Среди радиоляри
тов присутствуют прослойки глинисто-марганце- 
вистых пород.

Вулканогенно-осадочная серия достаточно на
дежно датируется по фауне поздним триасом-се- 
номаном [10, 14], и, таким образом, меловая часть 
ее разреза одновозрастна параллельным дайкам 
и вулканитам офиолитовой ассоциации.

К неоавтохтону относятся платформенные, 
преимущественно карбонатные отложения верх
него маасгрихта-плиоцена (300 - 1200 м), с струк
турным несогласием перекрывающие покровно
складчатую структуру аллохтона.

ПАЛЕОМАГНИТНЫЕ ИССЛЕДОВАНИЯ
Объектами палеомагнитных исследований 

служили образцы из 11 точек, распределяющиеся 
следующим образом (см. рис. 1): Баэр-Бассит- 
ский покров -  габброиды габбро-ультрабазито- 
вого комплекса (точки 10,13), диабазовые дайки 
(точки 1, 6, 8, 9, 17), “нижние” базальты (точка 1) 
диабазо-габбрового комплекса, “верхние” базаль
ты вулканического комплекса (точки 7,17); покров 
Тамима -  базальты второго уровня вулканитов 
(точки 12, 15), залегающие под радиоляритами, 
содержащими комплекс позднеюрских радиоля
рий (устное сообщение НЛО. Брагина).

Элементы залегания опробованных объектов 
измерялись по магматической расслоенности габ- 
броидов, контактам диабазовых даек, поверхнос
тям напластования базальтовых покровов, про
слоям умберов (Баэр-Басситский покров), кон
тактам вулканитов с радиоляритами (покров 
Тамима). Плоскостями маркировки чаще всего 
служили поверхности тектонических трещин.

Штуфы палеомагнитных коллекций распили
вались на стандартные образцы кубической фор
мы с ребром 2 см; из каждого штуфа изготавлива

лось от 2 до 4 образцов. Измерения остаточной 
намагниченности осуществлялись на спин-магни- 
тометре JR-4 (Чехословакия).

От 2 до 4 образцов из каждого штуфа прошли 
ступенчатую температурную магнитную чистку 
вплоть до Т = 600 - 630°С. Магнитаое поле лабо
ратории компенсировалось с помощью четырех 
пермаллоевых экранов. Образцы одного штуфа 
располагались в печи таким образом, чтобы мож
но было контролировать лабораторное подмаг- 
ничивание в процессе магнитной чистки. При пе
реносе образцов от печи к измерительному при
бору использовались пермаллоевые контейнеры, 
в которых образцы находились вплоть до измере
ния остаточной намагниченности. Измеритель
ный магнитометр для исключения подмагничива- 
ния располагался в кольцах Гельмгольца.

Все образцы, за исключением образцов из то
чек 8 и 15, дали удовлетворительные результаты, 
позволяющие их использование для компонент
ного анализа. Изменения направления намагничен
ное™ в ходе чистки для образцов из точек 8 и 75 ве
лики и бессистемны. Поэтому эти данные в даль
нейшем не использовались. По этой же причине 
забраковано не более 10% образцов из других 
объектов.

Компонентный анализ [12] диаграмм Зийдер- 
вельда проводился с помощью компьютерной 
программы IAPD [16]. На рис. 2 приведены приме
ры диаграмм Зийдервельда для образцов каждой 
точки отбора. Здесь и далее результаты палеомаг- 
нитаого анализа представлены в древней системе 
координат, за исключением точки 7 (разъяснения 
см. ниже). Поведение векторов намагниченности 
во время магнитной чистки, как правило, позво
ляет сделать вывод об однокомпонентности оста
точной намагниченности (или кажущейся одно
компонентности) на высокотемпературном ин
тервале для Т > 250 - 400°С.

Кривые разрушения естественной остаточной 
намагниченное™ (NRM) довольно простые (рис. 3). 
Основной магнитный минерал, несущий высоко
температурную характеристическую компоненту 
намагниченности, судя по кривым терморазмаг
ничивания, магнетит. Для ряда образцов заметен 
перегиб при Т = 220 - 300°С. Направления харак
теристической компоненты намагниченности 
(ChRM), выделенной на этом температурном ин
тервале, хаотичны (различаются для разных об
разцов) и, вероятно, связаны с некоторой намаг
ниченностью, являющейся суммой современной, 
лабораторной и древней компонент. Имеются 
и более сложные единичные кривые размагничи
вания (например, диабазовая дайка точки 6 на 
рис. 3), вызванные наличием в одном и том же об
разце разнополярной намагниченное™ (см. также 
результаты теста обращения).



Рис. 2. Примеры результатов температурной магнитной чистки образцов магматических горных пород (диаграммы 
Зийдервельда).
Породы офиолитов Баэр-Басситского покрова (в возрастной последовательности, от более древних к молодым (ци
фры в кружках): 1,2 -  габбро габбро-ультрабазитового комплекса: 1 -  обр. 13-1-1,2- обр. 10-1-1; 3, 4 -  диабазовая 
дайка диабазо-габбрового комплекса: 3 -  обр. 6-1-1, 4 -  обр. 9-1 -1; 5 -  “нижний” базальт диабазо-габбрового комплек
са (обр. 1 -1 -1), 6 , 7 -  “верхний” базальт вулканического Комплекса: 6 -  обр. 7-1 -1,7 -  обр. 17-1-1; вулканогенно-осадоч
ная серия покрова Тамима: 8 -  позднеюрский базальт (обр. 12-2-2); 9 -  пример ориентации осей ортогональных диа
грамм Зийдервельда и масштаб величины намагниченности по осям. Залитые и незалитые точки на диаграммах -  про
екции в горизонтальной и вертикальной плоскости соответственно.

Для компонент намагниченности, выделенных 
при температурах Т > 250 - 400°С (характеристи
ческая остаточная намагниченность -  ChRM), оп
ределялись средние направления в древней систе
ме координат (за исключением точки 7) -  склоне
ние D и наклонение I намагниченности для каждой 
точки; вычислялись статистические параметры 
для распределения Фишера [11] -  кучность (/Q, ха
рактеризующая разброс единичных векторов,

выделенных ChRM относительно среднего на
правления, и радиус круга доверия (Х95, опреде
ляющий область, в которой с вероятностью 95% 
находится истинное среднее направление намаг
ниченности (табл. 1). Все статистические пара
метры приведены на уровне образцов. На рис. 4 
представлены распределения выделенных ком
понент намагниченности для каждой точки 
отбора.



Рис. 3. Примеры кривых размагничивания NRM 
1 -  расслоенные габбро габбро-ультрабазитового ком
плекса (обр. 13-1-1); 2  -  дайка диабазов диабазо-габ- 
брового комплекса (обр. 6 - 1 - 1 ); 3 -  нижние базальты 
диабазо-габбрового комплекса (обр. 1-1-1); 4 -  верх
ние базальты вулканического комплекса (обр. 17-1-1).

Для одной группы одновозрастных объектов 
(точки 10 и 13) проведен тест складки (табл. 2). 
Представленные данные являются результатами 
использования двух модификаций теста складки: 
теста выравнивания (или сравнения кучностей 
векторов намагниченности в древней и современ

ной системах координат) [7, 13] и корреляционно
го теста складки [8, 9].

Для понимания результатов тестирования не
обходимо напомнить некоторые особенности 
корреляционного теста складки [8, 9]. Если за
метна зависимость между элементами залегания 
пластов и направлениями векторов намагничен
ности в современной системе координат, то в изу
чаемой ChRM присутствует доскладчатая намаг
ниченность. Если такая зависимость наблюдается 
в древней системе координат, то в ChRM присут
ствует послескладчатая намагниченность. При 
обнаружении такой зависимости вычисленный 
коэффициент корреляции Спирмена Rs будет

*
больше некоторого критического значения Rs , 
величина которого зависит от количества векто
ров намагниченности и выбранного уровня зна
чимости. Здесь под уровнем значимости понима
ется вероятность ошибочности вывода о присут
ствии той или иной временной компоненты 
намагниченности (обычно уровень значимости 
выбирается 5%).

Так, для точек 10 и 13 вычисленный коэффици
ент корреляции Спирмена Rs = 0.85 значим только
в современной системе координат (Rs > Rs = 0.82), 
что свидетельствует о наличии только доскладча- 
той компоненты намагниченности.

Для точек 7,6 + 9 и 17 склонения намагниченно
сти сильно различаются между собой, вероятно, 
из-за возможных поворотов. Это не позволяет про
вести тест складки в обычном его виде. В табл. 3 
приведены результаты анализа распределения 
склонения и наклонения векторов намагниченно
сти в современной и древней системах координат 
в зависимости от последовательности образования 
намагниченности, поворотов (вращений вокруг 
вертикальных осей) и деформаций складкообразо
вания (вращений вокруг горизонтальных осей). 
В зависимости от временной последовательности 
возникновения намагниченности (событие А),

Таблица 1. Результаты палеомагнитных исследований

№№ точек Комплекс пород Возраст N D / К <*95 Фш Ф тср 0 95

Офиолиты
17 “Верхние” базальты *1-2 4 118 -34 754 2.6 19

7 4 206 -34 1697 1.7 19 19 2.3
1 “Нижние” базальты *1-2 4 342 38 497 3.1 21

6 + 9 Дайковые комплексы *1-2 9 44 27 120 4.3 14 14 2.5
10+13 Расслоенные габбро 10 204 -16 74 5.2 8 8 2.8

Вулканогенно-осадочная серия ,
П Базальты h 1 9 1 80 -5 12 !3.4 U J 1 2 | 6.7

Примечание. D, /, К, ад5 -  склонение, наклонение, кучность и радиус доверия, вычисленные по N образцам; <рт  -  палеоширо- 
та района, фтср -  средняя палеоширота для временного интервала; 6 9 5  -  доверительный полуинтервал для фтср.



поворотов (событие В) и наклонов (событие С) 
компоненты вектора намагниченности в древней 
и современной координатных системах могут от
ражать истинное направление геомагнитного по
ля во время образования намагниченности или 
быть фиктивным.

Так, например, если сначала в некотором гео
логическом блоке образовалась остаточная намаг
ниченность, а затем последовательно блок претер
пел вращение (разворот) и наклон, то только на
клонение намагниченности /  в древней системе 
координат будет соответствовать истинному на
правлению геомагнитного поля.

Следует отметить, что знак в этой таблице 
следует интерпретировать как “не совпадают 
в общем случае”, так как возможны некоторые 
соотношения элементов залегания и направле
ния намагниченности, которые не приведут к из
менению направления намагниченности при пе
ресчете между современной и древней система
ми координат.

Результаты анализа имеющихся данных и таб
лицы 3 возможно в некоторой степени использо
вать для качественного обоснования истинности 
выделенных наклонений намагниченности. Для 
точек 1 и 17 в древней системе координат накло
нения намагниченности приблизительно одинако
вы и различаются незначимо; склонения сильно 
различаются и данные объекты испытали на
клоны. В современной системе координат карти
на приблизительно такая же. Таким образом, 
можно сделать вывод о присутствии всех трех со
бытий (А, В и С). Совпадение наклонений при 
различающихся склонениях возможно только 
в трех случаях (см. строки 1, 2 и 5 табл. 3). В двух 
случаях из трех наклонение намагниченности в 
древней системе координат правильно отражает 
направление геомагнитного поля во время обра
зования намагниченности. Исходя из этого, веро
ятно, можно с некоторой степенью уверенности 
считать полученные наклонения намагниченнос
ти для этих точек доскладчатыми и истинными.

Косвенным подтверждением этому может слу
жить результат палеомагнитного анализа верх-

N N N  N

Рис. 4. Стереограммы выделенных компонент намаг
ниченности.
Офиолиты Баэр-Басситского покрова в возрастной 
последовательности, от более древних к молодым 
(цифры в кружках): 1 , 2 -  габбро из точки: 1 -  из 13, 
2 -  из 10; 3,4 -  дайка диабазов из точки: 3 -  из 6 ,4  -  из 9; 
5 -1  -  базальты из точек: 5 -  “нижний” из 1 ,6 -  “верх
ний” из 7, 7 -  “верхний” из 77; вулканогенно-осадоч
ная серия покрова Тамима: 8  -  базальт из точки 12. 
Залитые точки на стереограммах -  проекции векто
ра намагниченности на нижнюю полусферу, незали- 
тые -  на верхнюю.

них базальтов офиолитов точки 7. Среднее на
правление намагниченности для образцов этой 
точки представлено в современной системе коор
динат. С одной стороны, в древней системе коорди
нат направление намагниченности имеет крутое 
наклонение (/ > 60°), не зафиксированное в изучае
мое геологическое время. С другой стороны, в со
временной системе координат это направление 
достаточно хорошо согласуется с доскладчатой 
ChRM других одновозрастных геологических объ
ектов. Поэтому представленные в таблице 1 на
правления намагниченности образцов точки 7 ин
терпретируются как послескладчатые, но близкие 
по времени образования к доскладчатой намагни
ченности.

Для диабазов точки 6 выделены разнополяр
ные компоненты намагниченности, что дало

Таблица 2. Результаты применения теста складки

№
точки N А В

Система координат

< KJKC *0Древняя Современная

D / К 0С95 Rs D I К °95 Rs
10 6 0 0 209 -16 357 3.0 209 -16 357 3.0
13 4 115 52 196 -16 51 9.8 187 -4 51 9.8

10 + 13 10 204 -16 74 5.2 0.57 200 -12 30 8.1 0.85 0.82 2.44 9
Примечание. N -  количество образцов, вошедших в статистику; D, / -  средние склонение и наклонение векторов намагниченности; 
К, 0 19 5 -  кучность и радиус доверия для среднего направления; Rj -  коэффициент корреляции Спирмена для корреляционного теста
складки; Rs -  критическое значение для Rs на 5%-ом уровне значимости; Kq -  кучность нормалей к пластам; Кд/Кс -  отношение 
кучностей в древней и современной системах координат, используемые в тесте выравнивания;Л и В -азимут и угол падения пород.



Таблица 3. Взаимоотношения направлений намагничен
ности при различной последовательности образования 
намагниченности, складкообразования и поворотов

Последова
тельность
событий

Древняя система 
координат

Современная сис
тема координат

D / D /

А — ► С — *- В - + - -

> 1 D0 I п - + - -
В — -  А — -  С + + - -

<1иt0Q - - + +

0 1 > 1 D0 - - - +
С — -  В — -  А - - + +
А — ► С + + - -
С — ► А - - + +
А — ► В - + - +
В — ► А + + + +

Примечание. События: А -  образование намагниченности, В -  
вращение вокруг вертикальной оси (повороты), С -  вращение
вокруг горизонтальной оси (образование складок). + и ----
совпадение и несовпадение параметров с соответствующим 
параметром вектора магнитного поля для времени образова
ния намагниченности.

Таблица 4. Результаты применения теста обращения

№ точки N D / К 095 F Р*

6 6 43 36 33 10.0
1.96 5.85

6 6 47 28 125 5.1
Примечание. D, /, К, (Х9 5  -  склонение, наклонение, кучность 
и радиус доверия, вычисленные по N направлениям; F и F* -  
величина вычисленного критерия и критическое значение 
для уровня значимости 1 %.

возможность для оценки надежности направлений 
намагниченности провести тест обращения. Ре
зультаты тестирования (таблица 4) свидетельст
вуют о статистически незначимом различии на
правлений намагниченности после обращения од
ной из разнополярных компонент на 1%-ом 
уровне значимости (вычисленное значение кри
териальной статистики, F = 1.96 меньше критиче
ского значения F* = 5.85). Для подсчета результи
рующего среднего направления намагниченности 
использовалась более высокотемпературная 
компонента (см. табл. 1).

На основании результатов палеомагнитных ис
следований определены палеошироты срт для каж
дой изученной точки, средние палеошироты фтср 
для каждой возрастной группы, а также полуин
тервал доверия 0 95 для палеошироты (см. табл. 1). 
Склонения намагниченности для изученных объ

ектов в ряде случаев различаются, что свидетель
ствует о возможных разворотах их одного отно
сительно другого.

Несмотря на небольшое количество образцов 
в изученной палеомагнитной коллекции, имеется 
несколько доводов, позволяющих с доверием от
носиться к полученным результатам:

1. Однокомпонентность векторов намагничен
ности на сравнительно большом температурном 
интервале (Т > 250 - 400°С).

2. Совпадение данных по одновозрастным по
родам, имеющим разную структурную позицию 
(см. результаты теста складки).

3. Положительный результат теста обращения.
4. Направленное и закономерное изменение 

наклонения вектора ChRM во времени.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Пассивная окраина, фрагмент которой зафик

сирован в разрезах покрова Тамима на террито
рии Северо-Западной Сирии, располагалась в по
здней юре в приэкваториальной зоне (на палео
широте ±2°).

Образование зоны субдукции и меловой энси- 
матической островной дуги, фрагмент которой 
изучен в Баэр-Басситском районе, происходило 
на палеошироте 14° - 19° с.ш.

Впервые полученные для аллохтонных ком
плексов Северо-Западной Сирии определения па
леоширот и склонений указывают, в целом, на 
поступательное движение ансамбля литосфер
ных плит во времени от приэкваториальной зоны 
к современному положению, сопровождавшееся 
разворотами районов осадконакопления и обра
зования офиолитов при сокращении площади па
леоокеана, а также более поздним вращением 
тектонических блоков.

Полученные результаты хорошо согласуются 
с данными по офиолитовым комплексам других 
районов Периарабской дуги, сформировавшихся 
в тех же геодинамических обстановках [1]. Так, на 
Кипре, где дважды проводились палеомагнитные 
исследования, палеоширота образования офиоли
тов Троодоса составляет 15° с.ш. В Омане дайко- 
вый комплекс и габброиды покрова Семайль при
обрели намагниченность на широте 0° - 10° с.ш. [3].

Полученные результаты, несмотря на неболь
шой объем проанализированной коллекции и ин
тенсивные тектонические деформации пород, по
казывают, что аллохтонные комплексы Баэр- 
Басситского района являются благоприятными 
объектами для систематического палеомагнит- 
ного изучения. Это определяет необходимость 
проведения дальнейших площадных и детальных 
палеомагнитных исследований.
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Paleomagnetism of Allochthonous Complexes in Northwest Syria
M. K. Bakhteev, I. Gannum, G. Z. Gurarii, S. V. Shipunov

The paper presents the results of paleomagnetic studies of Mesozoic allochthonous ophiolites of Baer-Bassit 
nappe and volcanoclastic series of Tamima nappe forming a part of the “peri-Arabian ophiolite arc”. The pale
omagnetic data obtained, for the first time, indicate that the formation of the volcanoclastic series of Tamima 
nappe took place near the equator, and the formation of ophiolites of Baer-Bassit nappe occurred at paleolati- 
tudes of 8-19°N (gabbroids at 8°N, complex of parallel dikes at 14°N, basalts at 19°N).
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В неокомско-туронский интервал эволюция активных континентальных окраин выражалась пере
межающимися во времени проявлениями магматических и орогенических процессов. Юрско-нео- 
комский этап характеризовался существованием окраинно-континентальных вулканических по
ясов и островных дуг с признаками растяжения в тыловодужных областях. В поздненеокомско-ран- 
неальбский этап произошла глобальная орогения, приведшая к отмиранию субдукционных зон и 
связанных с ними вулканических поясов, а также к обдукции на континент образований микрокон
тинентов, островодужных, тыловодужных, океанических комплексов. Среднемеловая гиперколлизия 
вызвана резким возрастанием темпа спрединга в океанах и возникновением новых срединно-океани
ческих хребтов, что привело к увеличению скорости конвергенции океанических плит и континен
тов. Возникший на окраинах континентов режим интенсивного сжатия в позднем неокоме-апте 
привел к формированию компенсационной покровно-надвиговой террейновой оторочки континен
тов, а на альбско-позднемеловом этапе реализовался в ускоренной субдукции океанических плит 
под континенты и в возникновении новых конвергентных границ плит с протяженными системами 
окраинно-континентальных вулканических поясов, которые по своим масштабам не имеют анало
гов в позднем мезозое-кайнозое. Особенности среднемеловой эволюции активных континенталь
ных окраин являются следствием усиления в среднем мелу эндогенной активности Земли и корре- 
лируются с другими событиями этого времени: реорганизацией системы срединно-океанических 
хребтов, приростом океанической коры, пиком внутриплитной магматической деятельности, про
должительным интервалом отсутствия инверсий магнитного поля Земли.

В статье представлены результаты исследова
ний по финансируемому РФФИ проекту 93-05-8877 
“Теплая биосфера”, включающих выявление про
странственных и временных закономерностей 
распределения в раннем и среднем мелу окраин
но-континентальных и островодужных вулкано
плутонических ассоциаций. На глобальных ре
конструкциях для позднего мезозоя показывают
ся непрерывно функционирующие весь этот дли
тельный отрезок времени (130 - 80 млн. лет) окра
инно-континентальные вулканические пояса, 
опоясывающие большую часть Лавразии и Гонд- 
ваны [10, 11, 57]. В статье на примере поздненео- 
ком-туронского интервала изложена более слож
ная картина эволюции активных континенталь
ных окраин, что выражается прежде всего в 
пульсационном проявлении вулканических и оро
генических процессов, перемежающихся друг с 
другом (рис. 1).

Методика создания палеогеодинамических ре
конструкций заключалась в анализе строения 
окаймляющих континенты мезозойских покров- 
но-надвиговых орогенических поясов, в опреде
лении генезиса слагающих эти пояса аллохтон
ных комплексов (террейнов) и в выявлении ха
рактера соотношений последних с окраинно
континентальными вулкано-плутоническими ас
социациями. Для выяснения глобальных причин 
изменения формирования в раннем и среднем

мелу активных континентальных окраин привле
калась информация по геодинамическим обста
новкам в срединно-океанических хребтах.

РЕГИОНАЛЬНЫЙ ОБЗОР
Ниже рассмотрена история развития отдель

ных сегментов активных континентальных окра
ин, располагавшихся в поздней юре -  среднем мелу 
по периферии Тихого океана (западная и восточ
ная Лавразия и Гондвана), а также обрамлявших 
с севера океан Тетис (южная Лавразия).

Западная Лавразия. В среднепозднеюрском- 
неокомском этапе западнее берегов Лавразии 
развивалась обширная система периокеаничес- 
ких островных дуг, сопровождавшихся преддуго- 
выми и тыловодужными бассейнами [95]. В по
следних происходило накопление турбидитов и 
формирование новой океанической коры. Сег
ментами этих островных дуг были Юкон-Куюкук, 
Тогиак и Грэвина-Натзотин, в современной струк
туре в виде одноименных террейнов вскрываю
щихся на Аляске и в Колумбийских Кордильерах 
[44,73 - 75, 83]. В их составе отмечаются как интру
зивные породы, так и морские и субаэральные ост- 
роводужные вулканиты, возраст которых, согласно 
К-Аг определениям, 137 - 125 млн. лет [73]. Анало
гичные сегменты островных дуг реконструируются



и южнее, у Орегонско-Калифорнийской окраины 
США, также в качестве террейнов участвующие 
в строении этой окраины [1, 71, 86]. К ним отно
сятся террейн Рогу, сложенный андезитами и их 
туфами с возрастом 150 - 157 млн. лет, а также 
островодужные интрузивные породы террейнов 
Четко и Рам Крик, включающие дифференциро
ванный ряд пород от габбро до гранодиоритов, 
которые имеют К-Аг-возраст от 153 до 160 млн. 
лет и U-Pb (по циркону) датировки в интервале от 
157 до 155 млн. лет [1, 29]. К этой же юрско-нео- 
комской островодужной ассоциации принадле
жит расположенный восточнее аллохтонный 
магматический комплекс Смэртвилл. Самые мо
лодые датировки пород островной дуги гор Кла
мат около 148 - 132 млн. лет [51], то есть она 
функционировала до берриаса-валанжина вклю
чительно. Эта островная дуга сопровождалась 
тыловодужным бассейном, офиолиты которого 
в Береговых хребтах слагают тектоническую пла
стину с комплексом Джозефина [55, 71]. Образу
ющие его гарцбургиты, габбро и плагиограниты 
имеют датировки 157 и 158 млн. лет, а возраст ба
зальтовых силлов 148 - 151 млн. лет [55]. В тыло- 
водужном морском бассейне островной дуги Кла
мат накапливались турбидиты террейна Галик 
с позднеюрскими бухиями, а также юрские-нео- 
комские турбидиты комплекса Грейт Вэлли.

На основании датировок ряда метаморфичес
ких зон Северной Америки установлено проявле
ние невадской (предтитонской) орогении в интер
вале 145 - 150 млн. лет [55]. В это время произошло 
столкновение части аляскинских сегментов юр
ских островных дуг [92], а также шарьирование 
некоторых калифорнийских сегментов дуг на об
разования окраинноморского бассейна [55]. Кро
ме того, этот тектогенез способствовал коллизии 
фрагментов палеозойско-раннемезозойских ост
ровных дуг (террейнов Пенинсулар, Врангелия и 
Александер) в единый супертеррейн Талкитна, 
который располагался значительно южнее со
временного положения [62, 92]. Выявляются ог
раниченные масштабы невадской орогении, по
скольку она не прекратила развитие ансамбля 
юрских островных дуг, продолжавших развивать
ся в раннем мелу [65].

Вырисовывается колоссальное значение для 
запада Северной Америки среднемеловой оро
гении (конец неокома-ранний альб), которая в 
северной части этого континента носит назва
ние Колумбийской, а в Орегонско-Калифор
нийской -  Севиер. Не исключено, что проявле
ние этой орогении было разновременным: более 
поздним (115-110 млн. лет) для северного сегмента 
орогенического пояса и более ранним (125 - 120) 
для южного. Среднемеловая орогения была обус
ловлена интенсивным встречным движением 
двух плит -  Фараллон и Лавразийской, что вызва
ло столкновение юрско-неокомской системы ост

ровных дуг с западным краем Лавразии, окайм
ленным палеозойско-раннемезозойскими покро
вами. При этом на край континента были также 
шарьированы океанические, преддуговые и заду- 
говые образования. Об этом свидетельствует тот 
факт, что в пластинах францисканского комплек
са Калифорнии встречаются не только типично 
островодужные толеиты и известково-щелочные 
базальты, но и офиолиты тыловодужных проги
бов, а также обогащенные субщелочные базаль
ты, характерные для океанических островов и не
которых участков срединно-океанических хреб
тов [86].

Возраст среднемеловой орогении доказывается 
как стратиграфическими данными, так и временем 
динамометаморфизма. В частности, на Аляске 
пластины мезозойских океанических и острово- 
дужных комплексов тектонически перекрывают 
породы валанжина, а обломки вулканитов этих 
комплексов обнаружены в альбских конгломера
тах хр. Брукс. Среднемеловое шарьирование по
род на континент сопровождалось формировани
ем зон зеленосланцевого-амфиболитового мета
морфизма, возраст которых в Аляскинско- 
Колумбийско-Кордильерской части оценивается 
в 112 ± 11 млн. лет (К-Аг-датировка), а в Орего- 
но-Калифорнийской -  120 млн. лет [1, 33, 64]. 
Интенсивность деформаций усилилась благодаря 
вовлечению в коллизию супертеррейна Талкитна 
(рис. 2), который приблизился к зоне субдукции, 
заклинил ее и был шарьирован в сторону конти
нента на структуры островной дуги [43]. Среднеме
ловой импульс причленения супертеррейна Талкит
на к Северной Америке запечатлен в предальбском 
несогласии (альбские породы в его пределах несо
гласно перекрывают неокомские или оксфордс
кие [62]). Однако в конце раннего мела этот супер
террейн, судя по палеонтологическим данным [62], 
располагался еще южнее современного его поло
жения.

В целом тектонические покровы аллохтонных 
палеозойско-мезозойских образований Северной 
Америки вместе с паравтохтонными пластинами 
континента образуют синформу и надвинуты на 
край континента. Несмотря на то, что среднеме
ловая орогения явилась определяющей для тек
тонической структуры этого пояса, дислокации 
последнего есть результат длительного и много
стадийного покровообразования на западном ог
раничении Северной Америки, по крайней мере, 
в течение позднего палеозоя-позднего мезозоя [37].

Позднеюрские-раннемеловые коллизионно-об- 
дукционные процессы проявились и в Центрально- 
Американском регионе [30, 37]. Тектонические по
кровы этого возраста известны в континенталь
ном обрамлении Карибского бассейна, и в фунда
менте более поздних островных дуг.

В позднем альбе-сеномане коллизионно-аккре
ционные процессы на западе Лавразии сменились
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Рис. 1. Реконструкции эволюции континентальных окраин: А -  для конца неокома-раннего альба (115 - 110 млн. лет), 
Б -  для второй половины альба (100 - 95 млн. лет), В -  для сеномана-турона (95 - 8 8  млн. лет). Расположение конти
нентов дано по В.М.. Funnell [52], срединно-океанических хребтов по Л.П. Зоненшайну и др. [11], D.B. Rowley, 
A.I. Lottes [82], Ch.R. Scotese et al. [84], полей внутриплитных базальтов по Л.П. Зоненшайну, М.И. Кузьмину [8 ] и 
R.D. Muller [76].
/ -  срединно-океанические хребты (предполагаемые хребты показаны пунктиром); 2  -  трансформные разломы и 
сдвиги (предполагаемые разломы показаны пунктиром); 3 -  океанические плиты; 4 -  континенты с областями шель
фовых и эпиконтинентальных морей; 5 -  орогенические пояса краевых частей континентов (ансамбли террейнов с по- 
кровно-надвиговыми структурами); 6 -  окраинно-континентальные и энсиалические островодужные вулканические 
пояса: а -  вулкано-плутонические, б -  плутонические; 7 -  энсиматические островные дуги; 8 -  затухающие вулкани
ческие пояса; 9 -  пояса анатектических коллизионных гранитоидов; 10 -  области проявлений внутриплитного вулка
низма: а -  на континентах, б - в  океанах (в случае рассеянных на большой площади ареалов внутриплитных базальтов 
их контуры не показаны); 11 -  зоны субдукции; 12 -  фронтальные зоны покровно-надвиговых поясов; 13 -  границы 
континентов.
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Рис. 1. Окончание.

субдукцией океанической плиты Фараллон под 
край этого континента. Возникшая при этом 
активная окраина имела специфические черты. 
Из-за косой субдукции в зоне перехода конти
нент-океан возникли правосторонние сдвиги, 
движения по которым способствовали режиму 
сжатия на конвергентной границе плит, в связи с 
чем магматизм активной окраины был ограничен 
по масштабам и проявился, главным образом, в ин
трузивной форме. В преддуговом и тыловом проги
бах этого окраинно-континентального пояса проис
ходило накопление мощных турбидитов. Интрузив
ные массивы пояса прорывали сформировавшиеся 
в среднемеловую орогению покровы, а отложе
ния смежных прогибов перекрыли последние в 
качестве промежуточного неоавтохтона. Интру
зивные массивы ранне-позднемелового возраста 
вскрываются по всему побережью Северной Аме
рики, участвуя в строении “батолитов”, для кото
рых доказана возрастная и генетическая неодно
родность. В частности, выделявшийся ранее в виде 
единого “Береговой плутонический комплекс” Ка
нады включает породы от 150 до 100 млн. лет [68]. 
По-видимому, кроме гранитоидов окраинно-конти
нентального пояса, датированных 109-90 млн. лет 
[62], в этот комплекс включены также юрско- 
раннемеловые интрузии островодужной и ана- 
тектической природы [90]. Данные изотопного со
става Nd и Sr указывают на мантийные источники 
интрузивных пород окраинно-континентального 
пояса [83], хотя нельзя исключить и определенный

вклад корового вещества [62]. Однако вряд ли мо
жет быть справедливым мнение об анатектичес- 
кой природе всех интрузий этой территории 
[73, 74], поскольку масштабы процесса анатекси- 
са при столкновении островных дуг с континен
том были, скорее всего, ограничены. Еще боль
ший разброс значений возраста установлен для 
“плутонического комплекса Сьерра-Невада”: 
180 - 160, 148 - 132, 121 - 104, 90 - 79 млн. лет [51]. 
Вероятно здесь, как и в Колумбийских Кордилье
рах, магматические породы имеют различную 
природу. Часть из них (конец раннего мела-позд- 
ний мел) составляют окраинно-континентальную 
магматическую дугу, а остальные принадлежат 
более древним островодужным и анатектическим 
сериям. К альб-позднемеловому плутоническому 
комплексу относятся, в частности, батолиты Айда
хо (100 - 70 млн. лет) и Питикито (95 - 80 млн. лет) 
[51]. Завершение развития альб-позднемелового 
плутонического пояса приходится на интервал 
86 - 74 млн. лет, характеризовавшийся отсутстви
ем субдукционного магматизма на западной окраи
не Северной Америки. Это объясняется [62] сме
ной конвергентных обстановок трансформными 
на границе океанической и континентальной плит. 
Правосторонние блоковые перемещения на за
падной окраине Лавразии обусловили в сеноне ус
ловия сжатия, препятствующие процессу субдук
ции. Кстати, в сеноне в результате сдвигового пере
мещения суперхеррейн Талкитна был продвинут 
на север, в современное свое положение [92].



Не исключено, что кратковременные блокиров
ки зоны субдукции из-за сдвиговых перемещений 
происходили в течение формирования плутони
ческого пояса, чем объясняется разрыв в возраст
ных датировках интрузий, приходящийся на ин
тервал 100-90 млн. лет.

Центрально-Американский регион в конце 
раннего мела характеризовался появлением энси- 
алической островной дуги, вследствие чего суще
ствовавшая до этого единая система спрединго- 
вых хребтов Тихого океана, Центральной Атлан
тики и Тетиса, была нарушена [И, 30, 40]. Эта 
островная дуга (сформировавшаяся на континен
тальном блоке, обособившемся в поздней юре 
при окончательном распаде западной части Пан
геи) продвигалась в сторону Атлантики по ограни
чивающим трансформным разломам [40]. Спре- 
динговый хребет Прото-Карибского бассейна от 
раннего альба к позднему мелу испытывает угаса
ние, более раннее, по данным [11, 30] и более позд
нее (к концу кампана), по данным [35,40, 80, 81].

Западная Гондвана. В течение поздней юры- 
неокома на западной окраине Гондваны и в смеж
ной части Тихого океана формировалась сложная 
Южно-Американская система окраинно-конти
нентальных и островодужных вулканических по
ясов, местами сменяющих друг друга по прости
ранию (рис. 3). Северный сегмент (10° - 15° ю.ш.) 
этой системы (Колумбия, Эквадор, Перу) вклю
чал развивавшуюся на океанической коре около 
континентального края островную дугу [72, 93], 
сложенную формацией Пинон. Последняя объе
диняет как островодужные бониниты, так и поро
ды фундамента дуги -  океанические толеиты Е- и 
N-MORB типов [91], которые в современной гео
логической структуре образуют аллохтонные 
тектонические пластины. Южнее (18° - 42° ю.ш.) 
Чилийско-Аргентинский сегмент было представ
лен окраинно-континентальным вулканическим 
поясом с мощными вулканитами известково-ще
лочной магматической серии [15]. Ассоциирую
щие с ними диориты и адамеллиты с возрастом 
130 - 120 млн. лет [41], входят в состав гетероген
ного Андского батолита. В тылу пояса на утонив
шейся континентальной коре возник окраинный 
прогиб с щелочными и толеитовыми базальтами, 
а также с щелочными гранитоидами с возрастом 
128 ± 5 млн. лет [53]. Вулканический пояс и окра
инный прогиб продолжались на юг, в пределы 
Патагонского сегмента и Антарктики. Однако 
размещавшийся здесь тыловодужный морской 
бассейн Рокас Вердес испытал раскрытие с фор
мированием новой океанической коры, что при
вело к отчленению от континента энсиалической 
островной дуги [46, 87, 88, 96]. В состав последней, 
кроме известково-щелочных вулканитов [88], вхо
дит часть интрузивных пород гетерогенного Па
тагонского батолита, Rb-Sr датировки которых 
лежат в пределах 141 - 103 млн. лет [56].
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Рис. 2. Геодинамическая реконструкция формирова
ния запада Северо-Американского континента (рай
он южной Аляски) для интервала от поздней юры-не- 
окома (верхний профиль) до среднего мела (нижний 
профиль) по В.1г. Csejtev et al. [43] с изменениями.
1 -  Северо-Американский континент; 2 -  кора океа
нических и задуговых бассейнов; 3 -  супертеррейн 
Талкитна; 4 -  островная дуга; 5 -  островодужные 
комплексы в аллохтонном залегании; 6 -  турбидиты; 
7 -  надвиги.

Рис. 3. Реконструкция предполагаемого размещения 
островодужных и окраинно-континентальных вулка
нических поясов близ западного ограничения Гондва
ны в интервале от 135 до 120 млн. лет. Условные обо
значения показаны на рис. 1 .

На рубеже раннего и позднего мела [15, 29, 41, 
87, 95] западная окраина Гондваны испытывала 
интенсивную перуанскую орогению. Среднемело
вой (скорее всего, альбский возраст) этих движений 
устанавливается по резкому несогласию в основа
нии верхнемеловых отложений. Обычно перуан
скую орогению считают синхронной (и генетичес
ки связанной) с началом раскрытия в конце ран
него мела Южной Атлантики (рис. 4). На юге 
западной Гондваны во время перуанской ороге- 
нии произошло закрытие тыловодужного бассей
на с шарьированием его образований, равно как 
пород смежного вулканического пояса на восток 
[45, 46, 53, 56, 87, 88, 96]. В северном сегменте на 
край континента были обдуцированы островодуж
ные и океанические породы формации Пинон, что



Рис. 4. Геодинамические реконструкции запада Южной Америки. А - Б -  развитие южного сегмента активной конти
нентальной окраины Южной Америки (по T.I. Wilson [96]); А -  ранний мел, Б -  конец раннего мела; В -  позднемеловая 
система островная дуга-окраинно-континентальный вулканический пояс для северного сегмента Южной Америки 
(по F.Van Thournout et al. [91 ]).
I -  кристаллическое основание; 2 -  офиолиты; 3 -  базальты юры; 4 -  туфо-терригенные породы мела; 5 -  тонкозер
нистые терригенные породы мела; 6 -  интрузивные породы мела; 7 -  меловой вулканический пояс; 8 -  терригенные 
породы тыловодужного бассейна; 9 -  разломы. Тонкой горизонтальнойлинией показан уровень моря.

сопровождалось образованием зон метаморфизма 
высоких давлений с возрастом 115 - 107 млн. лет 
[70]. Результатом среднемеловой орогении, син
хронной с раскрытием Южной Атлантики [45], 
явилось коробление и воздымание западного 
края Южной Америки с образованием Андийской 
Прото-Кордильеры.

В позднем альбе среднемеловая орогения сме
нилась субдукцией океанической плиты под Юж
но-Американский континент и формированием 
нового окр;аинно-континентального вулканичес
кого пояса. В северном сегменте Южно-Амери
канской окраины в альб-позднемеловое время 
возникла система из одновременно формирую
щихся энсиматической островной вулканической 
дуги (формация Макучи) и окраинно-континен
тального вулканического пояса (формация Селика) 
[31, 93]. Подобная обстановка сохранялась здесь, 
по крайней мере, до кампана (рис. 4). Централь
ный и южный сегменты Южно-Американского 
окраинно-континентального вулканического по

яса мигрировали на восток по отношению к юр
ско-раннемеловому [15, 41]. К западу от пояса 
располагалось поднятие Берегового хребта, а к 
востоку -  система тыловых прогибов с озерно-ла
гунными карбонатно-терригенными отложения
ми [96], а также с толеитовыми и щелочными ба
зальтами внутриплитного типа. Интрузивные фа
ции пояса представлены входящими в “Андийский” 
и “Патагонский” батолиты гранитоидами с возрас
том 110-81 млн. лет [15, 56].

Восточная Гондвана. На восточной, Новозе
ландско-Австралийской, окраине Г ондваны 
также проявлена среднемеловая орогения (около 
110 млн. лет), обусловленная коллизией супертер- 
рейна с континентом [58]. Супертеррейн возник 
в результате столкновения палеозойских и ранне
мезозойских островных дуг и континентальных 
блоков, возможно, в поздней юре. Среднемеловая 
орогения сменилась формированием субдукцион- 
ного вулканического пояса [79], который, возмож
но, функционировал лишь в конце раннего и самом



начале позднего мела. Окончание среднемеловой 
орогении в зоне сочленения континентальной и 
океанической плит коррелируется с началом об
ширной позднеальбской трансгрессии [79].

Восточная окраина Лавразии. В средне-позд- 
неюрско-раннемеловое время северо-восточная 
окраина Лавразии (Сибирский континент) была 
отделена от Чукотско-Аляскинской системы ми
кроконтинентов Южно-Анюйским морским зали
вом, соединяющимся с Тихим океаном. В Южно- 
Анюйском бассейне находились континенталь
ные блоки (Колымо-Омолонский, Охотский) и 
функционирующие островные дуги [2, 10, 21 , 26]. 
В позднеюрскую (колымскую) орогению произош
ла частичная коллизия континентальных блоков с 
шарьированием на край Сибирского континента 
образований юрских островных дуг. В коллизион
ной сутуре формировались зоны метаморфизма 
высоких давлений и массивы анатектических гра- 
нитоидов с возрастом около 140 млн. лет [2, 20]. 
Северо-восточнее, в сужающемся Южно-Анюй- 
ском бассейне, в поздней юре-неокоме продол
жали развиваться островные дуги. Обширная, 
сложно ветвящаяся гирлянда юрско-неокомских 
периокеанических островных дуг протягивалась 
также в пределах плиты Кула по северо-западной 
периферии Тихого океана. На востоке она смыка
лась с островодужной системой плиты Фараллон.

Китайско-Корейская окраина Лавразии в по
здней юре-неокоме трассировалась окраинно
континентальным вулканическим поясом с воз
растом 134 - 115 млн. лет [28, 34, 69].

В конце неокома-начале апта (около 
115 млн. лет) восточная окраина Лавразии под
верглась интенсивному сжатию, в связи с чем 
прекращают функционировать зоны субдукции и 
связанные с ними окраинно-континентальные и 
периокеанические вулканические пояса. Эта сред - 
немеловая орогения была вызвана ускорением 
темпа спрединга океанических плит как в Амера- 
зийском бассейне, так и в Тихом океане. В северо- 
восточной части Азиатского континента такая 
обстановка привела к столкновению Чукотско- 
Аляскинских континентальных блоков с Колы- 
мо-Омолонским микроконтинентом и с восточ
ным краем Сибирского континента (позднеко
лымская орогения) [10, 20]. В результате про
изошло закрытие Южно-Анюйского бассейна и 
шарьирование в западных румбах пластин юрско- 
неокомских островных дуг вместе с образования
ми задуговых и преддуговых прогибов. В эту эпо
ху интенсивной среднемеловой коллизии чехол 
столкнувшихся континентальных блоков испы
тал тектоническое расчешуивание, а в сутурных 
зонах возникли анатектические гранитоиды с 
возрастом 120 - 105 млн. лет [20, 21]. Импульс 
среднемелового .сжатия выразился также в окон
чательном оформлении Монголо-Охотской суту-

ры с формированием анатектических гранитои- 
дов Удского комплекса [10].

Со стороны Тихого океана в среднемеловую 
орогению с северо-восточным краем Азиатского 
континента пришли в столкновение террейны 
различной природы: обширный ансамбль юрско- 
готеривских островных дуг, а также образования 
окраинно-морских бассейнов и океанических об
ластей [3, 21, 24]. Палеонтологические данные 
указывают на чрезвычайно высокую скорость 
продвижения террейнов в раннем-среднем мелу из 
северо-тетических и даже экваториальных широт 
в бореальные [3]. Эти террейны в совокупности 
с ранее возникшими у края континента покровами 
палеозойско-раннемезозойских пород сформиро
вали Западнокамчатско-Корякский аккрецион
ный орогенический пояс, нарастивший континен
тальную окраину Азии. Структурные и палеонто
логические исследования доказали сильную 
нарушенность участвующих в аккреции террейнов, 
сформировавших пакет сложно построенных по
кровов [21, 23, 24, 50]. Шарьирование части плас
тин на край континента привело к возникновению 
фронтальной Юдомо-Алучинской системы надви
гов [26], аналогичной фронтальным надвигам Се
верной Америки. Надвигание сопровождалось 
формированием цепочки впадин с молассовыми 
отложениями [26]. Возникновение у Азиатской 
окраины аккреционного пояса вызвало предпозд- 
неальбскую регрессию [6].

Южнее аллохтонные образования Западнокам- 
чатско-Корякского покровно-надвигового пояса 
прослеживаются в хабаровском и амурском ком
плексах Западно-Сихотэалинского региона [18,63], 
а также во внутренней зоне юго-западной Японии 
[59, 63]. Можно предположить, что усилению ин
тенсивности покровообразования у восточной 
окраины Азии способствовало участие в колли
зии микроконтинентов. В частности, в интервале 
115 -110 млн. лет произошла коллизия Китайско- 
Корейского края континента с континентальным 
блоком Куросегава [27,49], которая привела к за
туханию магматизма юрско-неокомского окра
инно-континентального пояса и оформлению 
террейнов в виде пакета покровов. Заслуживает 
внимания мнение [61], что блок Куросегава в по
зднем мезозое являлся частью более обширного 
микроконтинента, куда входил Охотоморский 
блок, в среднемеловую орогению столкнувшийся 
с восточной окраиной Азии. Край этого микро
континента ныне, возможно, занимает юго-за
падную часть п-ова Камчатка. Наиболее вероят
но, что эти континентальные блоки отчленились 
от Лавразии по левым сдвигам, возникшим при 
косой субдукции океанической плиты [94].

Таким образом, зоны субдукции и сопряженные 
с ними вулканические пояса не были характерны в 
среднем мелу для северо-западной Пацифики, хотя



полностью исключить их формирование нельзя. 
Так, близ восточной окраины Азии в конце ран
него мела находилась Самаргинская островная 
дуга, вулканиты которой вскрываются в фунда
менте сенон-палеогенового Восточно-Сихотэа- 
линского окраинно-континентального вулкани
ческого пояса [18, 19].

В позднем альбе коллизионно-аккреционные 
процессы сменились ускоренной субдукцией пли
ты Кула под континент. В результате на восточ
ной окраине Азии возник протяженный Чукот- 
ско-Катазиатский вулканический пояс, состоя
щий из нескольких сегментов. Наиболее северный 
из них, альб-сенонский Охотско-Чукотский, несо
гласно перекрыл край древнего континента и 
примыкающие среднемеловые структуры Запад- 
нокамчатско-Корякской тектонической области 
и сопровождался обширным преддуговым бас
сейном, где накапливались турбидиты. Южнее 
окраину континента маркировал Хингано-Охот- 
ский сегмент вулканического пояса, который со
провождался турбидитовым преддуговым проги
бом [ 17 - 19]. Хингано-Охотский сегмент, в отличие 
от Охотско-Чукотского, перестал функциониро
вать в конце сеномана в связи с причленением 
к его зоне субдукции Самаргинской островной 
дуги. Южнее, в тылу Береговой зоны Китая рас
полагался Катазиатский сегмент альбско-поздне- 
мёлового вулканического пояса с возрастом по
род 105 - 75 млн. лет [69], имевший продолжение 
в окраинно-континентальных поясах Тетиса. Ка
тазиатский сегмент вулканического пояса сло
жен известково-щелочными породами с преобла
данием андезитов, игнимбритов и туфов кислого 
состава, а также значительной долей участия ту- 
фогенно-терригенных пород [34]. С ними ассоции
руют интрузии, Nd-и Sr-изотопный состав которых 
свидетельствует о мантийном их генезисе с опреде
ленным вкладом коровой составляющей [60].

Тетическая окраина Лавразии. В келловее-ва- 
ланжине (155 - 130 млн. лет) в результате лево
сторонних сдвиговых перемещений между Евро
пой и Африкой в Западном Тетисе продолжал 
формироваться океанический Лигурийский бас
сейн. Субдукция океанической коры Восточного 
Тетиса под занятый эпиконтинентальным морем 
край Лавразии вызвала развитие Понтийско-За- 
кавказской энсиалической вулканической ост
ровной дуги. Максимум вулканической активнос
ти в позднеюрское время приходится на кимме- 
ридж [7]. В тылу этой дуги в конце юры возникли 
Прото-Черноморский и Южно-Каспийский окра
инноморские бассейны. Позднеюрская орогения 
(аналог невадской) проявилась в Средиземномор
ском регионе в виде позднекиммерийской склад
чатости на значительном отрезке юга Евразиат- 
ской окраины от Добруджи до Кавказа включи
тельно. Эта орогения связывается с коллизией 
Мёзийского микроконтинента с Евразией [7].

Неокомско-аптский интервал (130 - 110 млн. 
лет) характеризовался энергичными коллизион
ными процессами на северной окраине Тетиса [14]. 
На этом этапе в Западном Тетисе произошло ча
стичное закрытие Лигурийского бассейна и об- 
дукция северной части Апулийского блока на окра
ину Евразии. С австрийской орогенией связано ста
новление Австро-Альпийских покровов [7, 12, 14]. 
Среднемеловая орогения выражена также текто
ническими покровами Крыма (устное сообщение
В.В. Юдина, 1993 г.).

В Восточном Тетисе на среднемеловой этап 
приходится закрытие Мезотетиса и окончательное 
причленение к Евразиатской окраине ряда микро
континентов (Центрально-Афганистанского, Юж
но-Памирского, Южно-Тибетского) с оформле
нием соответствующих сутур (Варашской, Ру- 
шанско-Пшартской, Банггонгской) [7, 12, 77, 89]. 
Результатом среднемеловой коллизии явилось ин
тенсивное складко- и надвигообразование толщ по 
южному обрамлению Евразии с отчетливо выра
женной северной вергентностью [7], а также 
формирование зон метаморфизма [14]. О приуро
ченности этих движений ко второй половине ран
него мела свидетельствует резко выраженное 
предаптское или предбарремское угловое несо
гласие [7, 10, 12] и смена морских фаций конти
нентальными.

В конце раннего мела на западе Восточного 
Тетиса произошло столкновение срединно-океа
нического хребта с активной окраиной Евразии. 
Новый спрединговый хребет возник в рифтовых 
зонах пассивной окраины Африкано-Аравийской 
плиты [7, 79]. Коллизионные процессы у конти
нентального края Евразии привели к временному 
прекращению субдуцирования под него океани
ческих плит Восточного Тетиса, что вызвало за
тухание юрско-неокомского вулканического по
яса [14]. Однако не исключено, что некоторые ос
таточные вулканы (например, в Закавказье) 
продолжали действовать до апта [7, 35].

На альбско-сеноманском этапе (110-80 млн. 
лет) зона субдукции в Тетисе была перемещена к 
югу от причленившихся к Евразии микроконти
нентов [7]. Не исключено, что в Понтийской час
ти Тетиса эта зона сохраняла прежнее положе
ние. Возникшая в результате возобновившейся 
субдукции дуга с мощным известково-щелочным 
вулканизмам по сути являлась окраинно-конти
нентальным поясом [14], поскольку располага
лась на залитом морем краю континента благода
ря развивавшейся трансгрессии [14]. В тылу этой 
дуги, в условиях растяжения континентальной ок
раины по-прежнему существовала система глу
боководных бассейнов. Окраинно-континенталь
ный вулканический пояс протягивался от Родоп- 
ского массива через Центральный Афганистан, 
Памир, Южный Тибет в Индокитайский регион 
[4, 13, 77, 78]. Этот вулканизм отражал субдукцию
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Рис. 5. Геодинамическая реконструкция Тибетской ок
раины Азии в позднем мезозое (по C.I. Allegre et al. [32], 
С. Coulon et al. [42] с дополнениями).
I -  океаническая кора; 2 - 5 -  континентальная кора 
(2 -  Азия, 3 -  Индия, 4 -  Лхаса, 5 -  Кунтан); 6 -  остро- 
водужные вулканические пояса; 7 -  окраинно-конти
нентальные вулканические пояса: а -  вулканы, б -  Плу
тоны; 8 -  дислоцированные отложения.

плиты Нео-Тетиса под Евразиатский континент. 
В позднем альбе и начале сеномана спрединговый 
хребет, представлявший дивергентную границу 
плит Нео-Тетиса и Индийской, испытал столкнове
ние с евразиатской окраиной [7, 12, 57, 77, 84] и 
в дальнейшем под последнюю субдуцировала Ин
дийская плита. Это столкновение нашло отраже
ние в кратковременном затухании вулканизма 
в окраинно-континентальном поясе южной окра
ины востока Евразии. Таким образом, субдуциро- 
вание спредингового хребта под континент было 
неодновременным -  более ранним (альбским) на 
западе и более поздним (позднемеловым) на вос
токе Тетиса [12, 84], в связи с чем был растянут во 
времени (100 - 80 млн. лет) этап орогенических 
движений в окраинно-континентальном вулкани
ческом поясе и его фундаменте [32, 42].

Орогенические движения конца раннего мела 
привели к формированию новой конвергентной 
границы внутри Восточного Тетиса [14], следст
вием чего явилось возникновение внутриокеани- 
ческой зоны субдукции и энсиматической остров
ной дуги, начавшей функционировать в раннем 
сеноне [7, 14].

Характер взаимодействия в мелу океаничес
ких плит Восточного Тетиса и континентальной 
окраины юга Евразии может быть продемонст
рирован на примере Южного Тибета. В современ
ной структуре здесь располагается гондванский 
континентальный террейн Лхаса, который с севе
ра отделен от блока Кунтан среднемеловой суту-

рой Банггонг-Нуцзян, а с юга -  кайнозойской су- 
турой Индо-Цангпо [32, 42]. Сутура Банггонг- 
Нуцзян представляет собой пакет наклоненных на 
юг тектонических пластин, сложенных офиолито- 
выми и островодужными комплексами: гарцбурги- 
тами, верлитами, дунитами, троктолитами, массив
ными и расслоенными габбро, дайковым комплек
сом, пиллоубазальтами, юрскими песчаниками и 
черными сланцами, а также андезитами и базаль
тами [32, 47]. Породы метаморфизованы в амфи
болитовой фации. Тектонические пластины этой 
сутуры и смежный блок Лхаса с несогласием пе
рекрыты меловыми известково-щелочными вул
канитами окраинно-континентального типа. Раз
рез начинается с игнимбритов и туфов среднеме
ловой формации Такена, 39Агг°Аг -  возраст 
которых 110 млн. лет [42]. Выше с угловым несо
гласием располагается мощная верхнемеловая 
формация Линзизон, состоящая из андезитов и 
риолитовых игнимбритов. Этим меловым извест
ково-щелочным вулканитам блока Лхаса комагма- 
тична часть интрузий из “плутонического пояса 
Гандизе” (включающего габбро, диориты, граноди- 
ориты и граниты), который в целом, судя по широ
кому возрастному интервалу (125 - 40 млн. лет) со
ставляющих его пород [32, 42], гетерогенен. Ин
трузивные породы пояса Г андизе являются 
аналогом батолита Сьерра-Невада и генетически 
связанны с зоной субдукции, поскольку первона
чальные составы изотопов ниодимия, стронция и 
свинца указывают на мантийные источники, хотя 
и с присутствием коровых компонентов [32]. Ана
логичная смесь коровых и мантийных составляю
щих установлена и для вулканических пород фор
мации Линзизон.

Приведенные данные показывают, что в конце 
юры и начале мела близ южной окраины Азии рас
полагались окраинноморский бассейн и островная 
дуга, под которую субдуцировала включающая тер- 
рейны океаническая плита Мезо-Тетиса (рис. 5). 
В конце неокома и раннем апте (120 - 115 млн. лет) 
блок Лхаса, заклинив зону субдукции, примкнул к 
Азиатскому континенту. В результате этой кол
лизии разделявшие блок Лхаса и континент океа
нические, тыловодужные и островодужные обра
зования подверглись покровообразованию, сфор
мировав сутуру Банггонг-Нуцзян. В альбском 
веке (110 - 100 млн. лет) началась субдукция оке
анической плиты Нео-Тетиса под нарастившуюся 
окраину Азии и формирование окраинно-конти
нентального вулкано-плутонического пояса 
(формация Такена и сопряженные с ней интрузии). 
Отмечается эпизодичность и небольшие масшта
бы средне-позднемелового вулканизма, особенно в 
интервале от 100 до 80 млн. лет. Это совпадает 
со стадией деформаций раннемеловых вулкани
тов формации Такена и объясняется столкнове
нием срединно-океанического хребта с континен
тальной окраиной (рис. 5). Эти данные ставят под



Рис. 6. Модель развития континентальных окраин в интервале от поздней юры до позднего мела.
/ -  океаническая кора; 2 -  континентальная кора; 3 -  покровно-надвиговые орогенические пояса; 4 -  вулкано-плуто
нические пояса: а -  островодужные, б -  окраинно-континентальные; 5 -  островодужные комплексы в аллохтонном 
залегании; 6 -  надвиги. Стрелками показано направление движения плит.

сомнение предположение [35] о более раннем 
(позднеюрском) времени причленения блока Лхаса 
к Евразии и столкновении срединно-океаничес
кого хребта в апте.

Во второй половине позднего мела и начале 
кайнозоя началась субдукция Индийской плиты 
под континент, что вызвало продолжение форми
рования окраинно-континентального вулкано-плу
тонического пояса, в котором большую площадь 
занимали игнимбритовые поля. Во внутренних 
частях океана в позднем (а возможно, и раннем) 
мелу развивались островные дуги [38, 47], впос
ледствии оказавшиеся зажатыми в виде тектони
ческих пластин между Индией и Азией.

ГЛОБАЛЬНЫЕ ОСОБЕННОСТИ 
ЭВОЛЮЦИИ РАННЕ-СРЕДНЕМЕЛОВЫХ 

КОНТИНЕНТАЛЬНЫХ ОКРАИН
Синтез изложенной выше геологической ин

формации позволил выявить общие черты эво
люции активных континентальных окраин Земли 
в ранне-среднемеловое время, включающей три 
этапа, принципиально различающихся тектони
ческими режимами.

На первом этапе (около 144 - 120 млн. лет) два 
обширных континента, Лавразия и Гондвана, бы
ли разобщены спрединговым хребтом, из Кариб- 
ского региона протягивавшимся в Тетис. Нара
щивание океанических плит происходило также 
в Канадском бассейне и в Тихом океане. В по
следнем над зонами субдукции формировались 
обширные ансамбли внутриокеанических остров
ных дуг (рис. 6), как например, в северо-восточ
ном и северо-западном секторах Тихого океана,

включая и его Южно-Анюйское ответвление. 
В юго-восточном секторе океана обстановка бы
ла более сложной -  островная дуга близ северо-за
пада Гондваны южнее сменялась окраинно-конти
нентальным вулканическим поясом Центрально- 
Андийского-Антарктического региона. Аналогич
ным образом островные дуги северо-запада Тихого 
океана в Корейско-Китайском регионе сменялись 
окраинно-континентальными поясами. Такое же 
положение занимали вулканические пояса по се
верной периферии Тетиса, хотя здесь на отдель
ных участках (например, в Северо-Тибетском ре
гионе) формировались сегменты энсиматических 
островных дуг.

Таким образом, на позднеюрско-неокомском 
этапе участки активных континентальных окраин 
по простиранию сменялись ансамблями внутри
океанических островных дуг и тыловодужных 
прогибов. Активные континентальные окраины 
этого времени характеризовались режимом рас
тяжения. Океанические прогибы размещались 
в тылу окраинно-континентальных вулканичес
ких поясов северного Тетиса, а в тыловодужном 
бассейне юго-западной Гондваны происходил 
спрединг океанической коры, приведший к от- 
членению от континента энсиалической остров
ной дуги.

На фоне функционирующих субдукционных 
зон и связанных с ними вулканических поясов 
в интервале 152 - 140 млн. лет в отдельных регио
нах реконструируются столкновения сегментов 
островных дуг. Эта орогения (невадская, поздне
киммерийская, раннеколымская, раннеяныпан- 
ская), повлекшая оформление офиолитовых и ос- 
троводужных покровов, коррелируется с нача
лом раскрытия в поздней юре Центральной



Атлантики [7, 11] и Канадского бассейна [82], 
а также с усилением темпа спрединга в Тетисе в 
интервале 150 - 130 млн. лет [7]. Следует подчерк
нуть умеренную интенсивность позднеюрской оро- 
гении (для Тихого океана отмеченную [22, 24, 25], 
в целом не нарушавшую субдукцию океаничес
ких плит и формирование вулканических поясов.

Второй этап (120 - 110 млн. лет, конец неоко- 
ма-ранний альб) характеризовался глобальным 
проявлением среднемеловой (перуанской, авст
рийской, позднеколымской, позднеяныпанской) 
орогении, вызванной интенсивным сжатием в пе
риферических частях океанов (за исключением 
вновь раскрывающихся) и смежных площадях 
континентов.

В разных регионах эта орогения проявилась 
разновременно. Так, австрийский тектогенез про
текал в апте-альбе [29], тогда как другие ученые 
указывают на альбско-сеноманский интервал 
движений [14, 16]. Синтез приведенной информа
ции указывает на аптско-раннеальбский пик де
формаций близ активных континентальных ок
раин, хотя начальные их фазы проявились в кон
це неокома, а конечные -  в начале сеномана.

Среднемеловой режим сжатия в зоне перехода 
континент-океан привел к почти полному отми
ранию субдукционных зон и связанных с ними 
вулканических поясов, как расположенных близ 
континентов островодужных, так и окраинно
континентальных. Продолжающийся местами 
(например, по северной периферии Тетиса) сред
немеловой вулканизм этого типа носил, скорее, 
инерционный характер и был связан с функциони
рованием остаточных субдукционных источников.

Среднемеловая орогения, которую многие ис
следователи выделяют в ранг гиперколлизии, вы
разилась в виде мощных аккреционных процес
сов на континентальных окраинах Тихого океана, 
по северной периферии Тетиса, а также по об
рамлению Карибского бассейна. С этими окраи
нами пришли в столкновение и частично обдуци- 
рованы на них островодужные, тыловодужные 
и океанические комплексы (как срединно-океани
ческих хребтов, так и внутриокеанических остро
вов), а также микроконтиненты, слагающие мезо
зойскую складчато-покровную оторочку континен
тов. Формирование последней сопровождалось 
глобальной регрессией [54]. Интересно обсудить 
причины среднемеловой гиперколлизии, сопро
вождавшейся становлением мощных пакетов 
тектонических покровов с преобладающей вер- 
гентностью в сторону континента.

Аккреционные процессы и покровообразова- 
ние обычно связывают с завершением поглоще
ния океанической плиты при заклинивании зоны 
субдукции подошедшими к ней участками коры 
повышенной мощности. Многие исследователи по
лагают, что ориентировка возникающих при окон
чании субдукции тектонических покровов в целом

конформна наклону зоны субдукции [36, 85,90,92]. 
Вергентность покровов в сторону континента, по 
этой модели, может возникнуть только в том слу
чае, если зона субдукции наклонена от континен
та в сторону океана. Другая модель допускает ша- 
рьирование пород на нависающую над зоной суб
дукции пяиту при наклоне зоны Беньофа под 
континент [5, 39, 43]. Вероятно, именно так про
текала локально проявленная предтитонская не- 
вадская орогения. Однако эта модель не объясняет 
главных особенностей аккреционных процессов в 
среднем мелу: их необычайной интенсивности, не 
имеющей аналогов в мезо-кайнозойской истории 
Земли, а также то обстоятельство, что аккреция 
террейнов с частичной их обдукцией на конти
нент происходила не только у активных окраин 
континентов, но и на пассивных их участках, где 
субдуцирование океанической коры отсутствовало. 
Следовательно, орогенические процессы, при
ведшие к наращиванию континентов обширными 
складчато-покровными поясами, имели причину 
более общего характера. Такой причиной яви
лась аномально возросшая в среднем мелу текто
ническая активность в океанах. Мощные средне
меловые коллизионно-аккреционные процессы у 
континентальных окраин происходили на фоне 
распада Пангеи, обусловленного возникновением 
новых срединно-океанических хребтов и резким 
возрастанием темпа срединга в уже существовав
ших [9,29,66, 84]. Интервал от 120 до 110 млн. лет 
характеризовался началом раскрытия Южной 
Атлантики и формированием спрединговой зо
ны, отделившей Африку от Индии и Австралии. 
В это же время начинается спрединг океаничес
кой коры между Индией, Австралией и Антарк
тикой. Кроме того, на рубеж 120 млн. лет прихо
дится резкое увеличение темпа прироста океаниче
ской коры в Тихом океане [9, 66, 67]. Глобальный 
характер среднемеловой орогении, имеющей глу
бинные причины и отражающей перестройку 
конвективных ячей в мантии и появление новых 
систем срединно-океанических хребтов, уже бы
ли подчеркнуты ранее [8, 9, 14, 25, 29, 67].

Высокий темп спрединга в океанах и возник
новение в тылу континентов новых срединно
океанических хребтов вызвали в среднем мелу 
режим интенсивного сжатия в области, включаю
щей фронтальные части раздвигающихся конти
нентов и испытывавших встречное движение 
смежных частей океанических плит вместе с функ
ционировавшими там островными дугами. Мощ
ное сжимающее усилие в этой пограничной обла
сти привело к срыву с фундамента островных дуг 
и океанических островов, и к их шарьированию 
(вместе с океаническими и тыловодужными ком
плексами) на продвигающийся в сторону океана 
край континента (см. рис. 6). Время шарьирования 
устанавливается по возрасту метаморфических по
род высоких давлений, возникавших в основании



покровов [5], а также по возрасту анатектических 
гранитоидов, появлявшихся в этих зонах мета
морфизма при вовлечении в коллизию крупных 
сиалических блоков.

Третий этап (100 - 88 млн. лет, конец альба-ту- 
рон) характеризовался возникновением глобаль
ной системы окраинно-континентальных вулка
нических поясов, которая по своим масштабам не 
имела аналогов в мезозое-кайнозое. Этот процесс 
совпал с дальнейшим увеличением протяженности 
срединно-океанических хребтов: Центрально-Ат
лантический сегмент соединился с Южно-Атланти
ческим, а Северо-Атлантический продолжал про
движение на север [84]. В альбе продолжался вы
сокий темп спрединга плит Тихого океана [67]. 
В этих условиях обстановка сжатия и обдукции 
по периферии океанов сменилась появлением но
вых конвергентных границ вдоль континентальных 
окраин и ускоренной субдукцией под последние 
океанических плит (рис. 6). Прямая зависимость 
темпа субдукции океанических плит от скорости 
спрединга уже отмечалась ранее [9, 16, 29]. Актив
ные континентальные окраины с известково-ще
лочным магматизмом возникли в пределах всего 
Тихоокеанского кольца, а также по северному 
обрамлению Тетиса. Установлена положитель
ная корреляция объемов вулканических пород 
в окраинно-континентальных поясах и скорости 
субдукции [16]. Резко возросшая протяженность 
срединно-океанических хребтов вызвала макси
мум мезозойской трансгрессии, начавшейся в по
зднем альбе [14, 20, 56]. Во внутренних частях 
океанических бассейнов возникли новые конвер
гентные границы, с островными вулканически
ми дугами, как это доказано, например, для Те
тиса [14]. Сложность реконструкции начального 
положения последних определяется тем, что ны
не островодужные формации залегают в виде ма
ломощных и малопротяженных тектонических 
пластин в сутурных швах континентов, распола
гаясь на значительном удалении от первоначаль
ной позиции.

Региональные особенности тектонического ре
жима на ал ьбско-туронском этапе сказались, в ча
стности, на интенсивности магматизма и на балансе 
вулканических и плутонических фаций в окраин
но-континентальных магматических поясах. Так, 
столкновение в сеномане срединно-океанических 
хребтов Тетиса с окраиной Евразии привело 
к уменьшению интенсивности магматических про
явлений, а косоориентированная по отношению 
к краю Северо-Американского континента суб- 
дукция океанической плиты в сочетании с про
должающимся раскрытием Северной Атлантики 
вызвали обстановку умеренного сжатия на западе 
Северной Америки, что предопределило преоб
ладание в окраинно-континентальном поясе плу
тонических фаций над вулканическими.

Таким образом, подтверждено высказанное 
многими учеными [9, 14, 16, 22, 24, 26, 29] мнение 
о прямой зависимости эволюции окраин конти
нентов от тектонической активности в срединно
океанических хребтах. Среднемеловой этап 
(120-84 млн. лет) резко обособляется на фоне ос
тальной мезозойско-кайнозойской истории наибо
лее длительным интервалом отсутствия инверсий 
магнитного поля Земли, а также аномально вы
соким темпом наращивания океанической лито
сферы, почти вдвое превышающим современ
ный [9, 66]. Кроме того, для интервала 125 - 75 млн. 
лет установлен максимальный в мезозое объем 
вулканитов внутриплитного типа [66], что рас
ценивается как индикатор резкого усиления в 
среднем мелу эндогенных процессов на границе 
ядро-мантия. На континентальных ограничени
ях начало взрыва эндогенной деятельности око
ло 125-120 млн. лет отразилось резкой сменой 
обстановок: от активных континентальных окра
ин с признаками растяжения в поздней юре-нео- 
коме к мощному орогенезу в конце неокома-на- 
чале альба. Уникальность среднемеловых колли
зионно-аккреционных процессов отражает начало 
резкого увеличения скорости наращивания океа
нических плит как в уже существовавших средин
но-океанических хребтах, так и во вновь образо
ванных, обусловивших начало раскола Пангеи 
и центробежное движение континентов.

Среднемеловое увеличение объема океаниче
ской коры, несомненно, должно было привести 
к общему расширению Земли [29]. Однако собы
тия на континентальных окраинах свидетельству
ют о существовании компенсационных механиз
мов. Среднемеловая аллохтонно-паравтохтонная 
оторочка континентов может рассматриваться 
в качестве компенсационных структур, формиро
вавшихся в начальный период (120 - 110 млн. лет) 
нарастания скорости спрединга. Последующее 
(110-84 млн. лет) увеличение объема океаничес
кой коры привело к иному компенсационному ме
ханизму: разрядкой усилившейся обстановки сжа
тия близ континентальных окраин явилась ускорен
ная субдукция океанической коры под континент с 
возникновением глобальной системы окраинно
континентальных вулканических поясов.

ВЫВОДЫ
1. В неокомско-туронской эволюции активных 

континентальных окраин Земли установлены 
три этапа.

А) На юрско-неокомском этапе конвергент
ные границы в зоне перехода континент-океан 
были выражены сочетанием активных конти
нентальных окраин (с соответствующим надсуб- 
дукционным вулканизмом) и вулканических ост
ровных дуг, как энсиматических, так и энсиали- 
ческих. Особенностью этого этапа являлось



умеренное растяжение в пределах континенталь
ных окраин, приведшее к образованию тылово- 
дужных прогибов вплоть до отчленения от конти
нентов энсиалических вулканических дуг.

Б) В поздненеокомско-раннеальбское время 
произошла интенсивная глобальная орогения. Она 
была вызвана возросшей скоростью конвергенции 
плит, что привело к коллизии с окраиной конти
нентов террейнов различной природы. Этот ре
жим сжатия обусловил почти полное отмирание 
в зоне перехода континент-океан субдукционных 
зон и связанных с ними периокеанических и окра
инно-континентальных вулканических поясов, 
а также интенсивную обдукцию на континент ост- 
роводужных, тыловодужных и океанических ком
плексов и пород микроконтинентов.

В) На позднеальбско-позднемеловом этапе на
чалась новая ускоренная субдукция океанических 
плит под континенты, а возникшие конвергент
ные границы плит маркировались протяженны
ми системами окраинно-континентальных вулка
нических поясов, которые по своим масштабам 
не имеют аналогов в мезозое-кайнозое.

2. Механизм образования покровно-надвиго- 
вой среднемеловой террейновой оторочки (с яв
лениями обдукции) у континентальных границ 
объясняется интенсивным встречным движением 
океанических плит и континентов, которое было 
обусловлено как появлением новых срединно
океанических хребтов в результате распада Пан
геи, так и увеличением скорости спрединга в ра
нее существовавших (например, в пределах Тихого 
океана). В результата островные дуги, микрокон
тиненты и океанические острова при ускоренном 
сближении с континентами были сорваны краями 
последних и вместе с офиолитовым фундаментом 
шарьированы на континентальные окраины с об
разованием зон метаморфизма в основании по
кровов. При этом коллизионном процессе края 
континентов испытали воздымание (сопровож
давшееся морской регрессией), коробление и тек
тоническое расчешуивание паравтохтона.

3. Интенсивный прирост океанической коры в 
среднем мелу вряд ли привел к сколько-нибудь 
значительному общему расширению Земли, по
скольку он был, по-видимому, нейтрализован 
компенсационными механизмами: в начальный 
(120 - ПО млн. лет) этап нарастания скорости 
спрединга компенсационными структурами яви
лись среднемеловые аллохтонно-паравтохтоные 
орогенные пояса, сформировавшиеся у краев 
континентов; последующее (110 - 84 млн. лет) 
увеличение объема океанической коры привело 
к ускоренной субдукции последней под края кон
тинентов.

4. Специфика среднемеловой истории активных 
континентальных окраин, выразившаяся в интен
сивнейшей среднемеловой орогении и в последую

щем формировании глобальной системы окраин
но-континентальных вулканических поясов, кор- 
релируется с другими, не менее уникальными 
событиями этого этапа эволюции Земли: с рез
ким ростом протяженности срединно-океаничес
ких хребтов, с пиком внутриплитной магматичес
кой активности и с длительным интервалом от
сутствия инверсий магнитного поля Земли. Эти 
события многими учеными рассматриваются как 
индикатор резкого усиления в среднем мелу эндо
генных процессов в ядре и на границе ядро-ман
тия, приведших к реорганизации конвективных 
ячей в мантии. Таким образом, среднемеловая ис
тория континентальных окраин, несомненно, отра
жает эти эндогенные процессы Земли и может рас
сматриваться в качестве одного из их индикаторов.
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Рецензенты: АЛ. Книппер, С.Д. Соколов

Early-Middle Cretaceous Evolution of Active Continental Margins
N. I. Filatova

The Neocomian-Turonian period of active margin evolution is marked by alternating occurrences of magmatic 
and orogenic processes. Island arcs and continental volcanic belts were remarkable features of the Jurassic- 
Neocomian stage. The global orogeny of the late Neocorhian-early Albian time resulted in extinction of sub- 
duction zones with related volcanic belts, and in obduction of island-arc, back-arc, oceanic, and microconti
nent-derived complexes onto continents. The mid-Cretaceous hypercollision was caused by the global acceler
ation of spreading rates and convergence between oceanic and continental plates. The late Neocomian-Aptian 
regime of intense compression in continental margins was responsible for origin of the folded-nappe terrane 
rim surrounding continents. At the Albian-late Cretaceous stage, this regime accelerated subduction of oceanic 
slabs under continents, and generated new convergent boundaries with immense marginal volcanic belts having 
no analogues of this rank among the late Mesozoic-Cenozoic structures. All the features of the mid-Cretaceous 
active margins and other phenomena of that time, such as global reorganization in the mid-ocean ridge system, 
high rate of oceanic crust generation, peak of intraplate magmatic activity, and reversal-free geomagnetic pe
riod, point to the highly intensified endogenic activity of the Earth.
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Недавно издательством “Наука” Сибирского 
отделения РАН опубликован трехтомный кол
лективный труд под общим названием “Разломо- 
образование в литосфере” [1 - 3]. Первый том по
священ подробной характеристике разломов зон 
сдвига, второй -  зон растяжения, третий -  зон сжа
тия. Редактор издания академик Н.А. Логачев.

Интересное и содержательное исследование, 
выполненное коллективом авторов (С.И. Шерман,
К.Ж. Семинский, С.А. Борняков, Р.М. Лобацкая 
и др.) возвращает нас к старой фундаментальной и 
несколько затененной в последние годы проблеме, 
которая, несомненно, имеет важнейшее значение 
для понимания геологических процессов как в тео
ретическом, так и в практическом аспектах.

Исследование проведено с новых, тектонофи- 
зических, позиций и нацелено главным образом 
на решение геодинамических вопросов. Для это
го были широко использованы наиболее предста
вительные фактические данные полевой геоло
гии, а также данные физического и математичес
кого моделирования, что позволило представить 
генетические процессы разломообразования, на
сколько это было возможно, на количественной 
основе.

В первой книге [ 1 ] на фоне предложенной ав
торами общей тектонофизической классифика
ции разломов разработана специальная класси
фикация сдвиговых зон, среди которых выделе
ны и показаны на глобальной схеме три большие 
группы: зоны сдвигового смятия, собственно 
сдвиги (генеральные, региональные, локальные и 
сколы) и разные по размерам трансформные раз
ломы океанского дна (подробно не рассмотрен
ные). Все эти группы увязаны с общей ранговой 
шкалой разломов, насчитывающей 12 рангов.

Тектонофизическая характеристика наиболее 
крупных континентальных сдвигов Земли (дли
ной во многие сотни и первые тысячи километ
ров) построена с привлечением таких важнейших 
параметров сдвигов, как ориентировка, характер 
смещения, возраст и продолжительность горизон
тальных движений, их амплитуда и скорость, тол
щина нарушенной литосферы, наконец, степени 
зрелости (ранняя или поздняя стадии развития).

Сопоставление всех этих данных показало, 
что континентальные сдвиги по направлению об
разуют четыре совокупности с азимутами 330, 70,

280 и 360 градусов и приурочены к литосфере 
с толщиной около 100 км. Активность сдвигов в 
истории Земли была неравномерной, с усилением 
в венде, девоне-перми, мелу-палеогене и в чет
вертичное время, с неуклонным увеличением ко
личества крупных сдвигов к кайнозою.

Касаясь действующих сил, вызывающих сдви
ги и связанные с ними другие разломы, авторы 
отдают предпочтение не ротации, а глубинным 
эндогенным процессам (течению вещества асте
носферы), причем деформация по типу среза, по 
их мнению, характерна для межплитных наибо
лее крупных разломов (когда источник сил нахо
дится в литосфере), тогда как условия сжатия или 
растяжения обусловливают менее крупные внут- 
риплитные разломы (при источнике сил вне пре
делов литосферы).

На многих примерах расшифрована инфраст
руктура сдвиговых зон. Определены контуры ди
намического влияния сдвигов, установлена зо
нальность по особенностям размещения и типам 
деструктивных полей и показано, что при отно
шении длины деструктивных полей к общей дли
не разломной зоны от 0.2 до 0.4 деструкция внут- 
риразломного пространства равномерная, при 
меньших соотношениях (от 0.15 до 0.05) -  дис
кретно-дисперсная или линейно-концентрирован
ная. Выявлены и проанализированы и другие взаи
мозависимости различных параметров, выражен
ные в виде уравнений.

По результатам физического и математическо
го моделирования установлена стадийность разви
тия сдвиговых зон и их отличия в зависимости от 
приложенных сил (сжатие, растяжение, срез). 
Отмечено неравномерное распределение пласти
ческих и разрывных деформаций и поля скоростей 
в сдвиговых зонах по их простиранию и по мере 
развития сдвига. Сделана интересная попытка най
ти способ выражения активности сдвиговых сис
тем через количественных показатель (например, 
по фактическим подвижкам, длине возникающих 
трещин и т.д.). Активность предложено оценивать 
через потенциальную способность к нарушению 
динамического равновесия и разрушению материа
ла. Построены графики вариации тектонической 
активности сдвигов в связи с изменениями их ори
ентировки.



Наконец, произведено сопоставление особен
ностей инфраструктуры сдвигов с сейсмичнос
тью, силой землетрясений, положением очагов и 
их миграцией по горизонтали и вертикали.

В итоге проведенного исследования авторам 
удалось существенно приоткрыть завесу над меха
низмом сдвигового разломообразования и увязать 
его с разными геодинамическими обстановками.

Вторая книга [2], посвященная раз л омообразо
ванию в зонах растяжения, так же содержательна, 
как и первая. В ней дана обобщенная характерис
тика континентальных рифтовых структур, выяв
лены некоторые закономерности эволюции струк
тур и геофизических полей и указаны основные 
геодинамические факторы, определяющие разло- 
мообразование. Приведена карта основных зон 
растяжения и сжатия Земли.

Основным источником рифтогенеза авторы 
считают эндогенные процессы -  развитие астено- 
сферных потоков, растекание их в стороны, уто
нение литосферы и земной коры, образование 
глубинных разломов, базальтовый магматизм, 
сейсмическую активность и т.д. Особое внимание 
обращено на главные в этом процессе параметры -  
вязкость пород, соотношение мощностей земной 
коры, литосферы, астеносферы, экзогенноактив
ного слоя, плотность теплового потока, градиент 
скорости движений, плотность возникающих раз
ломов, амплитуды и скорости горизонтальных 
движений.

Номенклатура разломов зон растяжения под
чинена той же 12-ранговой шкале. Подавляющее 
большинство разломов в кайнозойских рифто
вых зонах по морфогенетическому типу отнесено 
к категории сбросов, ориентированных парал
лельно осям возникающих грабенов. Для При
байкалья указан новый факт -  проявление в связи 
с рифтогенезом надвигов, не получивший, одна
ко, объяснения. Сделана небезуспешная попытка 
перенесения результатов анализа трещиноватос
ти локальных объемов на более крупные разло
мы, что нашло подтверждение в соотношениях 
между количественными параметрами деструк
тивных полей и разломов (ориентировка, плот
ность, распределение средних длин, оптимальная 
густота, ширина зоны влияния и т.д.).

При моделировании процесса разломообразо
вания авторы исходили из предположения об упру
говязком поведении литосферы в условиях дли
тельных деформаций. Воспроизведено два меха
низма -  “активный” и “пассивный”, соответственно 
при контактном взаимодействии деформационно
го слоя с энергетическим источником и при отсут
ствии такого непосредственного контакта. Осуще
ствлено также математическое моделирование зон 
тектонической активности, участков сочленения 
разломов, влияния глубинного фактора, условий 
разрушения межразломного пространства в поле 
растяжения.

В результате проведенных работ установлены 
следующие общие геодинамические закономер
ности разломообразования в зонах растяжения 
литосферы. Структурный план территории, су
ществовавший до регионального растяжения, 
оказывает значительное влияние на ориентиров
ку структур растяжения, а их площадь определя
ется шириной областей активного динамического 
влияния разломов. Подтверждена стадийность 
в развитии рифтовых зон. Число “качественных” 
этапов тесно связано с толщиной деформируемой 
литосферы и скоростью деформирования; стадии 
отражают дискретное течение процесса, а их раз
ная длительность определяется характером меха
низма, активным или пассивным. Наибольшая 
сейсмическая активность, вызываемая субгоризон
тальными напряжениями, приходится на фланги 
рифтовых зон, где намечаются трансформные 
разломы (Прибайкальская зона). С повышением 
плотности разрывов сейсмическая активность 
также усиливается. Общая же неравномерность 
в распределении глубин очагов определяется спе
цификой растягиваемой коры.

В третьей книге [3], характеризующей разрыв
ные структуры зон сжатия, выделены их основные 
морфологические разновидности: от одиночных 
трещин, взбросов, надвигов и шарьяжей до их груп
пировок (так называемых “дуплексов” -  систем че
шуйчато расположенных “конских хвостов”) и до 
глобальных поясов. Все эти нарушения подразде
лены на 12 рангов, для каждого из которых указа
ны протяженность, элементы залегания, амплиту
ды горизонтального смещения, ширина зон дина
мического влияния, глубина, временные условия 
формирования, энергетический источник, его 
уровень и генезис. Рассмотрены на конкретных 
примерах возраст нарушений, этапы развития, 
продолжительность движений и их скорость. 
Приведена, наконец, карта стабильного размеще
ния крупнейших зон сжатия, приуроченных глав
ным образом к “Тихоокеанскому кольцу”. Среди
земноморскому поясу и к некоторым участкам 
окраин континентов (Аппалачи, Скандинавия) и 
их внутренних частей (Урал).

Механизмы формирования надвигов и шарья
жей представлены как результат трех типов реали
зации движений в зонах сжатия литосферы -  вязко
го течения (свойственного крупным надвигам), 
скольжения (в локальных приповерхностных зо
нах) и сочетания течения и скольжения. Указаны 
также необходимые для того или другого механиз
ма ведущие факторы -  мощность деформируемой 
толщи, ее однородный или разнородный состав, ха
рактер вязкости толщи в целом и в ее основании, 
скорость деформирования. Подчеркнуто, что 
амплитуды подвижек пропорциональны времени 
действия сил и текучести материала.

Физическим моделированием установлено, 
что в процессе формирования зон сжатия (как и



растяжения) поля деформаций во времени изменя
ются неравномерно. Выделено два типа миграции -  
вкрест простирания и вдоль деформируемых зон, 
причем миграция активности второго типа проис
ходит по механизму, сходному с распространени
ем медленных деформационных волн.

По итогам математического моделирования оп
ределено, что наиболее высокой активностью об
ладают системы разломов с углами падения 35 - 70°. 
Более активными являются разломы с наименее 
жестким контактом между крыльями. С течени
ем времени контакт между крыльями разлома ос
лабевает и активность разлома возрастает -  со
здается напряженно-деформационное состояние 
без трения.

Все эти и другие выводы, безусловно, интерес
ны. Жаль только, что из приведенного анализа 
выпали сейсмические явления, наиболее широко 
и многообразно выраженные именно в геодина
мике зон сжатия.

Касаясь общей оценки рассмотренного трех
томного труда, следует признать, что здесь впер
вые в таком объеме раскрыты многие новые сто
роны процесса разломообразования в литосфере. 
Вместе с тем одновременно подняты многие про
блемы и еще не решенные вопросы.

Первая их группа имеет отношение к собст
венно геодинамике, именно к зонам сжатия, рас
тяжения и сдвига. Какими методами их надлежит 
устанавливать, как разные напряжения соотно
сятся в пространстве и во времени Подразделя
ются ли они на ранги и на какие Каковы тектони
ческие условия их трансформации от одного вида 
к другому.

Известны два главных методических подхода 
к решению -  от общего к частному и от частного 
к общему. Первый, дедуктивный, подход целиком 
определяется идеологией исследователя и ведет 
к многовариантным заключениям. Например, если 
в истории Земли принимается сокращение земно
го радиуса, на первый план выступает напряже
ние сжатия, остальные же являются его произ
водными; если принимается увеличение радиуса, 
главнейшим становится напряжение растяжения; 
если, наконец, радиус считается неизменным (как 
в тектонике литосферных плит), растяжение и сжа
тие выступают как одноранговые явления (спре- 
динг-субдукция), а сдвиги являются их следствием. 
Авторы придерживаются последней точки зрения 
и именно с этих позиций размещают зоны сжатия, 
растяжения и сдвига на земной поверхности.

Второй, индуктивный, подход базируется на 
конкретных фактах, в данном случае на анализе 
локальных и региональных параметров разломов. 
Авторы широко используют и этот метод и полу
чают для отдельных районов очень сложную кар
тину пространственного и парагенетического со
четания разломов разного морфологического ти
па и возраста, разных по характеру движений и 
с разными видами действующих напряжений.

Они совершенно правильно подразделяют разло
мы по их величине на ранги и таким путем до
вольно успешно производят вычленение и анализ 
деформационных полей. Но вопросы все же оста
ются. Например, как возникают в рифтогенных 
зонах одновозрастные им надвиги и рифты в зо
нах сжатия Как изменялось в каждом данном мес
те поле напряжений и разломообразования в раз
ные эпохи тектонического развития литосферы 
Как проявляют себя более древние разломы в но
вых геодинамических условиях, и можно ли их ис
пользовать при подсчетах плотности и других па
раметров нарушений на этом новом этапе

Следующая группа вопросов связана с методи
кой подразделения разломов на ранги. Почему, 
например, выделено 12 рангов, а не 6, 8 или 10 По
чему разломные нарушения, отчетливо охаракте
ризованные мерой и числом, сопоставлены при 
этом с безмерными вещественными и структурны
ми комплексами (системы ориентированных тре
щин с геоформациями, а системы сбросов -  со сло
ями коры) Может быть, лучше было бы парал
лельно с разломами той или иной протяженности 
выделять ряды размерных форм тектонической 
делимости и по тому, ограничиваются ли они пер
выми или те находятся внутри них, соответственно 
намечать порядки соподчиненности разломов.

В заключение следует отметить, что общее со
держание книг наводит на мысль о целесообраз
ности выделения систем и поясов разломов и их 
характеристики (включая деление на ранги) не по 
принципу их нахождения в предполагаемых зонах 
сжатия, растяжения и сдвига, а по принадлежности 
к тем или иным крупным тектоническим зонам, по 
их возрасту и по пространственному рисунку раз
ломов в этих зонах. Сами же геодинамические ус
ловия разломообразования более правильно выво
дить из особенностей строения этих зон и отдель
ных деформационных полей. В сущности, для 
многих районов это и было сделано авторами. 
Тем самым было показано, что процесс разломо
образования в литосфере выходит далеко за рам
ки канонов тектоники литосферных плит, кото
рых авторы придерживались по ходу изложения 
материала, и ставит перед исследователями спе
цифические задачи, не менее актуальные и увле
кательные, чем, скажем, поиск путей движения 
литосферных плит в те или иные эпохи геологи
ческой истории Земли. В этом видится главное 
достоинство рассмотренного трехтомного труда.
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ХРОНИКА

УДК 55:061.3

ДВА СЕМИНАРА ПО НЕЛИНЕЙНОЙ ГЕОДИНАМИКЕ

Нелинейная геодинамика ныне оформилась в 
крупное научное направление, стимулирующее 
исследователей к поиску новых более адекват
ных тектонических и геодинамических построе
ний. Возникновение этого направления с неизбеж
ностью следовало из общей логики развития совре
менной науки. В значительной степени оно обязано 
своим появлением работам лауреата Нобелевской 
премии И.Р. Пригожина, которые пронизаны та
кими терминами и понятиями, как “нелиней
ность”, “неустойчивость”, “флуктуация”, “бифур
кация”, “хаос”. При этом в поле зрения этого выда
ющегося ученого находятся новейшие достижения 
физики, химии, термодинамики, биологии и даже 
социологические проблемы.

Призыв к повороту мышления геологов в сто
рону нелинейной геодинамики впервые прозву
чал в 1990 г. в статье Ю.М. Пущаровского с соав
торами, опубликованной в журнале “Геотектони
ка”, а уже в мае 1993 г. в Геологическом институте 
РАН в Москве под руководством Ю.М. Пущаров
ского состоялся семинар по нелинейной геодина
мике. На этом междисциплинарном семинаре го
ворилось о нелинейных тектонических, магмати
ческих, метаморфических, нефтегеологических и 
отчасти даже планетологических явлениях.

Первоначально (1990 г.) нелинейная геодина
мика была определена как область науки, изуча
ющая особенности неупорядоченного проявле
ния во времени и пространстве структурообразу
ющих движений в пределах тектоносферы.

Из докладов на семинаре следовало, что это 
понимание должно быть расширено: нелинейная 
геодинамика начинается там, где в геосферах по
являются нерегулярности, резкие отклонения в 
развитии большого круга геологических процес
сов, так или иначе связанных с энергетикой недр. 
В 1994 г. в издательстве “Наука” вышла книга 
“Нелинейная геодинамика”, содержащая статьи, 
написанные по материалам этих докладов. В этом 
сборнике, включающем 13 статей, освещены тео
ретические основы нелинейной геодинамики и не
линейные процессы в развитии океанской и конти
нентальной земной коры, а также зон перехода 
между ними. Использованы тектонические, пет
рологические и геохимические данные, получен
ные в океане в самые последние годы; рассматри
ваются нелинейные аспекты сейсмических явле
ний и сделана первая попытка подойти с позиций 
нелинейности к процессам нефтеобразования. 
Книга нацеливает исследователей на большую

перспективность исследований в области нели
нейной геодинамики и ограничивает детерми
нистский подход к объяснению геологических яв
лений и процессов.

В ноябре 1995 г. состоялся 2-й междисципли
нарный семинар по нелинейной геодинамике. Он 
также проходил под руководством академика 
Ю.М. Пущаровского и был организован Геологи
ческим институтом РАН и Научным советом 
РАН по проблемам Мирового океана (Рабочая 
группа “Тектоника и магматизм”). Было заслу
шано 9 докладов о нелинейных тектонических, 
магматических, сейсмических, седиментологиче- 
ских и нефтегеологических явлениях. Примеча
тельно, что практически целиком обновился со
став докладчиков. Это свидетельствует о приоб
щении к проблемам нелинейной геодинамики все 
более широкого круга исследователей.

Во вступительном слове руководитель семина
ра предложил определение геодинамики как об
ласти, изучающей силовые поля и поля напряже
ний в геосферах, порождающие их причины и след
ствия их воздействия на геологическую среду. 
Нелинейная геодинамика как ветвь геодинамики 
охватывает радикальные отклонения от последо
вательности (линейности) в развитии геодинамиче
ских систем, порождающие неупорядоченность, 
разного рода нерегулярности и бифуркации в гео
логических процессах, что может быть связано 
как с энергетическими импульсами глубин, так и 
с воздействием на геосферы внеземных факторов. 
Было подчеркнуто, что предпосылкой таких явле
ний является нестабильность геосферных систем.

В докладе Ю.М. Пущаровского и Г.Л. Кашин- 
цева на основании сопоставления петрохимичес- 
ких, геохимических и изотопных характеристик 
толеитовых базальтов Тихого, Атлантического и 
Индийского океанов было показано, что как внут
ри океанов, так и между океанами имеются сущест
венные отличия в составе магматитов, обуслов
ленные гетерогенностью мантийных источников. 
Последняя есть результат развития глубинных 
геосфер как открытых систем. Сделан вывод о 
широком проявлении в ходе магматических про
цессов нелинейных эффектов. Выдвигается идея 
об обособлении в петрологии особой ветви -  нели
нейной петрологии.

В докладе Л.И. Лобковского приводится крат
кий анализ ситуации, сложившейся в геологии 
после завершения разработки концепции текто
ники литосферных плит, которая играла роль



парадигмы в геологической науке на протяжении 
последней четверти века. Отмечено важное зна
чение концепции нелинейной геодинамики в раз
витии современной теории эволюции Земли. Дан 
анализ современного состояния проблемы кон
вективных движений в мантии, где на первый 
план вышли результаты изучения глубинного 
строения Земли методами сейсмической томо
графии, а также численного моделирования трех
мерной тепловой конвекции в сферической обо
лочке. Обсуждается проблема циклов Вильсона, 
характеризующих эволюцию мегаокеанов атлан
тического типа в континентальном полушарии. 
Предлагается новая конвективная схема, объяс
няющая главные стадии цикла Вильсона, исходя 
из смены режимов конвекции с общемантийной 
химико-плотностной на двухъярусную тепловую 
и наоборот. Обсуждаются следствия изложенной 
схемы. Описан новый подход к проблеме гло
бальных трансгрессий, в основу которого поло
жены представления о вертикальных изостатиче- 
ских смещениях литосферы Тихого океана, свя
занных с изменениями объема выплавляемых из 
мантии базальтов в процессе неравномерного 
спред инга.

В докладе А.С. Перфильева был проведен ис
торико-геологический анализ главных структур 
океанов -  рифтовых зон и трансформных разло
мов -  в основном на примере Атлантического 
океана. Установлено, что главная дивергентная 
граница плит (рифтовая зона), равно как и многие 
трансформные разломы, меняет свое местополо
жение в процессе образования новых масс океан
ской коры. Рифтовые зоны испытывают пере
скоки (джампинг), проградиру ют и реградиру ют 
по простиранию. Перескакивание в пространстве 
характерно и для некоторых трансформных раз
ломов. Изменения границ плит во времени отра
жает нелинейный характер их геодинамики.

Сообщение Ю.Н. Разницина было посвящено 
широкому распространению тектонической рас
слоенное™ океанической коры и верхов мантии 
в северной части приэкваториальной Атлантики 
и Атлантаческого океана вообще. Сочетание до
стоверно установленных крупноамплитудных вер
тикальных перемещений с тектонической рассло- 
енностью позволяет говорить о сложной чешуйча
то-блоковой структуре океанической коры, сильно 
отличающейся от простых слоистых моделей. 
Процесс тектонического расслоения имел место 
на протяжении всей истории раскрытия Атланти
ки и протекал по-разному в различных районах. 
В целом же тектоническое расслоение коры 
свойственно в большей степени ее ранним стади
ям в пределах сводовой части срединно-океаничес
кого хребта. Масштабность проявления тектониче
ской расслоенное™ -  яркое проявление нелинейно- 
ста процессов становления литосферы Атлантаки. 
Взаимодействие эпох и зон сжатия и растяжения

обусловило в конечном итоге формирование чрез
вычайно сложного поля напряжений в литосфере 
с различной ориентацией осей сжимающих и растя
гивающих напряжений. Реализовавшаяся в этом 
поле тектоническая расслоенное™ определила 
случайное и неупорядоченное расположение от
дельных ее элементов. Вопреки распространен
ному мнению океаническая кора не является жест
ким монолитом, а представляет собой подвижную 
субстанцию. Эта подвижное™ находит отражение 
в комплексе структурно-вещестаенных преобра
зований коры на всю ее мощность. Последние от
ражают процесс структурной самоорганизации 
океанической коры.

В докладе А.В. Николаева, посвященном про
блемам нелинейной сейсмики, отмечалось, что в 
основе нелинейных геофизических процессов ле
жат фундаментальные свойстеа горных пород, 
находящихся в естестеенном залегании. По сута 
эта свойстеа являются проявлением геофизичес
кой нелинейное™ среды, которую можно разде
лить на пассивную и активную. Пассивная нели
нейность в волновых полях проявляется в виде 
взаимодействия сейсмических и электромагнит
ных волн, а также в изменениях скоростей волн 
и электросопротивления, связанных с изменениями 
недеформированного состояния среды. Проявле
ния активной нелинейности значительно ярче и 
многообразнее. Это прежде всего эффекты эво
люции геофизических процессов, связанные с их 
взаимодействиями и проявляющиеся в их взаим
ной модуляции и индукции. К этому классу отно
сится, в первую очередь, широкий круг явлений 
наведенной сейсмичное™ -  инициирование земле
трясений естественными и техногенными процес
сами: земными приливами, изменениями скорости 
вращения Земли, изменениями атмосферного 
давления, фоновыми геодинамическими процес
сами, наполнением крупных водохранилищ, раз
работкой полезных ископаемых, ядерными испы
таниями и др. Искусственные воздействия играют 
все более заметную роль в развитии геодинами- 
ческих процессов, а их изучение и прогноз затруд
нены сложностью и непредсказуемостью нели
нейной эволюции. В методике исследований в об
ласти нелинейной сейсмики должны преобладать 
дедуктивные, а не индуктивные методы; не следу
ет слишком доверяться теоретическим методам, 
математическому моделированию, использую
щим простые исходные модели.

Парадоксальные эффекты в современной нели
нейной геодинамике были продемонстрированы 
в докладе А.Г. Гамбурцева с соавторами. Разные 
объемы литосферы -  это открытые динамические 
нелинейные системы, характеризующиеся стрем
лением к порядку и хаосу. Происходящие в лито
сфере процессы характеризуются разной степе
нью порядка -  от почти полного порядка до поч
ти полного хаоса. На литосферу одновременно



действует большое число источников, как эндо
генных, так и экзогенных, в том числе космичес
ких и антропогенных. Многие из эти источников 
ритмичны. Среда воспринимает эти воздействия 
индивидуально. Рассмотрены такие воздействия, 
как земные приливы. Приведены примеры реак
ции объемов литосферы на приливные воздейст
вия в виде спектрально-временных диаграмм, 
рассчитанных для временных рядов сейсмоакус- 
тических шумов и скорости пробега продольных 
сейсмических волн. Обработка показала, что ре
акция среды то четко фиксируется, то отсутству
ет. Эти смены очень ясно проявлены на спект
рально-временных диаграммах. Аналогичные ре
зультаты имеют место для временных рядов, 
полученных для приливных лунотрясений. Пока
зано, что величина коэффициента нелинейности 
для одного и того же геологического объекта мо
жет варьировать от нуля до бесконечности, в то 
время как по данным модельных экспериментов 
она изменяется от 10 в низах коры до 10000 в 
грунтах.

Вопросам исследования нелинейных характе
ристик экзогенной геодинамики был посвящен 
доклад С.С. Иванова. Автор предпринял попытку 
классификации различных видов нелинейности, 
выделив функциональный, статистический, фи
зический и динамический типы. В докладе были 
обобщены имеющиеся сведения по нелинейности 
экзогенных процессов, в числе которых некото
рые современные деформации земной поверхнос
ти, пространственно-временные вариации мощнос
ти флишевых прослоев и др. Сопоставив резуль
таты численных экспериментов с оригинальной 
нелинейной математической моделью осадкона- 
копления, автор показал ее адекватность реаль
ным природным процессам в широком диапазоне 
временных масштабов. Это послужило основани
ем для вывода о том, что режим самоорганизо- 
ванной критичности, который служит идеологи
ческой основой представленной модели, реализу
ется во многих экзогенных геодинамических 
процессах независимо от того, какой конкретный 
физический механизм ими управляет.

Ю.К. Бурлин обосновывал прерывистость раз
вития природных осадочных бассейнов. Осадоч
ный бассейн является природной системой, обла
дающей определенными внутренними, имманент
ными, свойствами, определяющими его развитие. 
Существенное значение имеет воздействие внеш
ней среды, с которой происходит обмен вещест
вом и энергией. В мощных осадочных толщах 
взаимодействуют разнонаправленные потоки ве
щества и энергии: сверху вниз и снизу вверх. 
Потоки имеют волновой характер, при их взаи
модействии возникает своеобразная интерферен
ция (“литогенетические волны”), что проявляет
ся в нелинейности изменения свойств, прежде все
го в чередовании по вертикали зон уплотнения

и разуплотнения. Последние отражают уровни 
энергетически неустойчивого состояния, что вы
ражается в скачкообразном повышении давления, 
выделении флюидов, возникновении температур
ных аномалий. Эти уровни являются рубежами 
между вертикальными циклическими круговоро
тами, спонтанно возникающими ячеями с разме
рами по вертикали в 2 - 4 км.

Происходящее в осадочных бассейнах перио
дически скачкообразное изменение состояния ве
щества, процессы разуплотнения и дегидратации 
способствуют реализации нефтематеринского 
потенциала, усилению массовой первичной миг
рации углеводородов, формированию вторичных 
коллекторов.

В докладе А.Н. Дмитриевского, Б.М. Валяева 
и И.А. Володина рассматривалось отражение не
линейного характера геодинамических процессов 
в генерации, миграции и формировании скоплений 
углеводородов. Для этих процессов характерны 
“квантовые энергетические слои”, “квантовые 
переходы”, “туннельные эффекты”, резонансные 
образования типа стоячих волн (солитонов). 
Механизмы миграции флюидов в верхних обо
лочках Земли связаны с нелинейными геодина- 
мическими процессами ее глубинных зон, что 
позволяет объяснить причины возникновения гео- 
флюидодинамических и флюидогеохимических 
аномалий й сделать вывод о неизбежности их воз
никновения и эволюции во всей их совокупности. 
Тем самым подводится также база под энергетику 
и механизмы процессов формирования вторич
ных флюидизированных очагов -  скоплений уг
леводородов (включая большие глубины).

По прослушанным докладам развернулась 
оживленная дискуссия.

Ю.Н. Авсюк указал, что в геодинамических ис
следованиях необходимо использовать теорию фи
гуры Земли и учитывать в теоретических построе
ниях приливы в системе Земля-Луна.

Ю.К. Бурлин полагает, что под нелинейной гео
динамикой следует понимать прежде всего корен
ные необратимые перестройки структуры и изме
нение существа сложившихся геологических со
отношений.

Л.В. Дмитриев отмечал необходимость исследо
ваний в области необратимых термодинамических 
процессов в недрах и важность при дальнейших 
работах учета фактора времени.

С.С. Иванов подчеркнул необходимость иссле
дований в области детерминированного хаоса.

Л.И. Лобковский отметил, что необходимо ис
следованиям в рамках нелинейной геодинамики 
придать теоретическую направленность, а для 
адекватного описания нелинейных процессов ис
пользовать математический аппарат.



С.Д. Соколов говорил о необходимости созда
ния термодинамических моделей нелинейной гео
динамики с количественными характеристиками.

В.Е. Фадеев высказал мнение о необходимос
ти развивать понятийную базу нелинейной геоди
намики.

Были и другие выступления.
В заключение Ю.М. Пущаровский отметил, 

что все прослушанные доклады были весьма со
держательными. В них были подняты проблемы, 
ориентирующие на дальнейшее продолжение ис

следований в области нелинейной геодинамики. 
Необходимы разработки таких проблем, как хаос 
и самоорганизация, соотношение неравномернос
ти и нелинейности, детерминированный хаос и 
ряд других.

Рассмотренная на семинаре тематика, стиль 
его работы и творческий настрой участников поз
воляют надеяться, что подобные семинары ста
нут традиционными.

Ю.Н. Разницин
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R u ssia n  J o u r n a l o f  M a r in e  B io lo g y  
R u ssia n  J o u rn a l o f  В io o rg a n ic  C h e m is try
H e ra ld  o f  the R u ssia n  A c a d e m y  o f  S c ien ce s  
W a ter R e so u rce s  
J o u rn a l o f  Ic h th y o lo g y  
P o ly m e r  S c ien ce . S e r ie s  A  
P o ly m e r  S c ien ce . S e r ie s  В  
R u ssia n  J o u r n a l o f  G en e tic s  
G eo lo g y  o f  O re  D e p o s its  
G e o tec to n ics
G e o ch em istry  In te rn a tio n a l
D o k la d y  B io ch em istry , D o k la d y  B io lo g ic a l S c ie n c e s , 
D o k la d y  B io p h y sics , D o k la d y  B o ta n ic a fS c ie n c e s ,  
D o k la d y  C h e m ic a l T ech n o lo g y , D o k la d y  C h e m is try , 
D o k la d y  M a th e m a tic s , D o k la d y  P h y s ic a l  C h em is try , 
P h y sic s -  D o k la d y  
T ra n sa c tio n s  (D o k la d y ) o f  th e  R u ss ia n  
A c a d e m y  o f  S c ien ce s/E a rth  S c ien ce  S e c tio n s  
J o u rn a l o f  A n a ly tic a l C h e m is try  
R u ssia n  J o u rn a l o f  In o rg a n ic  C h e m is try  
R u ssia n  J o u rn a l o f  G e n e ra l C h e m is try  
R u ssia n  J o u rn a l o f  O rg a n ic  C h e m is try  
R u ssia n  J o u rn a l o f  A p p lie d  B io c h e m is try  
R u ssia n  J o u r n a l o f  P h y s ic a l C h e m is try

J o u rn a l o f  E v o lu tio n a ry  B io c h e m is try  a n d  P h y s io lo g y  
P ro tec tio n  o f  M e ta ls  
B io lo g y  B u lle tin
J o u rn a l o f  C o m p u te r  a n d  S y s te m s  S c ie n c e s  In te rn a tio n a l  
Izvestiya , A tm o sp h e r ic  a n d  O c ea n ic  P h y s ic s  
K in e tic s  a n d  C a ta ly s is  
C o llo id  J o u rn a l
R u ssia n  J o u rn a l o f  C o o rd in a tio n  C h e m is try
C o sm ic  R esea rch
C ry sta llo g ra p h y  R e p o rts
L ith o lo g y  a n d  M in e ra l R e so u rce s
M ic ro b io lo g y
R u ssia n  M ic ro e le c tro n ic s
In o rg a n ic  M a te r ia ls
O cea n o lo g y
R u ssia n  J o u rn a l o f  D e v e lo p m e n ta l B io lo g y
O p tics  a n d  S p e c tro sc o p y
P a le o n to lo g ic a l J o u r n a l
P e tro lo g y
A stro n o m y  L e tters
E u ra sia n  S o il S c ien ce
In stru m e n ts  a n d  E x p e re m e n ta l T ec h n iq u es
A p p lie d  B io ch em is try  a n d  M ic ro b io lo g y
S tu d ies  on R u ssia n  E c o n o m ic  D e v e lo p m e n t
P ro g ra m m in g  a n d  C o m p u te r  S o ftw a re
R a d io ch em istry
J o u rn a l o f  C o m m u n ica tio n s  T ec h n o lo g y  & E lec tro n ic s

S tra tig ra p h y  a n d  G e o lo g ic a l C o rre la tio n  
T h e o re tic a l F o u n d a tio n s  o f  C h e m ic a l  
E n g in ee r in g  
H ig h  T em p era tu re  
T h e rm a l E n g in ee r in g  c 
P ro c ee d in g s  o f  th e  S te k lo v  In stitu te  
o f  M a th e m a tic s
Izvestiya , P h y s ic s  o f  th e  S o lid  E a rth
G la ss P h y sic s  a n d  C h e m is try
T he P h y sic s  o f  M e ta ls  a n d  M e ta llo g ra p h y
P la sm a  P h y sic s  R e p o rts
R u ssia n  J o u rn a l o f  P la n t P h y s io lo g y
H u m a n  P h y sio lo g y
H ig h  E n e rg y  C h e m is try
R u ssia n  J o u r n a l o f  E c o lo g y
R u ssia n  J o u rn a l o f  E lec tro c h e m is try
E n to m o lo g ic a l R e v iew
P h y sics  o f  A to m ic  N u c le i

Журналы Российской академии наук, выходящие в свет только
на английском языке

L a se r  P h ysics
P a tte rn  R e co g n itio n  a n d  Im a g e  A n a ly s is
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