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К ВОСЬМИДЕСЯТИЛЕТИЮ Ю.М. ПУЩАРОВСКОГО

31 декабря 1996 г. исполняется 80 лет  выдающемуся российскому ученому- 
тектонисту, академику Юрию Михайловичу Пущаровскому -  главному редак
тору журнала “Геотектоника ” . Этот единственный в России научный жур
нал, освещающий самые различные проблемы тектоники как теоретические, 
так и региональные, был основан в 1965 г. и с тех пор Ю.М. Пущаровский явля 
ется бессменным членом его редколлегии, с 1973 г. — заместителем главного ре
дактора, а с 1983 г. и поныне — главным редактором этого журнала. За прошедшие 
тридцать с лишним лет существования журнала “Геотектоника" Ю.М. Пуща
ровский отдал много творческих сил для его становления, а затем и превраще
ния в авторитетное научное издание, которое переводится на английский  
язы к и публикуется в США Американским Геофизическим Союзом на прот я
жении последних 20 лет.

Выражением признания огромных заслуг Ю.М. Пущаровского перед журна
лом “Геотектоника” и его выдающегося творческого вклада в постановку и 
разработку крупнейших тектонических проблем таких как концепция нели
нейной геодинамики, глубинные неоднородности Земли и их влияние на разви
тие структур земной коры, мобилистская концепция тектонической рассло- 
енности литосферы, удостоенная в 1995 г. Государственной премии России, 
сравнительная тектоника Атлантического, Индийского и Тихого океанов и 
многие другие (здесь упоминаются лиш ь разработки последних лет) являет ся  
решение редакционной коллегии посвятить Ю.М. Пущаровскому данный но
мер журнала, по времени выхода совпадающий с его юбилейной датой.

Редколлегия журнала поздравляет Ю.М. Пущаровского со славным юбилеем 
и присуждением золот ой медали имени А .П . Карпинского, одной из главных на
учны х наград Российской академии наук, и желает ему сохранить на многие го
ды здоровье и свойственную ему неукротимую творческую энергию  -  залог но
вых научных достижений.
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ПРОИСХОЖДЕНИЕ КРУПНЫХ РАЗЛОМНЫХ ЗОН, 
СМЕЩАЮЩИХ СРЕДИННО-АТЛАНТИЧЕСКИЙ ХРЕБЕТ

© 1996 г. Э. Бонатти
Институт геологии моря, Болонья, Италия 

Поступила в редакцию  27.XI. 1995 г.

Н е к о т о р ы е  к р у п н ы е  р а з л о м н ы е  зо н ы , с м ещ а ю щ и е  С р е д и н н о -А тл а н ти ч е с к и й  х р е б е т  (С А Х ), п р о 
с л е ж и в а ю т с я  ч е р е з  всю  А тл а н т и к у  о т  А м е р и к и  до  Е в р о п ы  и А ф р и к и . В ряд е  сл у ч аев  он и  с м е щ а ю т  
к о н т и н е н т а л ь н у ю  б е р е г о в у ю  л и н и ю , т а к  к а к  он и  су щ еств о в ал и  к а к  т р а н с ф о р м н ы е  гр ан и ц ы  м еж ду  
к о н ти н е н та м и  у ж е  во в р ем я  н а ч а л ь н о го  р а зд в и га  к о н ти н ен то в . Т . У и л со н  [46] п р е д п о л о ж и л , ч то  
и н и ц и ал ь н ы е  т р а н с ф о р м н ы е  р а зл о м ы  р а зв и в ал и сь  в расх о д ящ ем ся  к о н ти н е н те  в д о л ь  р а н е е  с у щ е
ств о в ав ш и х  “о с л а б л е н н ы х  зо н ” . В н асто ящ ей  с т а т ь е  р ас с м а тр и в а ю тс я  усл ови я , о п р е д е л я ю щ и е  ф о р 
м и р о в ан и е  и р ас п р е д е л е н и е  эти х  круп н ы х  и н и ц и ал ьн ы х  т р а н с ф о р м н ы х  зон , а т а к ж е  о со б ен н о сти  
сам и х  у и л со н о в ски х  “о с л а б л е н н ы х  зо н ” .
К р у п н ы е  (>200  км ) см ещ ен и я  и р а зл о м н ы е  зо н ы  р а с п р е д е л е н ы  не х ао ти ч н о  в д о л ь  С А Х , а сгр у п п и 
р о в а н ы  в э к в а т о р и а л ь н о м  р ай о н е , там , где р а зл о м ы  С ан -П ау л у , Р о м ан ш  и Ч ей н  с м е щ а ю т  С А Х  п о ч 
ти  на 1700 км. Г л ав н ы е  и н и ц и ал ь н ы е  р а зл о м н ы е  зо н ы  н аб л ю д аю тся  т а к ж е  в р а й о н е  5 0 -5 5 °  с.ш . (си 
стем а  Ч а р л и -Г и б б с )  и 4 5 -5 0 °  ю .ш . (А гу л ь я с -Ф о л к л ен д ск ая  си стем а). В се эти  р а зл о м н ы е  зо н ы  м о гу т  
б ы т ь  п р о с л е ж е н ы  до см ещ е н н ы х  к о н ти н е н та л ь н ы х  о к р аи н .
С о в р е м е н н ы й  р е л ь е ф  С А Х , сей см и ч еск ая  т о м о г р а ф и я  и со став ы  б а з а л ь т о в  и п е р и д о ти то в  у к а з ы 
в а ю т  на т е р м а л ь н ы й  м и н им ум  в э к в а т о р и а л ь н о й  в ерхн ей  м ан ти и  с м и н и м ум ам и  в то р о г о  п о р я д к а  в 
р а й о н е  5 0 -5 5 °  с.ш . и, в о зм о ж н о , в р ай о н е  4 5 -5 0 °  ю .ш . Т а к и м  о б р а зо м , к р у п н ы е  р а з л о м н ы е  зо н ы  св я 
зан ы  с м ан ти й н ы м  т е р м а л ь н ы м  м и н им ум ом . Э ти  т е м п е р а т у р н ы е  ан о м ал и и  не м о гу т  б ы т ь  о б ъ я с н е 
ны  т о л ь к о  э ф ф е к т о м  “ х о л о д н о й  гр ан и ц ы  т р а н с ф о р м н о г о  р а з л о м а ” . П р е д л а га е т с я  т о ч к а  зр ен и я , с о 
гл асн о  к о т о р о й  гр ан и ц ы  к р у п н ы х  т р а н с ф о р м  ф о р м и р о в а л и с ь  над р ай о н ам и  х о л о д н о й  м ан ти и  и 
м о щ н о й  л и т о с ф е р ы  во в р ем я  р а с к о л а  к о н ти н ен то в . Х о л о д н ая , м о щ н ая , р е о л о ги ч е с к и  ж е с т к а я  л и 
т о с ф е р а  и р и ф т ы  с н е д о с т а т о ч н ы м  п о д то к о м  м агм ы  м еш ал и  н о р м ал ь н о м у  п р о д в и ж ен и ю  о к е а н и ч е 
ск о го  р и ф т а  и п р и в ел и  к о б р а з о в а н и ю  сл аб ы х , н еу сто й ч и в ы х  сегм ен то в  х р е б та , р а зд е л е н н ы х  и н и 
ц и ал ь н ы м и  т р а н с ф о р м а м и . Т ак и м  о б р а зо м , и н и ц и ал ьн ы е  т р а н с ф о р м ы  ф о р м и р о в а л и с ь , с к о р е е , 
в д о л ь  р а н е е  су щ еств о в ав ш и х  “ у сто й ч и вы х  зо н ” , чем  в д о л ь  “о с л а б л е н н ы х  з о н ” У и л с о н а . С у щ е с т в о 
ван и е  н е к о т о р ы х  д о л го ж и в у щ и х  групп т р а н с ф о р м  м о ж е т  б ы т ь  о б у с л о в л е н о  и с к л ю ч и т е л ь н о  т е р 
м а л ь н ы м  м и н им ум ом  в в ер х н ей  м ан тии ; он и  т а к ж е  со зд а ю т  “р и к о ш е т н ы й ” т е р м а л ь н ы й  э ф ф е к т  
в то р о г о  п о р яд к а  в м ан ти и  (“ э ф ф е к т  х ол одн ой  гр ан и ц ы  т р а н с ф о р м н о г о  р а з л о м а ”), к о т о р ы й  сп о со б 
с тв у е т  со х р ан ен и ю  т е р м а л ь н о г о  м иним ум а.

В В Е Д Е Н И Е

Исходя из концепции трансф орм ны х разломов 
Т. Уилсона [46], в океанах, таких, как Атлантичес
кий, некоторы е крупные трансформны е разломы 
существовали к моменту начала расхождения кон
тинентов (рис. 1) и продолжали существовать как 
главные структурные границы в течение последую
щего раскры тия океана. Т. Уилсон предполагал, 
что эти исходные трансформны е разломы развива
лись вдоль существовавших ранее “ослабленных 
зон” в континентальной литосфере.

Вопрос, на который ранее не бы ло дано удовле
творительного ответа: какие ф акторы  определили 
формирование и распределение этих исходных дол
гоживущих трансформных границ1? Что представ

1 Под трансформными границами здесь и далее понимаются 
границы плит в пределах активных частей трансформных 
разломов.

ляю т собой “ослабленны е зо н ы ”? И м енно на 
этих вопросах я остановлю сь в данной статье.

Т рансф орм ны е разлом ы  см ещ аю т ось С ре
динно-А тлантического хребта (С А Х ) в среднем 
на 50 км [22]. Н о в основном смещ ение (оф сет) 
менее 20 км, что, возмож но, связано со случайны 
ми наруш ениями непреры вности  структур по 
простиранию , возникш ими в ходе спрединга м ор
ского дна. О днако сущ ествую т крупны е (> 100 км) 
смещ ения (рис. 2), прослеж иваем ы е обы чн о  по 
особенностям р ел ьеф а и гравитационны м  полям. 
П ри этом  они могут выходить за пределы  актив
ной зоны хребет-хребет. Н екоторы е из разлом- 
ных зон с большими смещениями прослеж иваю тся 
через всю А тлантику от ам ериканского до евро- 
аф риканского континентального ш ельф а и, воз
можно, даже связаны со смещениями континен
тальны х окраин. П оэтом у возможно, что эти 
крупные трансф орм ы  уже сущ ествовали во время



Новый рифт и сейсмическая зона

Рис. 1. Схема формирования инициальных транс
формных разломов вдоль “ослабленных зон”, кото
рые воздействовали на континент до рифтинга и рас
крытия, по Т. Уилсону [46]
Области континентальной коры заштрихованы.

начального  этапа отделения Европы  и А ф рики  
о т  А м ерики  и представляли собой важ ны е струк
турны е границы  в ходе постепенного раскры тия 
А тлантики .

В данной статье я попы таю сь продемонстри
ровать, что эти главны е трансф орм ы  располож е
ны не беспорядочно вдоль С А Х , а сконцентриро
ваны  над районами верхнемантийны х терм аль
ных минимумов. Действительно, большинство 
крупных трансформных разломов Атлантики со
средоточены в ее экваториальной части (см. рис. 2), 
где обнаруж ена сильная отрицательная тем пера
турная мантийная аномалия.

П редлагается гипотеза, согласно которой про
тяж ен ны е трансф орм ны е границы  ф орм ирова
лись над районами относительно холодной верх
ней мантии вдоль инициального риф та во время 
раскола континентов [7]. С огласно этой точке 
зрения, долгож ивущ ий мантийны й терм альны й 
минимум создавал благоприятны е условия для 
ф орм ирования группы устойчивы х трансф орм 
ных границ уже во время начального раскры тия 
А тлан ти ки  в мезозое. Распределение крупных 
инициальны х трансф орм ны х границ отраж ено в 
соврем енном  распределении трансф орм ны х или 
сдвиговых окраин континентов, окруж аю щ их

А тлантический океан. Н а ф орм у начального рас
кола Е вропы , А ф рики  и А м ерики [13, 30, 44] 
сильное влияние оказал  характер  распределения 
инициальных границ трансф орм . В данной статье 
показано, каким  образом  геология поверхности 
дна А тлантики  тесно связана с терм альной  струк
турой ниж ележ ащ ей верхней мантии.

Р А С П Р О С Т Р А Н Е Н И Е  
К Р У П Н Ы Х  Р А ЗЛ О М Н Ы Х  З О Н  
И Т Р А Н С Ф О Р М Н Ы Х  О К Р А И Н  

В А Т Л А Н Т И К Е
А нализ спутниковы х гравитационны х дан

ных по А тлан ти ке [23, 38] (рис. 3) свидетельству
ет о том , что  наиболее крупны е тран сф орм н ы е 
границы  в А тл ан ти ке  распределены  не бесп оря
дочно, а сконцентрированы  в экватори альн ом  
районе (1° ю .ш .-15° с.ш.). Другие главны е хотя и 
более изолированны е системы долгож ивущ их 
разломны х зон, как видно из рис. 4 и 5, располо
ж ены  в районе 50-55° с.ш. (разлом  Ч арли-Г и ббс) 
и в районе 45-50° ю.ш. (А гульяс-Ф олклендская 
разлом ная зона). Все эти крупны е разлом ны е зо 
ны простираю тся за пределы  активной зоны  хре
бет-х р ебет  и могут бы ть прослеж ены  до евро- 
аф риканской и ам ериканской континентальны х 
окраин (см. рис. 3-5), что говорит о том , что они 
были активны  уже во время начального раскола 
континентов. В то  ж е время эти главны е см ещ е
ния С А Х  отвечаю т хорош о развиты м  тр ан сф о р 
мам (или сдвигам) континентальны х окраин, на
пример Б ерега Слоновой К ости, Ганы [29], север
ной Бразилии [48], окраин А гульяс-Ф олкленд [40] 
и Л абрадор-Р околл  [33].

Н иж е я остановлю сь на ф акторах , определив
ших распределение крупных разлом ны х зон и 
трансф орм ны х окраин А тлантики. Н ачну с гипо
тезы  о том, что распределение крупных разлом 
ных зон связано с терм альной структурой верх
ней мантии под А тлантикой  [4].

Т Е М П Е Р А Т У Р А  В Е Р Х Н Е Й  М А Н Т И И  
В Д О Л Ь С Р Е Д И Н Н О -А Т Л А Н Т И Ч Е С К О Г О  

Х Р Е Б Т А
Н есколько независимых групп ф акторов, в 

том  числе петрологических и геоф изических, 
свидетельствую т о том , что терм альная структу
ра верхней мантии вдоль С А Х  неоднородна и о т 
раж ает региональны е терм альны е максимум и 
минимум. П риведем их краткий обзор.

Современный рельеф. Глубина оси С А Х  ниж е 
уровня моря (современная) связана с терм альной  
структурой литосф еры  и ниж ележ ащ ей верхней 
мантии. О на зависит от: а) состава мантийной ко 
лонны  до компенсационной глубины, которая 
предполож ительно составляет 150 км ниж е уров
ня дна; б) тем пературы  мантийной колонны ; и
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Рис. 2. А -  спутниковые гравитационные данные Атлантики (поперечная Меркаторская проекция) по альтиметрическим данным ГЕОСАТ и ЕРС-1 [38]; Б -  
профиль скоростей поверхностных сейсмических волн Лява вдоль оси САХ [49]. Показан процент скорости; В -  скорости поперечных волн вдоль САХ до глубин 
в 500 км [49]; Г -  распределение и длина смещений по разломам более 50 км; Д -  значения Na8 в базальтах вдоль САХ
На А стрелки указываю т на экваториальную и главные границы “инициальных” разломных зон северной и южной Атлантики, которые соответствуют срезан
ным континентальным окраинам по обе стороны Атлантики. Видна группа экваториальных разломных зон, прослеживаемых до африканского и южноамери
канского берегов. Наложены векторы, аппроксимирующие направление мантийного потока в северной Атлантике, полученные по данным сейсмической анизо
тропии К. Янга и К. Фишера [47, 27]. На Д Na8 представляет содержание Na20  в базальтах, пересчитанное на 8% MgO для снятия эф ф екта дифференциации; об
ратно пропорционально величине плавления при образовании базальтового расплава в мантии.
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Рис. 3. Данные спутниковой альтиметрий экваториальной Атлантики, по данным [38]
О братите внимание на то, что крупные экваториальные разломные зоны могут быть прослежены от берега до берега 
через Атлантику и далее до сдвиговых (трансформных) континентальных окраин.

Рис. 4. Данные спутниковой альтиметрии северной А тлантики сразломной зоной Чарли-Гиббс и соответствующими 
сдвиговыми континентальными окраинами.

в) мощ ности коры . В составе мантийной колонны  
учиты вается не только  исходный состав мантии, 
но такж е его изменения в ходе частичного плав
ления. В последнем случае образуется реститовая 
мантийная колонна с высокими отнош ениями 
M g/Fe и, следовательно, более низкой плотнос
тью  и увеличивается мощ ность коры . В результа
те мантийно-коровая колонна стремится под
няться и уменьш ить современную  глубину САХ. 
Если мы примем постоянны м начальны й состав 
мантии на всем протяж ении СА Х , изменения со
временной глубины будут зависеть от тем перату
ры  мантийной колонны  и величины  плавления,

которое, в свою очередь, зависит от тем перату
ры . М аксимум в современной глубине С А Х  имеет 
место в экваториальном  районе (см. рис. 2), что 
свидетельствует об экваториальном  верхнеман
тийном тем пературном  минимуме. М инимум в р е 
льеф е второго порядка, по-видимому, связанный 
с мантийным терм альны м  минимумом, наблю да
ется в районе 50-55° с.ш. Он разделяет И сланд
ское и А зорское поднятия (см. рис. 2, 4).

Сейсмическая томография . Д анны е сейсми
ческой том ограф ии мантии по поперечны м  вол
нам и поверхностным волнам Л ява вдоль С А Х



Рис. 5. Данные спутниковой альтиметрии южной А тлантики с Агульяс-Фолклендской разломной зоной и соответст
вующими сдвиговыми континентальными окраинами.

(см. рис. 2) показы ваю т, что низкоскоростная 
мантия, наблю даемая под С А Х  до глубины не
скольких сотен килом етров, зам ещ ается зоной 
относительно высоких скоростей  в экватори аль
ном районе (0-15° с.ш.), возможно, связанной с низ
кими верхнемантийными температурами [49, 50]. 
Зона низких скоростей прерывается такж е в районе 
50-55° с.ш. (см. рис. 2). Д анны е томограф ии по
верхностных волн Лява указы ваю т на сущ ествова
ние высокоскоростной области и в районе 50° ю.ш. 
в ю ж ной А тлантике (см. рис. 2).

Химизм срединно-океанических перидотитов 
(MORP). И зучение минерального состава мантий
ных срединно-океанических перидотитов показа
ло, что перидотиты  экваториальной  А тлантики 
претерпели небольш ую  (<5% ) величину частич
ного плавления (рис. 6 ) [12]. Э то отличает их от 
перидотитов других районов СА Х , являю щ ихся 
реститами, образовавш имися при 10-15% плавле
ния. И склю чение составляю т районы  горячих т о 
чек, где перидотиты  претерпели  ещ е больш ую  
степень плавления. П редполагается, что исклю 
чительно низкая степень плавления мантии эква
ториальной  А тлантики  -  это  результат более 
низкой, чем обы чно, тем пературы  верхней ман
тии. Т ем пературы  верхней мантии в районе эква
тора, как бы ло определено [ 12], по крайней мере 
на 150°С ниже, чем где-либо под САХ. К роме т о 
го, расчеты , основанны е на работах  П. У элса [45] 
и Д. Линдслея и Д. А ндерсона [28], а такж е двупи- 
роксеновая геотерм ом етрия перидотитов свиде
тельствую т о минимуме в мантийных равновес

ных тем пературах А тлантического  эквато р и ал ь
ного пояса [5].

Химизм базальтов срединно-океанического 
хребта (MORB). Исследования базальтов  средин
но-океанического хребта согласую тся с вы вода
ми, полученными по MORP. Э. К лейн и Ч. Ланг- 
мю р [26] предложили использовать содержания 
Na и Fe в свежих MORB, скорректированны е на 
эф ф ек т  фракционирования, приведя их к 8% MgO
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Рис. 6. С оотнош ение хромистости шпинели 
(100Сг/(Сг + А1)) перидотитов А тлантики и длины 
смещения по трансформам.



(Na8 и Fe8), для оценки давления и величины плав
ления в источнике. Значения Na8 максимальны, а 
Fe8 минимальны в районе экваториального раз
лома Романш (см. рис. 2), свидетельствуя о мини
мальном давлении и низкой степени частичного 
плавления (устное сообщение А. Пейве и Н. Су
щевской; [12]). Независимо Дж. Шиллинг с соав
торами [39] предположил, что MORB экватори
альной Атлантики образовались при низких сте
пенях частичного плавления. Таким образом, 
данные по MORB соответствуют точке зрения о 
наличии температурного минимума в верхней 
мантии экваториальной Атлантики.

ДОЛГОЖИВУЩИЕ РАЗЛОМНЫЕ ЗОНЫ 
И МАНТИЙНЫЙ ТЕРМАЛЬНЫЙ 

МИНИМУМ
Примечательно, что главные долгоживущие 

трансформные разломы Атлантики расположе
ны над районами верхнемантийного температур
ного минимума (см. рис. 2). Обратное также вер
но: в “горячих” районах осевой части хребта, та
ких, как 35-45° с.ш. (Азорское поднятие) и 
поднятие Рейкьянес -  Исландия, отсутствуют 
крупные смещения по трансформам. Маловеро
ятно, что связь между распределением устойчи
вых трансформ и верхнемантийным термальным 
минимумом является случайной. Имеются две 
возможности: либо долгоживущие границы 
трансформ обусловливают термальный минимум 
в верхней мантии, либо, наоборот, долгоживущий 
термальный минимум в верхней мантии приводит 
к формированию и эволюции трансформных гра
ниц в вышележащей литосфере. Рассмотрим пер
вую из этих двух альтернатив.

Утыкание разогретых осевых частей САХ с 
небольшой скоростью спрединга в холодную 
мощную литосферу в интерсектах разломов с 
большими смещениями существенно изменяет 
тепловое поле (эффект “холодной границы 
трансформы” [22]), главным образом, вследствие 
горизонтального переноса тепла от теплой к хо
лодной литосфере. Этот эффект тем сильнее, 
чем больше возраст океанической коры напро
тив оси САХ в районе сочленения хребет-транс
форм, то есть чем больше смещение и меньше 
скорость скольжения. Эффект определялся для 
различных трансформ, включая Романш, в кото
ром контраст возрастов в районе сочленения хре
бет-трансформа максимален (современный -  
рифта САХ и 50 млн. лет -  коры напротив рифта). 
Эффект “холодной границы трансформы” под
разумевает изменение литосферных температур 
на несколько десятков градусов на расстоянии 
до 30 км в стороны от трансформы и в глубину не 
более чем на величину мощности литосферы, на 
которую распространяется влияние трансформы, 
что приблизительно составляет 50 км [18]. Кроме

того, в зависимости от вязкости мантии темпера
турный контраст в районе разломной зоны мо
жет вызвать конвекционный поток, который 
стремится уменьшить термальный перепад в рай
оне разломной зоны вдали от оси хребта [36].

Термальные аномалии, создаваемые транс
формными разломами, очень незначительны, 
чтобы объяснить термальный минимум, наблю
даемый в верхней мантии САХ в районе экватора 
и 50-55° с.ш. Этот вывод подтверждается тем, что 
глубина ниже уровня океана рифта САХ обус
ловливается, главным образом, региональными 
факторами и только во вторую очередь -  локаль
ными эффектами в интерсектах [3]. Кроме того, 
величина частичного плавления верхней мантии, 
оцененная по минеральному составу перидотитов 
САХ и околоразломных зон, не коррелирует с 
размером смещений трансформных разломов 
(см. рис. 6). Из этого следует, что хотя эффект 
“холодной границы трансформы” и важен, он не 
является главным фактором, определяющим ве
личину плавления и, следовательно, температуру 
верхней мантии.

Рассмотрим теперь вторую альтернативу, по 
которой долгоживущие термальные минимумы в 
верхней мантии способствуют формированию 
долгоживущих трансформных границ [7].

Предположим, что аномально низкие темпе
ратуры экваториальной верхней мантии являют
ся отражением длительной относительно устой
чивой ситуации, т.е. что экваториальный пояс 
“холодной” верхней мантии существовал в мелу к 
моменту раскрытия рифта экваториальной Ат
лантики. Из этого следовало бы, что экватори
альная континентальная литосфера до раскры
тия была более холодной и мощной, чем в сосед
них районах. В настоящее время экваториальная 
Южная Америка и западная Африка являются 
областями мощной континентальной литосферы 
с низким тепловым потоком. Одни из самых низ
ких значений теплового потока (=20 мВт/м2) и 
термальных градиентов Земли известны в пре
делах Западно-Африканского щита между 14 и 
15° с.ш. [17]. Эти значения примерно в 2 раза ни
же средних значений на докембрийских щитах и 
более чем в 2 раза ниже средних значений на Юж
но-Африканском кратоне. Они свидетельствуют 
об очень большой мощности литосферы, более 
400 км, если нижняя граница литосферы опреде
ляется как переход к вязкости <102* пуаз, или 
>300 км, если она определяется по изотерме 
1300°С [17]. В результате изучения мощности ли
тосферы под Африкой, основанном на гравита
ционных данных и данных временного прираще
ния скорости продольных волн, получены срав
нительно большие (>200 км) литостатические 
мощности в центральной части Западной Афри
ки [21].



Рис. 7. Реконструкция положения экваториальной и центральной Атлантики в раннемеловую  эпоху
Б лизко расположенные депрессии Бенуэ и А мазонская являются древними осями спрединга. П оказано положение
края А мериканского континента и рифтов.

С. Крох и Г. Томсон [20] рассмотрели влияние 
мощности литосферы на рельеф поверхности. 
Исходя из того, что изостатическая компенсация 
достигается в основании литосферы и что лито
сфера имеет тот же состав, что и астеносфера, но 
она холоднее и плотнее, следует, что чем мощнее 
литосфера, тем меньше поднятие поверхности. 
Например, если мощность коры остается посто
янной, увеличение на 40 км мощности литосферы 
приведет к уменьшению на 1 км поднятия поверх
ности [20]. Таким образом, над более мощной, 
чем обычно, экваториальной доатлантической 
литосферой можно ожидать существования обла
сти понижения рельефа.

Крупные широтные разломные зоны эквато
риальной Атлантики, вероятно, протягиваются в 
пределы Африканского континента. Трог Бенуэ -  
это линейная впадина, заполненная меловыми 
осадками мощностью до 6 км, простирающаяся 
от Гвинейского залива в сторону экваториальной 
Африки (рис. 7). Она интерпретировалась либо 
как недоразвитая ветвь тройного сочленения типа 
хребет-хребет-разлом, расположенного в Гви
нейском заливе [14], либо как левосторонний

сдвиг по простиранию структур [1]. В любом 
случае трог Бенуэ был тектонически активен в 
меловое время, до и во время раскрытия эквато
риальной Атлантики. Точка зрения о том, что 
трог Бенуэ -  это недоразвитая ветвь тройного со
членения типа хребет-хребет-хребет (два других 
хребта -  это ветви САХ) хотя концептуально и 
привлекательна, не выдерживает критики, так 
как проявления магматизма в его пределах ло
кальны и малы по объему, а разрывные структу
ры в основном связаны с левосторонними сдвига
ми, сопровождавшимися эпизодами сжатия и рас
тяжения [1].

Альтернативная интерпретация трога Бенуэ 
сводится к тому, что это морфоструктурная деп
рессия, появившаяся в мезозое как реакция на 
присутствие более холодной и мощной, чем 
обычно, литосферы над экваториальным тер
мальным минимумом. Эта литосфера подверглась 
растяжению, когда океанические рифты стали 
внедряться в экваториальную область с севера и с 
юга. Учитывая вращение Африки на 20-30° про
тив часовой стрелки с мела, можно считать, что 
трог Бенуэ был ориентирован приблизительно в



Рис. 8. О кеанические риф ты , продвигающиеся с юга и севера и упирающиеся в экваториальный пояс холодной, мощ 
ной, реологически прочной литосферы .

широтном направлении в момент раскрытия. 
Кроме того, главные мезозойские морфотекто
нические структуры, протягивающиеся в глубь 
Африки далее, чем трог Бенуэ, такие, как Цент
рально-Африканская зона сдвигов [2], по всей ви
димости, тоже простирались в широтном направ
лении вдоль мелового экваториального пояса 
(см. рис. 7). Некоторые авторы даже предполо
жили, что зона Бенуэ разделяла две мезозойские 
Африканские плиты [14].

В пределах Южной Америки имеется4 Амазон
ский бассейн -  главная морфоструктурная деп
рессия с длительной и сложной историей. По дан
ным К. Бурке и Дж. Литвина [15], под Амазон
ским бассейном имеется интраконтинентальный 
рифт, образовавшийся в ходе Панафриканского 
столкновения континентов, в котором возобно
вился рифтинг в юре и мелу, до и во время рас
крытия экваториальной Атлантики. Имеется ве
роятность того, что возобновление рифтинга в 
Амазонской депрессии в мезозое связано с растя
жением мощной холодной экваториальной лито
сферы вследствие продвижения океанических 
протоатлантических рифтов в пределы экватори
ального пояса с севера и юга.

РАСКРЫТИЕ ЮЖНОЙ АТЛАНТИКИ 
В РЕЗУЛЬТАТЕ ПРОДВИЖЕНИЯ РИФТА

Предполагаемая необычно холодная и мощ
ная континентальная литосфера экваториально
го района сильно влияла на эволюцию доатланти- 
ческого континентального рифта и на раскрытие 
нового океана в мезозое. Другие районы холод
ной мантии и холодной и мощной литосферы, 
например 50-55° с.ш., соответствующие разлом-

ной зоне Чарли-Гиббс, возможно, также оказа
ли влияние на раскрытие. Большинство моделей 
раскрытия Южной Атлантики исходит из посте
пенного продвижения океанического рифта с 
юга на север. Первая фаза рифтинга в Южной 
Атлантике (приблизительно южнее 38°) датиру
ется 150-130 млн. лет. Рифт достиг экваториаль
ного района между 116 и 85 млн. лет [16, 32, 35]. 
Мы предполагаем, что океанический рифт столк
нулся в экваториальном районе с поясом ано
мально мощной и холодной континентальной ли
тосферы (рис. 8).

Реология литосферы в значительной степени 
зависит от ее температуры, общей мощности, 
мощности коры и от некоторых факторов, таких, 
как состав, размер зерен и содержание воды [25]. 
Эти факторы и приложенная величина нагрузки 
могут определять, например, происходит ли дисло
кационная или пластическая деформация [24, 25]. 
Более холодной и мощной экваториальной доат- 
лантической литосфере соответствует большая 
вязкость, что очень сильно влияло на раскрытие 
этого района.

В качестве альтернативы мы можем допус
тить, что продвижение рифта принимает форму 
продвижения мантийной термальной аномалии, 
которая образуется, например, из термального 
плюма [31]. Эта термальная аномалия при кон
векционном нагреве будет “уничтожать” ниж
нюю часть континентальной литосферы в соот
ветствии с моделью Т. Шона и Г. Шубера [41, 42]. 
В этой модели время, требуемое для утонения ли
тосферы на 95% от первоначальной, увеличива
ется при увеличении мощности исходной лито
сферы и уменьшается с увеличением термальной 
аномалии, т.е. с увеличением теплового потока в



основании литосферы по сравнению с начальными 
значениями. Соответственно термальная аномалия, 
вызывая десятикратное увеличение базисного теп
лового потока по сравнению с начальными значе
ниями привела к 95%-му утонению 100-километро
вой литосферы за 15—20 млн. лет. Однако потре
бовалось в два раза больше времени для утонения 
литосферы мощностью в 150 км (рис. 9). Эквато
риальный район изначально с более холодной и 
мощной, чем нормальная, литосферой, таким об
разом, создал “закрытую зону” (в понимании 
В. Куртилло [19]), в которой продвижение ман
тийной аномалии в северном направлении было 
затруднено. Кроме того, исходная экваториаль
ная холодная опускающаяся сублитосферная 
мантия остужала и “разбавляла” любую прибли
жающуюся положительную термальную анома
лию. Имела место низкая величина плавления 
верхней мантии, что привело к образованию риф
та с низким или недостаточным подтоком магмы.

При другом подходе разломы и рифтообразо- 
вание развиваются в плите в результате исключи
тельно горизонтального растяжения. Литосфера 
деформируется и утоняется при разломообразо- 
вании в верхней жесткой части и при пластичес
ком утонении на глубине. Продолжающееся уто
нение уменьшает прочность литосферы, и может 
произойти разрушение сплошности в какой-либо 
начальной точке [19]. Новый океанический рифт 
продвигался линейно от этой точки в утоненную 
расходящуюся литосферу в соответствии с меха
низмом, который в настоящее время, возможно, 
действует в Красноморском рифте [4]. Механика 
поведения рифта, вероятно, различна по прости
ранию, и могут присутствовать зоны с большей, 
чем обычно, прочностью (“закрытые зоны” 
В. Куртилло [19]). Главные факторы, контроли
рующие прочность литосферы, -  это геотерми
ка, мощность литосферы и мощность и состав 
коры [25]. При постоянной мощности континен
тальной коры на всем протяжении будущего Ат
лантического рифта большая мощность лито
сферы и более низкая геотермика в экваториаль
ном районе привели к существенно большей 
реологической прочности экваториальной лито
сферы, чем прочность литосферы в более высо
ких широтах.

При несколько ином подходе Дж. Фиппс-Мор
ган и Е. Парментер [34] использовали модель ме
ханики разломной зоны, в которой рифт прирав
нен к трещине или каналу, в который впрыскива
ется флюид (астеносфера). Рифт продвигается, 
если “фактор интенсивности напряжения” К у 
конца рифта превосходит пороговое значение, 
вызывая прогрессивное разрушение литосферы. 
Фактор К увеличивается и рифт продвигается под 
влиянием: а) напряжений “гравитационного спре- 
динга”, связанных с горячими и мелководными 
осями хребтов; б) широкой трещины или канала,

Рис. 9. Утонение континентальной литосф еры  
Время Т95 для получения 95%-го утонения по отно
шению к начальной мощности L0. Ц иф ра на каждой 
кривой -  это отношение теплового потока у основания 
литосферы к начальному тепловому потоку; оно ха
рактеризует величину термальной аномалии, по [41].

заполненного астеносферой; в) низкой вязкости 
(высокой температуры) флюида (астеносферы); 
г) тонкой литосферы. В соответствии с этой мо
делью более мощная и холодная, чем обычно, ли
тосфера и более холодная верхняя мантия (асте
носфера), как это предполагается для экватори
альной Атлантики, остановили или замедлили 
продвижение рифта и в континентальной лито
сфере перед раскрытием, и в океанической лито
сфере после раскрытия.

Таким образом, вне зависимости от того, явля
ются ли утонение и рифтинг литосферы “актив
ными” (т.е. вызванными мантийной термальной 
аномалией) или “пассивными” (т.е. обусловлен
ными только силами напряжения и растяжением 
плит) или, что наиболее вероятно, их сочетанием, 
экваториальный пояс мощной и холодной лито
сферы создал главную “закрытую зону”, где спре- 
динг океанического дна, вероятно, будет замед
ленным и вялым по сравнению с нормальными 
участками рифта. Аналогичные “закрытые зоны” 
могут существовать в других районах холодной 
мантии и мощной и холодной литосферы, таких, 
как район 50-55° с.ш.

РАЗВИТИЕ ИНИЦИАЛЬНЫХ ТРАНСФОРМ 
НАД МАНТИЙНЫМ ТЕРМАЛЬНЫМ 
МИНИМУМОМ (МОДЕЛЬ АВТОРА)

Я считаю, что наличие в период раскрытия 
Атлантики мантийного термального минимума, 
перекрытого более холодной и более мощной, 
чем обычно, литосферой, сильно влияло на вре
мя, скорости и механизмы раскрытия Атлантики 
и последующую геологическую эволюцию океа
на. Качественная модель, основанная на ситуации 
в экваториальной Атлантике, включает следую
щие пункты:

1. В условиях недостатка в поступлении магмы и 
высокопрочностной реологии толстой и холодной



экваториальной литосферной плиты скорость 
продвижения океанического рифта в холодный 
экваториальный пояс была ниже, чем преоблада
ющая скорость продвижения рифта в нормаль
ной доатлантическои литосфере. Таким образом, 
на полный разрыв и разъединение континенталь
ной литосферы потребовалось более длительное 
время в холодном экваториальном поясе, где до- 
рифтовая фаза рассеянных деформаций в услови
ях амагматического режима растяжения продол
жалась дольше, чем в “нормальных” участках 
рифта.

2. Низкие мантийные температуры в зонах 
термального минимума привели к уменьшению 
апвелинга и к меньшей степени плавления магмы 
под инициальным рифтом. Начальные попытки 
прорыва океанической литосферы происходили 
в изолированных центрах, рассеянных в рифте в 
пределах зоны рассеянной деформации литосфе
ры (см. рис. 8). Нормальное продвижение из этих 
центров затруднено; относительно холодная 
верхняя мантия и низкий магматический бюджет 
привели к появлению “слабых” и короткоживу- 
щих океанических рифтовых сегментов, разде
ленных трансформными зонами. Преобладало 
амагматическое расширение.

3. Начальное раскрытие произошло в основном 
при сдвиговых движениях вдоль субширотных вну- 
триконтинентальных трансформ. В данных усло
виях преобладали трансформные (сдвиговые) 
континентальные окраины. Действительно, ряд 
классических примеров трансформных окраин 
находится в настоящее время в экваториальной 
западной Африке или Бразилии [29,48] и на про
должении других термальных минимумов САХ в 
районах 50-55° с.ш. и 45-50° ю.ш. Имело место 
преимущественно широтное раскрытие эквато
риальной Атлантики и широтная ориентация эк
ваториальной береговой линии Африки, в отли
чие от преимущественно меридионального рас
крытия южной и северной Атлантики.

4. Низкие верхнемантийные температуры при
вели к низкой степени плавления, небольшому 
количеству магмы и уменьшенной мощности оке
анической коры в коротких эшелонированных 
сегментах, с образованием главным образом вы- 
соко-Na MORB и щелочных базальтов. Это на са
мом деле наиболее типичные лавы, поднятые в 
районе Романша, где кора тонкая или отсутствует 
и преобладают недеплетированные мантийные 
перидотиты, сформировавшиеся при относитель
но низкой температуре [11].

5. Дальнейшее раскрытие привело к формиро
ванию коротких сегментов хребта, разделенных 
трансформными разломами с большими смеще
ниями, что видно только в экваториальной Ат
лантике. Незначительное поступление магмы 
способствовало нестабильному режиму спрединга

с частыми перескоками короткоживущих сегмен
тов хребта. Миграция трансформ и переориента
ция вместе с перескоком хребта, проградация с 
обрезанием части рифта были характерны для 
условий, имеющихся в разломах Вима и Ро- 
манш [9]. В трансформах с большими смещения
ми имеют место интенсивные вертикальные тек
тонические движения блоков литосферы в осо
бенности вследствие сжатия и растяжения во 
время миграции и переориентации трансформов. 
Эти вертикальные тектонические движения бы
ли особенно хорошо описаны в разломных зонах 
Вима, Романш и Сан-Паулу. Они обусловили под
нятие поперечных хребтов и опускание бассейнов 
растяжения [9]. Эти необычно интенсивные вер
тикальные тектонические движения, связанные с 
трансформами, обусловливают в основном ис
ключительно расчлененный рельеф экватори
альной Атлантики.

6. В результате миграции трансформов и пере
скока хребтов блоки литосферы могут переме
щаться из Южно-Американской в пределы Аф
риканской плиты или наоборот. Получающийся 
процесс “осциляционного спрединга” [8] делает 
возможным захват реликтов более древней лито
сферы молодым океаническим дном, как показа
но, например, для разлома Вима [10] и разлома 
Романш, где нижнемеловые отложения были об
наружены на расстоянии менее 100 км от восточ
ного интерсекта. Даже реликтовые фрагменты 
континентальной литосферы могут сохранить
ся. Пример -  скалы Св. Павла, представляющие 
поднятый участок метасоматизированной лито
сферной мантии с чертами субконтинентально
го рифта [6]. Возраст метасоматоза, который 
воздействовал на перидотиты скал Св. Павла, 
около 150 млн. лет [37], когда экваториальная 
Атлантика находилась, возможно, на стадии кон
тинентального рифта.

7. Как было показано П. Фоксом и Д. Галло 
[22], а также Д. Блекманом и Д. Форсайтом [3], 
трансформы с большими смещениями между сег
ментами рифта с небольшой скоростью спредин
га, наряду с другими факторами, способствуют 
возникновению значительных термальных ано
малий в верхней мантии (“эффект холодного 
края трансформы”). Я предполагаю, что в ряде 
случаев “эффект холодного края трансформы” 
является эффектом второго порядка, “рикошет
ным” термальным эффектом, и что некоторые 
кластеры долгоживущих трансформ обусловле
ны исключительно ранее существовавшим ман
тийным термальным минимумом, а не наоборот. 
“Эффект холодного края трансформы” и присут
ствие аллохтонных древних участков холодной 
литосферы могут поддержать термальный мини
мум в мантии, однако они не являются единствен
ной причиной, а, скорее, результатом существо
вания термального минимума.
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Origin of the Large Fracture Zones Offsetting the Mid-Atlantic Ridge
E. Bonatti

Some of the large fracture zones offsetting the Mid-Atlantic Ridge (MAR) are traced across the Atlantic from 
America to Europe and Africa. In some cases, they offset the continental coastline because they date back, as 
transform continental boundaries, to the initial continental breakup. Wilson [46] suggests that the initial trans
form faults develop in the splitting continent along the preexisting weakness zones. This paper deals with the 
conditions responsible for the inception and spatial distribution of these large initial transform zones and the 
specific features of the Wilson’s weakness zones.
The most significant offset (>200 km) and fault zones are not chaotically distributed along the MAR, but cluster 
in the equatorial zone where the St. Paul, Romanche, and Chain fracture zones offset the MAR almost 1700 km. 
The major initial fracture zones are also found at 50°-55°N (Charlie Gibbs system) and probably at 45°-50°S 
(Agulhas-Falkland system). All these fracture zones can be traced as far as the offset continental margins.
The modern MAR topography, seismic tomography, and basalt and peridotite compositions indicate a thermal 
minimum in the equatorial upper mantle with second-order minima at 50°-55°N and probably 45°-50°S. It fol
lows that the large fracture zones are related to the mantle thermal minima. These thermal anomalies cannot be 
explained merely by the cold transform boundary effect. It is suggested that the large transform boundaries de
veloped above the zones of cold mantle and thick lithosphere during the continental breakup. The cold, thick, 
Theologically rigid lithosphere and rifts with insufficient magma supply restricted the normal oceanic rift prop
agation and induced the development of weak, unstable ridge segments separated by the initial transform faults. 
Consequently, the initial transform faults probably developed along the preexisting stable zones rather than along 
the weakness zones postulated by Wilson. The existence of some long-lived transform fault groups is probably 
caused exclusively by a thermal minimum in the upper mantle; they also create a “recoil” second-order thermal 
effect in the mantle (cold transform boundary effect), facilitating the retention of the thermal minimum.
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Для расшифровки геологического строения хребта Девяностого градуса и смежных глубоководных 
котловин широко использованы данные площадной сейсмической съемки, выполненной в полосе 
Маскаренско-Австралийского геотраверза (10-18° ю.ш.). Детально изучено строение крупных суб
меридиональных разломов (86, 88, 90 и 91°). Разломы состоят из отдельных сегментов, которые раз
вивались по своим кинематическим и динамическим законам. Отмечена реактивизация тектониче
ских движений в позднемиоцен-четвертичное время. Выполнено тектоническое районирование 
хребта Девяностого градуса с расчленением на специфические сегменты. Изменение ширины хреб
та происходит скачкообразно, в основном за счет отступления его западного склона в сторону Цен
тральной котловины. Получены веские аргументы, свидетельствующие, что тектоническая эволю
ция хребта Девяностого градуса сопровождалась мелкомасштабными скачками оси спрединга в 
южном направлении. Плато Осборн ограничено на западе и востоке соответственно разломами 86 
и 88° и отождествляется с “брошенным” продвигающимся рифтом. Мантийский плюм, видимо, был 
ответственным за скачкообразное перемещение оси спредингового хребта западнее разлома 90°. 
Предполагается, что изменение ширины хребта 90° и формирование плато Осборн соответствует 
наиболее раннему событию, связанному с первым контактом Индии с Азией в позднепалеоценовое 
время.

ВВЕДЕНИЕ
Выполненные Центральной геолого-геофизи

ческой экспедицией Роскомнедра (бывшее Мини
стерство геологии СССР) значительные объемы 
геофизических исследований на Маскаренско- 
Австралийском геотраверзе позволяют во мно
гом существенно дополнить представления о гео
логическом строении и тектонической эволюции 
северо-восточной части Индийского океана. 
Примечательной особенностью геологического 
строения этого региона является наличие уни
кальной по происхождению структуры -  хребта 
Девяностого градуса, рассмотрению тектоническо
го положения и эволюции которого посвящен це
лый ряд публикаций [5—7, 9-12, 14—17, 20-23 и др.].

Реконструкция спрединга в окрестности хреб
та 90° дискуссионна и неоднозначна. Это обуслов
лено прежде всего сложностью геологического 
строения и отсутствием хорошо идентифицируе
мых линейных аномалий. Многие данные указы
вают на то, что формирование хребта 90° проис
ходило или на очень молодой коре, или на спре- 
динговой оси [9, 11, 14, 23]. Преобладает точка 
зрения, что хребет 90° формировался в результа
те деятельности мантийного плюма [12, 16,19, 21, 
25 и др.] при движении Индийской плиты в север
ном направлении. Дж. Склейтер и Р. Фишер пока
зали [23], что в процессе разрастания дна ось

спредингового хребта между разломами 86 и 90° 
испытала скачок (либо серию скачков) в южном 
направлении, амплитуда которого оценивается 
величиной около 11° по широте. Однако харак
тер этих скачков до сих пор остается неясным и 
является предметом дискуссионного обсуждения 
в публикациях.

Особенностью данной статьи является то, что 
для расшифровки геологического строения ши
роко использовались данные площадной сейсми
ческой съемки, выполненной на полигоне Маска- 
ренско-Австралийского геотраверза в районе 
хребта 90° (10-18° ю.ш., 84-92° в.д.). Это позволи
ло относительно достоверно изучить строение 
разломов {fracture zones) 86, 88, 90 и 91°, выпол
нить тектоническое районирование хребта 90° с 
расчленением его на специфические сегменты 
первого и второго порядков, уточнить тектоничес
кое положение плато Осборн. Получены веские ар
гументы, свидетельствующие, что тектоническая 
эволюция хребта 90° (между 10 и 18° ю.ш.) сопро
вождалась мелкомасштабными скачками оси спре
динга в южном направлении. Эти скачки были регу
лярными и документируются в структуре фунда
мента и на вершинной поверхности хребта 90° 
глубокими асимметричными впадинами. Некото
рые аспекты, посвященные данной тематике, час
тично рассматривались нами в публикации [4].



С Е Г М Е Н Т А Ц И Я  Х Р Е Б Т А  90°

Хребет 90° является крупнейшим линейно вы
тянутым структурно-тектоническим элементом 
Индийского океана, простирающимся на расстоя- 
НИИ около 5000 км от 10° с.ш. до 34° ю.ш. прибли
зительно по меридиану 90°. Фундамент хребта 90° 
состоит преимущественно из базальтовых лав, 
излияние которых происходило в субаэральных 
условиях (скважины 214, 216, 253, 756, 757) [14,

80°  100°  120°

Рис. 1. Тектоническая схема хребта 90° и смежных 
участков глубоководных котловин (на 10-18° ю.ш.)
I -  линия, показываю щ ая границы хребта 90° и плато 
Осборн; 2 -  крупные субмеридиональные разломы, 
выделяемые уверенно (а) и предположительно (б); 3 — 
поперечные палеограницы, отождествляемые с зона
ми джампингов оси спрединга; 4 -  косоориентирован
ные структуры, представленные сбросовыми уступа
ми (а) и взбросами (б); 5 -  палеоспрединговый хребет 
Уортон; 6 -  вулканы; 7 -  скважины глубоководного 
бурения; 8 -  положение профиля НСП (линия А Б )У 
приведенного на рис. 2; 9 -  фрагменты профилей 
Н СП , иллюстрируемых на рис. 3-8. Стрелками внизу 
показано название субмеридиональных разломов. Н а 
врезке -  положение исследуемого участка. О сталь
ные обозначения описаны в тексте.

16, 20]. Возраст фундамента в скважинах пример
но соответствует возрасту океанической коры на 
прилегающем участке Центральной котловины и 
изменяется от эоцена на юге до позднего мела на 
севере. Возраст фундамента и базальных осадков 
в скв. 214 и 757, расположенных в рамках полиго
на Маскаренско-Австралийского геотраверза 
(рис. 1), оценивается как позднепалеоценовый.

В пределах исследуемой площади с хребтом 90° 
сопряжены две ярко выраженные структуры -  пла
то Осборн со стороны Центральной котловины и 
Восточно-Индийский желоб -  со стороны Запад
но-Австралийской котловины. Специфической 
особенностью строения хребта 90° в пределах 
геотраверза является то, что он меняет ширину 
по простиранию (см. рис. 1). Ширина его северно
го звена составляет 100 км, среднего (на широте 
плато Осборн) -  140 км, южного -  200 км.

В полосе геотраверза осевая часть хребта 90° 
имеет азимут простирания около 5°. Уровень вер
шинных поверхностей его изменяется в среднем 
от 1600 до 2200 м при ширине 20-40 км. По про
стиранию хребет 90° дифференцирован на ряд 
блоков, которые разделены поперечными асим
метричными впадинами (рис. 2). ВпаДины имеют 
ширину 10-15 км и относительную глубину по
верхности фундамента 0.5-1.5 км. Мощность оса
дочного чехла во впадинах достигает 800 м, в то 
время как фоновое ее значение на вершинной по
верхности составляет 300-400 м.

Сейсмостратиграфический анализ показывает 
[3], что на хребте 90° и смежном плато Осборн 
осадочный чехол состоит из двух комплексов: 
верхнего, седиментация в котором, начиная со 
среднего эоцена, была нормальной пелагической, 
и нижнего, представленного сложным сочетанием 
и переходом по латерали субаэральных, мелковод
но-морских и глубоководных фаций палеоцен- 
раннеэоценового возраста. Сейсмокомплексы 
разделены региональной поверхностью несогла
сия, которая располагается в эоценовом интерва
ле разреза. Она маркирует этап существенной 
тектонической перестройки относительного дви
жения литосферных плит в восточной части Ин
дийского океана (так называемое эоценовое со
бытие).

Нами выполнено тектоническое районирование 
хребта 90° с расчленением его на специфические 
сегменты первого и второго порядков. В качестве 
границ сегментов второго порядка выступают по
перечные впадины, которые условно отождествля
ются с зонами скачков оси спрединга [4]. На профи
ле НСП, отработанном вдоль вершинной поверх
ности хребта 90°, внутри сегментов второго 
порядка обнаруживаются относительно симмет
ричные положительные структурные формы, 
которые могут быть отождествлены с “брошен
ными” центрами спрединга. В их осевой части
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Рис. 2. И н тер п р ети р ован н ы й  профиль Н СП  по простиранию хребта 90° (положение см. линия А Б  на рис. 1).
На рисунке показаны сегменты второго порядка. / ,  2 -  поверхности: /  -  морского дна, 2 -  фундамента; 3 -  предпола
гаемое положение палеограниц, связанных со скачками оси спрединга; 4 -  порции коры, предположительно переш ед
шие от А нтарктической (А) плиты к Индийской (И).

Рис. 3. Ф рагмент профиля Н СП , иллюстрирующий строение хребта 90° на широте сегмента S-I (см. рис. 1)
На врезке показано (в крупном масштабе) строение осадочного чехла и поверхности фундамента в сечении субмери
дионального профиля (вертикальная стрелка -  пересечение профилей). А Ф -  акустический фундамент. В ертикальная 
ш кала -  двойное время прохождения сигнала в секундах.

наблюдается (хотя и не повсеместно) централь
ный грабен. Отмечается преобладающая приуро
ченность “брошенных” рифтов к относительно 
симметричным коротковолновым аномалиям в 
магнитном поле.

Сегменты второго порядка объединяются в 
относительно более протяженные звенья (сег
менты первого порядка), для которых относи
тельно стабильным параметром является ширина 
хребта.

На широте геотраверза можно выделить три 
сегмента первого порядка, обозначенные для 
удобства описания индексами S-I, S-II и S-III 
(см. рис. 1). Сегмент S-I отвечает наиболее широ
кой (200 км) части хребта, расположенной южнее 
16° ю.ш. В его пределах выделяются два сегмента

второго порядка (S-I-1 и S-I-2), граница между ко
торыми проходит близ 17°35' ю.ш. Южное про
должение сегмента S-I-1 не закартировано. В по
перечном сечении данный сегмент в верхней час
ти склона имеет близкое к симметричному 
строение, что отличает его от смежного сегмента 
S-I-2. Три профиля НСП, которые пересекли сег
мент S-I-2, указывают на его единообразное по
перечное строение с четко выраженной асиммет
рией склонов (рис. 3). Восточный склон хребта 90° 
в пределах сегмента S-I-2 представлен крутым ус
тупом (-15°). Западный склон характеризуется 
пологим погружением (крутизной первые граду
сы). Можно сделать вывод, что при относитель
ном движении контактирующих блоков на вос
точной стороне сегмента S-I-2 преобладала ком
понента сжатия.



Рис. 4. Фрагмент профиля Н СП , иллюстрирующий строение хребта 90° на широте сегментов S-II-1 (см. рис. 1)
АФ -  акустический фундамент. Вертикальная ш кала -  двойное время в секундах. Стрелки -  пересечение профилей.

Сегмент S-И (см. рис. 1) выделяется на широте 
плато Осборн (между 12°40' и 16° ю.ш.) и включа
ет два более дробных сегмента S-II-1 и S-II-2, ко
торые отличаются прежде всего морфологией 
склонов. Сегмент S-II-1 выражен относительно 
пологим (крутизна 3-6°) восточным склоном 
(рис. 4). На ряде профилей видны сбросовые усту
пы, осложняющие морфологию склона. В осно
вании западного склона сегмента S-II-2 выделяет
ся ступень шириной около 30 км, которая, судя по 
ее структурному положению, является составной 
частью цоколя хребта 90°.

Сегмент S-III (см. рис. 1) состоит из трех более 
мелких сегментов (S-III-1, S-III-2, S-III-3). Ширина 
первых двух сегментов выдерживается постоян
ной (около 100 км). Они характеризуются относи
тельно симметричным строением склонов. Сег
мент S-III-3 отличается уменьшением ширины к 
северу и асимметричной структурой с более по
логим восточным склоном. Он ограничивается на 
10° ю.ш. крупной поперечной впадиной, которая, 
очевидно, является пограничной структурой в зо
не перехода к новому сегменту S-IV, расположен
ному к северу от геотраверза.

Судя по батиметрическим картам, приведен
ным в публикациях [1, 23], ширина хребта 90° в 
пределах сегмента S-IV (между 10° и 7° ю.ш.) не 
превышает 80 км. Это самый узкий участок хреб
та 90° на всем его протяжении. Близ 7° ю.ш. отме
чается скачкообразное увеличение ширины хреб
та 90° почти вдвое, причем это происходит ис
ключительно за счет отступания к востоку его 
восточного склона, в то время как западный 
склон сохраняет прежнее структурное положение.

РАЗЛОМЫ 86° И 88° 
(ЦЕНТРАЛЬНАЯ КОТЛОВИНА)

Разлом 86° (см. рис. 1), наряду с разломом 90°, 
является одним из главных, используемых для ре
конструкции истории спрединга в северо-восточ
ной части Индийского океана [16, 23]. В полосе 
геотраверза разлом 86° не обладает яркой мор
фологической выраженностью в рельефе мор
ского дна, в то время как‘южнее 22° ю.ш., по дан
ным Дж. Склейтера и др. [24], он прослеживается 
в виде высокого (более 500 м) хребта, сопряжен
ного с депресионной структурой.

Анализ профилей НСП показывает, что по 
степени геоморфологической выраженности, ди
намическим и кинематическим особенностям 
развития разлом 86° подразделяется на три сег
мента. Южнее плато Осборн разлом 86° характе
ризуется однотипной сейсмоволновой картиной. 
Наблюдаемые локальные морфоструктурные 
особенности, по-видимому, в значительной степе
ни определялись динамикой внутриплитных де
формаций. На рис. 5А  представлен мигрирован- 
ный фрагмент профиля НСП через разлом 86° на 
широте 17° 1 Г. На этом участке линейная анома
лия 24 (56.1 млн. лет), по данным А.А. Шрейдера 
и др. [8], при переходе через разлом 86° испыты
вает правостороннее смещение на расстояние 
первых десятков километров, причем “омоложе
ние” коры происходит в южном направлении. 
Как видно из рисунка 5А, восточное крыло разло
ма представлено структурами тектонического 
сжатия. Превышение восточного крыла над за
падным по поверхности фундамента составляет 
более 500 м. Блоки размерами 5-10 км разделяются



Рис. 5. Ф рагменты  профилей Н СП , иллю стрирую щ ие строение разлома 86° к югу (А) и в районе плато О сборн (Б) 
(см. рис. I )
А Ф -  акустический фундамент. Стрелки -  направление смещения блоков вдоль взбросов (А) и сбросов (Б). В ертикаль
ная ш кала -  двойное время в секундах.

взбросами, погружающимися в юго-восточном 
направлении. Близ подножия плато Осборн трас
сирование разлома 86° прерывается обособлен
ной поперечной впадиной шириной 15 км и дли
ной более 130 км. Эта впадина, видимо, является 
первичной структурой по отношению к южному 
сегменту разлома 86°.

На широте плато Осборн разлом 86° практи
чески повсеместно отображается в виде серии 
тектонических ступеней (см. рис. 5Б). Можно 
сделать заключение, что плато Осборн на западе 
имеет четкую структурную границу, отвечаю
щую разлому 86°. Непосредственно к северу от 
плато Осборн разлом 86° обнаруживается по нали
чию зоны повышенной тектонической дислоциро
ванное™ с относительно более приподнятым вос
точным крылом. Однако севернее 12°30'ю.ш. раз
лом трассируется условно. В рельефе дна он здесь 
практически не выражен. Заметим, что значи

тельно большую структурную выраженность на 
этой широте имеет разлом 84°, расположенный 
на расстоянии 120 км от разлома 86°. Описание 
структуры разлома 84° и расположенных запад
нее разломов Индира и Индрани выходит за рам
ки настоящей статьи.

Разлом 88ь (см. рис. 1) по простиранию диффе
ренцирован на три сегмента. Их границы по ши
роте коррелируются с границами сегментов пер
вого порядка на хребте 90°. Простирание разлома 
88° в каждом из сегментов заметно отличается, 
что, вероятно, отражает стадийность формирова
ния коры не только на хребте 90°, но и на смеж
ном участке Центральной котловины. Южный и 
средний сегменты разлома 88° одновременно яв
ляются западной границей хребта 90°. Южный сег
мент имеет азимут простирания около 4° и смещен 
относительно среднего на 50 км к западу. Граница 
между Центральной котловиной и хребтом 90°



южнее 16° ю.ш. проходит вдоль тектонического 
уступа, высота которого достигает 500 м.

Средний сегмент разлома 88° (на широте пла
то Осборн) имеет азимут простирания около 0° и 
в рельефе дна выражен крупной седловиной шири
ной 20-40 км. Относительная ее глубина изменяет
ся от 200 м на юге до 700 м на севере. На 15° ю.ш. 
в центре седловины расположен вулкан высотой 
1200 м и шириной 20 км (см. рис. 1, 4). Мощность 
осадочного чехла в седловине изменяется в пре
делах 300-600 м. На 14° ю.ш. седловина раскры
вается в смежную Центральную котловину. Осо
бенностью трансформной стадии развития разло
ма 88° между 13 и 16° ю.ш. является то, что он 
разделял два звена Индо-Антарктического спре- 
дингового хребта, разрастание дна в пределах ко
торых происходило в субаэральных условиях. 
Имеются свидетельства, что палеооси спрединга, 
выделенные в сегменте S-II-1 и в блоке Осборн, 
смещены одна относительно другой на 30 км 
(правостороннее смещение). Сейсмическое изо
бражение “брошенного” рифта, выделенного в 
пределах сегмента S-II-1, приводилось нами в ра
боте [4].

В магнитном поле северному сегменту разло
ма 88° отвечает цепочка дифференцированных 
магнитных аномалий, имеющих выраженную 
субмеридиональную зональность. Показательно, 
что в зонах пересечения разлома 88° с попереч
ными границами, разделяющими сегменты вто
рого порядка на хребте 90°, повсеместно (в север
ной части разлома 88°) отмечается присутствие 
вулканических построек.

Анализ данных НСП и магнитометрии привел 
к выводу о возможном существовании к югу от 
плато Осборн еще одного разлома трансформной 
природы (обозначенного индексом 87°). На про
филях НСП он фиксируется в виде тектоническо
го уступа высотой 400 м. Относительно более 
приподнятым является восточное крыло разлома 
(как и на южном сегменте разлома 86°). Азимут 
простирания разлома 87° составляет около 4°.

ТЕКТОНИЧЕСКОЕ ПОЛОЖЕНИЕ 
ПЛАТО ОСБОРН

Плато Осборн (см. рис. 1) располагается меж
ду 13°30/ и 16° ю.ш. и оконтуривается наиболее глу
бокой изобатой 4500 м. На востоке плато Осборн 
граничит с хребтом 90°, а на севере, юге и западе -  
с Центральной котловиной. Вершинная поверх
ность плато оконтуривается изобатой 2400 м.

На северном подножии и склоне плато Осборн 
в нижнем осадочном комплексе выделены сейс
мофации глубоководного, мелководного и субаэ- 
рального генезиса, которые группируются впол
не закономерно и образуют в плане своеобраз
ный латеральный ряд [3]. Можно предположить,

что ось спрединга западнее разлома 88° в ходе 
тектонической эволюции испытала постепенный 
подъем до уровня дневной поверхности и спре- 
динг на плато Осборн стал субаэральным.

Южный склон плато Осборн отличается от се
верного значительно большей расчлененностью 
и крутизной. На юго-западе плато Осборн огра
ничено двумя крупными уступами с крутизной 
около 15°, протягивающимися в северо-западном 
направлении более чем на ГОО’км каждый. Высо
та уступов 1200-1500 м. Вдоль южного подножия 
плато Осборн в рельефе дна четко выражена си
стема поперечных впадин, которая в публикации 
Дж. Ройера и Д. Сандвела [22} интерпретируется 
как палеограница, образовавшаяся в результате 
скачка оси спрединга в южном направлении меж
ду разломами 90 и 86°.

Зона дизъюнктивной дислоцированности 
ЮЗ-СВ-го простирания, представленная преиму
щественно структурами тектонического сжатия, 
выделена вдоль северо-западного обрамления 
плато Осборн. Сейсмическое изображение де
формаций на этом участке приводилось нами в 
работе [2, рис. 6]. Важную роль в формировании 
структурного облика Центральной котловины 
севернее плато Осборн играют косоориентиро
ванные структуры (СВ-ЮЗ-го простирания). Ко
сые тренды находят четкое отображение на бати
метрической карте, а также в распределении вну- 
триплитных деформаций [2]. Представляется 
весьма вероятным, что природа косых простира
ний связана с псевдоразломами продвигающихся 
рифтов.

Таким образом, плато Осборн имеет в плане 
блоковое строение. На западе и востоке блок Ос
борн ограничен разломами 86 и 88°, на юге и се
вере важным элементом тектоники дна в окрест
ностях плато Осборн являются косоориентиро
ванные и поперечные палеограницы. Наиболее 
выразительной является палеограница, картиру
ющаяся на 16° ю.ш., которая имеет сквозной ха
рактер и разделяет на хребте 90° описанные вы
ше сегменты первого порядка S-I и S-II.

РАЗЛОМЫ 90 И 91° (КОТЛОВИНА УОРТОН)
Разлом 90° (в публикации [15] соответствует 

разлому 89°) располагается на восточной стороне 
одноименного хребта. Согласно данным [22, 24], 
разлом 90° трассируется в южном направлении до 
западной оконечности хребта Брокен. Площад
ными исследованиями НСП установлено, что су
ществуют определенные различия в строении и 
особенности эволюции северной и южной частей 
разлома 90°. Граница между ними проходит при
мерно на широте 13° ю.ш. Здесь между разлома
ми 90 и 91° нами идентифицирована поперечная 
положительная структура, отвечающая, судя по



широте 15°32'Рис. 6. Фрагмент профиля Н СП  через разлом 90 и 91° на
Вертикальная шкала -  двойное время в секундах.

фактическому материалу, западному продолже
нию палеоспредингового хребта Уортон, выде
ленного К. Лью и др. [ 17] в Кокосовой котловине. 
Согласно этим данным [17], разрастание дна на 
хребте Уортон, разделявшем Индийскую и Авст
ралийскую плиты, прекратилось в эпоху форми
рования аномалии 19 (44.4 млн. лет).

Отличительной особенностью строения в пла
не хребта Уортон является то, что он испытывает 
последовательное левостороннее смещение 
вдоль крупных субмеридиональных разломов 92, 
94 и 96°. В районе разлома Инвестигейтор (98° в.д.) 
хребет Уортон, очевидно, погружается в Зонд
скую зону субдукции [17]. Заметим, что широт
ное положение хребта Уортон к востоку от раз
лома 90° в различных публикациях определяется 
или прогнозируется по-разному, например, в [15] — 
18° ю.ш., в [22] -  на 14° ю.ш., в [18] -  на 9° ю.ш.

К югу от 13° ю.ш. разлом 90° совпадает с юж
ной частью одноименного желоба (или Восточно- 
Индийского, согласно [1]). Ширина желоба выдер
живается примерно постоянной (около 70 км) 
(рис. 6). Днище желоба расположено на глубинах 
от 4500 до 5300 м. Западный борт желоба одно
временно является восточным склоном хребта 
90°, а восточный -  западным склоном хребта 91°. 
Осевая часть желоба представляет собой серию 
кулисно расположенных узких впадин шириной 
до 10 км и относительной глубиной около 300 м. 
Мощность осадочного чехла в желобе не превы
шает 200 м. Западный борт желоба характеризу
ется наличием кулисно расположенных хребтов 
шириной до 10 км и высотой 500-700 м. Они ори
ентированы под углом около 30° по отношению к 
разлому 90° и, очевидно, являются вторичными 
структурами, образовавшимися в результате ин
тенсивных сдвиговых перемещений. На широте 
13-15° ю.ш. днище желоба заполняют турбидиты

(мощностью 100-400 м). Источником турбидитов, 
очевидно, служит карбонатный материал, переме
щенный со смежных склонов хребта 90°. В этой 
части желоба выделены постседиментационные 
наклоны турбидитных слоев [3], свидетельствую
щие об относительно молодых тектонических 
движениях.

Севернее 13° ю.ш. желоб как структурно-тек
тонический элемент, сопряженный с разломом 
90°, морфологически не выражен. Хотя желоб и 
прослеживается, но уже вдоль другой структур
ной границы, входящей в состав разломной зоны 
91°. Севернее 13° ю.ш. разлом 90° вдоль по про
стиранию постепенно сходится с одноименным 
хребтом. Профиль многоканального профилиро
вания в зоне разлома 90° обнаруживает мелко
блоковое строение фундамента с важной ролью в 
механизме его образования разрывных деформа
ций типа надвиг-поддвиг (рис. 7). Судя по батимет
рическим данным, приведенным в работах [1, 23], 
разлом 90° может быть протрассирован на вос
точной стороне хребта 90° только до 7° ю.ш. Се
вернее этой широты в качестве восточной грани
цы хребта 90° выступает разлом 91°, описание ко
торого приводится ниже.

Разлом 91° протягивается строго по азимуту 4° 
и располагается примерно на одинаковом рассто
янии (-100 км) от разломов 90 и 92°. По особенно
стям строения и эволюции разлом 91° можно раз
делить на два сегмента (южный и северный), гра
ница между которыми проходит на 13° ю.ш. 
Северный сегмент примерно до 9° ю.ш., где ус
ловно выделяется второе звено хребта Уортон 
(между разломами 91° и 92°), представляет собой 
отмершую активную часть трансформного разло
ма (fossil transform fault), в то время как южный сег
мент отвечает пассивному следу этого разлома.
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Рис. 7. Фрагмент профиля многоканального сейсмического профилирования, иллюстрирующий характер строения 
восточного склона и подножия хребта 90° (широта 11°49/)
П оказано чеш уйчато-блоковое строение зоны разлома 90°. Вертикальная ш кала -  двойное время в секундах.

Южный сегмент разлома имеет ярко выражен
ную топографию и фиксируется в виде асиммет
ричного массивного хребта, названного Хребтом 
91°, и сопряженной с ним (с востока) впадины 
(см. рис. 6). Хребет 91° характеризуется асиммет
ричным строением с крутым восточным и отно
сительно более пологим западным крыльями 
(крутизной соответственно 15 и 6°) и имеет относи
тельную высоту 1400-2100 м при ширине 30-40 км. 
Западное подножие хребта оконтуривается изо
батой 5000 м. Глубина дна в приразломной впади
не изменяется от 5400 до 6100 м. Между 13 и 16° 
ю.ш. впадина в поперечном сечении имеет У-об- 
разную форму (см. рис. 6). Между 16 и 20° ю.ш. кон
трастность впадины (амплитуда и размеры) изме
няется за счет появления в ее осевой части хребта 
конусообразной формы, размеры которого по
степенно увеличиваются в южном направлении 
(т.е. в сторону литосферы с более древним возра
стом). Структурные особенности этого хребта 
позволяют предполагать, что он сформировался 
посредством диапиризма серпентинитов.

Северный сегмент разлома 91° имеет один от
носительно симметричный (медианный) хребет и 
две сопряженные с ним впадины (палеотранс- 
формные долины). Относительная высота хребта 
достигает 1400 м при ширине 10-12 км. Впадины 
по поверхности фундамента имеют ширину в 
среднем 15 км. Впадина, расположенная к западу 
от хребта, в основном не заполнена осадками. 
На батиметрической карте в работе [ 1 ] она соот
ветствует северной части Восточно-Индийского 
желоба. Впадина, расположенная к востоку от 
хребта, севернее 10° ю.ш. погребена под осадоч
ным чехлом (рис. 8А). На мигрированием фраг

менте (см. рис. 85) показан характер строения 
осадочного чехла в этой впадине. Особенности 
сейсмической записи, отмечаемые на фрагменте, 
позволяют выделять два типа деформаций. При
рода разрывных деформаций, отчетливо видимых 
на рисунке, связана с механическим явлением, 
обусловленным сдвиговыми перемещениями кон
тактирующих литосферных блоков. Идентифика
ция синхронных по возрасту сейсмофациальных 
единиц в осадочном чехле по разные стороны от 
зоны сдвиговых деформаций представляется 
весьма трудной задачей. Следовательно, можно 
сделать вывод, что в постспрединговый этап раз
вития разлом испытывал периодическую реакти
визацию тектонических движений, очевидно, 
вследствие неравномерного погружения восточ
ной части Индо-Австралийской плиты в Зонд
скую зону субдукции. Природа складчатых де
формаций (см. рис. 8Б, левая часть), по нашему 
заключению, связана с внедрением в осадочный 
чехол глубинных мантий пород (очевидно, сер- 
пентинитового диапира).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ И ВЫВОДЫ
1. Хребет 90° по простиранию дифференциро

ван на ряд сегментов первого и второго порядков. 
Изменение ширины хребта (между 10 и 20° ю.ш.) 
происходит скачкообразно, в основном за счет 
отступания его западного склона в сторону Цент
ральной котловины. При площадных исследова
ниях получены данные, свидетельствующие о 
том, что между разломами 86 и 90° на западной 
стороне хребта 90° трассируется еще один круп
ный продольный разлом (разлом 88°). К югу от



Рис. 8. Ф рагмент профиля Н СП  через разлом 91° на широте 10°46' (А ) и сейсмическое изображ ение участка А Б  после 
миграции (Б)
АФ -  акустический фундамент. На рисунке видны разры вы  в корреляции отражаю щ их горизонтов, обусловленные 
сдвиговым характером смещения вдоль разлома. В левой части рисунка видны складчаты е деформации, предположи
тельно связанные с внедрением в осевой части впадины глубинных мантийных пород. В ертикальная ш кала -  двойное 
время в секундах.



плато Осборн простирание разлома 88° заметно 
меняется, что указывает на изменения в относи
тельном движении литосферных плит, произо
шедшие после скачка на 16° ю.ш.

Разлом 86° в плане и по простиранию пример
но соответствует разлому того же названия в пуб
ликации Дж. Склейтера и Р. Фишера [23] и разло
му 85° в публикации Дж. Склейтера и др. [24]. 
Развитие разлома 86° характеризовалось неста
бильной геодинамической обстановкой. При пе
реходе через палеограницу, маркирующую ска
чок спрединга на 16° ю.ш., геодинамический ре
жим в зоне разлома меняется: к югу преобладает 
обстановка сжатия, к северу -  растяжения. Се
вернее 12°30' разлом 86° в рельефе дна теряет 
структурную выраженность. Более важную 
структурную значимость в этой части Централь
ной котловины имеет разлом 84°. С другой сторо
ны, к северу от плато Осборн в структуре фунда
мента находят четкие отображения косые про
стирания как по отношению к продольным 
разломам, так и по отношению к субширотно 
ориентированным линейным магнитным анома
лиям. Косоориентированные структуры тесно ас
социируются с псевдоразломами продвигающихся 
рифтов. Продвижению рифтов могло способство
вать два важных обстоятельства: высокая ско
рость спрединга в эпоху аномалий 25-31 [21, 23] и 
близость мантийного плюма. Как отмечают 
Р. Хей и др. [13], одной из закономерностей, уста
новленной в Восточной Пацифике, является то, 
что продвигающиеся рифты, как правило, зарож
даются вблизи горячих точек. Так, например, все 
четыре хорошо задокументированных продвигаю
щихся рифта на Галапагосском спрединговом цен
тре удаляются от одноименной горячей точки [13].

Само плато Осборн, по-видимому, представля
ет собой “брошенный” продвигающийся рифт 
(propagating rift). На это, в частности, указывает 
ярко выраженная конфигурация плато Осборн в 
плане. Продвижение рифта Осборн, очевидно, 
прекратилось после того, как он соединился с 
разломом 86°. Последний ограничивал область 
распространения субаэрального спрединга к за
паду.

2. Как следует из эволюционной модели, воз
раст хребта 90° изменяется вдоль простирания не 
монотонно, а дискретно, причем каждый более 
южный сегмент моложе северного. В результате 
последовательного джампинга к Индийской пли
те были присоединены дополнительные фраг
менты коры, принадлежавшие Антарктической 
плите (см. рис. 2). Геодинамическим следствием 
этого процесса явилось последовательное удли
нение активной части разлома 90°. Согласно ре
конструкциям спрединга [21], длина трансформ
ного разлома 90° в эпоху аномалии 24 уже состав
ляла 1400 км.

Простой расчет показывает, что разница в 
возрасте коры между скв. 757 и 214, с учетом по
правки на дополнительно причлененные порции 
коры, составляет не более 3 млн. лет (при средней 
полускорости спрединга около 10 см [23]). Со
гласно данным бурения, возраст базальтов в скв. 
757 и 314 оценивается величиной 58 и 60 млн. лет 
[14, 20]. Показательно, что одна из методик (ана
лиз газовой фракции) указала на возраст базаль
тов в скв. 214, равный 60.9 ±1.3 млн. лет [12, рис. 2]. 
Таким образом, приведенная выше интерпрета
ция хорошо согласуется с данными о возрасте 
фундамента в скв. 757 и 214.

3. Можно сделать вывод, что формирование 
хребта 90° сопровождалось последовательными 
небольшими по амплитуде (20-80 км) скачками 
оси спрединга в южном направлении. Наличие 
разлома 88° позволяет говорить о более слож
ном взаимоотношении тектонической эволюции 
хребта 90° и прилегающей части Центральной 
котловины. Мантийный плюм, видимо, был от
ветственным за скачкообразное перемещение 
оси спредингового хребта западнее разлома 90°. 
Спрединговый хребет, периодически возвраща
ясь в окрестности мантийного плюма, постоянно 
мигрировал в северном направлении вслед за дви
жущейся Индийской плитой. Скорость движения 
последней составляла 9.7 см/ год [21].

Представляется, что эволюция хребта 90° со
провождалась формированием парного хребта 
(подобно тому, например, как происходит спре- 
динг в субаэральных условиях в Исландии), о чем 
свидетельствуют данные о “брошенных” рифтах, 
выделяемых внутри сегментов второго порядка. 
Последние рассматриваются в качестве индиви
дуальных спрединговых центров, заложение ко
торых, надо полагать, происходило каждый раз в 
окрестности мантийного плюма, занимавшего 
крайнее западное положение в комплексе плато 
Кергелен-хребет Брокен [21]. Таким образом, 
формирование хребта 90° происходило приблизи
тельно на одной и той же широте. Это хорошо со
гласуется с палеомагнитными данными, основан
ными на определении палеошироты по базальтам 
скважин глубоководного бурения [14, 20], указы
вающими на одну и ту же широту, примерно соот
ветствующую современному положению о-ва 
Кергелен (-50° ю.ш.).

По данным [21], мантийный плюм, занимавший 
узловое положение в зоне тройного сочленения, 
постепенно мигрировал в западном направлении, 
наращивая хребет Брокен с плато Кергелен, пред
ставлявших прежде единую возвышенность [18]. 
Миграция мантийного плюма в западном направ
лении между хронами 24 и 31 составила 390 км за 
28 млн. лет [21]. Непосредственно в пределах Мас- 
каренско-Австралийского геотраверза мигра
ция зоны максимального вулканизма к западу



о т н о с и т е л ь н о  р а зл о м а  90°, судя по положению вер
ш ин н ой  п о в ер х н о ст и  хребта 90°, оценивается при
б л и зи т ел ь н о  величиной 40-45 км (за  3 млн. лет).

Т а к и м  о б р а з о м , приведенная вы ш е интерпре
т ац и я  я в л я ет ся  подтверж дением справедливости 
в ы в о д а  [21 ] о  т о м , что западная часть плато К ер 
г е л ен  п р е д с т а в л я е т  собой образование, синхрон
н о е  х р е б т у  90°.

4. П о сущ ествую щ им представлениям в тек то 
нической истории северной части Индийского 
океана бы ло два главны х собы тия, связанных с 
коллизией Индии с А зией. П ервое собы тие про
изош ло в среднем эоцене и по времени отвечает 
хрону 19 (44.4 млн. лет) [10, 19]. С этим собы тием 
связано изменение кинематики движения плит, 
сопровож давш ееся прекращ ением  раздвижения 
Индии и А встралии (т.е. остановкой спрединга на 
хребте У ортон). П ричиной перестройки относи
тельного движения плит бы ло, вероятно, сопро
тивление, оказы ваем ое А зиатским  континентом.

В торое собы тие, приведш ее к воздыманию  
Гималаев (ж есткое столкновение), началось в по
зднем миоцене [10]. О ба тектонических собы тия 
сопровож дались внутриплитны ми деформациями 
в северо-восточной части И ндийского океана. 
Распределение этих деф орм аций по площади, их 
интенсивность имею т специф ические отличия в 
каждом из регионов.

В месте с тем  в последнее время появились дан
ные, что сущ ествовало ещ е одно собы тие, отно
сительно более раннее, связанное с первым кон
тактом  Индии с А зией между 50 и 60 млн. лет  на
зад [10, 19]. О бы чно полагаю т, что это  бы ло 
соприкосновение либо с островной дугой, обрам 
лявш ей окраинное море, либо с континенталь
ным склоном. Вполне логично предположить, 
что данное собы тие коррелируется с изменением 
ширины хребта 90° и ф орм ированием  плато О с
борн. К ак  следует из анализа ф актического  м ате
риала, после скачка, последовавш его вслед за 
ф орм ированием  сегмента S-III, стационарный ха
рактер  спрединга изменился, что  мож но рассмат
ривать как  реакцию  на первое соприкосновение 
(контакт) Индии с Азией. Геодинамическим след
ствием этого  процесса, очевидно, явилось умень
ш ение скорости спрединга. П ри условии сохране
ния продуктивности мантийного плю ма это вы ра
зилось, прежде всего, в увеличении ширины 
хребта в пределах сегмента S-II в среднем на 40 км 
по сравнению  с сегментов S-III. С другой сторо
ны, область питания И ндо-А нтарктического 
спредингового центра мантийны м плю мом рас
ш ирилась к западу и спрединг стал субаэральны м 
не только  на хребте 90°, но и в пределах риф та 
О сборн, которы й  располагался близ западной 
оконечности  поднятия Б рокен-К ергелен .

Таким  образом , возрастное датирование пер
вого наиболее древнего собы тия, имею щ его о т 

нош ение к коллизии Индии с А зией, определяет
ся более или менее уверенно как  позднепалеоце
новое (~59 млн. лет). Э то собы тие по времени 
молож е, чем возраст ф ундамента в скв. 214, и 
древнее, чем в скв. 757. А нализ сейсмического ма
териала показы вает, что позднепалеоценовое со
бытие задокументировано в хронологии внутри- 
плитных деформаций в северной части хребта 90°. 
В этом  смысле показателен  п роф иль Н С П  через 
скв. 758, опубликованный в работе [10, рис. 3]. 
В надфундаментном разрезе  ниж е поверхности 
главного (эоценового) несогласия авторам и [10] 
вы деляется ещ е одно несогласие неизвестного 
возраста. С учетом вы ш еизлож енного мож но по
лагать, что это несогласие датируется поздним 
палеоценом.

В заклю чение отметим , что н екоторы е из во
просов, рассматриваемы х автором  в статье, носят 
дискуссионный характер, что связано со слож но
стью  геологического строения данного региона. 
О днако представленный ф актический  материал, 
по мнению  автора, является надеж ны м подспорь
ем для реконструкции спрединга, а такж е сущ ест
венно дополняет сущ ествую щ ие представления о 
структуре крупных разлом ов и внутриплитных 
деформациях в северо-восточной части Индий
ского океана.

Работа вы полнена при поддерж ке Российско
го ф онда ф ундаментальны х исследований (грант 
95-05-14070).
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Fracture Zones of the Ninetyeast Ridge Area, Indian Ocean
A. I. Pilipenko

Data on the areal seismic survey carried out through the Mascarene-Australian geotraverse (10-18°S) were 
used widely for interpreting the geological structure of the Ninetyeast Ridge and adjacent deep-water basins. 
The structure of major north-south 86°, 88°, 90° and 91°E fracture zones (FZs) has been extensively studied. 
The fracture zones consist of individual segments, which evolved according to distinctive kinematic and dy
namic laws. Reactivation of tectonic movements in the Late Miocene-Quaternary is noted. The tectonic zoning 
of the Ninetyeast Ridge, with subdivision into specific segments, is established. The ridge width was found to 
change abruptly, mainly due to the retreat of its western slope toward the Central Indian Basin. Significant ar
guments obtained indicate that the tectonic evolution of the Ninetyeast Ridge was accompanied by small-scale 
jumps of the spreading axis to the south. The Osborne Knoll is bounded on the west and east by the 86° and 
88°E FZs, respectively, and is identified as a failed propagating rift. A mantle plume seems to have been re
sponsible for an abrupt migration of the spreading ridge axis west of the 90°E FZ. Changes in the width of the 
Ninetyeast Ridge and formation of the Osborne Knoll are assumed to correspond to an earlier event related to 
the first contact of India and Asia in the Late Paleocene.
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Н ов ое научное направление -  нелинейная геодинамика, ф орм и рую щ ееся  в последние годы  в ш иро
ко обсуж даю щ ееся  в наш ей отечественной  литературе, отвечает соврем енном у этапу развития ес 
тественны х наук, таких, как ф изика и химия, в первую  очередь. В то  ж е  время он о вы зы вает н еод 
нозначное отнош ен и е исследователей  к самим основам  новых подходов. Дискуссии и споры , как 
представляется, вызваны тем , что не сф орм улированы  основны е понятия и систем а оп редел ений , а, 
сам ое главное, при обсуж ден и и  этих проблем  смеш иваю тся сам процесс или явление, т .е. предм ет  
изучения, и наши возм ож н ости  адекватно отразить их сущ ество в теор ети ч еск и х моделях.
На примере развития представлений, касаю щ ихся двух важнейш их пробл ем  геотектоники  -  п роц ес
сов структурообразования в зем ной коре и вопросов соотнош ения упорядоченности  и хаотичности  
структуры  на поверхности  зем ной коры , показано, как от  просты х м оделей , основанны х на законах  
классической механики, происходит п ереход ко все б о л ее  слож ны м  неравновесны м  нелинейны м  
моделям, б о л ее  адекватно отраж аю щ им  реальны е условия, сущ ествую щ ие в тек тон осф ер е .

В последние годы в наш ей отечественной ли
тературе ф ормируется новое направление в гео 
тектонике, которое получило обозначение “не
линейная геодинамика*4 [20, 22-26]. Следует о т 
метить, что это  отвечает  современному этапу 
развития естествознания, ф изики  -  в первую оч е
редь, где появились такие новы е направления 
исследований, как  терм одинам ика слож ны х не
равновесны х систем, сам оорганизую щ иеся сис
тем ы , диссипативны е структуры , объединяем ы е 
в некоторы х  случаях терм ином  “синергетика” 
[5, 21, 29, 34]. П рим енительно к проблемам наук 
о Зем л е наш а отечественная литература заняла 
здесь приоритетное полож ение, опередив идеи 
мировой науки. П оявились работы  о сложной о р 
ганизации геоф изической среды, связанные с ее 
иерархической “кусковатостью ” [27, 28], о нели
нейных процессах накопления и концентрации 
рудных минералов [40] и о более общих пробле
мах вещ ественны х преобразований в недрах твер 
дой Зем ли [14]. Вполне закономерно появление 
представлений о нелинейности процессов структу
рообразования и в более общ ем плане, нелинейно
сти эволю ции тектоносф еры , что и находит отра
жение в понятии нелинейной геодинамики [20, 23].

Ясно, однако, что ф орм ирование нового на
правления и ф орм улирование новых понятий не 
мож ет обойтись без споров, острых дискуссий. 
М ногие искренне заинтересованны е специалисты 
задаю тся вопросами, что такое нелинейная геоди
намика, чем она отличается от линейной и какой 
геодинамикой мы занимались прежде -  линейной 
или нелинейной. К ем-то делаю тся попытки дать 
определение, а кто-то требует таких определений. 
Говорят о необходимости создать “понятийную

базу”, определить систему понятий. Это, по всей 
вероятности, справедливы е и правом ерны е во
просы  и требования, вполне естественны е при 
становлении нового направления в науке.

Н екоторы е ответы  и частичны е объяснения 
мож но получить в публикациях последних лет 
[20, 23, 24]. В предисловии к сборнику “Н елиней
ная геодинамика” Ю.М. П ущ аровский пиш ет, что 
“сначала она (нелинейная геодинамика -  В.Ш.) 
определялась как область, изучаю щ ая особенно
сти неупорядоченного проявления во времени и 
пространстве структурообразую щ их движений в 
пределах тектон осф еры ”. О днако более полное, 
по его мнению, объяснение м ож ет звучать сего
дня так: “Н елинейная геодинамика начинается 
там , где в геосф ерах появляю тся нерегулярности, 
резкие отклонения в развитии больш ого круга гео
логических процессов: тектонических, м агм ати
ческих, метаморф ических, седиментационных, 
рудообразующих и других, так или иначе связанных 
с энергетикой недр” [20, с. 3]. Разумеется, это -  о б ъ 
яснение, но все же не строгое определение. И з-за 
этого  и остается неудовлетворенность, а в н еко
торы х случаях приходится слы ш ать и недоуме
ние.

Иногда, например, вполне традиционную  р е 
гиональную  работу, снабж енную  тектоническим  
анализом, тот или иной автор относит к области 
нелинейной геодинамики просто потому, что нет 
полных подобий и четкой  регулярности в рассм а
триваемой структуре и ее развитии, и этого  как 
бы достаточно, чтобы  говорить о хаотичности, а, 
стало бы ть, и о нелинейности.



А н е к о т о р ы е  претензии к новому направле
нию н е  лиш ены  сарказм а. Приходится иногда 
слы ш ать, что все разговоры  вокруг нелинейной 
геодинамики напом инаю т известного м ольеров- 
ского господина Ж урдена, которы й  “и не подо
зревал, что вот уж е более сорока л ет  говорит 
прозой”. Надо, пож алуй, признать, что и это  за
мечание н е лиш ено см ысла. В самом деле, м ож ет 
бы ть, мы всегда занимались нелинейной геодина
микой или тектоникой , не задумы ваясь об  этом . 
О днако же когда-то надо это  осознать, осм ы с
лить и вообщ е разобраться в том, почему мы  го
ворим прозой.

Видимо, в таком  разном  отнош ении исследова
телей  к новы м идеям в науках о Зем ле -  энтузиаз
ме одних и скепсисе других -  повинно то, что  во 
всех дискуссиях о нелинейной геодинамике нет 
четкого  разделения сам ого явления или процесса, 
т.е. о б ъ ек та  исследования, и наших представле
ний о нем и даж е, вернее, наш ей способности вы 
разить  понимание сущ ества явлений или процес
сов, которы е связаны  с понятием геодинамика. 
То, что все тектонические, магматические и м ета
морфические и другие процессы, обусловленные 
эндогенной энергией, сложны, многообразны, 
крайне неоднородны и неравномерны, геологи 
всегда понимали, знали или хотя бы  чувствовали 
интуитивно. О днако способы  описания, обобщ е
ния и, в конечном счете, модели эволю ции текто- 
носф еры  и процессов структурообразования все
гда бы ли детерминистскими, где связи причин и 
следствий бы ли определенны м и и однозначными, 
т.е. опирались на классическую  механику и ф и зи 
ку. Всегда бы ло  понятно, что такие модели -  
то лько  грубое приближ ение к природе и, конечно 
же, они не о тр аж аю т всю  слож ность и м ногогран
ность природного процесса. Н о  все-таки казалось 
при этом , что сущ ество и основны е тенденции 
эволю ции текто н о сф ер ы  могут бы ть вы раж ены  
и в таких грубых приблизительны х моделях. Н у а 
уточнение и детализация таких моделей -  задача 
дальнейших исследований, когда путем последова
тельны х усложнений мож но будет, как казалось, 
приблизить эти модели к реальны м природным ус
ловиям. Н о сам стиль мы ш ления, основанного на 
классической ф и зи ке, не позволял сомневаться, 
что такие модели всегда останутся детерм инист
скими, а причинно-следственны е связи не утратят 
своей ж есткости.

I
Видимо, лучш е всего показать эволю цию  

представлений о процессах структурообразова
ния и соответствую щ ие этим  представлениям м о
дели на каких-то конкретны х примерах. И  одним 
из самы х п оказательны х примеров, как  каж ется, 
будет проблем а механизм а складкообразования, 
и ш ире -  проблем а деф орм аций  горных пород в

природных условиях. П роблем а традиционная, 
обсуждается в теоретической  тектони ке с м ом ен
та  возникновения самой этой  дисциплины и даж е 
до того, как  бы ло  сф орм улировано само понятие 
геотектоники. П одробное рассм отрение этой 
проблем ы  не входит сейчас в наш у задачу, хотя 
могло бы  составить увлекательнейш ую  главу 
в книге типа “В еликие геологические сп оры ” 
Э. Х эл лем а1. С ущ ество дискуссий, однако, состо
ит в том , что  подход к проблем е складкообразо 
вания с давних пор разделял геологов на сторон
ников первичности действия горизонтальны х сил, 
с одной стороны , и вертикальны х сил -  с другой. 
И  это  традиционное разделение в какой -то  м ере 
сохраняется до сего дня, несм отря на то, что  пред
ставления о причинах и движущ их силах д еф о р 
маций пород в природных условиях, полученны е 
в последнее время, позволяю т преодолеть  это т  
упрощ енный (линейный!) подход к проблем е.

С орок л ет  назад, когда мне посчастливилось 
поступить на работу  в отдел геодинамики И Ф З 
(так тогда, в 1956 г., назы валась  лаборатори я
В.В. Белоусова), одной из основны х проблем , над 
которой работала значительная часть к о л л ек ти 
ва, бы ла проблем а механизма складкообразова
ния. Для ее реш ения велись специальны е п оле
вы е работы  в К аратау  (В.В. Эз, М .В. Гзовский), 
на К авказе (И .В . К ириллова, А .А . С орский), м о
делировались процессы  деф орм ации  на разл и ч 
ных материалах на разнообразны х эксперим ен
тальны х установках (больш ая группа сотрудни
ков под руководством М.В. Гзовского). Э то, по 
всей вероятности, одна из первы х лаборатори й  в 
наш ей стране, где последовательно и систем ати
чески начали проводиться исследования по эксп е
риментальной тектони ке или тектоноф и зи ке .

Н о все модели того  времени, как  эксперим ен
тальны е ф изические, так  и ум озрительны е (тео 
ретические) качественны е, опирались на м ехани
ку сплош ной среды, ф изику твердого тела , когда 
силовы е воздействия тем  или ины м образом  при
клады вались к однородным об ъем ам  идеализи
рованного вещ ества. Т акова когда б ы ла общ ая 
установка (сейчас бы  мы сказали  -  господствую 
щ ая парадигма): деф орм ируем ы е массивы  гор
ных пород -  это  пассивные тела, подвергаю щ иеся 
каким-то активны м  воздействиям извне. И  задача 
состояла в том, чтобы  вы членить из м н огообра
зия природных условий, которы е сопровож даю т 
эволю цию  складчатой области, воздействия, о к а 
завш иеся главны ми и реш аю щ им и -  сж им аю щ ие 
тангенциальны е силы или верти кальн ы е подня
тия и опускания земной коры . Т ак  развивался и 
наполнялся содерж анием  и опы том  “геологичес
кий сопром ат”. Стадия, по всей вероятности, со
верш енно необходимая, нужная и полезная. Б ы ли

1 Хэллем Э. Великие геологические споры. М.: Мир, 1985.
216 с.



выяснены многие особенности деф ормации сло
истых толщ : распределение напряж ений, меняю 
щееся в ходе деф ормаций, связь и взаимное влия
ние пластичны х и разры вны х деф ормаций, соот
ношение и парагенез различны х типов и рангов 
структур. Но, тем  не менее, проблем а структуро
образования в целом и главном  -  причины и дви
жущ ие силы тектоген еза -  однозначно не реш а- 
лась. П о-преж нему оставался вопрос, какие воз
действия, вертикальны е или горизонтальны е, 
приводят к ф орм ированию  складчаты х зон, с их 
законом ерны м  и упорядоченны м (как стало ясно 
к концу 50-х-началу 60-х гг.) распределением ти 
пов складчатости  и сопровож даю щ их их д еф ор
маций. К азалось, что стоит пойти по пути услож 
нения моделей, последовательно приближ ая их к 
неоднородности природных условий, и это  приве
дет к однозначны м ответам  на все вопросы. Н о 
одноврем енно бы ло  ясно, что  никаким соблю де
нием критериев подобия нельзя добиться адек
ватности лабораторн ы х моделей природе.

Т огда-то и появилось неясное, четко  не сф ор
мулированное ощ ущ ение, что  в рам ках “геологи
ческого сопром ата”, т.е. традиционны х методов 
прилож ения законов классической механики к 
геологической  реальности , реш ения проблем ы , 
скорее всего, не будет. Здесь  надо бы ло  бы  знать 
теорем у Геделя о том , что на определенной ста
дии необходимо в поисках реш ения выйти за пре
делы  системы  приняты х понятий, или в интерпре
тации Ю. М анина: “Для постиж ения полной исти
ны необходима трансф инитная серия творческих 
актов (актов  веры ), истинность которы х мы не 
доказы ваем , но угады ваем ” [18, с. 81].

И нтуитивны м проры вом  на новы й уровень в 
проблем е структурообразования бы ла идея глу
бинного диапиризма, зародивш аяся у И.В. К ирил
ловой (бурно обсуж давш аяся с А .А . Сорским, 
В.В. Белоусовы м  при скромном  участии автора) 
[3, 11, 30, 35]. Д иапиризм -  понятие не новое, хо
рош о известное и изученное как  будто бы тож е 
достаточно полно. И, тем  не менее, это  бы л про
ры в на новы й этаж  понимания всей проблем ы  в 
целом. П реж де всего, принципиально иной под
ход к проблем е структурообразования состоял в 
том, что деф орм ируем ы е о б ъ ем ы  пород переста
ли пониматься как пассивные, инертны е тела, ко 
торы е то л ько  в той или иной мере реагирую т на 
прилож енны е к ним воздействия. И сточники сил 
и причина деф ормаций возникаю т внутри них са
мих, а “деф орм и руем ы е” о б ъ ем ы  превращ аю тся 
в “деф орм ирую щ иеся”. К ром е того, явление, ус
тановленное в верхних горизонтах осадков и не 
вы зы ваю щ ее споров, распространялось на совер
ш енно другие об ъем ы  и масш табы . В принимае
мой схеме долж ны  бы ли раб отать  не только  Весь 
объем  накопивш ихся осадков, но и верхние гори
зонты  консолидированной коры . А  при поиске 
первопричин внутренней активности этой верх

ней части земной коры  во взаимодействии с по
верхностными горизонтами надо бы ло  вклю чить 
весь объем  тектоносф еры .

И дея глубинного диапиризма как  причины  и 
условия ф орм ирования складчаты х зон начала 
разрабаты ваться и углубляться. Н а нее стали 
прим ерять различны е по масш табу и характеру  
явления на разны х уровнях земной коры . Б ы л о  
проведено моделирование на различны х лаб о р а
торны х и м атематических моделях, особенность 
которы х состояла в том , что  испы ты ваем ы й о б 
разец  не подвергался никаким  механическим воз
действиям извне [6 , 7, 12]. В нем лиш ь задавались 
тем  или иным способом внутренние неоднородно
сти, плотностны е и реологические, создававш ие 
неравновесное состояние. М одели показали  (и, 
м ож ет бы ть, доказали) работоспособность и э ф 
ф ективность и идеи, и вы текаю щ ей  из нее схемы. 
В конечном счете В.В. Белоусовы м  бы ла сф о р 
мулирована гипотеза адвекции как  разновиднос
ти конвекции, ограниченной, неполной кон век
ции, в условиях земны х недр [4]. П рим енительно 
к тектоническим  процессам адвекция озн ачает 
ограниченную  конвекцию , когда вещ ество, во
влеченное в это т  процесс, соверш ает не более по
ловины  полного оборота по траектори ям  конвек
тивной ячейки, т.е. легкое поднимается вверх, т я 
ж елое опускается вниз, и на этом  процесс 
останавливается. В озобновление движений в том  
ж е объем е вещ ества м ож ет бы ть  вы звано только  
новы м энергетическим  импульсом и не об яза
тельно будет унаследованно развивать слож ив
шиеся на предыдущ ем этапе направления движ е
ний и деформаций.

Н овы й уровень понимания структурообразую 
щих процессов, связанный с понятием об адвекции, 
не отрицает, впрочем, всего того багаж а, которы й 
бы л накоплен теоретической и эксперименталь
ной тектоноф изикой на стадии “геологического 
сопромата”. О днако взаимосвязанные ситуации 
сж атия-растяж ения порождаю тся не внешним со
средоточенным воздействием, а возникаю т внутри 
самих деформирую щ ихся объем ов пород, источ
ники и причины деф ормации разм ещ аю тся внут
ри них самих. Вопрос о первичности верти каль
ных или горизонтальны х сил при механизме ад
векции просто снимается, поскольку действую т 
объем ны е массовые силы, а не сосредоточенные, 
приложенные к деформирую щ имся породам из
вне. Такж е бессмысленно в этом  случае говорить о 
первичности или главенствую щ ей роли горизон
тальны х или вертикальных движений, поскольку и 
те, и другие компенсационно взаимосвязаны и не 
могут реализоваться одни без других.

Таким  образом , мож но действительно вслед за 
А. Суворовым утверждать, что “великий геологи
ческий спор” -  фиксизм или мобилизм, в настоя
щ ее время утратил какой-либо смысл”, поскольку



“это  две стороны  одного и того же процесса пре
образования земных недр” [31, с. 208]. И этот аргу
мент можно считать исчерпываю щ им, и вовсе нет 
надобности в следую щ ем, как бы подкрепляю 
щем выводе А. С уворова, что фиксизм стал час
тью  мобилизма” [31, с. 208]. В равной мере будет 
справедливо и обратное. Тем  более, как будет по
казано дальш е, соврем енны е модели структуро- 
образования, учиты ваю щ ие конкретны е данные 
по строению  складчаты х зон, оказы ваю тся чр ез
вы чайно близкими по существу, независимо от 
того, каких идейных позиций придерж ивается тот  
или иной исследователь.

П онятие об адвекции и адвективных движ ени
ях позволяет поставить в один ряд процессы ф о р 
мирования таких разны х по величине структур, 
как диапиры в самых верхних горизонтах осадоч
ной толщ и, иногда разм ером  в первы е м етры  -  в 
разрезах  четвертичны х отлож ений, и мантийны е 
диапиры, охваты ваю щ ие нижние горизонты  ко
ры  и верхню ю  мантию , разм еры  которы х изм е
ряю тся сотнями килом етров. И если в первы х р е 
зультаты  процесса могут бы ть исследованы с л ю 
бой доступной степенью  детальности визуально, 
то о мантийных диапирах мы получаем представ
ление по косвенны м геоф изическим  и петрохи- 
мическим данным.

Т  еоретическое рассмотрение адвективны х 
процессов, базирую щ ееся на физических теориях 
конвекции, выводит всю проблему в область нели
нейных процессов, поскольку в линейной области 
возможности конвективны х перемещений вещ ест
ва весьма ограничены [38]. А  более или менее реа
листическая оценка парам етров, ответственны х 
за реализацию  конвекции в конкретны х условиях 
горных пород и зем ны х недр, показы вает, что 
конвективны й (адвективны й) процесс здесь все
гда будет развиваться по нелинейным законам. 
И эти оценки относятся к условиям начала про
цесса, первого толчка  к тому, чтобы  началось вы 
равнивание неравновесного неустойчивого состо
яния. Если же учесть, что свойства самих пород, 
участвую щ их в процессе, по мере его развития 
непреры вно меняю тся в изменчивом поле внеш 
них термодинамических условий, то становится 
понятно, что нелинейность всей картины  только  
усугубляется.

Д альнейш ее развитие и углубление концепции 
адвективны х движений, состоявш ее главны м об
разом  в том, чтобы  проверить и опробовать об 
щие соображ ения и общ ую  идею на конкретны х 
регионах, привело к заклю чению , что простая 
схема одноактной и единичной адвекции реализу
ется в природе крайне редко, скорее как исклю че
ние. Ф актические данные по структуре и эволю 
ции самых разных областей позволили установить, 
что в тектоносф ере осущ ествляется м ногоэтаж 
ная (каскадная) адвекция, а в верхних горизонтах

коры , где имеется детальны й геологический ма
териал, мож но выявить, что она к тому ж е ещ е 
построена иерархически. Такие многоярусные ие
рархические модели адвекции получены теорети
чески и экспериментально, с одной стороны , [8, 9, 
10, 15, 16], с другой -  вы текаю т из анализа кон
кретного строения таких складчаты х орогенны х 
сооружений, как  Тянь-Ш ань на' неотектоничес- 
ком этапе [13] или Больш ой К авказ в альпийском 
цикле (рисунок) [39]. С равнение схемы (рис. 1) с 
рисунками 5 и 6 в [13] показы вает, что они очень 
близки в главном и оказы ваю тся разны м  о то б р а
жением одного и того  ж е процесса. А  ситуация 
общ его сж атия, в которую  помещ ена зем ная кора 
на схемах М.Г. Л еонова [13], м ож ет бы ть обус
ловлена, на мой взгляд, адвекцией более общ его 
ранга, охваты ваю щ ей и саму складчатую  зону 
Ю жного Тянь-Ш аня, и ее обрамление. С ходные в 
самом сущ ественном геодинамические модели, 
опираю щ иеся на ф актические данны е и получен
ные разны ми исследователями, с моей точки  зр е
ния, весомый аргумент в пользу того, что спор -  
фиксизм или мобилизм, несмотря ни на какие 
декларации, потерял смысл и м ож ет считаться за
конченным.

Самая крупная адвективная ячейка вклю чает в 
себя целую  серию  ячеек  более высоких рангов, 
вкладываю щ ихся одна в другую подобно м атреш 
кам в известной народной игруш ке. Д етальность 
выделения мелких ячеек  зависит от  м асш таба и 
детальности наблю дений, но, вообщ е говоря, са
мы е мелкие ячейки могут соответствовать о т
дельны м даж е самым мелким складкам. П ри  т а 
ком иерархическом устройстве адвективны х ячей 
каждый конкретны й участок локальной структу
ры  оказы вается в зоне влияния адвективны х дви
жений разного порядка.

Если при этом  учесть, что адвекция -  процесс 
не непреры вны й, по достижении какого-то  отно
сительного равновесия процесс останавливается, 
причем в разны х условиях от м ож ет остановится 
на разны х стадиях, то  легко  себе представить, к 
каким бесчисленным комбинациям конкретны х 
структур, разнообразны м  по сложности, сочета
нию парагенезов, м ож ет привести иерархия ад
вективны х ячей только  в приповерхностной час
ти земной коры . В пределе такая картина м ож ет 
приближаться к хаотической. Н о поскольку в 
больш инстве деф ормированны х складчаты х ком 
плексов все ж е устанавливаю тся те или ины е за 
кономерности распределения деф ормаций и их 
парагенезов, то удается вы явить и соподчинен- 
ность разны х порядков адвективны х ячей, о твет
ственных за происходившие процессы структуро- 
образования.

Н ет оснований полагать, что в глубоких этаж ах 
земной коры  и в верхах мантии адвективные ячеи 
устроены прощ е и не содерж ат иерархически
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Рис. 1. Схема двухэтажной иерархической адвекции в литосфере складчатой области
/ -  контуры условных первоначально квадратных ячеек [7], деформированных адвективным процессом, и направле
ние движения вещества в нижнем этаж е литосферы; 2 -  то же в верхнем этаже; 3 -  направление адвективных движе
ний второго ранга, вложенных в адвекцию верхнего этаж а (глубинный диапиризм); 4 -  складчатость в осадочном чех
ле; 5 -  недеформированный осадочный чехол; 6 -  поверхность Мохоровичича.

соподчиненных ячеек  разного порядка. В пользу 
сложности и многопорядковой иерархии струк
тур глубинных зон косвенны м свидетельством 
могут служ ить слож ны е деф ормации глубокоме- 
там орф изованны х толщ , наблю даемы е на по
верхности. О днако для конкретного выявления 
таких иерархий в глубоких частях коры  нет до
статочно детального геоф изического материала. 
П оэтому для глубоких земны х недр вынужденно 
рисуется схематическая упрощ енная картина 
обобщ енной адвекции.

Таким  образом , заклю чая эту часть разм ы ш 
лений, мож но сказать, что слож ность проблемы  
структурообразования только  сейчас получила 
адекватны й этой сложности инструмент для ис
следования. П редставляя себе всю многопорядко
вую слож ность и неоднородность самого об ъекта  
и процесса, исследователи тем  не менее ш ли пу
тем последовательного приближ ения от простых

детерминистских моделей к нелинейны м нерав
новесным моделям. Последние оказались более 
близкими к природе, непротиворечиво описы ва
ю т огромное разнообразие конкретны х ситуа
ций, встречаю щ ихся в самых разны х складчаты х 
областях, отвечаю т на многие вопросы , которы е 
оказы вались неразреш имы ми в рам ках линейны х 
детерминистских гипотез. Э то не означает, что  
проблем а структурообразования уж е получила 
какое-то  окончательное реш ение. Вопросов и за
гадок ещ е очень много, и в рам ках адвективной 
концепции сделаны пока только  первы е шаги, 
она далеко не исчерпала себя.

Б ольш ие перспективы  откры ваю тся в л аб ора
торном  моделировании на структурированны х 
(композитных) моделях и материалах [32, 33]. 
Здесь тож е пока нет аналитического аппарата 
механики для теоретического  исследования 
таких моделей, однако качественная оценка уже



накопленного оп ы та деф ормации таких моделей 
показы вает, что здесь м ож ет бы ть получено ог
ром ное разнообразие разного рода структур и их 
парагенезов, очень часто встречаю щ ихся в при
роде, которы е не удается объяснить в рам ках 
классической механики.

II

Е сть  и другая п р облем а в тектон и ке и геоди
намике, подходы к которой  не менее ярко  иллю 
стрирую т эволю цию  склады ваю щ ихся представ
лений и постепенны й переход от просты х линей
ных моделей ко все более слож ны м и, в конечном 
счете, к пониманию  того , что только  нестацио
нарны е нелинейны е процессы  могут адекватно 
отразить  слож ность явления. Речь идет о  струк
турно-вещ ественны х неоднородностях земной 
коры , литосф еры , тектоносф еры . Н еоднород
ность распределения структуры  в пространстве 
очевидна, но насколько  она законом ерна, упоря
дочена или ж е хаотична и беспорядочна? Е сть  ли 
в структуре земной коры  подобия, ритмичность, 
симметрии и антисимметрии, или это  не поддаю 
щ аяся никакому регулярном у описанию  хаотиче
ское нагромож дение неповторимы х ситуаций, ли
ш енны х внутренних законом ерностей  распреде
ления?

П роблем а эта  так ж е  стара и традиционна, как  
проблем а структурообразования, м ож ет бы ть, 
даж е древнее, поскольку восходит к Ф рэн си с-Б э
кону. С тех пор проблем а пространственной о рга
низации структуры  Зем л и  занимала многих уче
ных, в том  числе и тех, кого  без всякого преувели
чения мож но назвать  великими. Здесь мож но 
назвать имена Ч. Л айеля, Эли-де-Бомона, Э. Зю с- 
са, М. Б ертрана, А .П . К арпинского, Г. Ш тилле, 
П. Фурмарье. И  опять-таки  это увлекательная и 
полная драматизма глава в истории наук о Зем ле 
[36,37]. Н о если вы делить главное и самое сущ ест
венное, что отличало поиски закономерностей в 
структуре Зем ли, то  мож но отметить два момента. 
П ервое -  это  интуитивная убежденность естество
испы тателей, что  упорядоченность структуры  су
щ ествует при всем разнообразии  структур и при
чудливости их очертаний  на поверхности, общ ая 
картина не м ож ет не подчиняться каком у-то по
рядку, долж на бы ть  законом ерной. В торое -  это  
стремление найти м атем атическое вы раж ение 
для самы х общ их х арактери сти к  структурного  
устройства зем ной поверхности, вы явить в бес
порядочной на п ервы й  взгляд м озаике пятен  т о 
пограф ической  или тем  более геологической 
карты  законом ерности , подчиняю щ иеся точны м  
матем атическим  ф орм улам . И если первое обсто
ятельство  -  убеж денность в наличии упорядочен
ности -  получило подтверж дение, то  второе -  м а
тем атическая правильность -  все время ускольза
ет, оказы вается приблизительной, неточной,

причем часто настолько неточной, что  позволяет 
скептикам и вовсе отрицать ее. Ч то  ж е оказалось  
установленным?

У ж е к концу XIX -  началу XX века бы ли  сф о р 
мулированы  так  н азы ваем ы е географ ические го
мологии (Э. Реклю , Л. Грин, Дж. Грегори), ко то 
ры е бы ли дополнены  геологическими г о м ^ о г и -  
ями, подобиями (Э. Зю сс, А .П . К арпинский, 
П . Ф урмарье). И  эти  эмпирические обобщ ения 
остаю тся справедливыми, не опровергнуты м и, но 
в то  ж е время и невостребованны ми. С тоит, види
мо, разобраться, в чем  тут дело, почему важ ней
шие, казалось бы , характеристики  общ его  обли
ка земной структуры  не п ривлекаю т к себе долж 
ного внимания и не находят отраж ения в 
геодинамических обобщ ениях и моделях.

Во-первых, как  представляется, дело здесь в 
том , что все эти  законом ерности  не слиш ком  то ч 
ны, справедливы  лиш ь на качественном  уровне, 
почти точны  для самы х общ их характеристик 
распределения воды и суши на зем ном  ш аре. А  
что  касается геологических законом ерностей , то  
здесь вы бор критериев, по которы м  они устанав
ливаются, каж ется иногда произвольны м, искусст
венным, а оттого неубедительным. К аж ется, что 
каждый м ож ет вы брать из сложной мозаики раз
ноцветных пятен геологической карты  то, что в 
данном случае каж ется ему наиболее важ ны м, со
ответствую щ им тому, что хочется найти. В о-вто
рых, поскольку в рам ках обсуждаемых в данный 
момент геодинамических моделей и приняты х м е
ханизмов, как  бы  действую щ их в литосф ере , най
ти место сущ ествую щ им подобиям, симметрии и 
антисимметрии зем ного ш ара, регулярности  и 
ритмичности определенны х структур не т а к  л ег
ко, то  и ф ак т  сущ ествования всех этих явлений 
как  бы не нужен. Э то довольно обы чн ы й  и осо
бенно распространенны й в наш е время прием “за
метания под ковер” тех ф актов, ко то р ы е не укла
ды ваю тся в концепцию  и не поддаю тся рацио
нальному объяснению . Их как  бы  нет, и нечего 
обсуждать.

О днако, оценивая наиболее распространен
ны е и обсуж даемы е сегодня концепции, касаю 
щиеся самы х общ их процессов эволю ции ли то
сф еры , приходится констатировать, что  все они 
опираю тся на законы  классической ф изики , рас
см атриваю тся детерминистские модели для рав
новесных условий. И  одновременно стало общ им 
местом утверж дение, что  Зем ля в целом и даж е 
только часть ее -  тектоносф ера -  сложная, много
компонентная система, развиваю щ аяся и сущ ест
вую щая вдали от  состояния равновесия. И , стало 
бы ть, в ней долж ны действовать законы  неравно
весной нелинейной термодинамики. И сследование 
таких систем приводит ф изиков к выводу, что  в их 
эволю ции “хаос и порядок... могут непреры вно 
трансф ормироваться друг в друга при изменении



паметров системы. Н е будет даж е больш им 
преувеличением сказать, что  не бы вает ни абсо
лю тного порядка, ни абсолю тного  хаоса -  это  
лиш ь предельны е ситуации. В сякая ж е реальная 
система пребы вает в некотором  промеж уточном  
состоянии, и оценивать следует близость этого  
состояния к одному из п ред ельн ы х , то  есть  а б 
солю тном у порядку или п олн ом у бесп орядку” 
[5, с. 273].

Очевидно, что для наук о  З ем л е  из этого  за- 
клю чения ф изиков вы текает  одна первостепен
ной важ ности задача -  научиться оценивать соот
ношение порядка и хаоса в современном строе
нии и состоянии Зем ли. Т о, что  к этой  задаче 
исследователи пока ещ е и не приступали, очевид
но. О б этом  свидетельствует то , что, с одной сто
роны, раздаю тся настойчивы е призы вы  увидеть в 
земной структуре ясный и ч етко  заф иксирован
ный порядок, с другой, утверж дения о полном 
хаосе и в пространстве, и во времени. Н о истина, 
как это  часто  бы вает, очевидно, где-то между 
этими крайними точкам и  зрения.

И з сказанного, как  мне каж ется, ясно, что, 
только  разработав  м етоды  оценки соотнош ения 
порядка и хаоса в структуре литосф еры  на гло
бальном, континентальном , региональном  и л о 
кальном уровнях, мож но говорить о вы боре и 
конструировании адекватны х природе геодина- 
мических моделей, ко то р ы е обязаны  будут опи
раться на законы  соврем енной нелинейной тер 
модинамики слож ны х неравновесны х систем.

III
В заклю чение следует сказать , что  нелинейная 

геодинамика -  это  новое научное направление, с 
одной стороны , опираю щ ееся на весь опы т иссле
дования эндогенны х процессов, преобразую щ их 
лик Зем ли , с другой -  более адекватно отр аж аю 
щее природу самого о б ъ ек та  исследования: верх
них геосф ер  твердой Зем ли , а, возмож но, и эво 
лю цию  всей планеты  как  единого тела. А  соотно
ш ение геодинамики линейной и нелинейной 
примерно так о е  же, как  теоретической  кристал
лограф ии с реальны м и, образованны м и приро
дой кристаллам и. Всем ведь хорош о известно, 
что идеальны е кристаллы , отвечаю щ ие всем па
рам етрам  той  или иной сингонии, в природе 
встречаю тся как  исклю чение. И ли геометрия Эв
клида не перестает бы ть  справедливой во всех ча
стях своего величественного здания, но в то  ж е 
время в природе не сущ ествует ни идеальны х по
верхностей, ни идеальны х линий, ни тел. М ир 
ф рактален , но это  не означает, что  надо забы ть 
всю ш кольную  геом етрию  и перестать ею  поль
зоваться. Н о наступает момент, когда возникаю т 
задачи, ко то р ы е нельзя реш ить, оставаясь в рам 
ках геом етрии  Эвклида. П оэтом у вполне естест
венно и законом ерно возникновение нелинейной

геодинамики именно сейчас, поскольку это  о тве
чает  общ ему уровню  развития естествознания. 
Весьма вероятно, что на основе нелинейной гео 
динамики в науках о З ем л е  будет сф орм улирова
на новая парадигма [24], хотя достаточно ясно, 
что пока мы находимся в самом начале пути.

Сейчас, очевидно, рано ф орм ули ровать  общ ие 
полож ения и содерж ание новой парадигмы , но 
н екоторы е наметки сценария общ ей  эволю ции 
Зем ли  могут б ы ть  предлож ены . С ко р ее  всего, ос
новны м механизмом обм ена вещ еством  и энерги 
ей между разны м и геосф ерам и  на всех этапах  
эволю ции планеты  служ ила м н огоэтаж н ая (кас
кадная), иерархически построенная адвекция 
(конвекция). И  источником  энергии  для этого  
служ ат преобразования вещ ества в глубинах З е м 
ли, эндогенная энергия. А  вот механизм , регули
рую щ ий неравном ерное и во времени, и в прост
ранстве вы деление эндогенной энергии  (тектон о- 
магм атические циклы ) и приводящ ий на поверх
ности к распределению  и сочетанию  структуро
образую щ их, тектонических, м етам орф ических и 
магм атических процессов, возм ож но, связан с 
эволю цией системы  З е м л я-Л у н а  [1, 2]. П ерио
дичность эволю ции этой  системы , как  уж е у казы 
валось, неизбеж но долж на приводить к  серьез
ны м геоф изическим  и геологическим  последст
виям, поскольку на периодическое изменение 
расстояния между Зем л ей  и Луной, а, стало  бы ть, 
и изменение угла наклона земной оси долж ны  о т
зы ваться все геосф еры , составляю щ ие тел о  плане
ты , от  ядра до земной коры , перераспределением 
напряжений, изменением направления движения 
п отоков вещ ества, пертурбациям и м агнитного 
поля, вплоть до серьезны х клим атических изм е
нений. Н о  это  только  самая общ ая схема, которая  
м ож ет бы ть предлож ена лиш ь как  один из вари
антов, над которы м  стоит работать .

П ривлекательность  этой  схемы  состоит ещ е и 
в том , что, если она и в самом деле реализуется в 
тел е  Зем ли , то  все тверды е геосф еры  по х ар акте
ру процессов, управляю щ их их эволю цией, стано
вятся в один ряд с атм осф ерой  и гидросф ерой. 
И дея общ ности, единой природы  этих процессов 
вы сказы валась Д.В. Н аливкины м  достаточно 
давно [19] и, вероятно, намного опередила свое 
время, поскольку м ало кого  заи н тересовала и не 
получила продолж ения. О днако сейчас специали
сты , изучаю щ ие процессы  в твердой З ем л е , мне 
каж ется, вполне готовы , чтобы  воспринять идею , 
что  в литосф ере, так  ж е, как  и в гидросф ере и ат 
м осф ере, господствует система взаим освязанны х 
и взаимно влияю щ их друг на друга вихрей, всасы 
ваю щ их и нагнетаю щ их, циклонов и антицикло
нов. К ак  известно, л и тосф ера связана обменами 
вещ ества и энергией и с атм осф ерой , и с гидро
сф ерой, так  ж е, как  и с более глубоким и недрами 
планеты . И  при том , что  каж дая из гео сф ер  ведет 
себя и развивается более или менее автономно,



они одновременно взаимозависят и влияю т одна 
на другую, создавая вполне определенны е гра
ничны е условия.

Разумеется, однотипны е и сходные процессы  в 
различны х средах в силу разны х реологических 
свойств самого вещ ества будут развиваться сущ е
ственно по-разному, преж де всего с различны м и 
скоростями. К ак  следует из последних данных м е
теорологии, атм осф ера  “помнит” о процессах, 
происходящих в ней, примерно в течение недели, 
в океане такая пам ять сохраняется месяцы. В ли
тосф ере следы изм енчивы х вихрей сохраняю тся, 
очевидно, на сотни миллионов лет, однако более 
м олоды е и соврем енны е движения разруш аю т и 
поглощ аю т следы  более древних. В силу этого  с 
достоверностью , достаточной, чтобы  предста
вить себе общ ую  картину, мы мож ем реконстру
ировать историю  континентальной литосф еры  
то л ько  для ф ан ер о зо я  (история ранней, докем б- 
рийской, Зем ли  вы глядит более ф рагм ентарно и 
обобщ енно), для океанской  -  и того  меньш е. Но, 
тем  не менее, в см ы сле длительности р аскры вае
мой истории литосф ера , несмотря на все трудно
сти таких реконструкций, оказы вается в более 
выгодном полож ении, чем  атм осф ера и гидро
сф ера.

О стается то л ьк о  повторить, что в реш ении 
всех этих проблем , связанны х с нелинейной гео 
динамикой, мы в самом начале пути и все сказан 
ное м ож ет рассм атриваться как некоторая основа 
для ф орм улировки  конкретны х проблем и задач. 
П ри этом  полезно, а, м ож ет бы ть, и необходимо 
помнить, что “природа всегда богаче наших тео 
ретических конструкций: в ней есть то, что мы  ут
верж даем  как сущ ествую щ ее, но есть и то, что 
мы отрицаем  как  несущ ествую щ ее” [17, с. 143].
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Consideration of Nonlinear Geodynamics
V. N. Sholpo

A new field of scientific investigation, nonlinear geodynamics, which has emerged in recent years and is widely 
discussed in the Russian literature, is closely related to the modem stage in the development of the physical 
sciences, primarily physics and chemistry. At the same time, the approach to the very basic principles of this 
new science causes much controversy among scientists. Discussions and debates seem to stem from the fact 
that the basic concepts and system of definitions have not been properly devised so far, and, more importantly, 
participants in the said discussions often confuse the process or phenomenon itself, i.e., the subject of the study, 
and our aptitude to express adequately its essence in our theoretic models. Using the example of the evolution 
of the concepts dealing with the two major problems of geotectonics, structure-forming processes within the 
earth’s crust and correlation of orderliness and chaos in the crustal surface structure, the author shows the tran
sition from simple models based on the laws of classical mechanics to more and more complex disequilibrium, 
nonlinear models, which more adequately reflect the real-life conditions existing within the tectonosphere.
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В статье отмечается, что несмотря на успехи, достигнутые геологией на основе применения теории 
тектоники литосферных плит и на подтверждение положенных в ее основу принципов, эта теория 
не может претендовать на значение глобальной геодинамической модели. В настоящее время кон
туры такой модели начинают намечаться, но спорным остается вопрос о месте в ней тектоники 
плит. По мнению автора, она должна стать интегральной частью новой модели. Рассматриваются 
далее общие требования, которым эта модель должна соответствовать, и применение в геотектони
ке и геодинамике некоторых новых общенаучных понятий.

Тридцать лет назад геотектоника, а с ней и вся 
теоретическая геология пережили научную рево
люцию -  фиксисткая геосинклинально-орогенно- 
платформенная парадигма1 сменилась мобилист- 
ской парадигмой тектоники литосферных плит. 
На ее основе геология успешно и весьма интен
сивно развивалась и продолжает развиваться в 
течение этих трех десятилетий. Однако в послед
ние годы все больше начинает ощущаться, что 
тектоника плит не стала той общей подлинно гло
бальной теорией Земли, о которой уже двести 
лет, начиная с Джеймса Хаттона (Геттона) мечта
ют геологи. Об этом у «ас писали Л.П. Зонен- 
шайн [3], Ю.М. Пущаровский [6], автор этих 
строк [11, 13], а в начале 1994 г. группа японских 
геологов и геофизиков прямо поставила вопрос о 
необходимости очередной смены парадигмы [14]. 
Эти взгляды японских ученых изложены в № 1 
журнала “Природа” за 1995 г. Ю.М. Пущаров- 
ским и автором [7, 12]. Но пока новая парадигма 
находится в стадии становления, и ее контуры 
еще подлежат уточнению. Именно в связи с этим 
я и предпринимаю попытку привлечь внимание к 
некоторым спорным вопросам. Среди них следу
ет остановится на двух главных: 1) найдет ли себе 
место в новой парадигме тектоника плит, или она 
полностью себя исчерпала и 2) какие основные 
принципы должны быть положены в основу но
вой глобальной геодинамической модели разви
тия Земли. * Э.

1 Само по себе учение о геосинклиналях не следует отожде
ствлять с фиксизмом, ибо это чисто эмпирическое обоб
щение имело и мобилистское толкование, в особенности у
Э. Аргана. Речь должна идти о фиксистской версии гео- 
синклинальной концепции.

НАЙДЕТ ЛИ МЕСТО В НОВОЙ 
ПАРАДИГМЕ ТЕКТОНИКА ПЛИТ?

С тектоникой плит сложилось, на первый 
взгляд, парадоксальное, но на самом деле вполне 
естественное положение. С одной стороны, ее ос
новные принципы получили многократное под
тверждение независимыми методами: глубоковод
ное океанское бурение, наблюдения с подводных 
обитаемых аппаратов, сейсмическая томография, 
наконец, космическая геодезия. С другой стороны, 
выяснилось, что эти принципы подлежат уточне
нию и дополнению, что они не охватывают все 
стороны эндогенной активности Земли и что дей
ствие тектоники плит в ее классической форме ог
раничено в пространстве верхними оболочками 
твердой Земли (до 400 км) и во времени последним 
миллиардом лет ее истории. Обо всем этом автору 
пришлось уже писать в ряде статей и в книге, напи
санной вместе с М.Г. Ломизе [10, И, 13], переска
зывать содержание которых здесь не имеет смыс
ла. Но стоит остановиться на другом: верно ли, 
что уже предложены некие более удачные аль
тернативные концепции. Однако прежде следует 
отвести некоторые, на мой взгляд, несправедли
вые упреки в адрес тектоники плит.

Один из них относится к явлению субдукции -  
обязательному элементу этой концепции. Сомне
ния в отношении реальности субдукции много
кратно высказывались критиками тектоники 
плит. Теперь к ним присоединился Ю.М. Пуща
ровский, посвятивший этому вопросу даже специ
альную статью [5]. Между тем феномен субдук
ции нашел убедительное подтверждение в дан
ных глубоководного бурения в сочетании с 
сейсмическими исследованиями в районах Алеут
ской дуги и о-ва Барбадос, где удалось проследить 
уход океанских плит под островные дуги на рас
стояние 180-200 км. А сейсмическая томография



установила их погружение в некоторых случаях 
не только до границы верхней мантии (о чем бы
ло известно по распределению очагов землетря
сений), но и до границы мантия/ядро. Впрочем, 
уже простое диссимметричное распределение зон 
океанской коры разного возраста в Тихом океане 
по обе стороны Восточно-Тихоокеанского подня
тия в сравнении с симметричным в Атлантике,
выражающееся в том, что к востоку от поднятия 
нет коры древнее эоценовой, наглядно свидетель
ствует о субдукции мезозойской коры под конти
ненты Северной и Южной Америки.

Второй касается сомнений Ю.М. Пущаровско- 
го [6] относительно реальности существования 
крупных литосферных плит -  Тихоокеанской, 
Евразийской и других. Но достаточно посмотреть 
на мировую карту расположения осей спрединга, 
простирания линейных магнитных аномалий оке
анского ложа, жестко в них впаянных, чтобы убе
диться в справедливости выделения таких плит. 
Добавим к этому данные о распространении на
пряжений сжатия на расстояние более тысячи ки
лометров от осей спрединга, свидетельствующие 
об относительной жесткости и монолитности 
плит (такие факты сообщались недавно в ряде до
кладов: В.И. Макарова и др. -  на 29-ом тектони
ческом совещании в Москве), и особенно данные 
космической геодезии, убедительно это под
тверждающие.

Теперь об альтернативных, по мнению 
Ю.М. Пущаровского [6], течениях в современном 
мобилизме. Первой называется концепция текто
нической расслоенности литосферы. Выдвиже
ние этой концепции и ее разработка является не
сомненно большой заслугой коллектива тектони
стов Геологического института АН и, прежде 
всего А.В. Пейве, и затем поддержавшего ее 
Ю.М. Пущаровского. Но может ли тектоничес
кая расслоенность литосферы служить альтерна
тивой тектоники плит, т.е. заменить ее в качестве 
глобальной геодинамической модели? Ни в коем 
случае. Во-первых, эта расслоенность существен
но проявляется неповсеместно, в разной степени 
и в разной форме; ее нельзя считать столь же уни
версальной, как разделение литосферы и астено
сферы (или коры и мантии), это другой уровень 
реологического расчленения верхней твердой 
Земли, подчиненный по отношению к выделе
нию самой литосферы. Во-вторых, что не менее, 
если не более важно, концепция тектонической 
расслоенности не содержит никакого механизма 
движений и деформаций литосферы, не предус
матривает никаких закономерностей их проявле
ния. Поэтому я продолжаю считать, что концеп
ция тектонической расслоенности служит лишь 
весьма полезным и необходимым дополнением к 
тектонике плит, но никак не ее альтернативой.

То же касается и “террейновой” концепции. 
Новое в ней заключалось в том, что внутренние зо
ны крупных подвижных поясов состоят из отдель
ных литосферных и коровых блоков, разделенных 
разломами, блоков, которые имеют разную приро
ду и первоначально могли располагаться на боль
шом (многие сотни, даже тысячи километров) рас
стоянии один от другого, а впоследствии, испытав 
перемещения не только поперек, но и вдоль (и это 
главное!) континентальных окраин, спаяться вмес
те, образовав единую орогенную структуру. Из ска
занного очевидно, что применимость террейновой 
концепции ограничивается подвижными поясами 
неогея, а в ретроспективе -  фундаментом древних 
платформ. Опять-таки сама по себе террейновая 
концепция не содержит никакого другого меха
низма, чем плитно-тектонический. Причем тер- 
рейны -  это единицы делимости литосферы вто
рого, если не третьего порядка по отношению к 
делимости на крупные и среднего размера плиты. 
Следовательно, и террейновая концепция -  не 
конкурент тектонике плит.

Третья версия неомобилизма -  это возрожде
ние вегенеровского дрейфа, т.е. самостоятельно
го перемещения континентальных глыб. Но, 
спрашивается, по какой поверхности они переме
щаются? Судя по тому, что корни континентов 
находятся на глубине до 400 км и, следовательно, 
включают и литосферную мантию, значит, пере
мещение происходит не по поверхности Мохо, а 
по поверхности астеносферы, а это уже совсем не 
по Вегенеру. А далее из приведенных примеров: 
раскрытие Лабрадорского моря, Индийского оке
ана и т.п. -  вытекает, что после образования соот
ветствующих осей спрединга вместе с континен
тами должна была двигаться и обрамляющая их 
океанская литосфера, входившая в состав тех же 
плит, и это снова тектоника плит, а не вегенеров- 
ская версия мобилизма! Стало быть, и здесь нет 
никакой альтернативы тектонике плит.

К числу возможных альтернатив тектонике 
плит может относиться еще пульсационная гипо
теза, в защиту которой весьма красноречиво вы
ступает Е.Е. Милановский [4]. Это следует из 
подтекста его статьи и, в особенности, из утверж
дения, что в случае отказа от постулата классиче
ской тектоники плит о неизменности радиуса 
Земли “присущая плитотектоническим моделям 
изящная и строгая геометрия взаимных переме
щений плит лишается своей теоретической осно
вы” [4, с.4].

Автор этих строк на протяжении почти всей 
своей научной деятельности, начиная с 1939 г. [9], 
симпатизировал идеям пульсаций Земли. Но я по
лагаю, что изменения радиуса Земли происходи
ли в пределах нескольких процентов, поскольку 
для таких изменений был предложен правдопо
добный механизм [2]. При таком ограниченном



масштабе пульсации не могут отражаться на гло
бальных палинспастических построениях, что и 
подтверждается успешной практикой таких ре
конструкций, в особенности касающихся трой
ных сочленений границ плит. Е.Е. Милановский 
не указывает, какой масштаб изменений радиуса 
Земли им допускается, и это естественно, по
скольку геолого-геофизическими методами вы
числить эту величину очень трудно (но когда-ни
будь это будет, вероятно, сделано). Во всяком 
случае, историко-геологические данные указыва
ют на постоянную сопряженность растяжения и 
сжатия как в глобальном, так и в региональном 
плане, что противоречит представлению о чере
довании эпох абсолютного преобладания одной 
из этих тенденций.

Здесь следует заметить, что для большинства 
упреков в адрес тектоники плит характерно игно
рирование одного из основных требований сис
темного анализа -  учета иерархии явлений. Дело 
в том, что тектоника плит “работает” практичес
ки безупречно лишь на глобальном уровне. А вот 
на региональном, тем более локальном уровне ее 
действие осложняется и расслоенностью лито
сферы, ее расчленением на микроплиты и тер- 
рейны, окраинноплитными и внутриплитными 
деформациями и эффектом пульсаций объема 
Земли.

В целом же можно констатировать, что ника
кой реальной альтернативы тектонике плит как 
теории, описывающей глобальный механизм ди
намических процессов в верхних оболочках Зем
ли -  литосфере и астеносфере, не предложено. А 
наиболее существенным дополнением к этому 
механизму служит концепция мантийных струй -  
плюмов, вопрос взаимодействия которых с кон
вективными течениями, лежащими в основе тек
тоники плит, на более глубоких уровнях недр 
Земли остается открытым. Но заранее можно 
предвидеть, что именно в решении этого вопроса 
лежит ключ к созданию новой глобальной геоди- 
намической модели (см. ниже).

Однако пока необходимо признать, в согласии 
с японскими учеными, что тектоника плит долж
на войти в состав такой модели. В этом не будет 
ничего удивительно -  ведь геометрия Эвклида по
сле появления неэвклидовых геометрий сохрани
ла свое значение, хотя и в ограниченном смысле, 
и то же произошло с механикой Ньютона после 
появления теории относительности и квантовой 
механики. Нельзя считать, кстати, что учение о 
геосинклиналях оказалось полностью опроверг
нутым с появлением тектоники плит. В действи
тельности применение актуалистического метода 
привело, во-первых, к замене абстрактных поня
тий этого учения конкретными современными 
аналогами: миогеосинклинали -  пассивные кон
тинентальные окраины, срединные массивы -  ми

кроконтиненты, геоантиклинали -  островные ду
ги, интрагеосинклинали -  окраинные моря, пред- 
дуговые, междуговые прогибы, глубоководные 
желоба, и, во-вторых, к замене фиксистского 
представления о развитии геосинклиналей всеце
ло под действием мантийных процессов, происхо
дящих непосредственно под ними, идеей об опре
деляющей роли в этом развитии взаимодействия 
литосферных плит, на границе которых данная 
геосинклиналь развивается, и, соответственно, о 
смене господства растяжения в начале этого раз
вития сжатием на его завершающих стадиях. В 
цикле Вилсона в трансформированном виде мож
но распознать ту стадийность эволюции геосинк- 
линальных поясов, которая была разработана в 
результате многолетнего изучения последних.

ОБ ОСНОВНЫХ ПРИНЦИПАХ 
ПОСТРОЕНИЯ ПОДЛИННО ГЛОБАЛЬНОЙ 

ГЕОДИНАМИЧЕСКОЙ МОДЕЛИ
В настоящее время новая парадигма, призван

ная сменить монополию тектоники плит, нахо
дится еще в стадии становления, in statu nascendi, 
поэтому в отношении ее конкурентного содержа
ния приходится ограничиться лишь общими рас
суждениями, формулировкой некоторых основ
ных принципов и требований.

Первое требование -  новая модель должна 
быть подлинно глобальной, т.е. охватывать про
цессы, происходящие во всех оболочках твердой 
Земли, до внутреннего ядра включительно. В бо
лее отдаленной перспективе можно предвидеть, 
что в рассмотрение будут включены также гид
росфера и атмосфера. Во всяком случае влияние 
на них эндогенных процессов несомненно, а воз
можно и существование обратной связи [16].

Второе требование -  новая модель должна исхо
дить из разделения твердой Земли на геосферы, 
главными из которых являются литосфера, астено
сфера, средняя мантия (410-670 км), нижняя мантия 
(670-2900 км), внешнее ядро (2900-5100 км), внут
реннее ядро (5100-6400 км). В последнее время 
появились сведения о возможности существова
ния дополнительных границ, в частности, в ни
жней мантии на уровне -1000 км [15]. Далее сле
дует допустить квазиавтономность процессов 
(конвекция, адвекция), протекающих в каждой из 
геосфер.

Третий принцип -  в каждой из оболочек долж
на наблюдаться относительная взаимокомпенса- 
ция восходящих и нисходящих тепломассопото- 
ков, осуществляемая благодаря латеральным пе
ретокам и обеспечивающая стабильность, опять- 
таки относительную, их ограничений.

Четвертый принцип -  несмотря на автоном
ность процессов, протекающих в каждой из 
геосфер, между ними, несомненно, проявляется



действие -  конвекция и адвекция в более 
г^бинных геосферах индуцируют, в трансфор
мированном виде, соответствующие процессы в 
более поверхностных геосферах, как это было 
показано, в частности, в работе Ю.М. Пущаров- 
ского с коллегами [8]. Осуществляется и обрат- 
ная связь -  процессы в верхних оболочках влияют 
на процессы в более глубоких геосферах. Это ка
сается субдукции; в модели японских ученых суб- 
дуцируемые пластины литосферы, достигая 
внешнего ядра, провоцируют в нем возникнове
ние плюмов. Но возможно образование плюмов и 
за счет материала, субдуцированного до кровли 
нижней мантии.

Пятый принцип -  необходимо признать опре
деляющую роль тектоники плит в динамике верх
них оболочек твердой Земли -  литосферы и асте
носферы, вместе образующих тектоносферу 
(этот тезис уже был обоснован выше).

Шестой принцип -  должную роль следует от
вести и плюм-тектонике, особенно на более глу
боких уровнях, чем тектоносфера. Выяснение от
носительного значения и взаимодействия плюм- и 
плейт-тектоники как на современном этапе раз
вития Земли, так и на более ранних этапах -  важ
нейшая задача современной геодинамики.

Седьмой принцип -  все геодинамические про
цессы должны рассматриваться в исторической 
перспективе, с учетом направленности и циклич
ности развития Земли. Характер этих процессов 
должен был неизбежно меняться в связи с общим 
охлаждением Земли, снижением уровня тепло- и 
флюидогенерации.

Восьмое требование -  должна найти объясне
ние многоуровенная периодичность и циклич
ность в изменении эндогенной активности Земли, 
находящая многообразное проявление (усиление 
деформаций) сжатия/растяжения, инверсии маг
нитного поля, колебания уровня Мирового океа
на и др. -  см. обобщающую работу Е.Е. Миланов- 
ского [4].

Девятое требование -  определенная роль в но
вой геодинамической модели должна быть отве
дена изменениям ротационного режима Земли 
(скорость вращения, наклон оси, прецессии), гра
витационного воздействия Луны (см. интересную, 
хотя и спорную работу Ю.Н. Авсюка [1]), а также 
скоплений космической пыли, пересекаемых 
Землей на ее пути по галактической орбите. Ина
че говоря, воздействию на Землю внешних кос
мических факторов, которые могут в резонансе с 
глубинными процессами определять периодичес
кое изменение интенсивности последних.

В настоящее время перечисленным требова
ниям в наибольшей степени отвечает японская 
модель 1994 г. [ 14], однако и она не учитывает их 
полностью (пункты 8 9, в частности) и не все сто
роны глубинной геодинамики в ней рассмотрены

достаточно полно и убедительно, в особенности 
трансформация процессов на границе главных гео
сфер.

О ПРИМЕНЕНИИ НЕКОТОРЫХ НОВЫХ 
НАУЧНЫХ ПОНЯТИЙ В ГЕОТЕКТОНИКЕ 

И ГЕОДИНАМИКЕ
В своей недавней статье Ю.М. Пущаровский 

справедливо указывает, что “такие понятия, как 
хаос, детерминированный хаос, самоорганизация, 
нелинейная геодинамика, должны войти в фонд 
геологических понятий” [7, с.4]. Я бы добавил к 
этому перечню уже не столь новый системный 
анализ, недоучет требований которого, как гово
рилось выше, приводит ко всяким недоразумени
ям. Помимо упоминавшихся примеров, это каса
ется и отклонений от закона увеличения глубины 
ложа океанов с увеличением возраста коры и рас
стояния от оси спрединга. Кстати, последний при
мер может быть использован и для демонстрации 
справедливости принципа нелинейности. Однако 
применение этого последнего понятия требует 
его уточнения, иначе под него подгоняются со
вершенно различные вещи. Чем же отличаются 
нелинейные процессы от линейных? Если линей
ные процессы описываются простыми уравнени
ями, отражающими соответствующие линейные 
зависимости, скажем, литостатического давления 
от глубины погружения дна осадочного бассейна, 
то нелинейность выражается в том, что эти зави
симости в определенной степени нарушаются, за
ставляя вводить в уравнения дополнительные чле
ны. В приведенном примере отклонения от закона 
возрастания давления с глубиной в осадочном бас
сейне связаны с процессами, происходящими в его 
выполнении при диагенеза и катагенезе и вызыва
ющими появление зон так называемого аномаль
но высокого пластового давления. Таким обра
зом, одним из факторов проявления нелинейнос
ти служит изменение свойств самой среды в ходе 
действия на нее того или иного фактора. Другой 
причиной может служить изменение среды под 
влиянием внешних воздействий, например, в слу
чае геодинамических систем под влиянием про
цессов в околоземном пространстве.

Но важно подчеркнуть, что нелинейность 
лишь нарушает и осложняет, но не отменяет за
кономерности, описываемые линейными зави
симостями, например, закон Гука в механичес
ких системах, закон Ома в электрических систе
мах. И еще одно -  все системы в принципе 
являются нелинейными, но в большей или мень
шей степени (БСЭ. Т. 17. С. 1322). И хаос, с кото
рым мы имеем дело в геологии, является не хаосом 
в смысле броуновского движения, а детерминиро
ванным хаосом. Поэтому поиски закономернос
тей, управляющих геодинамическими процессами, 
остаются важнейшей задачей исследователей.



А выявление таких закономерностей требует, 
как говорят, мысленной линеаризации самих по 
себе нелинейных процессов.

Что же касается другого важного понятия -  
понятия самоорганизации, то, на мой взгляд, хо
рошим примером может служить перестройка ан
самбля литосферных плит при образовании и рас
паде суперконтинентов -  Пангей.

Следует, однако, сделать одно общее значе
ние. Применяя эти новые понятия в практике сво
их исследований, ученый не должен забывать, 
что имеет дело лишь с инструментами таких ис
следований, использование которых само по себе 
не должно заменить поиски механизмов природ
ных процессов, а может лишь способствовать ус
пеху таких поисков.
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theories to geotectonics and geodynamics.
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В ряде моих публикаций, как в журнале “Гео
тектоника”, так и в других изданиях, обращалось 
внимание на недостаточность и уязвимость суще
ствующих построений в области глобальной тек
тоники и геодинамики. В первую очередь это от
носится к тектонике литосферных плит. То, что 
плейтектоника не абсолют и что поиск в геоло
гии нужно продолжить, мне было ясно еще в 
1972 г. [2]. Накопленные с той далекой поры ма
териалы лишь обостряют такую постановку во
проса.

Путь к новой, более адекватной геологичес
кой парадигме безусловно сложен, но он открыт. 
Следует двигаться в направлении познания текто
ники и геодинамики мантии, в особенности -  ниж
ней мантии (670-2900 км), подходя к ней с гори- 
зонталистских (мобилистских) позиций. Ее лате
ральные неоднородности вскрыты сейсмической 
томографией. Основываясь на них, я пытался по
казать возможность стратификации нижней ман
тии [3], подчеркнув при этом разнохарактерность 
по строению и геодинамике образующих ее гео
сфер, а также изменчивость геосфер по этим па
раметрам по латерали. По ряду признаков можно 
полагать, что процессы, протекающие в глубин
ных геосферах, могут отражаться в структур
ных, вещественных и геодинамических неоднород
ностях верхней мантии и земной коры. Однако, я 
не хотел бы при этом акцентировать внимание 
на плюмах, исходящих от земного ядра, посколь
ку допускаю зарождение энергетических им
пульсов также в более высоких геосферах.

Мантийные процессы, в сочетании с воздейст
вием на Землю космических факторов, создают 
сложнейшее переплетение геодинамических об
становок в тектоносфере. И здесь мы подходим к 
такой важной области, как нелинейная геодина
мика.

С удовлетворением можно отметить, что это 
направление довольно быстро проникает в раз
ные геологические науки [4], освобождая мысль 
от детерминистских схем. Все более определенно 
выясняются неравновесность, открытость гео- 
сферных систем, испытывающих воздействие не
линейных геодинамических эффектов. Такого 
рода процессы -  непременная составная часть бу

дущей и уже созидаемой новой геологической па
радигмы.

Я с большим вниманием и интересом прочитал 
помещенные в этом номере журнала статьи 
В.Н. Шолпо и В.Е. Хайна. Оба автора прореаги
ровали на мои публикации, за что я им признате
лен. В каких-то случаях меньше, в других больше 
между нашими взглядами имеются расхождения, 
что вполне естественно. На этот счет справедливо 
говорится в недавно изданной книге -  “Самооргани
зация и наука: опыт философского осмысления”. 
Процитирую это высказывание: “Следует особо 
сказать о работах, в которых исследуется наиболее 
трудный, драматический и противоречивый этап 
формирования научных теорий -  их становление. 
Это особая подфаза теоретико-синтетической фа
зы познания, предшествующая выработке базовой 
теоретической схемы, на основе которой впоследст
вии достигается наиболее органичный концепту
альный синтез знаний” [1, сгр. 346]. И далее: 
“Именно для подфазы становления характерно 
сосуществование достаточно частных и концеп
туально разрозненных разделов будущей органи
чески целостной теории...” (там же).

Одним словом, новые творческие разработки 
в отношении глобальных тектонических и геоди
намических построений можно только приветст
вовать.
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Офиолиты Муни л канского комплекса, входящие в офиолитовый пояс хр. Черского, представляют 
реликты раннепалеозойского океанического бассейна, располагавшегося восточнее Верхоянской 
пассивной окраины (Верхоянская складчатая область). Офиолиты представлены своими нижними, 
ультрамафит-мафитовыми, горизонтами, тогда как базит-осадочные редуцированы. Вмещающие 
офиолиты толщи сложены карбонатно-терригенными турбидитами и гравититами, преимущест
венно дистальными. Ранние деформации и высокотемпературный низкобарический метаморфизм 
офиолиты испытали в среднепалеозойское время, что было связано с расслоением океанической 
коры и формированием глубинных срывов еще на океанической стадии. При этом фронтальные ча
сти офиолитовых аллохтонов перекрывали пелагические образования и, в свою очередь, вовлека
лись в седиментогенез. На стадии позднемезозойской коллизии тектонически расслоенные офиоли
ты обдуцируются на палеозойские карбонатные отложения и совместно с ними подвергаются мета
морфизму низких и частично средних давлений. На следующем этапе развития структуры 
аллохтонный комплекс сминается в крупные складки и расчленяется разломами с комбинирован
ной взбросо-сдвиговой кинематикой.

ВВЕДЕНИЕ

Офиолиты Мунилканского комплекса явля
ются составным элементом офиолитового пояса 
хр. Черского [7], располагающегося восточнее 
Верхоянской пассивной окраины (Верхоянская 
складчатая область, рис. 1). Хр. Черского пред
ставляет собой сложное покровно-складчатое со
оружение, в структуре которого участвуют кар
бонатные и карбонатно-терригенные отложения 
нижнего-среднего палеозоя, терригенные и тер- 
ригенно-кремнистые образования триаса и ни
жней юры. Аллохтонный комплекс со стратигра
фическим и угловым несогласием перекрывается 
среднеюрскими грубообломочными и позднеюр
скими вулканогенно-осадочными образованиями 
Уяндино-Ясачненского пояса. Блоки палеозой
ских пород прослеживаются вдоль осевой части 
хр. Черского, последовательно сменяясь и обра
зуя обращенную к северо-западу дугу (“Колым
ская петля”). В настоящее время они рассматри
ваются как перикратонные террейны [18].

Триасовые и раннеюрские образования, объе
диняемые в Кулар-Нерский сланцевый пояс, 
представлены черносланцевыми гемипелагичес- 
кими и пелагическими породами континенталь
ного склона и подножья. Среднеюрские грубооб
ломочные отложения по простиранию переходят 
в олистострому, в составе которой незакономер
но сочетаются олистолиты палеозойских карбо
натных отложений, метаморфических сланцев и

серпентинитов [7, И]. Вулканогенно-осадочные 
островодужные образования Уяндино-Ясачнен
ского пояса сложены базальтами, андезитами, 
липаритами с прослоями и горизонтами терри- 
генных отложений.

Офиолитовую ассоциацию хр. Черского пред
ставляют породы ультрамафито-мафитового со
става, иногда сопровождающиеся гемипелагичес- 
кими терригенными отложениями. Они слагают
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Рис. 1. М естоположение Мунилканских офиолитов 
1 ,2 -  западная граница: 1 -  Верхоянского складчатого 
пояса, 2 -  К олы м о-О м олонского микроконтинента; 
3 -  участок работ, показанный на рис. 2.



тектонические пластины и чешуи, аллохтонно ас
социирующиеся с палеозойскими карбонатными 
отложениями, совместно с которыми повторно 
деформированы. Наиболее крупные и лучше изу
ченные Мунилканский и Уяндинский выходы 
офиолитов располагаются в северной части 
хр. Черского, в пределах хр. Тас-Хаяхтах и Се
лениях соответственно. Отмечается также ряд 
расположенных южнее более мелких выходов 
ультрамафит-мафитов, относимых к офиолито- 
вому поясу хр. Черского.

Породы Мунилканского комплекса ранее рас
сматривались как палеозойские интрузивные об
разования [2] и лишь в последние годы были от
несены к офиолитам [1,3, 6]. Мунилканские офи- 
олиты авторами статьи изучались в процессе 
среднемасштабного геологического картирова
ния (ГГП “Ленское” и “Янское”) и специализиро
ванных тематических исследований. Состав ми
нералов определялся на микрозонде Camebax в 
ЯИГН СО РАН, состав пород -  силикатным ме
тодом в этом же институте, а редкие и рассеянные 
элементы -  рентгено-радиоактивным и нейтрон
но-активационным анализами в ОМП-7 (ЯФМ) 
ИМГРЭ.

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ
Выходы пород Мунилканского офиолитового 

комплекса образуют две полосы, протягиваю
щиеся до 30 км в северо-западном направлении 
среди карбонатно-терригенных пород, традици
онно относимых к среднему ордовику (рис. 2). 
Каждая из полос разбивается на серию тел линзо
видной и веретенообразной форм, которые гра
ничат с вмещающими отложениями по разломам 
с надвиговой и взбросо-сдвиговой кинематикой. 
Офиолиты слагают аллохтон, состоящий из па
кета тектонических пластин, повторно деформи
рованных в крупные складки F2 (рис. 3). Оси кар
тируемых складок F2 ориентированы в субдол
готном и северо-западном направлении и полого 
(0-25°) погружаются как к северо-западу, так и к 
юго-востоку, испытывая синусоидальные в плане 
развороты, обусловленные наложенными дефор
мациями (см. рис. 2, стереограммы 3, 4). С разви
тием поздних взбросо-сдвигов связаны складки 
F3, имеющие крутые углы погружения шарниров.

Вмещающие отложения представлены карбо- 
натно-терригенными гравититами, которые раз
биваются на три пачки. Нижняя и верхняя пачки 
представлены гравититами с градационной сло
истостью. На выветрелой поверхности пород от
четливо проступает микрослоистость (1-3 мм), 
появление которой вызвано сезонными колеба
ниями. Более крупная слоистость обусловлена ва
риациями содержаний терригенного материала, 
размерность которого, как правило, не выходит за 
границу алевро-пелитовых фаций. Исключение

составляют наблюдающиеся в верхней пачке не
большие разлинзованные мономиктовые горизон
ты, сложенные хорошо окатанными зернами про
зрачного и полупрозрачного кварца. Мощность их 
не превышает первых десятков сантиметров.

Средняя пачка, согласно залегающая на ни
жней, сложена салатно-зелеными терригенно- 
карбонатными породами с большой примесью 
вулканомиктового материала. В некоторых гори
зонтах вулканический материал может оказаться 
преобладающей фракцией.

Возраст вмещающих офиолиты гравититов 
традиционно считался среднеордовикским [6]. 
Данные гравититы могут рассматриваться как 
дистальные образования, накапливавшиеся на 
значительном удалении от подножья континен
тального склона. Позднее они совместно с офио- 
литами были деформированы, метаморфизованы 
и превращены в карбонат-серицит-хлоритовые и 
серицит-кварцевые сланцы и мраморы. С данны
ми дислокациями связано формирование сланце
ватости, субпараллельной слоистости. Одновре
менно в метабазальтах и габбро развивается 
сланцеватость и полосчатость, выраженные ми
неральными парагенезисами зеленосланцевой 
фации.

Среди пород офиолитового комплекса выде
ляются амфиболизированные габбро и амфибо
литы, метабазальты, иногда превращенные в зе
леные сланцы, серпентиниты, офикальцитовые 
брекчии, нефриты и родингиты. В западной поло
се тектонический покров офиолитов разбивается 
на три пластины. Нижняя сложена серпентинито- 
вым меланжем с массивными апогарцбургитовы- 
ми серпентинитами. Средняя пластина представле
на метабазальтами с серпентинитовым меланжем 
в основании, с блоками метаморфических сланцев 
и офикальцитовых брекчий, верхняя включает ам- 
фиболизированное полосчатое габбро и амфибо
литы с рассланцованными серпентинитами в ос
новании. Восточная полоса выходов офиолитов 
сложена метабазальтами с рассланцованными 
серпентинитами и серпентинитовым меланжем. 
Кроме того, картируется ряд более мелких выхо
дов серпентинитов и амфиболитов, ранее трак
товавшихся как протрузии или “отторженцы” от 
основного покрова офиолитов и также метамор- 
физованных совместно с вмещающими образова
ниями.

Детальное изучение контактов мелких тел 
офиолитов показало, что во многих случаях от
сутствуют следы и признаки тектонических вза
имоотношений. Более того, многочисленные 
тектонические нарушения и деформации, особен
но хорошо наблюдаемые в серпентинитах, за пре
делы конкретных блоков не выходят. Обращает 
внимание то, что состав олистолитов не слишком
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Рис. 2. Структурное положение Мунилканских офиолитов.
/ -  кайнозойские осадки; 2 -  позднеюрские граниты Мунилканского плутона; 3 -  позднеордовикские известняки; 4 -  
среднеордовикские карбонатны е породы; 5-8 -  среднеордовикские метаморфические породы (метагравититы): 5 -  
серицит-хлоритовы е сланцы , 6 -  метавулканиты, 7 -  аспидные сланцы, 8 -  метапесчаники с прослоями м етатуф ов; 
9 -  метабазальты; 1 0 -  габбро-амфиболиты ; /  /  -  серпентиниты; /2 -о ф и к ал ь ц и ты ; 13- надвиги и взбросы; 14- сдвиги 
и взбросо-сдвиги (стрелками указаны направления смещений); 15 -  геологические границы. А-Бу В -Г-  положение 
блок-диаграмм рис. 3.
Стереограммы: 1 -  полю са слоистости и сланцеватости, параллельной слоистости (kS j ||S0) в метаморфических слан
цах (245 замеров, изолинии 0 -1 -1 , 5 -3 -4 , 5-6% ), крестики -  шарниры складок второй генерации b i \ 2 -  полюса поло
счатости в габброидах (32 замера, изолинии 0—3—10—15,5-22% ) (7tSj); 3 - полюса кливажа nS2 в метаморфических слан
цах (115 замеров, изолинии 0 -2 -4 , 5 -7 -9 , 5-13% ), крестик -  рассчитанный шарнир b3, S3 -  положение осевых плоско
стей складок F3; 4 -  ш арниры складок F3 (25 замеров изолинии 0-4—8-15% ) (b3), S3 -  положение осевых плоскостей 
складок F3.



Рис. 3. Блок-диаграммы района выходов Мунилканских офиолитов (см. рис. 2).
I -  серпентиниты; 2 -  серпентинитовый меланж; 3 -  габбро-амфиболиты; 4 -  метабазальты; 5 -  среднеордовикские 
метаморф ические породы; 6 -  средне- и верхнеордовикские карбонатные породы; 7 -  позднеюрские: а -  граниты, б  -  
диориты; 8 -  геологические границы; 9 -  разломы: а -  с надвиговой и взбросовой кинематикой, б  -  прочие.

разнообразен и каждый блок обычно мономикто- 
вый: тектонизированные апогарцбургитовые сер
пентиниты, амфиболиты с элементами таксито- 
вой структуры, родингиты, листвениты и другие 
модификации измененных офиолитов. Перечис
ленные особенности позволяют предположить, 
что мелкие выходы офиолитов представляют 
олистолиты, заключенные в гравититовый мат
рикс. Данные гравититы, как указывалось выше, 
представляют собой дистальные образования фэ- 
нов и накапливались в удаленных от континен
тального склона обстановках, вероятно, пелаги
ческих. Попадание блоков офиолитов в данные 
гравититы можно связать с продолжавшимися 
вслед за ранними срывами, приведшими к рассло
ению офиолитов, процессами надвигообразова- 
ния. За счет этого фронтальные части пластин 
офиолитов аллохтонно перекрывали дистальные 
гравититы и вовлекались в процессы седименто- 
генеза.

МИНЕРАЛОГИЯ И ПЕТРОГЕОХИМИЯ
Ультрамафиты представлены серпентинита

ми, почти целиком сложенными серпентином (до 
95%) с реликтовыми петельчатыми структурами 
и сланцеватыми, полосчатыми текстурами за 
счет перемещений по зонам срывов. Реликтовые 
минералы наблюдаются редко в массивных сер
пентинитах из нижней пластины тектонического 
покрова и представлены хромшпинелидами. Ко
эффициенты железисгости и хромистости в них 
варьируют в незначительных пределах и составля
ют соответственно 45.6-51.5 и 57.3-61.6 (табл. 1) и 
сопоставимы с таковыми океанических ураль
ских гарцбургитов [12]. Серпентиниты по норма
тивному и химическому составу разбиваются на 
две группы. Первую составляют апогарцбурги
товые серпентиниты (из которых выделены 
хромшпинелиды) с высоким содержанием NiO 
(0.26-0.29) и Сг2Оэ (0.43-0.46%), соответствующие 
по MgO/(MgO + FeO*) отношению (0.84-0.98)



Таблица 1. С о ставы  и к р и стал л о х и м и ч еск и е  формулы хромшпинелидов из Мунилканских офиолитов

К о м п о н ен ты  
и п а р а м е тр ы

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

S i0 2 0.03 0.11 0.02 - 0.02 - 0 .04 - - - -

T i 0 2 0.01 0.01 - 0.01 0.01 - 0 .04 0.02 0.03 0.01 0.01

ai2o3 22.73 20.22 22.18 21.92 21.81 20.92 21.08 21.35 21.52 21.42 21.78

C r20 3 45.35 48 .70 45.60 47.12 46.07 45.43 44 .00 46.59 46 .80 45 .20 45 .10

FeO* 19.21 19.04 18.80 20.53 20.10 21.11 20.38 19.82 19.63 21.37 20.43

MnO 0.91 1.54 0.27 0.44 0.29 0.35 0.27 0.23 0.23 0.73 0.28

MgO 11.17 10.26 11.61 10.43 10.37 11.07 10.31 11.63 11.73 10.76 11.61

N a20 0.17 0.21 0.16 0.18 0 .20 0.31 0 .30 0.14 0.08 0 .14 0.15

С ум м а 99.58 100.09 98.64 100.63 98.87 99.19 96.42 99.78 100.02 99.63 99 .36
Нормализованы на 24 катиона

Si - 0.03 - - - - 0.01 - - - -

A1 6.67 6.03 6.56 6.43 6.50 6.21 6.43 6.27 6.31 6.34 6.41
Ti - - - - - - 0.01 - - - -

Cr 8.94 9.66 9.05 9.28 9.22 9.05 9.01 9.19 9.20 8.97 8.91
Fe2+ 3.65 3.78 3.59 4.02 4.01 3.75 3.94 3.62 3.60 3.81 3.61
Fe-1+* 0.36 0.25 0.36 0.25 0.24 0.70 0.47 0.51 0.47 0.67 0.66
Mn 0.10 0.33 0.06 0.09 0.06 0.08 0.06 0.05 0.05 0.16 0.06
Mg 4.14 3.87 4.34 3.88 3.91 4.16 3.98 4.32 4.35 4.02 4.32
N a 0.08 0.10 0.08 0.09 0.10 0.15 0.15 0.05 0.04 0.07 0.07
xFe 48.05 51.50 45.60 51.50 51.02 47.91 50.11 45.90 45.68 49.63 45.90
xCr 57.30 61.60 57.90 59.00 58.60 59.30 58.30 59.40 59.30 58.60 58.20

Примечание. 1-11 -  хромшпинелиды из апогарцбургитовых серпентинитов. 
♦Рассчитаны стехиометрически на 24 катиона.

алыганотипным (метаморфическим) перидоти
там (табл. 2). Вторая группа отвечает верлитам и 
лерцолитам и отличается более низким содержа
нием NiO (0.23-0.19) и Сг20 3 (0.26-0.32%). 
MgO/(MgO + FeO*) составляет 0.71-0.84, что ха
рактерно для ультрамафитовых кумулятов. Апо- 
лерцолитовые и аповерлитовые серпентиниты 
встречаются в нижних частях третьей пластины, 
в основном сложенной расслоенным габбро, или 
наблюдаются в виде отдельных блоков в серпен- 
тинитовом меланже.

Мафитовые плутонические породы представ
лены амфиболизированным габбро и амфиболи
тами по ним. Амфиболизированные габбро и ам
фиболиты слагают верхнюю пластину в восточ
ной полосе выхода офиолитов и обнажаются, 
главным образом, на водоразделе руч. Шумовой и 
верховьев левых притоков р. Мунилкан. В осно
вании пластины располагается полимиктовый 
серпентинитовый меланж, полого погружаю
щийся на восток (25—45°). Структура пластины 
мафитовых плутонических пород сформирова
лась в результате неоднократных деформаций. 
В нижних (краевых) частях пластины картируют
ся зоны рассланцевания, сложенные амфиболи

тами с бластомилонитовой полосчатостью. По
лосчатость под разными углами сечет простира
ние пород габбровой серии и деформируется в 
мелкие складки шириной 10-15 см с видимой амп
литудой 30—40 см. Осевые плоскости этих скла
док обычно параллельны бластомилонитовой по
лосчатости. Вверх по разрезу эти амфиболиты 
постепенно переходят в массивные амфиболиты, 
не испытавшие структурно-текстурной перестрой
ки, но также подвергшиеся амфиболизации в 
процессе наложенного метаморфизма. Цент
ральную часть пластины слагают крупно- и сред
незернистые расслоенные амфиболизированные 
габбро. Они образуют в плане несколько соеди
няющихся между собой линз шириной до 1 км, со 
всех сторон окруженных амфиболитами. В не 
подвергшихся бластомилонитизации амфиболи- 
зированных габбро отмечается грубая полосча
тость. Полосчатость, определяющаяся преобла
данием в меланократовых прослоях скоплений 
амфиболов, ориентированных субпараллельно, 
по-видимому, образовалась на стадии раннего ме
таморфизма и, в свою очередь, деформирована в 
крупные складки.
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Таблица 2. Х и м и ч ески е  со став ы  и сод ерж ан и я  редки х эл ем ен то в  в серп ен ти н и тах  и ам ф и б о л и зи р о в ан н ы х  габ б ро  М унилканских о ф и ол и тов

Компо- 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17
ненты 82 81 21 d 75 9112-1 9112 105 105а 105v 105d 105 102а 102g 109а 89z 89е 89g

Si02 39.96 38.98 36.49 33.56 39.14 38.44 45.10 46.38 44.26 45.53 45.11 47.48 46.73 46.24 49.03 48.92 46.9
Ti02 0.04 0.03 0.03 0.04 0.03 0.24 0.35 0.39 0.23 0.39 0.25 0.25 0.44 0.24 0.21 1.41 1.35
А120 3 1.00 1.04 0.50 - - - 15.72 16.71 22.31 15.56 22.24 11.75 16.56 19.21 16.93 14.20 15.76
Ре20 3 3.51 4.98 3.52 5.48 8.20 6.12 1.29 1.86 1.11 2.04 1.01 1.13 3.49 3.73 4.00 6.48 7.32
FeO 1.86 2.87 3.28 2.56 0.37 1.72 4.43 5.41 3.49 5.82 3.64 4.30 3.50 1.70 1.58 4.26 3.59
МпО 0.09 0.06 0.12 0.16 0.18 0.18 0.11 0.13 0.08 0.12 0.08 0.14 0.12 0.10 0.13 0.19 0.18
MgO 39.94 38.94 37.72 38.09 38.55 38.64 11.08 10.24 7.20 10.71 7.41 14.26 9.57 8.52 10.10 7.82 7.53
СаО 0.12 0.07 0.58 0.40 0.29 0.69 18.04 13.61 16.87 13.56 15.79 16.25 13.83 16.9 13.85 10.43 12.92
Na20 - - 1.32 1.21 1.15 0.52 0.74 1.71 0.90 1.60 0.98 1.55 2.62 1.12 2.45 3.64 2.67
К20 0.05 0.04 0.96 0.83 0.32 0.10 0.09 0.41 1.05 0.25 1.37 0.21 0.04 0.01 0.29 0.22 0.14
Р20 5 0.03 0.03 0.02 - - - - - - - - 0.01 0.01 0.02 0.04 0.11 0.12
Сг20 3 0.23 0.25 - - - - Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
Н20- - - 0.28 0.08 0.28 - Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
н2о+ - - 11.57 11.76 11.96 11.08 Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
со2 - - 3.04 2.74 - - Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр. Не опр.
П. п. п. 12.90 12.38 - 2.64 0.18 1.79 3.59 3.81 2.97 5.46 2.46 3.32 3.67 1.87 1.22 2.75 1.42
Сумма 99.73 99.67 99.43 99.55 100.65 99.52 100.54 100.66 100.47 101.4 100.34 100.65 100.58 99.66 99.83 100.43 99.9
Сг - 1600 2000 1700 1700 1500 810 570 150 680 600 620 930 740 550 270 290
Ni - 1700 1700 1600 1700 2100 210 150 69 200 160 270 190 170 260 160 190
V - 70 40 25 21 14 160 200 260 210 120 180 170 :зо 150 290 270
Sc - 21 13 7.7 5.8 5.2 42 61 51 51 39 47 41 43 55 55 47
Со - 68 180 150 76 71 36 36 41 42 26 36 35 36 47 55 50
Ва - - - - - - 30 40 39 37 440 446 33 26 45 18 20
Sr - - - - - - 160 240 260 170 125 94 180 260 170 160 180

Примечание. 1-6 -  серпентиниты; 7 - 1 4 -  амфиболизированное габбро; 15 -  амфиболиты с бластомилонитовой полосчатостью; 16,17 -  амфиболиты по метабазальтам.
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Таблица 3 С о с та в ы  и к р и с т а л л о х и м и ч е с к и е  формулы эпидотов (1-4, с -  центр, г -  к р ай ), хлоритов (5-8) и кли- 
н о п и р о к сен о в  (9 -1 2 )  из М у н и л к ан ск и х  о ф и о л и т о в

К о м п о н е н т ы  
и п а р а м е т р ы

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

105/2r 105/2c 60/1 70a 88b2 60/1 86i 100 88b4 88b5 105/1 105/2 ~

S i0 2 38 .39 38.95 38.16 37.99 27 .67 29 .64 27.67 28.08 51.9 55 .28 54 .29 53.94

T i 0 2 0.01 0 .02 0.11 0.05 - 0.03 0 .04 0 .04 0 .40 0 .36 0 .46 0.03

а 2о 3 29.49 29 .09 23.79 21.76 19.16 19.44 19.79 17.75 3.05 2.07 1.98 1.04

Сг20 3 0 .24 0 .07 0 .04 0 .06 0 .36 0 .09 0 .12 0 .68 0 .34 0 .47 0 .43 1.20

FeO * 5.73 4 .78 11.57 14.41 14.89 20 .80 15.44 18.62 6 .47 6.93 6 .62 5.01

М пО - 0.01 0 .09 0 .07 0 .15 0 .29 0.08 0 .14 0 .08 0 .09 0 .09 0 .09

M gO 0 .02 - 0.03 0.03 23 .42 15.82 23.53 21.11 15.75 15.00 14.75 14.71

С аО 23.68 23 .92 23 .00 22.06 0 .09 0 .10 0.05 0 .09 20 .59 21.18 21 .48 21 .72

N a20 - - - 0.11 - 0.08 - - 0 .37 0 .36 0 .26 0 .16

к2о 0.01 0.01 0 .02 0.11 0 .06 0 .08 0.01 0 .03 0 .03 0.01 0.01 0 .02

С у м м а 97 .57 96 .85 96.81 96.65 85.8 86.37 86.73 86.54 98 .98 101.75 100.37 97 .92

Si 2 .98 3 .04 3.02 3.08 2 .82 3.15 2.79 2 .90 1.93 2.01 2 .00 2 .04

A liv - - - - 1.18 0.85 1.21 1.10 0 .07 - - -
A1V| 2 .69 2 .68 2.22 2.08 1.12 1.58 1.14 1.06 0 .06 0 .09 0 .09 0 .05

Ti 0.01 0.01 0.01 0.01 - - - - 0.01 0.01 0.01 -
Сг 0.01 0.01 - 0.01 0 .03 0.01 0.01 0 .06 0.01 0.01 0.01 0 .03

F e3+ 0.33 0 .28 0 .69 0.88

F e2+ 1.27 1.85 1.30 1.61 0 .2 0 0.21 0 .20 0 .16

Mn - 0.01 0.01 0.01 0.01 0 .03 0.01 0.01 - - - -
M g 0.02 - 0.12 - 3.55 2 .50 3.53 3.25 0 .87 0.81 0.81 0 .83

Ca 1.97 2 .00 1.95 1.92 0.01 0.01 0.01 0.01 0 .82 0.83 0 .85 0 .88

N a - - - 0 .02 - 0.02 - - 0.03 0 .03 0 .02 0.01

К 0.01 - 0.01 0.01 0.01 0.01 - - - - - -
X Fe 0.11 0 .09 0 .24 0 .30 0 .55 0 .76 0.55 0.71 18.73 20 .59 20 .12 16.05

Примечание. А нализы  минералов из 1,2, 5 ,9 - 1 2 -  амфиболизированных габбро; 3 ,4 ,6 ,7  -  метабазальтов; 8 -  метатерриген- 
ных пород. *FeO в таблице как Fe20 3 в эпидотах и FeO в хлоритах и клинопироксенах.

Амфиболиты имеют флазерные текстуры и 
гранобластовую с фрагментами немато-, гетеро-, 
гломеро- и порфиробластовой структур. Сине-зе
леный амфибол (актинолитовая роговая обман
ка, по классификации [13]) образует лучистые и 
удлиненные кристаллы от 1-3 до 5 мм. Плагиок
лаз наблюдается в виде мелких перекристаллизо- 
ванных зерен, вытянутых субпараллельно блас- 
томилонитовой полосчатости, отмечаются также 
реликтовые серицитизированные порфироклас- 
ты. Массивные амфиболиты состоят из амфибо
ла и плагиоклаза и отличаются от амфиболитов с 
бластомилонитовой полосчатостью только текс
турой.

Амфиболизированные габбро сохраняют ре
ликтовую габбровую структуру, на которую на
кладываются гетеро- и порфиробластовая. Ре
ликтовые клинопироксены наблюдаются в виде 
изометричных и призматических зерен и по свое

му составу соответствуют диопсиду, салиту и ав
гиту (табл. 3). Амфиболы разбиваются на две 
группы: ранние и поздние. Ранние амфиболы 
имеют удлиненные и идиоморфные формы выде
лений и представлены роговыми обманками (из 
меланократовых прослоев) и актинолитами (лей- 
кократовые прослои) (табл. 4). Поздние амфибо
лы имеют неправильные формы и реакционные 
взаимоотношения с ранними. Они характеризу
ются более низким содержанием А1общ и по своим 
параметрам близки к актинолитовым роговым 
обманкам. Они отличаются от ранних обычных 
роговых обманок меньшим содержанием и чер- 
макитового компонента. Клиноцоизит наблюда
ется в виде идиоморфных кристаллов и характе
ризуется незначительными вариациями пистаци- 
тового компонента XFe3+ (Fe/(Fe + Al) -  0.09-0.11 
(см. табл. 3). Хлориты по составу соответствуют 
клинохлорам с коэффициентом XFe2+ 0.51-0.55.



Таблица 4. Составы и кристаллохимические формулы амфиболитов из Мунилканских офиолитов

К ом п о-
н енты

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

105В 105v 105b 105d 1051 1055 89z2 89v 92g 86a 100 100a

“яо, 54.7 55.63 46 .86 47 .30 49.81 50 .79 48 .02 45 .40 52.9 53.41 52 .57 54 .22

тю2 0 .08 0 .09 0 .40 0.63 0.42 0 .37 0 .26 0 .60 0 .04 0.05 0 .10 0.15

АЬО.ч 2.01 1.13 9 .84 9.53 9.19 6 .30 9.31 8.82 3.31 2 .56 3.33 2.83

Сг20 3 0 .04 0.05 - 0 .24 0.55 0.25 - 0.31 0 .24 0.11 0 .02 0.15

FeO * 7 .59 7.95 9 .25 10.47 6.97 7 .57 7.98 16.42 12.73 12.39 6 .86 6 .60

М пО 0 .12 0 .14 0.13 0 .16 - 0.12 0 .19 0.31 0 .26 0.31 0.01 0 .04

M gO 18.64 18.94 16.64 15.56 16.72 17.49 16.39 12.17 14.56 15.1 19.02 19.94

С аО 12.90 13.07 11.08 11.25 11.14 11.67 11.87 10.8 12.35 12.12 12.88 12.94

N a20 0 .4 9 0 .17 2.33 2 .04 1.29 1.20 1.88 1.67 0.41 0 .58 0 .26 0 .18

к2о - 0 .04 - 0.01 0.03 0.01 0.11 0 .06 0 .09 0 .10 0 .82 -

Сумма 96 .57 97.21 96.53 97 .19 96.12 95.77 96.01 96.56 96 .89 96.73 95 .87 97.13

Нормализованы на 13 катионов
Si 7 .78 7.85 6 .66 6 .74 7.03 7 .24 6 .90 6 .66 7.68 7 .74 7 .54 7.57

A l,v 0 .22 0.15 1.34 1.26 0.97 0 .76 1.10 1.34 0 .32 0 .26 0 .46 0.43

A IVI 0 .12 0 .04 0.31 0 .34 0 .56 0.3 0 .48 0.18 0 .24 0 .18 0 .10 0.03

Ti 0.01 0.01 0 .04 0 .07 0 .04 0 .04 0.03 0.07 0 .00 0.01 0.01 0 .02

C r 0 .0 0 0.01 - 0 .03 0 .06 0.03 - 0 .04 0.03 0.01 0 .00 0 .02

Fe3+ 0.01 0 .07 0 .92 0 .77 0 .54 0 .46 0 .36 1.11 0 .07 0.11 0 .16 0.43

Fe2+ 0 .89 0 .87 0.18 0 .48 0.28 0 .45 0 .59 0.91 1.47 1.39 0 .66 0.35

M g 3.95 3.99 3.53 3 .30 3.52 3 .72 3.51 2.66 3.15 3.26 4 .06 4 .15

M n 0.01 0 .02 0 .02 0 .02 - 0.01 0 .02 0 .04 0.03 0 .04 0 .00 0 .00

C a 1.97 1.98 1.69 1.72 1.68 1.78 1.83 1.70 1.92 1.88 1.98 1.94

N a 0 .1 4 0.05 0 .64 0 .56 0.35 0.33 0 .52 0.47 0 .12 0 .16 0 .07 0.05

К - 0.01 - 0 .0 0 0.01 0 .00 0 .02 0.01 0 .02 0 .02 0 .15 -

Примечание. А нализы  амфиболов из 1-6 -  амфиболизированного габбро ( 1 , 2 -  актинолиты  из лейкократовы х, 3, 4 -  рого
вые обманки, 5, 6 -  актинолитовые роговы е обманки из меланократовых прослоев); 7, 8 -  роговая обманка из амфиболита: 
7 -  с бластомилонитовой полосчатостью , 8 -  по метабазальту; 9—12 — актинолиты: 9, 10 — из метабазальтов, 11, 12 — из мета- 
осадочных пород.

По нормативному минеральному составу ам- 
фиболизированные габбро и амфиболиты соот
ветствуют мезо- и меланократовым габбро, 
габбро-норитам, оливиновым габбро-норитам. 
Амфиболиты и амфиболизированные габбро 
имеют отчетливый толеитовый тренд диффе
ренциации. С увеличением железистости возра
стают содержания А120 3, СаО и Сг. В координа
тах T i02-FeO*/MgO их фигуративные точки рас
полагаются в полях океанического габбро.

Мафитовые вулканические породы (метаба
зальты) слагают ряд небольших самостоятель
ных выходов в восточной полосе развития офио- 
лцтов. Среди них различаются породы с отчетли
выми реликтовыми изверженными структурами 
и разности, превращенные в эпидот-актинолит- 
хлорит-альбитовые зеленые сланцы, которые 
имеют сланцеватую текстуру и микролепидобла-

стовую, порфиробластовую структуры, тогда как 
для менее измененных разностей характерны 
афанитовые, фрагментами с мелкими миндали
нами текстуры и интерсертальные, микропойки- 
литовые структуры. В них отмечаются мелкие 
лейсты, фенокристаллы или миндалины плагиок
лаза и крупные лучистые выделения реликтового 
амфибола. Новообразованные минералы из обе
их групп метабазальтов аналогичны и слабо отли
чаются по химическим составам. Амфиболы соот
ветствуют актинолитам с высоким содержанием Si 
(7.7-8.0 ф. ед.), повышенной магнезиальностью 
(70-90%) и низким содержанием А1общ (0.5 ф. ед.), 
(см. табл. 4). Хлориты относятся к рипидолитам и 
пикнохлоритам с соотношением XFe2+, равным 
0.55-0.76. Эпидоты имеют также незначитель
ные вариации пистацитового компонента (см. 
табл. 3).



Рис. 4. Геохимические характеристики метабазальтов М унилканского комплекса офиолитов.
П оля на диаграммах C r-Y  и T i-Z r и тренды эволюции (цифры в кружках): 1 -  срединно-океанических базальтов 
(MORB), 2 -  толеитов островных дуг и 3 -  бонинитов (IAT) по Дж. Пирсу и др. [19-21]: поля на диаграмме Ti-V : IAT -  
островодуж ны х, MORB -  срединно-океанических, WPB -  базальтов внутриплитны х океанических островов по 
Дж. Шервайсу [22].

В западной полосе выхода офиолитов метаба
зальты перекрываются тектонической пласти
ной габбро-амфиболитов. В зоне шириной около 
150 м апобазальтовые зеленые сланцы вверх по 
разрезу переходят в мелкокристаллические ам
фиболиты, которые по геохимическим особенно
стям соответствуют базальтам. Данные амфибо
литы сложены амфиболом и плагиоклазом и име
ют сланцеватую текстуру и нематобластовую 
структуру. Амфиболы представлены роговыми 
обманками с повышенным содержанием черма- 
китового компонента, пониженным количеством 
Si (6.6-6.75 ф. ед.) и высоким значением А1общ 
(1.5-1.6 ф. ед., см. табл. 4).

Слабо рассланцованные метабазальты и более 
интенсивно измененные их разности по соотноше
ниям кремния и щелочей характеризуются как то- 
леитовым, так и известково-щелочным трендами 
дифференциации. По-видимому, это может быть 
связано с привносом щелочей в процессе зеле
носланцевого метаморфизма и (или) со спилити- 
зацией [4]. По соотношению Si02-FeO*/MgO и 
FeO*-FeO*/MgO метабазальты Мунилкцнских 
офиолитов обнаруживают отчетливый толеито- 
вый тренд дифференциации. Отмечается, что при

монотонном увеличении содержаний Si02 и FeO 
отношение FeO*/MgO практически постоянно или 
слабо изменяется. На диаграммах Ti-Zr, Cr-Y, 
Ti-V (рис. 4, А, Б, В) большинство фигуративных 
точек метабазальтов располагается в полях ба
зальтов, образованных в срединно-океанических 
хребтах или задуговых бассейнах. Содержания в 
них высокозарядных некогерентных элементов 
свидетельствует об исходно обедненном ими пер
вичном расплаве. По Zr/Y-Zr отношению можно 
сказать, что исходный расплав был обязан час
тичному плавлению мантийного субстрата, исто
щенного относительно хондритового. Степень 
плавления, как следует из диаграммы Cr-Y, со
ставляла 15-20%. Метабазальты слабо обогаще
ны щелочными и щелочно-редкоземельными 
элементами (табл. 5), что может быть связано с 
их мобильностью при метаморфизме. Содержание 
редкоземельных элементов, нормализованных к 
хондриту, изменяется от 2.5 до 19 при более низ
ком количестве тяжелых редкоземельных элемен
тов и La/Y-отношении менее 1 (см. рис. 4, Г). Та
кие характеристики типичны как для N-MORB, 
так и для базальтов задуговых или малых океани
ческих бассейнов.



Таблица 5. Химические составы и содержание редких элементов в метабазальтах Мунилканских офиолитов

Компо
ненты 60 60a 85b 85g 91 93 92b 92g 94a 95

Si02 46.9 43.97 47.57 48.28 48.75 49.70 49.13 46.63 45.61 48.18

тю2 1.77 1.46 1.55 1.74 0.83 1.32 1.05 1.43 1.42 0.73
А120 3 12.94 16.24 14.40 13.8 15.54 12.68 14.62 13.46 15.06 14.72
Fe20 3 7.37 7.68 7.05 8.00 5.91 6.56 3.09 6.05 8.73 5.55
FeO 5.39 4.07 3.16 3.75 2.80 3.12 6.78 5.3 4.39 2.22
MnO 0.21 0.21 0.18 0.15 0.15 0.16 0.18 0.20 0.20 0.13
MgO 8.92 8.77 7.27 6.45 7.28 6.08 10.21 9.03 10.18 8.04
CaO 9.83 9.98 12.8 10.25 9.15 9.73 9.00 9.20 4.58 6.91
Na20 2.76 2.66 2.86 3.24 4.92 5.00 2.71 3.05 3.84 4.22
k 2o 0.11 0.40 0.25 0.29 0.17 0.04 0.20 0.08 0.26 0.15
p 2o 5 0.17 0.93 0.12 0.20 0.07 0.11 0.10 0.11 0.13 0.07
П. n. n. 3.40 3.59 1.69 3.46 6.27 4.72 3.61 6.47 5.47 8.87
Сумма 99.77 99.96 98.9 99.61 101.84 99.22 100.68 101.54 99.87 99.79
Cr 210 300 330 180 500 240 230 320 540 380
Ni 140 170 130 100 130 100 130 220 91 170
V 260 530 470 380 450 350 150 210 340 460
Sc 48 59 54 57 53 39 28 32 54 44
Co 51 54 48 43 46 38 33 35 53 39
Ba 5 5 21 29 18 110 120 25 10 11
Sr 90 130 180 140 200 300 300 130 100 130
Zr 91 64 77 93 26 50 - - 67 28
Y 42 33 36 43 20 33 - - 35 19
La 2.8 1.8 3.2 2.9 0.9 He onp. He onp. He onp. 1.4 He onp.
Ce 9.0 6.6 9.0 12.0 3.2 He onp. He onp. He onp. 6.2 He onp.
Sm 3.6 2.6 3.5 4.1 1.8 He onp. He onp. He onp. 2.6 He onp.
Eu 1.5 1.2 1.2 1.3 0.71 He onp. He onp. He onp. 0.91 He onp.
Tb 0.98 0.8 0.92 1.1 0.61 He onp. He onp. He onp. 0.62 He onp.
Yb 4.1 2.9 3.6 4.6 2.2 He onp. He onp. He onp. 2.5 He onp.
Lu 0.57 0.45 0.61 0.74 0.34 He onp. He onp. He onp. 0.42 He onp.
(La/Sm)„ 0.49 0.44 0.58 0.45 0.32 0.34
(La/Yb)„ 0.46 0.42 0.60 0.43 0.28 0.38

Из других разностей, ассоциирующих с ульт- 
рамафит-мафитовыми образованиями Мунил- 
канского комплекса офиолитов, отмечаются не
фриты, гидрогроссуляриты, родингиты и офи- 
кальцитовые брекчии. Последние слагают две 
линзы, вытянутые вдоль зоны полимиктового 
меланжа, приуроченного к западной границе вы
хода офиолитов (см. рис. 2). Офикальцитовые 
брекчии Мунилканских офиолитов имеют крас
но-коричневую, бурую и вишневую окраску. Ма
трикс выполнен карбонатным материалом и не 
имеет каких-либо градационных текстур. Облом
ки брекчий представлены серпентинитами, мета

базальтами, хлорит-эпидотовыми породами, кар
бонатами. Они имеют остроугольные, изометрич- 
ные, ромбовидные, иногда линзовидные формы с 
размером от первых сантиметров до 15-20 см.

Таким образом, геологическое строение, ми
неральный и химический состав минералов, пет- 
ро- и геохимические особенности пород указыва
ют, что Мунилканские офиолиты представляют 
фрагменты океанической коры или зон задугово- 
го спрединга. Мунилканская офиолитовая ассо
циация представлена в основном своими нижними 
горизонтами, тогда как базит-осадочные сильно 
редуцированы.



МЕТАМОРФИЧЕСКИЕ ПРЕОБРАЗОВАНИЯ
Офиолиты претерпели значительные мета

морфические преобразования, синхронные с де
формационными событиями, что выразилось в 
разнообразии составов новообразованных мине
ралов. Восстановить термодинамические условия 
метаморфизма офиолитов возможно по составам 
отдельных минералов и по сосуществующим ми
неральным парагенезисам. При определении па
раметров метаморфизма в метабазальтах одними 
из наиболее информативных являются составы 
амфиболов. Г. Лэрд и А.Л. Олби предложили не
сколько дискриминационных диаграмм для пара
генезисов амфибол-хлорит-плагиоклаз-кварц 
[15, 16]. Точки составов актинолитов из метаба
зальтов Мунилканских офиолитов попадают на 
данных диаграммах в поля комплексов, метамор- 
физованных в условиях низких давлений. При ис
пользовании полуколичественного барометра 
Е. Брауна [ 14] также устанавливаем, что данные 
Са-амфиболы могли образоваться в условиях 
низких давлений (не выше 2-3 кбар). Сравнение

Na(M4) 100Na/(Na + Са)

Рис. 5. Диаграммы Г. Л эрда-А .Л . Олби [15, 16] для 
амф иболов из М унилканского оф иолитового ком
плекса.
1-6 -  амф иболы  из: 1 , 2 -  амфиболизированных габ
бро и габбро-амфиболитов, 3 -  амфиболитов с блас- 
томилонитовой полосчатостью, 4 -  амфиболитов по 
метабазальтам, 5 -  актинолит-эпидот-альбит-хлори- 
товы х сланцев по базальтам, 6 -  вулканогенно-терри- 
генных пород. Поля на диаграммах: I -  высокобари
ческих, II -  среднебарических, III -  низкобарических 
комплексов.

минеральных парагенезисов метабазальтов с диа
граммами фазовых равновесий [17] свидетель
ствует, что они могли кристаллизоваться при 
температурах 300-450°С, а по амфибол-плаги- 
оклазовому термометру [23] температуры при 
метаморфизме могли составлять 360-370°С. Со
ставы хлоритов и эпидотов также удовлетвори
тельно согласуются с этими данными.

Таким образом, метабазальты Мунилканских 
офиолитов были метаморфизованы в зеленослан
цевой фации при температурах 300-450°С и дав
лении не выше 2-3 кбар. Такие условия характер
ны для океанического метаморфизма [4] или же 
для регионального метаморфизма в результате 
утолщения коры при тектоническом скучива- 
нии [13]. На уровне зеленосланцевой фации их 
различить очень трудно, так как их отличия ниве
лируются. Региональный метаморфизм отличает
ся от океанического повышенными давлениями, 
прогрессивной зональностью. Базальты приоб
ретают отчетливые деформационные структуры, 
тогда как для океанического характерно псевдо- 
морфное замещение первичных магматических 
минералов. Метабазальты Мунилканских офио
литов имеют различную степень рассланцевания, 
в эпидот-хлорит-актинолитовых сланцах хорошо 
проявлена деформационная сланцеватость и по
лосчатость, тогда как в метабазальтах с сохра
нившимися реликтовыми текстурами характерно 
псевдоморфное развитие метаморфического ам
фибола и хлорита. По составу амфиболы и хлори
ты из сланцев и метабазальтов с сохранившимися 
реликтовыми текстурами отличаются незначи
тельно. В последних фиксируются повышенные 
значения Na(A) и A1IV. На данном уровне исследо
ваний можно предположить, что метабазальты 
Мунилканских офиолитов были первоначально 
метаморфизованы в океанических обстановках, а 
затем подвергались региональному метаморфиз
му в процессе утолщения коры в результате нало
женной складчатости и надвигообразования. Од
нако эти предположения требуют в дальнейшем 
проверки.

Более интенсивный метаморфизм характерен 
для метабазальтов, превращенных в амфиболиты 
и сложенных плагиоклазами и роговыми обман
ками с повышенным содержанием чермакитового 
компонента и повышенной титанистостью, кото
рые располагаются непосредственно под пласти
ной, сложенной кумулятивными габбро-амфибо
литами. На диаграммах Г. Лэрда-А.Л. Олби [15,16] 
(рис. 5) точки составов данных роговых обманок 
ложатся в поля средних и низких давлений. По со
отношениям Na(M4)-AlIV они могли образоваться 
при давлении в 3—4 кбара. Температура по амфи- 
бол-плагиоклазовому термометру [23] составля
ет 580-600°С. Такое увеличение степени мета
морфизма метабазальтов может быть связано с 
надвиганием еще достаточно горячей пластины



ультрамафит-мафитов на метабазальты с про
гревом последних. Температура метаморфизма 
метабазальтов быстро убывает вниз по разрезу с 
образованием инвертированной метаморфичес
кой зональности.

Наиболее ранние изменения в амфиболизиро- 
ванных габбро и габбро-амфиболитах Мунилкан- 
ских офиолитов связаны с образованием мета
морфической полосчатости. На дискриминацион
ных диаграммах (см. рис. 5) фигуративные точки 
составов ранних роговых обманок, подчеркиваю
щих полосчатость, попадают в поля амфиболов 
низких и частично средних давлений (соответст
венно Хаст-Ривер и плато Абакума). На диаграм
ме Е. Брауна [ 14] Na(M4)-AlIV точки составов рого
вых обманок обнаруживают широкий разброс зна
чений и попадают в поля, где линии изобар очень 
сближены и колеблются в интервале 2-5 кбар. Со
держание в роговых обманках Na в позиции А, 
A1IV и Ti является функцией температуры и пока
зывает, что они могли кристаллизоваться в эпи- 
дот-амфиболитовой фации при температурах 
560-650°С.

Поздние амфиболы амфиболизированных 
габбро представлены актинолитовыми роговыми 
обманками, имеющими реакционные взаимоот
ношения с более ранними амфиболами. Актино- 
литовые роговые обманки кристаллизовались 
при более низких температурах и давлениях -  
520-530°С и 2-3 кбара, что, по-видимому, отра
жает регрессивную стадию раннего метаморфиз
ма. Для раннего этапа метаморфизма амфиболи- 
зированного габбро и габбро-амфиболитов не
редко характерно псевдоморфное замещение 
первично магматических минералов, наличие 
прогрессивной и регрессивной стадий метамор
физма, высокие температуры при низких давле
ниях. Параметры раннего метаморфизма отвеча
ли эпидот-амфиболитовой фации при температу
рах 560-650°С и давлении 2-4 кбара со 
снижением на регрессивной стадии до 520-530°С 
и 2-3 кбар. Все это сближает ранний этап мета
морфизма с океаническим. Повышенные значе
ния давления, по-видимому, могут быть связаны с 
наложенными процессами в результате последу
ющих преобразований габбро.

Второй этап метаморфизма габбро-амфибо
литов был связан с рассланцеванием и образова
нием бластомилонитовой полосчатости, перекри
сталлизацией минералов, образованных в первый 
этап метаморфизма, с формированием амфибо
литов с флазерными структурами. Они наблюда
ются в нижних частях пластины, сложенной габ
бро, или внутри них вдоль зон рассланцевания. 
Амфиболы из амфиболитов с бластомилонитовой 
полосчатостью представлены роговыми обманка
ми с относительно низкими содержаниями Ti, пони
женными величинами A1IV—AlVi соотношения и мог

ли кристаллизоваться при низких и средних давле
ниях (2-4 кбара) и температурах 520-600°С.

Заключительный этап метаморфических пре
образований амфиболитов и амфиболизирован- 
ного габбро выразился в образовании зон вторич
ного рассланцевания в зеленосланцевой фации. 
Зоны вторичного рассланцевания характеризу
ются развитием актинолит-хлорит-эпидот-альби- 
товой ассоциации.

Метаморфическая эволюция Мунилканских 
офиолитов представляется в следующем виде. 
Первоначально полосчатые габбро и базальты 
подверглись высокоградиентному низкобаричес
кому метаморфизму, очевидно, еще в океаничес
ких условиях. Причем температурная зональ
ность совпадала со “стратификацией” офиоли
тов. Габбро были метаморфизованы в эпидот- 
амфиболитовой, а базальты -  в зеленосланцевой 
фациях. Ранние деформационные события в оке
анических обстановках выразились в образова
нии глубинных надвигов, по которым горячие 
пластины ультрамафит-мафитов тектонически 
перекрыли базальты с прогревом последних и 
образованием в них инвертированной метамор
фической зональности. Синхронно в основании 
пластин габбро и внутри них в условиях эпидот- 
амфиболитовой фации формировались зоны рас
сланцевания, выраженные амфиболитами с блас
томилонитовой полосчатостью. С этим этапом, 
очевидно, связано и образование офикальцито- 
вых брекчий, в настоящее время заклиненных 
между пластинами офиолитов. Возраст ранних 
деформаций и метаморфизма, датированный по 
амфиболу 40Аг/39Аг методом, оценивается в 430 ± 
± 46 млн. лет [9]. В последующий этап эволюции 
офиолитов в результате процессов коллизии и 
утолщения континентальной коры за счет разви
тия надвигов и обдукции офиолитов происходил 
региональный низкоградиентный метаморфизм 
низких и частично средних давлений зеленослан
цевой фации как офиолитов, так и тектонически 
перекрываемых ими карбонатно-терригенных 
гравититов. Метабазальты преобразуются в зе
леные сланцы с актинолит-хлорит-эпидот-альби- 
товыми парагенезисами. В амфиболизированных 
габбро и амфиболитах отмечаются зоны вто
ричного рассланцевания, выраженные этими же 
минеральными парагенезисами, а ультрамафи- 
ты подвергаются интенсивной серпентинизации. 
Возраст зеленосланцевого метаморфизма по ана
логии со смежными выходами офиолитов хр. Чер
ского [5, 8, 9] может считаться батским.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Можно предположить следующий сценарий 

формирования и последующих преобразований 
Мунилканских офиолитов. Они сформирова
лись в раннепалеозойское время в океаническом



бассейне существовавшем к востоку от хр. Чер
ского (в современных координатах). Ранние де
формационные события и синхронные высоко
температурные низкобарические метаморфичес- 
кие преобразования офиолиты испытали еще в 
океанических обстановках. Они были связаны с 
тектоническим расслоением океанической коры 
и формированием глубинных срывов. В результа
те продолжавшихся в палеозойское время про
цессов надвигообразования фронтальные части 
пластин офиолитов аллохтонно перекрывали пе
лагические образования и, в свою очередь, вовле
кались в седиментогенез. При более поздних де
формациях в процессе позднемезозойской колли
зии верхоянской пассивной окраины и Колымо- 
Омолонского микроконтинента [18] тектоничес
ки расслоенные офиолиты, возможно, совместно 
с комплексами гравититов обдуцируют на средне
палеозойские карбонатные отложения и совмест
но с ними подвергаются зеленосланцевому мета
морфизму низких и средних давлений. В метаоса- 
дочных образованиях формируется регионально 
проявленная сланцеватость Sj, субпараллельная 
слоистости. В последующие этапы в процессе 
продолжающейся коллизии тектонические плас
тины офиолитов и карбонатные отложения сред
него палеозоя деформируются в крупные склад
ки F2 и  расчленяются разломами с комбинирован
ной взбросо-сдвиговой кинематикой [10] на ряд 
самостоятельных выходов. Данные деформации 
не сопровождаются синхронными метаморфиче
скими преобразованиями. Таким образом, изло
женная точка зрения не входит в противоречие с 
высказанными ранее, а существенно их дополня
ет, предполагая более сложную историю текто
нической эволюции Мунилканских офиолитов.
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The Munilkan Ophiolite Complex, Cherskogo Range, Northeastern Asia
V. S. Oksman and S. A. Kurenkov

The Munilkan ophiolite complex, which forms a part of the Cherskogo Range ophiolitic belt, is a remnant of 
an Early Paleozoic oceanic basin that was situated east of the Verkhoyansk passive margin (Verkhoyansk oro- 
genic area). The ophiolites are represented by the lower mafic-ultramafic section, the basic and sedimentary 
rocks being volumetrically unimportant. Sequences that host the ophiolites include chiefly distal terrigenous 
and carbonate turbidites and gravities (olistostromes). In the Middle Paleozoic time, the ophiolites suffered 
early deformations and high-temperature, low-pressure metamorphism related to thick-skinned crustal detach
ments in the oceanic environment. This involved pelagic sedimentation on frontal parts of the ophiolitic alloch- 
thons, which in turn became a source of sediment. During the Late Cretaceous collision, the tectonically strat
ified ophiolites were obducted onto Paleozoic carbonates and, together with these carbonates, underwent low- 
pressure and, in part, medium-pressure metamorphism. Subsequently, the allochthonous complex was de
formed into large folds and dismembered by complex reverse strike-slip faults.
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В результате комплексного анализа геофизических данных о мощности литосферы и астеносферы, 
имеющихся для ряда районов Европы, разработана “астеносферно-геофизическая” модель запад
ной части Восточно-Европейской платформы, для которой построены карты кровли астеносферы 
(мощности литосферы) и мощности астеносферного слоя. Выделена крупная трансрегиональная 
Балтийско-Украинская зона мощной (до 230 км) литосферы, протягивающаяся через всю западную 
часть Восточно-Европейского кратона в субмеридиональном направлении почти параллельно 
трансконтинентальному Одесско-Мурманскому линеаменту. Она соответствует одноименной поло
се поднятий фундамента, являющейся главной субмеридиональной тектонической осью Восточно- 
Европейской платформы. Отмечено утонение литосферы в пределах отрицательных тектоничес
ких элементов (палеорифты, синеклизы, впадины) и утолщение для положительных структур (щи
ты, антеклизы).

ВВЕДЕНИЕ
Понятие астеносфера (астеносферный слой, 

субстрат, зона), как известно, ввел в процессе ис
следования проблемы изостазии Дж. Баррел в 
1914 г. [20]. Он показал, что для высоких гор Се
верной Америки изостатическая компенсация в 
предположении о податливом, не обладающем 
прочностью субстрате твердой земной коры ока
зывается неполной. Полная изостатическая ком
пенсация гор осуществляется только при усло
вии, что подстилающий твердую земную кору 
слой обладает прочностью, но более слабой, чем 
прочность верхней твердой оболочки. Этот ос
лабленный по механическим свойствам слой Дж. 
Баррел назвал астеносферным, полагая, что его 
прочность составляет шестую часть прочности 
твердой коры. Астеносферный слой как слой с 
относительно малым пределом текучести кон
тролирует процесс постепенного (относительно 
медленного) приближения верхней твердой обо
лочки (литосферы) к состоянию гидростатичес
кого равновесия (изостазии).

Понятие астеносферного слоя, подстилающе
го литосферу, укрепилось после открытия в 1916 г. 
Б.Б. Голицыным петлеобразной особенности рас
пространения сейсмических волн от землетрясе
ний на 20-градусном эпицентральном расстоянии. 
Б. Гутенберг [24] по материалам от землетрясе
ний в Японии, Средиземном море, Румынии и 
Гиндукуше в 1926 г. нашел, что на интервале эпи- 
центральных расстояний 1-15° амплитуды про
дольных волн Р убывают с расстоянием по экс
поненте и достигают минимума на 15-градус- 
ном расстоянии, а затем возрастают более чем 
в 10 раз.

Аналогичным образом ведут себя и попереч
ные волны: “зона тени” для них расположена на 
расстояниях около 10° и выражена четче, чем для 
продольных волн [25]. Это явление Б. Гутерберг 
связал с уменьшением скоростей продольных и 
поперечных волн, рассчитав, что первые достига
ют своего минимума (7.9 км/с) на глубине около 
100 км, а вторые (несколько больше 4.4 км/с) -  
в интервале глубин 100-200 км (рис. 1). При этом



скорости поперечных волн уменьшаются с глуби
ной сильнее, чем продольных.

Зону минимума сейсмических скоростей в ин
тервале 100-200 км Б. Гутенберг назвал “каналом 
с пониженной скоростью” [8, с. 107]. Его сущест
вование подкрепляет концепцию астеносферы 
Дж. Баррела. “Канал с пониженной скоростью” 
в литературе часто называют слоем Гутенберга.

Г. Джеффрис [27] подтвердил существование 
особенности годографа волн Р на расстояниях 
около 20° и сделал вывод о разрыве градиента 
скорости продольных волн на глубине 200 км.

Исследуя в 1955 г. сейсмические данные по се
веро-восточной Америке, И. Леманн [28] показа
ла, что годограф для поперечных волн терпит 
разрыв вблизи 14-градусного эпицентрального 
расстояния, что соответствует существованию 
границы на глубине 220 км (эту границу сейсмо
логи часто называют разделом, границей Ле
манн). В последующем Леманн [29, 30] в свои мо
дели земной коры и верхней мантии для Европы 
и северо-восточной Америки включает слой пони
женных скоростей в интервале глубин 120-220 км, 
принимая в нем скорость поперечных волн рав
ной 4.3 км/с, в вышележащих слоях -  4.65 км/с и 
отмечая скачок на подошве слоя до 4,7 км/с. При 
этом скорость продольных волн в подкоровой зоне 
для модели Европы принимается равной 8.1 км/с 
до глубины 220 км, а ниже -  8.4 км/с на глубине 
220 км. Тем самым новыми исследованиями 
И. Леманн подтвердила как существование слоя 
пониженных скоростей, выявленного Б. Гутенбер
гом, так и собственные результаты о существова
нии резкой границы раздела на глубине 220 км.

Существование резкой сейсмической грани
цы, соответствующей подошве слоя пониженных 
скоростей примерно в пределах этих же глубин, 
подтверждены данными об отраженных волнах, 
полученными в 1961 г. от сильных взрывов: на 
глубине 190 км зафиксирована отражающая по
верхность [26], а также на основании изучения 
картины соотношения скоростей волн Vp и Vs: на 
глубине 200 км отмечен четкий локализованный 
максимум кривой этого соотношения [3].

Наличие слоя пониженных скоростей в верх
ней мантии на глубинах 100-200 км подтверждено и 
данными сейсмических поверхностных волн. Так, 
наблюденные дисперсионные кривые волн Ре лея, 
построенные на интервале периодов 75-225 с, хоро
шо согласуются с теоретическими кривыми при 
условии существования слоя низких скоростей на 
глубинах 100-200 км [21].

Таким образом, к началу 60-х годов практиче
ски было доказано существование слоя понижен
ных скоростей поперечных волн в ряде регионов 
земного шара, причем отмечено, что под конти
нентами этот слой находится на глубинах около

100-200 ки, а под океанами -  на глубинах пример
но 50-100 км.

Последующие сейсмологические исследова
ния в верхней мантии как по землетрясениям, так 
и с искусственными взрывами не только подтвер
дили принципиальное существование слоя Гутен
берга, но и дали материал о характере распрост
ранения этого слоя на площади планеты. Оказа
лось, что слой пониженных скоростей в мантии 
повсеместно распространен под океанами с кров
лей на глубинах 50-100 км и подошвой на глуби
нах 200-300 км.

На континентах он распространен не везде. По 
оценкам разных авторов тенденция понижения 
значений скоростей продольных и поперечных 
волн отмечается в восточной части Австралии, наи
более отчетливо в интервале глубин 60-150 км; 
под рифтом Восточной Африки (40-160 км); под 
Альпами (30-180 км); под Карпатами (30-120 км); 
под Японской и Курило-Камчатской зонами (6(Г- 
80, 110-150, 230-300,400-470 км); под Гималаями 
(30-200 км); в активизированной западной окраи
не Северо-Американской платформы (90-240 км); 
под Байкальским рифтом (100-170 км); под Кор
дильерами Северной Америки (30-120 км); в зоне 
активизации, охватывающей обширную часть 
Индийской платформы (90-200 км); под Пами
ром (30-120 км) [2, 14, 18 и др.).

На Сибирской и Восточно-Европейской плат
формах выделяются три слоя пониженных скоро
стей: для первой -  80-100, 140-160, 200-250 км 
[9], для второй-65-80,90-100, 120-140 [12, 15, 17, 
23 и др.].

СВЕДЕНИЯ
ОБ АСТЕНОСФЕРЕ ЕВРОПЫ

Подробную сводку материалов о зоне пони
женных сейсмических скоростей в верхней ман
тии Восточно-Европейской платформы и ее ок
ружения дали украинские геофизики [1]. Ано
мальные отрицательные отклонения скоростей 
поперечных и продольных волн от общего линей
ного хода скоростной кривой в верхней мантии вы
явлены в северо-восточной части Украинского щи
та (1 10-140 км), под Тиманским кряжем (60-80 км), 
в юго-западной части Балтийского щита (60- 
110 км), под каледонидами островов Великобри
тании и Ирландии (60-180 км), под Северным мо
рем (90-190 км), под каледонидами Норвегии 
(120-215 км), а также для таких регионов Евро
пы, как герциниды Испании (80-180 км), зона 
Вранча (60-190 км), ороген центральной части 
Испании (100-210 км), Атлас-Бетские горы (110— 
190 км), Балеарская впадина (60-200 км), Катало
ния (100-250 км), Западные Альпы (80-210 км),
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Рис. 2. Схема мощности литосф еры  западной Европы по сейсмологическим данным [19] 
/ -  линии равных мощностей литосф еры , км.

Восточные Карпаты (30-160 км), Рейнский гра
бен (90-220 км), Паннонский массив (40-180 км).

Анализируя средние относительные (по отно
шению к стандартной сейсмоскоростной модели 
Земли) невязки на сейсмологических станциях, 
В. Бабушка и др. [19] построили для Центральной 
Европы карту кровли астеносферного слоя (по
дошвы литосферы). Наиболее высокий уровень

28°

Рис. 3. Схема поверхности астеносферы Украины [15] 
1 -  изоглубины кровли астеносферы , км.

залегания кровли этого слоя зафиксирован для 
Паннонского массива, Карпат, Рейнского грабе
на и Апеннин (около 30-90 км). Наибольшее по
гружение (до 200 км и более) отмечаестя в Аль
пах и в юго-восточной части Карпат (рис. 2).

По комплексу данных глубинного сейсмичес
кого зондирования, магнитотеллурических зон
дирований, сейсмологических данных и данных о 
тепловом потоке В.Б. Соллогуб [15] построил 
карту кровли астеносферного слоя для Украины 
и соседних территорий. Структурный план кров
ли астеносферы имеет преобладающее северо- 
восточное простирание, глубины изменяются от 
60 км для Паннонского массива до 250 км для Ки
ровоградского блока. В центральной части тер
ритории кровля существенно понижена, а в за
падной и восточной частях, наоборот, выделены 
линейно вытянутые поднятия: на западе продол
жение поднятия астеносферы под Паннонским 
массивом (60 км) трассируется в пределах Волы- 
но-Оршанского палеорифта (100 км), на востоке 
поднятие кровли астеносферы соответствует 
центральной части Скифской плиты и зоне со
членения Донбасса и Днепровского прогиба (100— 
150 км), рис. 3.

Интересные сведения о глубине залегания ас
теносферы были получены польскими геофизи
ками для западной окраины Восточно-Европей
ской платформы, несколько восточнее линии 
Тейссейра-Торнквиста, по результатам сейсми
ческих исследований на профиле Черное море -  
Балтийское море. Для этой территории установле
но, что астеносферный слой находится на глубине



ЦО-135 км: понижение скоростей продольных 
волн до 8.0-8.5 км/с относительно 8.5-8.6 км/с для 
литосферы и 8.7 км/с в подстилающем слое ман
тии [22, 23].

ПРЕДСТАВЛЕНИЯ О ПРИРОДЕ 
АСТЕНОСФЕРЫ

Сопоставление данных о характере простран
ственного распространения зон пониженных ско
ростей сейсмических волн в верхней мантии с ма
териалами о режимах эволюции земной коры да
ет основание сделать заключение о ведущей роли 
мантийного тепла в формировании астеносфер- 
ного слоя, о чем в свое время писал еще Б. Гутер- 
берг [8]. Так, в подавляющем большинстве зон 
активизации, характеризующихся интенсивным 
мантийным тепловым потоком, отмечается наи
более высокое гипсометрическое положение 
кровли астеносферного слоя, его наибольшие 
мощности, высокий уровень отрицательных ано
малий сейсмических скоростей (до -0.4-0.5 км/с). 
В то же время на стабильных участках древних 
платформ, где наблюдается умеренный тепловой 
поток, астеносферный слой залегает на больших 
глубинах, имеет малую мощность или вовсе от
сутствует (?).

Учитывая эту закономерность, факт прохож
дения через астеносферу поперечных волн с не
большим коэффициентом затухания, соотноше
ние кривой изменения температуры солидуса 
мантийного вещества с глубиной и геотермы древ
них континентов, многие исследователи приходят 
к выводу, что вещество астеносферного слоя явля
ется пластическим, слабо сопротивляющимся 
сдвиговым напряжениям, обладающим невысоким 
пределом прочности, могущим деформироваться 
(течь) под действием малых избыточных давлений 
и характеризующимся относительно пониженной 
вязкостью (1019— 1020 П под океанами и 1021-1022 П 
под континентами). С реологической точки зре
ния астеносфера -  идеальная вязкая ньютонова 
жидкость. Литосфера же -  упруго-пластичное, 
упруго-хрупкое тело, обладающее значительным 
значением предела прочности.

В активизированных зонах платформ, а также 
повсеместно в океанах вещество астеносферного 
слоя находится в частично расплавленном состо
янии (не более 1-10%). Для щитов и плит древних 
платформ состояние вещества астеносферы опре
деляется особенностями приближения геотермы к 
кривой температуры солидуса мантийного вещест
ва: они сближаются в той области мантии, где час
тичное плавление ее вещества полностью исключа
ется (с температурным барьером 200-300°С). 
В данной ситуации пластическое состояние веще
ства в астеносферном слое связывается с эффек

том температурного “размягчения” вещества (но 
не с частичным плавлением) [16].

Исследователи, начиная с Б. Гутенберга, отме
чают, что кровля и подошва астеносферного слоя 
в сейсмическом поле выражаются по-разному. 
Кровля слоя, по-видимому, не является резкой 
скоростной границей. Подошва же астеносфер
ного слоя, скорее всего, представляет собой гра
ницу резкого изменения скоростей сейсмических 
волн (поперечных на +0.4 км/с, продольных на 
+0.3 км/с) и находится на Европейском континен
те в среднем на глубине 220 км, соответствующей 
границе раздела Леманн. По всей вероятности, 
глубина кровли астносферного слоя существенно 
колеблется, а его подошва, наоборот, является 
довольно выровненной границей.

МОДЕЛЬ АСТЕНОСФЕРЫ ЗАПАДА 
ВОСТОЧНО-ЕВРОПЕЙСКОГО КРАТОНА

На основании сейсмических данных В. Бабуш
ки, В.Б. Соллогуба и материалов, приведенных 
в работе В.Б. Бурьянова с соавторами [1,2], нами 
проведен интегральный корреляционно-ком
плексный анализ данных о глубинах залегания ас
теносферного слоя совместно со сведениями о гео
физических типах земной коры, поверхности 
Мохо, региональном гравитационном и регио
нальном магнитном полях, поверхности фунда
мента и тепловом потоке.

По этим данным для территории запада Вос
точно-Европейской платформы построена “асте- 
носферно-геофизическая” модель глубин залега
ния кровли астеносферного слоя (мощности ли
тосферы) в виде

к

Hac(r) = ^  Jpi(r, r')fj(r')dr',
i = 1 r

где Hac -  глубина залегания кровли астносферно
го слоя (мощность литосферы); ft -  геофизичес
кие поля и их комплексная характеристика, выра
женная последовательным рядом типов земной 
коры [11]; р^г, г') -  весовая функция, характеризу
ющая вид закономерной связи Нас и fj на области 
R, определяемая на основании редкой сети эмпи
рических сейсмических данных об Нас по методике 
комплексной корреляционной интерпретации 
геофизических полей [10].

Установлена хорошая интегральная корреля
ционная связь перечисленного комплекса геоло
го-геофизических данных с кровлей астено
сферного слоя (мощностью литосферы), харак
теризующаяся интегральным корреляционным 
отношением 0.87.
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Рис. 4. Схема поверхности астеносферы  (мощности 
литосф еры ) западной части Восточно-Европейской 
платформы
Условные обозначения см. на рис. 3.

Рис. 5. Схема мощности астеносферного слоя запад
ной части Восточно-Европейской платф ормы  
1 -  мощность астеносферного слоя, км.

Наибольший вклад в “астеносферно-геофизи- 
ческую” модель вносит региональное гравитаци
онное поле с радиусом осреднения порядка 100 км 
и поверхность Мохо. Средняя квадратическая 
ошибка модели относительно глубины залега
ния кровли астеносферного слоя составляет око
ло 30 км. При этом среднеквадратический раз
брос глубин превышает ошибку модели более 
чем в два раза. Это, согласно критерию Стьюден- 
та, свидетельствует о 95-процентной надежности 
модели. В качестве контроля модели взяты сейс
мические данные об астеносферном слое для 
Припятского прогиба [5] и для северо-восточной

части Польши [23]. Они практически не расхо
дятся с модельными значениями.

На карте поверхности астеносферного слоя 
западной части Восточно-Европейской платфор
мы (рис. 4) видно, что наибольшими глубинами 
залегания кровли астеносферы характеризуются 
Украинский щит (до 200-220 км) и Белорусская 
антеклиза (до 200 км), наименьшими -  район Кар
пат (70-80 км) и Припятский прогиб (100 км). Со
поставляя эту карту с картой тектонического 
районирования, находим, что крупные тектониче
ские элементы хорошо отображаются в кровле ас
теносферного слоя (мощности литосферы). Так, 
четко вырисовываются Белорусская антеклиза в



виде крупной впадины кровли астеносферного 
слоя с глубиной свыше 200 км. Аналогично ха
рактеризуется Украинский щит.

Наоборот, существенно уменьшенной мощно
стью литосферы -  валообразной структурой кров
ли астеносферного слоя на глубинах 90-100 км в 
ее своде отмечается Припятский палеорифт. Вы
соким залеганием кровли астеносферного слоя 
характеризуются Карпаты. Резко выражена вы
соким градиентом кровли астеносферы юго-запад
ная граница Восточно-Европейской платформы. 
В кровле астеносферы достаточно четко просле
живается Припятско-Брестская зона глубинных 
широтных разломов, менее отчетливо -  Полоц
ко-Курземская зона разломов.

В целом на территории запада Восточно-Ев
ропейской платформы прослеживается крупный 
прогиб кровли астеносферы субмеридионально
го простирания с глубинами в его осевой части до 
190-200 км и более -  линейно вытянутая зона 
утолщенной литосферы шириной 200-300 км, 
простирающаяся от Балтийского щита через 
Латвийскую и Полесскую седловины до Украин
ского щита и далее на юг.

На рис. 5 приведена карта мощности астено
сферного слоя. При ее построении мы исходили 
из общего понятия астеносферного слоя как слоя 
с резко выраженной кровлей и относительно спо
койной подошвой, соответствующей скоростной 
границе раздела Леманн. В силу отсутствия до
стоверных данных о характере поведения нижней 
границы астеносферного слоя в западной части 
Восточно-Европейской платформы в качестве 
этой границы нами принята горизонтальная пло
скость. Глубина ее залегания взята равной 230 км, 
исходя из того, что это значение -  наибольшая 
мощность литосферы в исследуемом регионе (и 
мы не будем иметь фиктивных отрицательных 
значений мощностей) и величина, близкая к сред
нему уровню границы Леманн для Европы.

Анализируя эту карту, находим, что под Бело
русской антеклизой и под Украинским щитом ас
теносфера (учитывая выше указанную услов
ность нижнего уровня астеносферного слоя) или 
очень тонкая, или практически отсутствует. Наи
более мощная астеносфера под Припятским па
леорифтом (130 км) и под Карпатами (до 170 км).

Наиболее ярким структурным элементом на 
этих картах (см. рис. 4,5) является отмеченная ра
нее Балтийско-Украинская зона утолщенной ли
тосферы, секущая всю западную часть Восточно- 
Европейской платформы. Эта зона четко совпа
дает с ранее выделенной по поверхности фунда
мента Р.Г. Гарецким и В.Я. Коженовым [6, 7] 
Балтийско-Украинской полосой поднятий. В со
временном структурном плане по поверхности 
фундамента, а в ряде случаев по некоторым гори
зонтам платформенного чехла между Балтий-
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Рис. 6. Схема сопоставления мощности литосферы  
западной части Восточно-Европейской платформы с 
геотектоническими данными
1 -  мощность литосферы, км; 2 -  геофизические ти
пы земной коры, их основная последовательность:
А — ► В — ► С — ► D — ► Е\ Е -  земная кора со сло
ем коромантийной смеси, G -  шовные зоны, АВУ CD -  
промежуточные типы коры; 3 -  границы блоков с 
различными типами земной коры (глубинные разло
мы мантийного заложения); 4 -  границы: а -  Украин
ского щита, б  -  Белорусской антеклизы; 5 -  краевы е 
разломы  Припятско-Донецкого палеорифта; 6 -  ось 
полигенно-полихронной активизации; 7 —линия Тейс- 
сейра-Торнквиста -  TESZ.

ским и Украинским щитами отчетливо намечает
ся Полесско-Латвийская зона поднятий, которая 
по поверхности фундамента представляет собой 
подземный мост, соединяющий оба щита в субме
ридиональном направлении. Эта зона поднятий



Рис. 7. Схема основных структур западной части Вос
точно-Европейской платформы .

вместе с обоими щитами образует Балтийско-Ук
раинскую приподнятую полосу, которая является 
главной субмеридиональной тектонической осью 
Восточно-Европейской платформы. В истори
ческом плане эта ось ощущалась практически в 
течение всего платформенного этапа развития от 
рифея до современной эпохи, нередко являлась 
своеобразным водоразделом эпиконтиненталь- 
ных бассейнов, заливавших платформу. К ней 
приурочен и современный водораздел бассейнов 
Балтийского и Черного морей.

Балтийско-Украинская зона утолщенной ли
тосферы имеет морфологически неоднородное 
внутреннее строение. Так, в самой южной части 
примерно до широты г. Винница эта зона имеет 
линейный характер и здесь, пожалуй, самая мощ

ная литосфера (до 230 км). Начиная с широты 
Винницы и далее на север, трансрегиональная зо
на мощной литосферы резко смещается на запад 
на 200-250 км, и далее до широты Припятского и 
Подлясско-Брестского прогибов формируется 
овальная локализованная структура с мощнос
тью литосферы до 190 км и несколько более.

Севернее с небольшим западным смещением 
формируется широтная овальная структура лито
сферы, соответствующая Белорусско-Литов
скому сегменту, выделенному в разрезе земной 
коры [4]. Далее на широте г. Полоцка происходит 
смещение изолиний в восточном направлении.

Как отмечалось ранее [4], в результате анали
за комплекса карт по глубинному строению зем
ной коры выявлено структурное несоответствие 
южного, центрального и северного сегментов за
падной части Восточно-Европейской платформы 
в современном строении земной коры (рис. 6). 
Это несоответствие можно устранить, если пред
положить, что вероятно, в протерозое по широт
ным системам глубинных разломов, соответст
венно Припятско-Брестской и Полоцко-Курзем
ской, произошли крупные горизонтальные 
субширотные сдвиги южного (Украинский щит) 
и северного (Новгородский блок) сегментов зем
ной коры относительно центрального Белорус
ско-Литовского сегмента. Предполагается, что 
при перемещении по Припятско-Брестской сис
теме разломов произошел левый сдвиг, а по По
лоцко-Курземской -  правый, с амплитудой пере
мещения порядка 100-150 км.

Сопоставляя эти результаты с морфологией 
Балтийско-Украинской зоны утолщения лито
сферы, можно предположить, что ее внутреннее 
неоднородное строение, по крайней мере в бело
русской части, обусловлено также протерозой
скими горизонтальными субширотныи сдвигами. 
Имея это в виду, можно предположить, что зона 
мощной литосферы в архее имела субмеридио
нальное простирание от широты Винницы до 
южных склонов Балтийского щита. Из этого сле
дует, что Припятско-Брестская и Полоцко-Кур
земская системы глубинных разломов являются 
сквозьлитосферными разломами, линеаментами 
протерозойского заложения.

Предлагаемая реконструкция показывает, что 
перемещения блоков литосферы возможны не 
только в ранге крупных литосферных плит, но 
могут носить локальный характер для относи
тельно небольших сегментов в пределах уже кон
солидированной континентальной коры.

Таким образом, Балтийско-Украинская поло
са поднятий как главная субмеридиональная ось 
Восточно-Европейской платформы выделяется 
не только в современной структуре по поверхно
сти фундамента, не только отчетливо ощущается 
зачастую в виде своеобразного водораздела



морских бассейнов в течение всего платформен
ного этапа развития, начиная с рифея и до новей
шей эпохи, но и отображается в кровле астено
сферы, а в разрезе земной коры характеризуется 
латеральной неоднородностью. Это еще более 
укрепляет утверждение о значительной роли 
Балтийско-Украинской тектонической оси в эво
люции земной коры, причем не только в плат
форменный, но и в дорифейский этап.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Рассмотрим соотношение мощностей лито

сферы и астеносферы с основными тектоничес
кими элементами земной коры запада Восточно- 
Европейской платформы и соседних территорий, 
а также типами земной коры.

На юге территории значительную ее часть за
нимают западные районы Украинского щита, Во- 
лыно-Подольская плита, Львовский прогиб, фраг
мент Восточных Карпат, Припятский прогиб, 
образующий с Подлясско-Брестской впадиной 
единую субширотную систему. Севернее этой сис
темы значительную площадь занимают Белорус
ская антеклиза, Балтийская синеклиза, Оршан
ская впадина и Эстонская моноклиналь (рис. 7).

Если на Украинском щите и Белорусской ан- 
теклизе основные тектоно-магматические про
цессы закончились в протерозое, то поверхность 
фундамента впадин, прогибов и синеклиз в значи
тельной мере формировалась в рифее и фанеро- 
зое. Переменной интенсивности осадконакопле- 
ние в Львовском и Припятском прогибах (в по
следнем сопровождавшееся позднедевонским 
магматизмом) происходило в фанерозое.

С юго-запада платформу обрамляет полоса 
каледонской и герцинской складчатости. На са
мом юго-западе развита наиболее молодая склад
чатая область -  альпиды Карпат.

Для запада Восточно-Европейской платфор
мы характерны проявления и другого типа актив
ного эндогенного режима -  тектоно-магматичес- 
кой активизации. Этот режим особенно четко 
фиксируется по развитию дайковых и эффузив
ных комплексов щелочно-основного состава, ко
торые обычно связаны с завершающей стадией 
основных эндогенных процессов на платформе.

Максимальная мощность литосферы прихо
дится на основную сводовую часть Белорусской 
антеклизы, к которой также приурочена наибо
лее значительная мощность коры в регионе. Не
сколько меньшую мощность имеет литосфера в 
пределах запада Украинского щита и Волыно- 
Подольской плиты и вновь максимальную к юго- 
юго-востоку от Винницы. Складчатые структуры 
Предкарпатья и Карпат характеризуются резко 
уменьшенной мощностью литосферы, что собст

венно характерно для всех молодых складчатых 
областей.

Как уже отмечалось, на обеих картах четко в 
виде высоких градиентов значений изолиний 
мощностей литосферы и астеносферного слоя 
выделяется юго-западная граница Восточно-Ев
ропейской платформы -  зона Тейссейра- 
Торнквиста. Она делит всю территорию на две 
части: 1) Восточно-Европейский кратон с мощной 
литосферой (до 160-220 км и как исключение -  до 
100 км в Припятском палеорифте) и тонким сло
ем астеносферы (в основном до 30-70 км и только 
в Припятском палеорифте до 120-140 км); 2) Кар
паты и небольшой участок Западно-Европейской 
молодой (эпипалеозойской) платформы с относи
тельно тонкой литосферой (от 60 до 140 км) и 
толстой астеносферой (от 100 до 170 км).

Анализируя распределение блоков земной ко
ры различного состава в пределах трансрегио
нальной Балтийско-Украинской зоны утолщен
ной литосферы, легко заметить, что к ней в зна
чительно большей степени тяготеют блоки, 
имеющие интегральный основной или средне-ос
новной состав. Системы блоков, расположенных 
в восточной части рассматриваемой территории, 
характеризуются меньшими мощностями лито
сферы (до 150-160 км).

Субширотный Припятский палеорифт, так же 
как и Полоцко-Курземская разломная зона, не
сколько нарушает субмеридиональный план ли
тосферных структур запада Восточно-Европей
ской платформы, но коренным образом не меня
ет его.

Сопоставляя по всему региону мощность лито
сферы и глубины залегания поверхности Мохо 
вне зависимости от возраста и состава верхней ча
сти коры, приходим к выводу, что в целом наблю
дается прямое соотношение: мощная литосфера -  
мощная земная кора. В первую очередь это соот
ветствие относится к территории, занимаемой 
главными докембрийскими структурами фунда
мента запада платформы: Белорусско-Прибал
тийскому гранулитовому поясу и Подольскому 
гранулитовому блоку с различной степенью пере
работки. Для существенно переработанных грану- 
литовых блоков земной коры: Киевского, Брагин
ского, Бобруйского, Витебского, Валдайского -  
указанное соотношение не так явно.

Интересно отметить, что Балтийско-Украин
ская зона параллельна трансконтинентальному 
линеаменту, который выделяется некоторыми 
исследователями [13] и протягивается от Одессы 
до Мурманска. Этот Одесско-Мурманский линеа- 
мент рассматривается как ось полигенно-поли- 
хронной активизации, играющей важную роль в 
истории земной коры платформы, являясь восточ
ным ограничением области активизации западной



части платформы на готско-дальсландском эта
пе [13].

Сравнение мощности литосферы и астеносфе
ры с платформенными тектоническими элемен
тами показывает их хорошее совпадение. Так, 
для крупных положительных структур (южная 
часть Балтийского щита, Белорусская антеклиза, 
Украинский щит и разделяющие их седловины) 
характерны мощная литосфера (до 190-200 км) и 
тонкая астеносфера (до 20-40 км). Наоборот, к 
основным отрицательным структурам приуроче
ны тонкая литосфера и толстая астеносфера: При- 
пятский прогиб (соответственно до 100 и 130 км), 
Оршанская впадина (до 140-160 и 50-90 км), Бал
тийская синеклиза (до 160-180 и 50-70 км). Это 
свидетельствует о том, что распределение совре
менных мощностей литосферы и астеносферы 
установилось главным образом в течение плат
форменного этапа развития Восточно-Европей
ского кратона. Особенно существенное воздейст
вие на утонение литосферы оказали процессы 
растяжения и преобразования вещества литосфе
ры и астеносферы в результате рифейско-ранне- 
вендского (Оршанская впадина) и палеозойского 
(Припятский прогиб) рифтогенеза.
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Asthenosphere of the Western East European Craton
R. G. Garetskii, I. V. Dankevich, and G. I. Karataev

As a result of integrated analysis of the geophysical data on lithospheric and asthenospheric thicknesses avail
able for a number of regions in Europe, an asthenospheric geophysical model for the western East European 
craton was worked out involving thickness for maps of the top of the asthenosphere (lithospheric thicknesses) 
and asthenospheric thickness maps. A large transregional Baltic-Ukrainian zone of thick (up to 230 km) litho
sphere has been recognized, extending from north to south across the whole western East European craton al
most parallel to the transcontinental Odessa-Murmansk lineament It corresponds to a belt of basement highs 
of the same name, which is the main N-S tectonic axis of the East European craton. The lithosphere has been 
shown to thin within structural lows (paleorifts, syneclises, and depressions) and to thicken on the highs (shields 
and anticlises).
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Террейновый анализ широко используется для тектонического районирования континентальных 
окраин Тихого океана. Представлен макет карты террейнов Корякского нагорья, который является 
частью Международной карты террейнов Северной Циркум-Пацифики (гл. ред. У. Ноклеберг) и 
дается краткое описание террейнов. Обсуждаются особенности, трудности и достоинства террейно- 
вого анализа.

ВВЕДЕНИЕ
При выяснении общих закономерностей фор

мирования континентальных окраин Тихого оке
ана широко используется террейновый анализ. 
Особое внимание при этом уделяется разработке 
региональных моделей [42-44,47-49]. Впервые для 
СВ России террейновая терминология была ис
пользована в работах [29, 30]. В последние годы с 
этих позиций отечественными геологами (С.Г. Бя
лобжеский, Б.И. Натальин, Л.М. Натапов, 
Л.М. Парфенов, С.Д. Соколов, Г.М. Сосунов, 
А.И. Ханчук, Н.В. Цуканов) было сделано текто
ническое районирование Востока России, чему 
способствовала совместная работа с американ
скими, канадскими и японскими коллегами над 
составлением карты тектоно-стратиграфических 
террейнов Северной Циркум-Пацифики (лидер 
проекта У. Ноклеберг, США). Легенда и приня
тая в ней классификация террейнов были опубли
кованы ранее [21,50]. Тем не менее здесь уместно 
будет напомнить основные понятия террейново- 
го анализа.

Террейн -  это ограниченное разломами геоло
гическое тело региональной протяженности, ко
торое характеризуется своими собственными 
стратиграфическими, магматическими, метамор
фическими и структурными особенностями, оп
ределяющими тектоническую историю, отлича
ющую его от соседних геологических тел [47]. 
Под субтеррейном понимается ограниченная раз
ломами единица внутри террейна, которая имеет 
во многом сходную, но не идентичную геологиче
скую историю с соседними единицами. Супертер- 
рейн, или составной (composite) террейн, состоит 
из двух или более террейнов, которые объедини
лись (амальгамация) до их аккреции к континен
тальной окраине. Для террейнов, испытавших 
значительные перемещения, вводится понятие 
перемещенных (displaced), или аллохтонных, тер
рейнов. Если существует палеогеографическая 
или пространственная неопределенность перво

начального местоположения комплексов, слага
ющих террейн, он обозначается как suspect terrane 
[43,46].

Существуют разные классификации террей
нов. В легенде к карте они подразделены в зави
симости от предполагаемых геодинамических об
становок на кратонные, пассивных континен
тальных окраин, окраинно-континентальных дуг, 
островодужные, океанической коры (в том числе 
симаунты и офиолиты), аккреционных клиньев и 
субдукционных зон {а -  с преобладанием турби- 
дитов, б -  с преобладанием океанической коры).

Аккреция понимается в широком смысле как 
наращивание континентальных окраин в резуль
тате тектонического совмещения и причленения 
террейнов. Время аккреции террейнов определя
ется возрастом перекрывающих осадочных и вул
канических образований (overlap assemblage) и 
сшивающих (stitching) интрузий.

ОПИСАНИЕ ТЕРРЕЙНОВ
Обзор включает территорию, расположенную 

к востоку от Охотско-Чукотского вулканогенно
го пояса. На рис. 1 показана схема террейнов Ко
рякского нагорья, представляющая собой упро
щенный вариант макета, составленного для карты 
террейнов Северной Циркум-Пацифики масштаба 
1 : 5000000. На схемах (рис. 2, см. рис. 1) по воз
можности сохранены названия террейнов, их ла
тинские аббревиатуры и геодинамическая интер
претация. Основные изменения, сделанные авто
рами, специально обсуждаются в статье.

Кони-Мургальский террейн (КМ). Для него ха
рактерны морские, мелководные и континенталь
ные вулканогенно-осадочные островодужные се
рии широкого стратиграфического диапазона от 
карбона до неокома включительно. По прости
ранию террейна отмечаются значительные 
стратиграфические и вещественные вариации,



Рис. 1. Схема террейнов К орякского нагорья
1 -  тектонические нарушения (а -  сбросы, сдвиги, б -  надвиги); 2 -  стратиграфические и интрузивные границы. Тер- 
рейны: A V -  А лькатваамский; ЕК -  Эконайский; Кони-М ургальский: КМ М -  Мургальский и КМ Т -Т ай гон осский  суб- 
террейны; MAI -  Майницкий: AL -  Алганский, MY -  Майницкий субтеррейны; О лю торско-Камчатский: ОКО -  О лю - 
торский и OKV -  Валагинский субтеррейны; Пенжинско-Анадырский: РАВ -  Усть-Бельский, PAG -  Ганычаланский и 
РАМ -  Майнский субтеррейны; Таловский: TLA -  Айнынский и ТЕК -  Куюльский субтеррейны; VK -  В еликоречен- 
ский; VT -  Ветловский; WKU -  Укэлаятский; VN -  Янранайский. Вулканические пояса: ОС -  Охотско-Чукотский, КК -  
Корякско-К амчатский, ЕК -  Восточно-Камчатский; Tvi -  вулканогенно-осадочные паллоцеи-эоценовые островодуж- 
ные образования; K p s -  меловые гранитоиды; Q s-  палеоген-четвертичные отложения.
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Рис. 2. Пространственно-временная диаграмма террейнов
1-6 -  террейны : 1 -  островодужные, 2 -  океанической коры и офиолитовы е; 5, 4 -  аккреционной призмы с преобла
данием: 3 -  фрагм ентов океанической коры, 4 -  турбидитов; 5 -  турбидитовых бассейнов, 6 -  комплексов краевых мо
рей с ф рагментами энсиматических дуг; 7 ,8 -  этапы: 7 -  амальгамации, 8 -  аккреции. Ц ифрами обозначены  террейны : 
1 -  Кони-М ургальский, 2 -  П енж инско-А надырский, 3 -  А йнынский, 4 -  Куюльский, 5 -  А лганский, 6 -  Майницкий, 
7 -  В еликореченский , 8 -  А лькатваам ский , 9 -  Э конайский, 10 -  Я нранайский, 11 -  У кэлаятский , 12 -  О лю тор- 
ский, 13 -  Ветловский.



что  позволило выделить два субтеррейна: Тайго- 
носский и М ургальский.

Тайгоносский (КМТ) субтеррейн. Каменно
угольные и пермские отложения развиты только 
на п-ове Тайгонос, а триасово-среднеюрские изве
стны также на п-вах Кони и Пьягина. Это единый 
циклически построенный вулканогенно-осадоч
ный комплекс, мощностью в несколько километ
ров, с фауной бореальной провинции. Вулканоген
ные породы относятся к дифференцированной ан
дезито-базальтовой серии. Формационный анализ 
позволил восстановить структуру вулканического 
Южно-Тайгоносского поднятия и сопряженного 
Северо-Тайгоносского прогиба [И, 17]. Страти
графически выше залегают прибрежно-морские 
вулканические, вулканогенно-осадочные обра
зования базальтового и андезито-базальтового 
состава верхней юры -  неокома и угленосные 
отложения аптского и альбского ярусов. Форми
рование островодужных структур завершилось 
внедрением габбро-гранодиорит-гранитных и 
граносиенитовых интрузий с изотопными возрас
тами 75-115 млн. лет (К/Аг метод [17]). На Тайго- 
носе широко развиты метаморфические породы 
амфиболитовой, зеленосланцевой и глаукофано- 
вой фаций. Особенности распределения их в про
странстве и связь с интрузиями позволяют пред
полагать существование парного метаморфичес
кого пояса [17].

Мургальский субтеррейн (КММ) сложен мел
ководными морскими и континентальными вул
каногенными, вулканокластическими и туфоген- 
но-осадочными отложениями верхней юры -  го- 
терива. Основание их не вскрыто. Вулканиты 
принадлежат известково-щелочной андезито-ба
зальтовой серии. Островодужный комплекс про
рван доальбскими интрузиями диоритов, грано- 
диоритов, тоналитов, плагиогранитов (105 млн. 
лет, К / Аг метод [31 ] и перекрывается несогласно 
мелководными морскими и континентальными 
отложениями апта-альба. Последние могут рас
сматриваться как “перекрывающие серии” 
(“overlap sedimentary assemblages”), фиксирующие 
время аккреции Мургальского и Тайгоносского 
субтеррейнов к континентальной окраине Азии.

Островодужный характер Кони-Мургальско- 
го террейна вряд ли может вызывать сомнения. 
Однако при палеотектонической интерпретации 
отдельных комплексов остается еще много спор
ных моментов. Во-первых, дискуссионным явля
ется вопрос об энсиматической или энсиаличес- 
кой природе отдельных субтеррейнов. Во-вто
рых, длительный по времени островодужный 
магматизм (поздний палеозой -  неоком) может 
объясняться, с одной стороны, существованием 
здесь окраины андийского типа, а с другой -  тек
тоническим совмещением или стратиграфичес
ким наложением островодужных комплексов, от

вечающих разновозрастным конвергентным гра
ницам. Для ответа на этот вопрос необходимо 
провести детальные петрологические и палео- 
магнитные исследования.

На продолжении Кони-Мургальского террей
на располагается Западно-Пекульнейский тер- 
рейн (WP), он представляет собой систему текто
нических пластин [19]. Западные пластины сло
жены мощным смятым в складки комплексом 
вулканогенно-осадочных пород берриаса-валан- 
жина, олистостромами готерив-барремского и 
апт-альбского ярусов. Восточные пластины в ни
жней части сложены метаморфическими и магма
тическими породами: 1) амфибол-двупироксено- 
выми кристаллическими сланцами и эндербитами 
с телами плагиогнейсов, агматитов и мигматитов 
(изотопный возраст цирконов 2.9-2А млрд, лет, 
РЬ/ РЬ термоизохронный метод [18]); 2) кристал
лическими сланцами, габбро-норитами, анорто
зитами, оливин-пироксеновыми габбро, лерцоли- 
тами; 3) амфиболовыми габбро, диоритами, тона- 
литами, плагиогранитами (изотопный возраст 
226-195 млн. лет, К/Ar метод [16]). Относительно 
их происхождения имеются разные точки зрения, 
И.Л. Жуланова и А.Н. Перцев [10] рассматрива
ют их как сложный многофазовый расслоенный 
раннемеловой плутон, соответствующий по со
ставу базальту толеитовой серии островных дуг. 
М.С. Марков и Г.Е. Некрасов [18, 19] считают 
первый комплекс гранулит-базитовым слоем 
древней докембрийской континентальной коры, 
а среди габброидов выделяют древние раннепро
терозойские реликты океанических структур и 
новообразованные, сходные с офиолитами зон 
растяжения.

Метаморфические образования перекрыва
ются карбонатно-терригенно-угленосными отло
жениями условно палеозойско-раннемезозойско- 
го возраста. Они прорваны многочисленными дай
ками толеитовой и известково-щелочной серий 
островных дуг [16] и перекрываются вулканоген
но-осадочной толщей берриаса-валанжина. Ра
диологический возраст (К/Аг метод) плагиограни
тов из дайкового комплекса 135 млн. лет [16].

Структурно выше располагается аллохтонный 
комплекс, представленный тектоническим ме
ланжем с блоками офиолитов, вулканогенно
кремнистыми породами верхней юры-валанжина 
и пикрит-диабаз-базальтовой толщей готерива 
[18-20].

Палеотектонические связи островодужного 
комплекса остаются неясными. Он может рас
сматриваться или как продолжение Кони-Мур- 
гальского террейна, или как часть конвергентной 
границы Южно-Анюйского океанического бас
сейна. От решения этого вопроса зависит трак
товка офиолитов.



Пенжинско-Анадырский террейн (РА) распо
ложен к востоку от Кони-Мургальского террейна 
и подразделяется на три субтеррейна: Усть-Бель- 
ский, Майнский и Ганычаланский.

Усть-Бельский субтеррейн (РАБ) является 
северным элементом и состоит из нескольких 
тектонических пластин [1, 19, 20]. Утесинская 
пластина сложена серпентинитовым меланжем с 
блоками палеозойских (?) эффузивов, кремней и 
известняков. Мавринская пластина представлена 
среднеюрскими терригенными и туфо-терриген- 
ными породами с прослоями конгломератов и 
мергелей. Породы смяты в сложные складки, ин
тенсивно будинированы и катаклазированы. От- 
рожненская пластина сложена офиолитами (ман
тийные ультрабазиты, габброиды, диабазы, ба
зальты), которые перекрываются кремнистыми 
породами, известковистыми песчаниками, туфами 
и известняками с фауной среднего-позднего дево
на и раннего карбона. Разрез интрудирован дайка
ми диабазов, плагиогранитов, диоритов с изотоп
ными возрастами 180-304 млн. лет (К/Аг метод 
[1]). Удачнинская пластина сложена толщей чере
дования песчаников, алевролитов, аргиллитов с 
фауной валанжинского яруса. Таловская пласти
на, как и Отрожненская, представлена офиолита
ми, но значительно более деформированными.

Майнский субтеррейн (РАМ) вскрывается из- 
под меловых отложений в отдельных изолиро
ванных выходах в бассейне рек Пенжины и сред
него течения Анадыря. Здесь выделяются: 1) ба- 
зальтоиды, глинистые сланцы, известковистые 
песчаники, алевролиты и рифогенные известня
ки ордовика-силура; 2) вулканогенно-осадочные 
образования островодужного типа (андезиты, да- 
циты, вулканокластиты, туфы) с фауной и флорой 
ангарского типа раннего карбона; 3) терригенные 
отложения перми с прослоями органогенно-обло
мочных известняков; 4) туфо-терригенные отло
жения верхнего триаса -  средней юры с редкими 
горизонтами андезитов; 5) терригенные отложе
ния верхней юры -  нижнего мела с внутриформа- 
ционными несогласиями, размывами и стратигра
фическими пробелами.

Ганычаланский субтеррейн (PAG) состоит из 
нескольких тектонических пластин. Нижнее по
ложение занимает Ильпенейская пластина, сло
женная эффузивами, кремнистыми породами, из
вестняками, метаморфизованными в зеленослан
цевой и глаукофановой фациях. Изотопный 
возраст метаморфизма -  325 млн. лет (К/Аг ме
тод [9]) и 327 млн. лет (Rb / Sr метод [5]). Выше рас
положена пластина серпентинитового меланжа с 
блоками метаморфических пород и вышележа
щих офиолитов. Г.Е. Некрасов (устное сообще
ние) отмечает находки гранатовых амфиболитов, 
тоналитов и гнейсовидных габбро с изотопным 
возрастом 1100 (РЬ/РЬ термоизохронный метод).

Офиолитовый разрез дезинтегрирован на две пла
стины. Хинантынупская пластина сложена габбро, 
габбро-норитами, троктолитами с подчиненным 
количеством верлитов и лерцолитов. В основании 
пластины встречаются горизонты милонитов, габ
бро-амфиболитов и амфиболитов с изотопным 
возрастом 550 млн. лет (Аг/Аг метод [33]). Эльге- 
минайская пластина в нижней части содержит ди
абазы, габбро-диабазы, базальты, представляю
щие собой, вероятно, деформированный дайко- 
вый комплекс. Выше залегают базальты, 
шаровые лавы с линзовидными прослоями крем
ней и туфосилицитов. Они перекрываются чер
ными кремнями, известняками, конгломератами, 
турбидитами и алеврито-глинистыми породами 
ордовика-силура [3, 17].

Необходимо отметить неравномерную изучен
ность Пенжинско-Анадырского террейна. Геоло
го-съемочные работы отдельных участков прово
дились достаточно давно и с разницей в 10—15 лет, 
а тематические исследования, главным образом, 
офиолитов и метаморфических пород, были со
средоточены в Понтонейских и Усть-Бельс^их 
горах. В связи с этим при интерпретации палео- 
тектонической природы террейна как аккреци
онного клина и субдукционной зоны, помимо пря
мых доказательств океанического происхожде
ния офиолитов и метаморфических комплексов, 
мы были вынуждены использовать косвенные 
признаки и соображения общего плана.

Так, например, развитие позднепалеозойско- 
раннемезозойской Кони-Мургальской островной 
дуги предполагает существование синхронных 
аккреционных призм. Подтверждением может 
служить чешуйчатая структура Ганычаланского 
и Усть-Бельского субтеррейнов с фрагментами 
океанической коры раннего и среднего палеозоя, 
появление островодужного вулканокластическо- 
го материала в пермско-среднеюрских туфо-тер- 
ригенных отложениях, а также значительное ко
личество метаморфических пород субдукционно- 
го типа [9, 24]. Надо сказать, что выделение 
древних аккреционных призм -  задача довольно 
трудная, особенно при наличии более молодых де
формаций, и требует проведения специальных 
структурных исследований с последовательным 
снятием эффекта постаккреционных деформаций.

Таловский террейн (TL) включает терриген- 
ный флиш и офиолиты, количественные соотно
шения которых позволили выделить два субтер
рейна.

Айнынский субтеррейн (TLA) сложен главным 
образом турбидитами поздней юры -  раннего ме
ла. Наиболее детально он изучен в Таловских и 
Понтонейских горах [2].

В западной части субтеррейна непосредствен
но вдоль границы с Ганычаланским субтеррей- 
ном наблюдается система чешуй мощностью до



первых сотен метров и протяженностью до не
скольких километров. В их составе встречаются 
известняки среднего—верхнего девона, известко- 
во-терригенные и туфо-терригенные отложения 
карбона -  нижней перми, верхней перми, триаса, 
верхней юры (?) и нижнего мела, а также редкие 
тела гипербазитов, серпентинитового меланжа и 
метаморфических пород. Встречаются горизон
ты меланжа с терригенным матриксом раннеме
лового возраста. Некоторые из них могли быть 
первоначально олистостромами. В восточной ча
сти преобладают флишоидные отложения верх
ней юры -  нижнего мела. Для субтеррейна харак
терна сложная чешуйчато-надвиговая структура 
с дуплексами [34]. Флиш смят в сложные разнооб
разные складки.

Продолжение террейна в северном направле
нии (см. рис. 1) основано на определенных анало
гиях в строении так называемого Ваежского под
нятия. В бассейне рек Ваеги и Мукарыляна обна
жены метаморфические породы ваежской серии, 
серпентинитовый меланж, известняки силура, де
вона, карбона, перми, туфо-терригенные породы 
верхнего триаса и верхней юры -  нижнего мела 
[19, 35]. Они слагают систему чешуй, наклонен
ных к северо-западу и имеющих мощность в не
сколько сот метров. Широко развиты зоны ме
ланжа, катаклазитов и милонитов. Встречаются 
также олистостромы позднетриасового возраста. 
По данным В.П. Зинкевича [12, 19], эти структу
ры несогласно перекрываются апт(?)-альбскими 
терригенными отложениями. Мы склонны ин
терпретировать их как предостроводужные отло
жения, перекрывающие аккреционную призму. 
Дальнейшее изучение фрагментов разрезов от
дельных пластин даст возможность восстановить 
особенности формирования континентальной ок
раины в позднем палеозое -  раннем мезозое. Ве
роятно, возникнет необходимость выделить эти 
структуры из состава Айнынского субтеррейна в 
качестве самостоятельной единицы.

Куюлъский субтеррейн (TLK) представляет 
собой серпентинитовый меланж, в котором выде
ляются несколько тектонических пластин с раз
личным составом глыб [27, 38]. Помимо Ганкува- 
ямской пластины, в которой сохранился наиболее 
полный разрез офиолитов [2, 14, 20], выделяют
ся: 1) пластина Удачная с обломками зеленых 
сланцев и амфиболитов; 2) пластина Веселая с 
блоками пород (базальты, известняки, кремни) 
кингивеемского типа (пермь(?) -  средний триас -  
келловей); 3) Уннаваямская пластина мономик- 
тового серпентинитового меланжа и др. Офиоли- 
ты имеют гетерогенное строение; наряду с океа
ническими, встречаются надсубдукционные.

Таловский террейн рассматривается как ак
креционная призма Удско-Мургальской островной 
дуги позднеюрско-раннемелового возраста [25]. 
По преобладанию турбидитов выделяется Ай-

нынский, а офиолитов -  Куюльский субтеррей- 
ны. Вероятно, следует их выделять как самостоя
тельные террейны, а Куюльский рассматривать 
как офиолитовый террейн [14, 27]. Они несоглас
но перекрываются постаккреционными мелко
водными меловыми отложениями, разрез кото
рых начинается с позднего альба»

В Майницкий террейн (МАГ) на карте для уп
рощения и в известной мере искусственно объе
динены два крупных блока: Ал ганский и собст
венно Майницкий, которые, по всей вероятности, 
следует рассматривать как два террейна или суб
террейна, разделенные Березовским сдвигом. 
Общим для них является наличие офиолитового 
фундамента, на котором накапливались средне- 
юрско-нижнемеловые туфо-терригенные отло
жения пекульнейвеемской свиты и чирынайской 
серии, а также постамальгамационные флишоид
ные отложения альба -  верхнего мела.

Алганский субтеррейн (AL) расположен в 
междуречье Анадыря, Майна и Великой. Наиболее 
распространены вулканогенно-кремнисго-терри- 
генные отложения пекульнейвеемской свиты (сред
няя юра -  нижний мел) мощностью до 2 км. Харак
терны системы чешуй с преобладанием юго-вос
точной вергентности, многочисленные зоны 
дробления и милонитизации, выполненные цео
литами, а также отдельные тела серпентинитов 
[1, 12, 19].

В.Б. Шмакин [41] выделил несколько разно
возрастных породных ассоциаций: яшмово-базаль
товую, кремнисто-песчаниковую, флишевую, 
кремнисто-алевролитовую, песчано-псефитовую. 
По вещественному составу различаются острово- 
дужные и окраинно-морские вулканиты [32]. Вдоль 
восточной границы террейна локализованы вы
ходы габброидов, гипербазитов, отдельные зоны 
серпентинитового меланжа с блоками офиолитов 
и глаукофановых сланцев. Геодинамическая об
становка, в которой происходило накопление пе
кульнейвеемской свиты, соответствует окраин
ному морю [25]. Согласно легенде карты террей- 
нов, Алганский террейн можно рассматривать 
как турбидитовый бассейн с меланократовым ос
нованием.

Вышележащие отложения представлены 
мощной (3-5 км) терригенной толщей верхнего 
альба-турона (перекатнинская свита), залегающей 
несогласно на более древних образованиях [12]. 
Они являются более глубоководными, чем одно
возрастные постаккреционные отложения Та- 
ловского террейна. Сенонские отложения (ла
мутская свита) представлены флишоидной сери
ей с прослоями туфов среднего и кислого состава. 
В структурном отношении оба комплекса слага
ют сравнительно слабо дислоцированный чехол, 
который можно рассматривать как постамальга- 
мационный комплекс, накопление которого про
изошло до их аккретирования к краю континента.



Майницкий субтеррейн (MY) расположен в 
междуречье рек Великой и Хатырки. Состоит из 
двух комплексов: серпентинитового меланжа и 
вулканогенно-кремнисто-терригенной чирынай- 
ской серии (средняя юра -  нижний мел).

Серпентинитовые меланжи слагают нижний 
структурный элемент. Они широко развиты 
вдоль восточной и южной границы террейна и 
имеют покровные взаимоотношения с алькатва- 
амским и Эконайским террейнами. В централь
ной части они обнажаются в ядрах вытянутых в 
северо-восточном направлении узких, прерывис
тых антиформ. По простиранию антиформные 
складки нередко запрокинуты на юго-восток и 
вместе с чирынайской серией образуют чешуйча- 
то-надвиговые структуры [19, 25]. Нередко, осо
бенно в верховьях рек Емраваама и Хатырки, 
развиты сдвоенные структуры [7, 19].

Серпентинитовые меланжи в целом построе
ны однотипно. Состав глыб разнообразный: ги- 
пербазиты, габброиды, плагиограниты, дайковый 
комплекс, различные вулканиты, кремни, извест
няки палеозойско-раннемезозойского возраста с 
тетической фауной, фрагменты чирынайской се
рии, амфиболиты, зеленые и глаукофановые слан
цы, эклогитоподобные породы. Офиолиты суще
ственно гетерогенны [19, 20, 22, 32]. Различаются 
офиолиты двух возрастных интервалов (поздний 
палеозой -  ранний мезозой и поздний мезозой) и 
разных геодинамических обстановок (океаничес
кие, островодужные и надсубдукционные).

В составе Эльгеваямского и Чирынайского 
меланжей встречаются крупные тела (4x15 км2) 
габброидов, тоналитов, плагиогранитов, вулка
нитов дифференцированной (от базальтов до ри
олитов) серии и флишоидных туфо-терригенных 
пород. Они рассматриваются как островодужные 
образования позднетриасового-раннеюрского 
возраста [22, 28].

Чирынайская серия объединяет формационно 
единый, но пестрый по составу набор пород [19,25]. 
В.Б. Шмакин (41) выделил яшмово-базальтовую, 
базальто-алевролито-кремнистую, алевролито
песчаниковую, турбидитовую, песчаниковую ас
социацию. Нередко радиоляриты и базальты 
представляют собой тектонические включения в 
терригенных породах. Чирынайская серия интен
сивно дислоцирована, широко развиты зоны ка- 
таклаза и милонитизация, часто превращенные в 
сплошные поля цеолит-пренит-цоизит-хлорито- 
вых агрегатов. Характерны чешуйчато-надвиго- 
вые структуры. Контакты между литологически
ми разностями часто сорванные. Разная компе
тентность пород при деформации приводит к 
возникновению хаотических образований типа 
“broken formation” и терригенного меланжа.

Чирынайская серия представляет собой слож
ный гетерогенный комплекс пород, образовав

шихся в разных геодинамических режимах: окра
инного моря, энсиматических островных дуг и 
аккреционных призм. Палеотектоническая об
становка формирования комплексов, входящих в 
состав субтеррейна, ближе всего соответствует 
модели развития Филиппинского моря [25].

Стратиграфически (?) выше, как и в Алган- 
ском субтеррейне, залегают флишевые и песча- 
но-конгломератовые отложения альба-верхнего 
мела постамальгамационной природы. Они на
капливались в окраинном бассейне типа Беринго- 
вого моря [25].

Великореченский террейн (VK). В нижнем те
чении р. Великой между Майницким и Алганским 
террейнами обнажается клиновидная полоса тер
ригенных отложений мощностью до 5 км, извест
ных в литературе под названием Великоречен- 
ской зоны [12, 19]. Они слагают чешуйчато-на- 
двиговую структуру и имеют регрессивный тип 
седиментации: флиш альбско-коньякского возра
ста, мелководные и континентальные толщи се- 
нон-датского возраста. Фундамент меловых от
ложений не известен, поэтому возможны два ва
рианта интерпретации этих образований [25]. Их 
можно выделять как самостоятельный террейн 
(см. рис. 1), близкий по составу к Алькатваамско- 
му террейну, или объединять с постамальгамаци- 
онными и постаккреционными отложениями Ал
тайского и Майницкого субтеррейнов.

Алькатваамский террейн (AV) расположен в 
северо-восточной части Корякского нагорья. С за
пада на него тектонически надвинуты структуры 
Майницкого субтеррейна. На юго-востоке по 
крутым разломам, выраженным зонами расслан- 
цевания и брекчирования, он граничит с Эконай
ским террейном. Террейн сложен мощными (до 
5-6 км) терригенными, часто флишоидными се
риями верхней юры -  нижнего мела и верхнего 
мела -  палеоцена. Внутреннее строение доста
точно сложное. Выделяется несколько самостоя
тельных тектонических пластин, разрезы кото
рых имеют различные стратиграфические, лито
логические и фациальные особенности [7, 13]. 
В составе некоторых пластин, особенно на уров
не готерива и маастрихта-палеоцена, встречают
ся вулканогенно-осадочные образования остро- 
водужной природы.

Фундамент юрско-меловых отложений обна
жается в зонах серпентинитового меланжа, со
стоящих, главным образом, из блоков офиолитов 
позднего палеозоя -  раннего мезозоя. Кроме то
го, в составе террейна имеются небольшие по 
размерам (до 1 км) блоки островодужных образо
ваний позднего триаса с тетической фауной.

Эконайский террейн (ЕК) расположен в вос
точной части Корякского нагорья. Для него ха
рактерны смятые в сложные, нередко лежачие 
покровные складки офиолиты позднего палеозоя-



триаса-ранней юры(?) [1, 19, 25]. Все они содер- 
жат тетическую фауну. Широко развиты терри- 
генные отложения верхней юры—мела Накыпый- 
лякского комплекса, которые также смяты в 
сложные покровные складки. Однако в некото
рых местах установлено их несогласное залега
ние на офиолитах. Они могут интерпретировать
ся как отложения фронтальной невулканической 
дуги. Структура террейна несогласно перекрыва
ется отложениями верхнего маастрихта-палеоце- 
на, которые являются постаккреционными обра
зованиями.

Янранайский террейн (YJV) на большей части 
тектонически перекрыт структурами Эконайско- 
го террейна. В междуречье рек Опухи и Ваамыч- 
гына он обнажается в нескольких тектонических 
окнах [8, 19, 25, 45], а в бассейне рек Пикасьваяма 
и Хатырки слагает систему чешуй, надвинутых 
на верхнемеловые толщи Укэлаятского террей
на [7, 25].

Террейн представляет собой аккреционную 
призму, которая сложена терригенными порода
ми, в том числе турбидитами, базальт-яшмовыми 
ассоциациями и олистостромами, охватывающи
ми возрастной интервал от поздней юры до позд
него мела. Базальт-яшмовые ассоциации являют
ся фрагментами океанической коры, сорванными 
с погружающихся литосферных плит в результа
те аккреционно-субдукционных процессов. Сре
ди базальтов встречаются толеиты СОХ и ба
зальты океанических островов. Кремни являются 
типичными конденсированными океаническими 
осадками. Выделяются несколько разновозраст
ных ассоциаций.

Яканувеемская пластина сложена базальтами, 
яшмами, радиоляритами титона (оксфорда)-ва- 
ланжина. Они перекрываются алевролитами и 
вулканомиктовыми песчаниками готерива-апта. 
Якенмывеемская и Ваамычгынская пластины 
представлены базальтами, гиалокластитами, ра
диоляритами, металлоносными осадками и изве
стняками соответственно альб-сеноманского и 
сантон-кампанского возраста. Верхние части раз
резов сложены терригенными породами и олис
тостромами. Олистостромы содержат обломки 
эконайских офиолитов и пород базальт-яшмовой 
ассоциации. Появление терригенных пород в раз
резах пластин маркирует время приближения 
океанической литосферы к конвергентным гра
ницам плит.

Укэлаятский террейн (WKU) имеет дугообраз
ную форму и прослеживается от северо-запад
ной Камчатки до побережья Берингового моря 
[6, 15, 25]. Сложен мощным (до 7-8 км) флишем 
позднего мела (сантон-маастрихт) и палеоцена. 
Турбидиты представлены граувакками, а конту- 
риты -  субаркозами. Локально встречаются олис
тостромы, базальты и кремнистые породы. Отло

жения смяты в разнообразные складки, осложнен
ные многочисленными разрывами типа взбросов, 
надвигов и сдвигов. В палеотектоническом отно
шении они рассматриваются как комплекс осад
ков континентального склона и подножья.

На карте террейнов Северной Циркум-Паци- 
фики эти отложения выделены в качестве суб- 
террейна, входящего в состав Западно-Камчат
ского террейна аккреционного клина. В основе 
этой интерпретации лежат теоретические пред
ставления о существовании аккреционной приз
мы во фронте Охотско-Чукотского вулканичес
кого пояса. Каких-либо структурных наблюде
ний, подтверждающих данную трактовку, пока 
нет, так как флиш еще изучен плохо. Однако в 
ряде мест (бассейны рек Вывенки и Яелваяма, на 
Западной Камчатке мыс Омгон и хозгонская сви
та) во флише встречаются фрагменты океаниче
ских базальтов и радиоляритов [25, 40]. Если ак
креционная призма существует, что теоретичес
ки весьма вероятно, то она может занимать лишь 
какую-то часть обширной области распростране
ния флишевых толщ. Поэтому нам представляет
ся более целесообразным рассматривать террейн 
как турбидитовый бассейн. Кроме того, посколь
ку прямых взаимоотношений с западнокамчат
ским флишем нет, то его следует выделять в ка
честве самостоятельного террейна.

Олюторский террейн {ОКО) занимает южную 
часть Корякского нагорья. Это крупный аллох
тон, обдуцированный в северном направлении на 
Укэлаятский террейн. Нижняя его часть сложена 
вулканогенно-кремнистыми отложениями ва- 
тынской серии (альб-кампан) [6, 19]. Выше зале
гают вулканогенно-осадочные островодужные 
образования ачайваямского комплекса (поздний 
маастрихт-палеоцен). Локально развиты зональ
ные ультрабазит-габбровые интрузии аляскин
ского типа. По палеомагнитным данным, океани
ческие породы ватынской серии образовались на 
палеошироте 32° с.ш., а островодужные комплек
сы -  58° с.ш. [23].

На карте террейнов Олюторский террейн по
казан как субтеррейн, который вместе с Валагин- 
ским субтеррейном составляет Олюторско-Кам- 
чатский террейн островной дуги. Однако нет до
казательств, что ачайваямская и валагинская 
островодужные комплексы являются фрагмента
ми одной дуги, поэтому их лучше рассматривать 
как самостоятельные террейны.

Ветловский террейн (VT) включает аккреци
онные комплексы Восточной Камчатки [36], вос
точных побережий о-ва Карагинского [39], п-ова 
Говена и хр. Олюторского [37]. В рассматривае
мом регионе он сложен среднеэоцен-раннеолиго- 
ценовым флишем с олистостромами и терриген- 
ным меланжем с чужеродными блоками океани
ческих базальтов, гиалокластитов и кремнистых



пород маастрихт-палеогенового возраста. Тер- 
рейн рассматривается как аккреционная призма 
палеогеновой Говенско-Карагинской островной 
дуги, развитие которой было связано со спредин- 
гом Командорской котловины [6, 37, 39]. Нельзя 
исключать, что при детализации стратиграфиче
ских и палеомагнитных исследований может об
наружиться, что в Ветловском террейне объеди
нены аккреционные призмы разновозрастных ос
тровных дуг, и потребуется более дробное его 
деление.

ОБСУЖДЕНИЕ
При составлении карты террейнов Корякско

го нагорья авторы встретились с определенными 
трудностями, особенно в терминологии и при гео- 
динамической интерпретации.

Некоторые из этих проблем часто обсужда
ются в отечественной аудитории. В первую оче
редь, к ним относятся: 1) что такое террейн и в 
чем его отличие от структурно-формационный 
зоны? 2) целесообразность выделения террейнов 
и необходимость террейнового анализа.

Сама постановка вопроса о том, существуют 
ли террейны, является, на наш взгляд, недоразу
мением, так как суть спора сводится к признанию 
или отрицанию новой понятийной базы, а не от
крытию какого-то нового явления или структу
ры. В геологии вопросы, связанные с терминоло
гией и классификацией, достаточно сложны и не
редко противоречивы. Во избежание понятийных 
разночтений следует придерживаться уже сло
жившегося определения террейна в том виде, как 
это было сделано авторами концепции коллажа 
террейнов [46, 47], и избегать субъективных тол
кований. Среди отечественных геологов попу
лярны два крайне субъективных понимания тер
рейнов либо как блоков, испытавших значитель
ное перемещение, либо как полного аналога 
структурно-формационных зон. По поводу пер
вой точки зрения достаточно напомнить, что в ав
торском определении нет упоминания о масшта
бах перемещения.

В отечественной литературе террейну ближе 
всего соответствуют определения структурно-ве
щественного комплекса и структурно-формаци
онной зоны. Структурно-вещественный ком
плекс -  это крупное геологическое тело, отлича
ющееся от смежных с ним тел значениями 
вещественных и структурных характеристик и, 
как правило, ограниченное поверхностями регио
нальных несогласий [4]. Несмотря на сходство оп
ределений структурно-вещественного комплекса 
и террейна, применение этих понятий в практике 
тектонического анализа, как правило, разное. 
Например, в структурно-вещественный комплекс 
обычно объединяют породы, образовавшиеся в

одной геодинамической обстановке. Террейны, 
особенно составные и сложные террейны, вклю
чают, как правило, комплексы пород, образовав
шиеся в разных геодинамических обстановках. 
Следовательно, террейн может включать не
сколько структурно-вещественных комплексов, 
что особенно характерно для террейнов, имею
щих чешуйчатое или покровное строение.

В этом отношении террейн имеет большее 
сходство со структурно-формационной зоной. К 
сожалению, как часто бывает в геологии, сущест
вует несколько различных пониманий структур
но-формационных зон, что затрудняет прямое их 
сопоставление с определением террейна. В “Гео
логическом словаре” [С. 264]1 структурно-фор
мационная зона трактуется как “зона в пределах 
складчатой области, отличающаяся от соседних 
зон чертами осадконакопления, структуры, маг
матизма, обусловленными специфическими для 
данной зоны в течение времени ее формирования 
тектоническим режимом и рядом физико-геогра
фических факторов... Структурно-формацион
ные зоны обычно ограничены глубинными раз
ломами”. В данной формулировке это определе
ние близко как структурно-вещественному 
комплексу, так и террейну, что окончательно за
путывает ситуацию.

Приведенное определение структурно-форма
ционной зоны хотя и не запрещает пространст
венного перемещения, но и не предполагает та
ких перемещений, т.е. пригодно для описания ста
тической структуры. Понятие террейн 
изначально допускает возможность такого пере
мещения, вне зависимости от его масштабов, ибо 
оно объединяет в единое целое представления 
как об особенностях развития некоего участка 
земной коры, так и об его блоковом строении. 
При этом совершенно необязательно, чтобы та
кой блок полностью соответствовал былой 
структурно-формационной зоне.

Знакомство с опубликованными картами тер
рейнов и литературой показывает, что понятие 
террейна в сравнении с отечественной термино
логией имеет двоякий смысл. В одних случаях 
террейну может соответствовать структурно-ве
щественный комплекс, а в других -  структурно
формационная зона. При террейновом анализе 
регионов действительно оказывается, что грани
цы некоторых террейнов совпадают с прежними 
структурно-формационными зонами. Однако 
нельзя считать это правилом. Например, выде
лявшаяся ранее единая Таловско-Майнская зона 
состоит из нескольких террейнов (Майнский, Га- 
нычаланский, Усть-Бельский, Айнынский и Ку- 
юльский субтеррейны), а Эконайская зона -  из 
Эконайского и Янранайского террейнов.

1 Геологический словарь. Т. 1. Москва: Н едра, 1973. 486 с.



Трудности в определении геодинамической 
природы террейнов Корякского нагорья в ряде 
случаев были связаны с недостаточной изученно
стью территории. Выходом из положения долж
но быть прежде всего углубление наших знаний 
конкретной геологии. Естественно, при этом воз
никнет необходимость внесения определенных 
корректив в предлагаемую схему террейнов.

Имеются сложности и другого рода. Многие 
террейны включают в себя комплексы, форми
ровавшиеся в разных геодинамических обстанов
ках, и, по сути дела, являются составными. На
пример, Майницкий, в котором имеются фраг
менты (блоки) островодужных, окраинно
морских образований и аккреционных призм. 
При избранном масштабе карты выделение их в 
качестве самостоятельных единиц породило бы 
чрезмерную пестроту и сделало бы карту нечита
емой. Поэтому для обозначения геодинамичес
кой природы террейнов приходилось выбирать 
обстановку, которая преобладала на последнем 
этапе, сознавая известную условность такой 
классификации. Поскольку террейновый анализ, 
в особенности применительно к нашей террито
рии, находится в стадии становления, то возмож
ности дальнейшего совершенствования класси
фикации террейнов по предполагаемым обста
новкам происхождения еще далеко не исчерпаны.

Некоторые террейны в своем развитии испы
тали смену геодинамических режимов. Особенно 
это характерно для островных дуг и оторванных 
от материка континентальных блоков. Напри
мер, фундаментом островодужных образований 
Олюторского террейна является океаническая 
кора, которая широко развита по всей площади 
террейна и на значительных пространствах лише
на перекрывающих островодужных отложений. 
Поэтому показ всего поля террейна цветом ост
ровной дуги оставляет некоторую неудовлетво
ренность и приводит к потере информации, кото
рую приходится восполнять только при описании 
террейна и на тектоно-стратиграфических ко
лонках.

Более того, в юго-восточной части Олютор
ского террейна имеются молодые палеогеновые 
островодужные образования, которым соответ
ствует латерально сопряженный Ветловский 
террейн аккреционного клина. Исходя из тер- 
рейнового анализа, следовало выделить террейн 
палеогеновой, например, Говенско-Карагинский, 
островной дуги [37], фундаментом для которой 
служат как океанические, так и островодужные 
комплексы Олюторского террейна. Однако ?та 
дуга в современной структуре не имеет отчетли
вых латеральных ограничений в виде разломов 
(см. определение террейна), поэтому в данном 
случае ее пришлось бы распространять на всю 
площадь Олюторского террейна. В этом случае

нам казалось, что потеря информации на карте о 
ватынских и ачайваямских комплексах, опреде
ляющих особенности структуры южной части 
Корякского нагорья, стала бы невосполнимой. 
Альтернативным решением мог быть показ палео
геновой дуги в условных границах. На карте (см. 
рис. 16) соответствующие образования показаны 
постаккреционными вулканогенно-осадочными 
образованиями -  Гу/.

Седиментация флишевых толщ Укэлаятского 
террейна происходила в условиях континенталь
ного склона и подножия, а начиная с позднего 
кампана, времени заложения Ачайваямской дуги 
[6, 19], возникло отшнурованное от океана крае
вое море. При определении Майницкого и Алган- 
ского террейнов как окраинно-морских, что, на 
наш взгляд, целесообразно, также возникли бы 
трудности в палеотектонической интерпретации, 
обусловленные сменой во времена геодинамичес
ких обстановок. Это особенно характерно для 
комплексов, образующихся в зонах перехода оке
ан-континент, где происходит смена островодуж
ных и окраинно-морских обстановок [26].

“Террейновые карты” в значительной мере яв
ляются “бесструктурными”. В результате теряет
ся информация о внутреннем строении террейнов 
и те из них, которые имеют покровное строение, 
не отличаются от других. Например, алькатваам- 
ский террейн в отличие от однотипного с ним по 
геодинамической природе Укэлаятского террей
на имеет сложное покровное строение, но на кар
те они будут смотреться как сходные структур
ные элементы.

В случае крупных аллохтонных перекрытий, 
являющихся следствием вертикальной аккреции, 
возникает сложный пакет покровов. Как прави
ло, они объединяются в “composite” террейны, со
стоящие из субтеррейнов, которые нередко по 
своей значимости и отсутствию общих черт гео
логического развития являются самостоятельны
ми террейнами.

В то же время отдельные комплексы (напри
мер, офиолиты позднего палеозоя-раннего мезо
зоя) иногда оказываются в составе разных, Май
ницкого и Эконайского, террейнов. В результате 
затушевывается генетическое единство этих об
разований. Другим примером могут служить по
зднемеловые океанические комплексы Янранай- 
ского и Олюторского террейнов. Являясь фраг
ментами одной океанической плиты, они в 
первом случае находятся в составе аккреционной 
призмы, а во втором -  в составе обдуцированного 
аллохтона [45].

Стратиграфические колонки террейнов, в том 
виде, как их принято изображать (рис. 3, А), хоро
шо иллюстрируют стратиграфические диапазо
ны слагающих толщ, но на них теряются реаль
ные структурные взаимоотношения комплексов
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и их мощности. Для областей с покровным и че
шуйчатым строением предпочтительнее выгля
дят тектоно-стратиграфические колонки, отра
жающие структурную последовательность эле
ментов (см. рис. 3, Б).

Существенным недостатком террейнового ана
лиза, как, впрочем, и ряда других способов текто
нического районирования, является зависимость 
от масштаба составляемых карт. Это, в первую 
очередь, связано с неопределенностью размера 
террейнов. Параметр “тело региональной про
тяженности” имеет слишком широкий диапазон. 
Легко представить, что дробность выделяе

мых террейнов на картах масштаба 1 : 5000000 
и 1 : 500000 будет существенно различаться. 
Д. Хауэлл [46] обращал внимание на то, что фран
цисканский комплекс в масштабе 1 : 2500000 
не может быть разделен более чем на один или 
два террейна субдукционного типа, а в масштабе 
1 : 750000 -  на 15—20 террейнов (симаунты, турби- 
диты, метаморфиты, меланжи и др.). Изображе
ние этих комплексов действительно необходимо 
в соответствующем масштабе, так как они несут 
важную информацию о процессах и времени кон
тинентальной аккреции.



Н овы е элементы , несм отря на меньшую пло
щадь, будут соответствовать определению  тер- 
рейна. К  сож алению , при их выделении, переходя 
из масш таба в масш таб, не удастся ограничиться 
только  подразделением террейнов на субтеррей- 
ны. В результате м ож ет возникнуть ж елание вво
дить новы е названия террейнов, что неизбеж но 
создаст путаницу.

Авторы предлагают в таких случаях на более 
крупномасштабных картах выделять внутри тер
рейнов или субтеррейнов в качестве самостоя
тельных элементов комплексы или тектоничес
кие единицы, образовавшиеся в определенной 
геодинамической обстановке. Например, внутри 
Ганычаланского субтеррейна можно выделить 
несколько единиц, соответствующих тектоничес
ким пластинам: Ильпенейская глаукофан-зеле- 
носланцевая, Эльгеминайская офиолитовая и др. 
Это позволит создать довольно стройную иерар
хию тектонических элементов и избежать много
численных несоответствий, которые сейчас сло
жились с беспорядочным выделением структур
но-фациальных зон. Чтобы убедиться в этом, 
достаточно сравнить схемы районирования раз
ных авторов. Сейчас, пожалуй, ни для одного ре
гиона России нет общепринятых схем тектониче
ской зональности. В этом плане следует, на наш 
взгляд, учесть положительный опыт североаме
риканских коллег, которые с должным внимани
ем относятся к уже существующим картам и схе
мам террейнов и стараются без необходимости 
избегать новых названий.

Отмеченные выше особенности и недостатки 
предлагаемой террейновой модели Корякского 
нагорья обусловлены: 1) разной степенью изу
ченности региона; 2) используемой легендой;

. 3) существующей классификацией террейнов. 
Первые две причины легко устранимы по мере 
совершенствования наших знаний. Тогда как во
просы терминологии и классификации являются 
ахиллесовой пятой геологии.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Террейн является удобным описательным тер

мином. Однако геодинамическая классификация 
террейнов, как и всякая генетическая классифи
кация в тектонике, имеет свои “подводные кам
ни”, поскольку большинство объектов гетеро- 
генны и имеют полигенетическую природу.

Тектоническое районирование с позиций тер- 
рейнового анализа представляется перспектив
ным направлением. Во-первых, систематизация 
регионального материала производится в единой 
и достаточно строгой форме. Сама карта и прила
гаемые к ней тектоно-стратиграфические колон
ки и схема пространственно-временной корреля
ции террейнов являются сжатым, удобным и легко 
читаемым способом представления информации.

Во-вторых, террейновый анализ сейчас вы
полнен для большей части Тихоокеанского пояса 
(Аляска, Кордильеры Северной Америки, Япо
ния). Это дает возможность, с одной стороны, 
унифицировать региональный материал, и в этом 
плане работа российских ученых в составлении 
карты террейнов Северной Пацифики [50] позво
лила в какой-то мере ликвидировать “белое пят
но” в наших знаниях. С другой стороны, создается 
возможность проведения межрегиональных кор
реляций на базе сравнительно-тектонического 
метода, который является одним из основных 
способов познания в геологии.

В-третьих, террейновый анализ обеспечивает 
использование современных тектонических кон
цепций, в том числе тектоники плит и тектониче
ской расслоенности литосферы, для создания ре
гиональных моделей развития. Авторы не могут 
согласиться с мнением А. Шенгера [51], что кон
цепция коллажа террейнов -  это шаг назад в срав
нении с тектоникой плит. Не случайно во время 
утверждения тектоники плит и до появления кон
цепции коллажа террейнов геология континен
тальных окраин оставалась как бы в тени. Палин- 
спастические реконструкции носили глобальный 
характер, основными структурными элементами 
были континентальные и океанические плиты. 
Дело в том, что при создании региональных моде
лей классические модели тектоники плит сталки
вались с определенными трудностями. В структу
ре континентальных окраин Пацифики встреча
лись комплексы, которые не могли образоваться 
в конвеерной ленте спрединг—субдукция. Напри
мер, микроконтиненты, совмещение островодуж- 
ных комплексов разных палеогеографических 
провинций и др. На наш взгляд, концепция колла
жа террейнов возникла именно как результат 
применения основных понятий тектоники плит 
для объяснения общих закономерностей форми
рования континентальных окраин.

В-четвертых, появилась перспектива создания 
нового поколения палинспастических реконст
рукций, в которых данные континентальной гео
логии учитывались бы наравне с особенностями 
кинематики океанических плит [25, 45]. В этом 
плане сравнительно-тектонический анализ тер
рейнов Тихоокеанского пояса исключительно ва
жен.

Авторы выражают глубокую признатель
ность У. Ноклебергу, Л.М. Парфенову, А.И. Хан- 
чуку за обсуждение региональных материалов во 
время составления карты террейнов Северный 
Циркум-Пацифики и М.Н. Шапиро за полезные 
критические замечания при подготовке статьи.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (грант 93-05-9370) и Международного науч
ного фонда (грант MNQ000).
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Terranes of the Koryak Highland, Northeastern Russia
S. D. Sokolov and S. G. Byalobzheskii

Terrane analysis is used extensively to establish the tectonic zoning of the Pacific continental margins. A pre
liminary map of the Koryak terranes, which is a fragment of the Circum-North Pacific Terrane Map (W.J. Nok
leberg, editor-in-chief), is presented, and the terranes are described briefly. The peculiarities, flaws, and advan
tages of terrane analysis are discussed.
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В пределах Суннагинского купола Алданского щита выявлены две генерации раннедокембрийских 
метабазитов и три генерации гранитоидов (низкокалиевые эндербиты, эндербиты нормальной ще- * 
лочности и лейкократовые граниты). Геохимические характеристики этих пород свидетельствуют 
о трансформации базитовой протокоры в протоконтинентальную кору и об утолщении этой коры от 
15-20 до 30-35 км в интервале от более 3.6 до 3.3 млрд. лет. Тектоническая эволюция купола рас
сматривается как чередование событий сжатия и растяжения, реализовавшихся в пределах одной 
структуры. Предполагается, что такая модель эволюции лучше всего соответствует тектонике 
плюмов. На самых ранних этапах истории Земли механизмы плюм-тектоники были главными в со
зидании континентальной литосферы.

ВВЕДЕНИЕ
В последние годы современные концепции 

эволюций структуры земной коры и литосферы 
дополнились представлениями о тектонике плю
мов, с которой связывается не только внутриштат
ный магматизм в фанерозое (горячие точки и по
ля), но и образование сиалических ядер (нуклеа- 
ров) Земли в раннем докембрии [4, 8, 9, 23, 24, 39]. 
Необходимо заметить, что в отношении тектони
ческой эволюции самых ранних стадий развития 
Земли, когда происходило становление проконти- 
нентальной коры (4.2-3.5 млрд, лет) существует 
несколько точек зрения. К протоконтинентальной 
коре относят, прежде всего, так называемые “се
рогнейсовые комплексы”, представленные бимо
дальной ассоциацией пород тоналит-трондьемит- 
гранодиоритового (ТТГ) или эндербитового и ос
новного (амфиболиты, пироксеновые кристалли
ческие сланцы) составов. Помимо них в прото
континентальной коре присутствуют супракрус- 
тальные (метаосадочные и метавулканогенные) 
образования. Для объяснения природы “серо
гнейсовых комплексов” и преобладающего нели
нейного стиля тектоники протоконтинентальной 
коры предложено несколько тектонических мо
делей формирования, недавно проанализирован
ных В.Е. Хаиным: субдукционная, обдукционная 
и сагдукционная [21, 22]. Если первые две модели 
основаны на принципах тектоники плит, то по
следняя исходит из механизма тектоники мантий
ных плюмов: прогиба коматиит-базальтовой ко
ры над горячими плюмами и частичное плавле
ние ее фрагментов [40].

Очевидно, что оценивать приемлемость разных 
тектонических моделей лучше всего на примерах

анализа эволюции крупных конкретных струк
тур. В качестве такого объекта выбран Сунна- 
гинский купол, крупнейший на Алданском щите. 
Проведенные исследования его строения и соста
ва самых древних генераций метабазитов и грани
тоидов, как основных компонентов протоконти
нентальной коры, позволяют расшифровать ран
ние этапы ее эволюции и показать ведущую роль 
тектоники плюмов в ее формировании.

Для сравнительной характеристики использу
ются материалы по другим районам Алданского, 
а так же Анабарского щитов, Гренландии, Лабра
дора (Североатлантический кратон) и Антаркти
ды [5, 10, 20, 35,41,44].

ГЕОЛОГИЯ КУПОЛА
Геология Суннагинского эндербитового купо

ла детально описана ранее [5, 7, 36]. Купол, раз
мером 300 х 380 км был выделен Л.И. Салопом 
как типичный гнейсовый овал [21]. Он располага
ется в центральной части крупного сиалического 
ядра (1100 км в диаметре) фундамента Сибирской 
платформы -  Алдано-Станового нуклеара [4]. 
В пределах Алданского щита обнажается лишь 
южный сегмент этого купола, северная его поло
вина перекрыта платформенным чехлом (рис. 1). 
Ядро Суннагинского купола диаметром около 
180 км сложено комплексом наиболее ранних 
низкокалиевых и более поздних нормально-ще
лочных эндербитов (вторые преобладают). Они в 
разной степени насыщены включениями метаба
зитов (пироксен-плагиоклазовых кристаллических 
сланцев) разнообразной формы и размеров (от 
микровключений до многометровых будин). Ближе
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Рис. 1. О бзорная карта Сибирской платформы  (А) и геолого-структурная схема строения Суннагинского купола (Б) 
А. / -  докембрийские образования фундамента; 2 -  платформенный чехол и комплексы складчатого обрамления 
платф ормы ; 3 -  граница платф ормы ; 4 -  местоположение рис. 1Б
Б. У -  платформенный чехол; 2 -  мезозойские сиениты; 3 -  раннепротерозойские чарнокитовые и аляскитовы е гра
ниты; 4 -  нерасчлененные супракрустальные гнейсовые серии архея; 5 -  нерасчлененный комплекс эндербитов с 
вклю чениями метабазитов; 6 -  разломы  (а) и надвиг (б); 7 -  ориентировка гнейсовидности в эндербитах; 8 -  точки и 
интервалы  опробования с указанием основного номера проб.

к внешней зоне ядра в эндербитах встречаются 
деформированные многометровые включения и 
еще более крупные клинья гранат-биотитовых, 
гранат-силлиманит-биотитовых, иногда графит
содержащих, гнейсов -  типичных представителей 
пород супракрустального комплекса. Последние 
наиболее широко развиты в обрамлении купола, 
где помимо них присутствуют также мраморы, 
кальцифиры, реже кварциты. Много относитель
но мощных тел метабазитов (до 300-400 м). Эти 
образования супракрустального комплекса, от
носящиеся к кюриканской и сутамской свитам 
тимптоно-джелтулинской серии архея, образуют 
в пределах обнаженной части купола дуговую

складчатую систему, конформную ядру, с крутым 
падением кристаллизационной сланцеватости 
(45-70°) в стороны от ядра. Породы неравномер
но гранитизированы и прорваны телами ранне
протерозойских аляскитовых гранитов и чарно- 
китов. Степень гранитизации по мере приближе
ния к ядру увеличивается, благодаря чему 
переход от ядра к крыльям является постепен
ным и граница имеет условный характер.

Дуговые структурные элементы купола, пред
ставляющие собой зоны трещиноватости и раз
ломы, дешифрируются на космических снимках в 
пределах как обнаженной, так и погребенной его



частей. Кроме того, в южном сегменте эта овоид- 
ная структура выражена конформной ориенти
ровкой линейных аномалий магнитного поля. Ку
пол рассекается радиальными разломами северо- 
западного и субмеридианального направлений, 
которые, особенно в его северной части, отчетли
во выражены в аномальном магнитном поле по
ложительными линейными аномалиями. Один из 
них, субмеридианальный Алдано-Якутский раз
лом, выходит далеко за пределы купола и являет
ся радиальным разломом Алдано-Станового нук- 
леара.

Э в о л ю ц и я  т е к т о н и ч е с к и х  у с л о в и й  
ф о р м и р о в а н и я  м е т а б а з и т о в

Среди метабазитов Суннагинского купола вы
деляются четыре морфогенетических типа.

I тип -  это метабазиты инфракрустального 
комплекса, рассредоточенные в пределах эндер- 
битового ядра купола вне зон радиальных разло
мов. Они встречаются в виде разновеликих мела- 
нократовых включений неправильной формы в 
древнейших низкокалиевых эндербитах и поэто
му рассматриваются как реликты пород базито- 
вой протокоры, составляющей вместе с низкока
лиевыми эндербитами инфракрустальный ком
плекс.

II тип -  метабазиты, относящиеся к супракру- 
стальному комплексу. Они локализуются во 
внешней зоне эндербитового ядра и встречаются 
в виде включений неправильной формы среди эн- 
дербитов, часто в парагенезисе с глиноземисты
ми гнейсами. Эти метабазиты утратили признаки 
первичного залегания, их взаимоотношения с 
другими породами супракрустального комплекса 
нарушены. В связи с этим нельзя уверенно заклю
чить, что они происходят из пластовых тел типа 
лавовых потоков, силлов или являются деформи
рованными дайками как, например, метабазиты 
IV типа.

III тип -  метабазиты пластовых тел или сил
лов. Они согласно залегают среди глиноземистых 
гнейсов, кварцитов и карбонатных пород в склад
чатом обрамлении купола [7, 15, 36].

IV тип -  метабазиты, относящиеся к деформи
рованным мафическим дайкам мощностью от не
скольких см до 1-2, реже 30-70 м. (Детальное 
описание см. [7, 36].) Установлено, что большая 
часть даек формирует пояса, трассирующие ради
альные разломы купола, выраженные линейными 
магнитными положительными аномалиями [36]. 
Геологические соотношения мафических даек с 
эндербитами показывают, что их внедрение осу
ществлялось после первого этапа гранитообразо- 
вания, а со вторым этапом были связаны мета
морфизм даек в условиях гранулитовой фации и 
их деформации. Мафические дайки Суннагинско

го купола можно сравнивать с дайками Амералик 
и Иналук в Гренландии [34, 44].

Метабазиты всех выделенных типов представ
лены массивными, иногда грубосланцеватыми 
темно-серыми породами, содержащими в изменя
ющихся количествах орто- и клинопироксен, 
коричневую или бурую роговую обманку, плаги
оклаз (№ 40-70), биотит, иногда гранат и магне
тит. Общее количество темноцветных минералов 
колеблется от 25 до 50%. Структура гранобласго- 
вая со слабовыраженной сланцеватостью, обуслов
ленной ориентированным расположением агрега
тов темноцветных минералов; в разновидностях, у 
которых сланцеватость не проявлена, структура по
род напоминает метагаббровую.

Результаты анализов образцов всех типов ме
табазитов см. [36].

Проведенные ранее исследования петрогеохи- 
мических характеристик метабазитов купола [36] 
по изменению величин отношения K/Rb [37], а 
также по зависимости содержаний Zr от Ni [33], 
равно как данные о низких значениях начального 
отношения ^Sr/^Sr, равного 0.7033 ± 0.003, в мета- 
базитах силлов [15], позволили заключить, что эти 
породы, являясь производными мантийной магмы, 
не испытали заметной ассимиляции корового ма
териала и не претерпели существенных изменений 
состава в процессах метаморфизма гранулитовой 
фации и последующей (1980 ± 33 млн. лет) тер
мальной переработки [36]. Следовательно, имею
щиеся данные доказывают изохимический харак
тер как гранулитового метаморфизма, так и 
последующей переработки метабазитов, что 
обеспечивает возможность использования петро- 
геохимических данных для тектонического ана
лиза с помощью набора диаграмм, разработан
ных для магматических пород, формирующихся в 
различных геодинамических обстановках фане- 
розоя. Отметим ограниченность применимости 
таких диаграмм в отношении докембрийских об
разований, но принципиальную возможность ана
лиза геодинамических условий, т.е. обстановок 
растяжения или сжатия, при которых могли гене
рироваться основные магмы или формироваться 
гранитоиды раннего архея [6, 36].

Опыт использования диаграмм Ti/100-Zr-Sr/2, 
Ti/100-Zr-3Y [47] и TiO2-10MnO-P2O5 показал 
[43], что подавляющая часть метабазитов всех 
типов отвечает базальтам известково-щелочных 
серий окраинно-континентальных или острово- 
дужных геодинамических обстановок. Сущест
венных различий между выделенными ранее ти
пами метабазитов на этих диаграммах не выявля
ется [36].

Отличие метабазитов инфракрустального 
комплекса от метабазитов других выделенных 
типов отчетливо выявляется при анализе распре
деления в этих породах редкоземельных элементов



Рис. 2. Диаграммы нормированных по хондриту со
держаний РЗЭ  в метабазитах
У -  инфракрустальный комплекс (I тип); 2 -  супракру- 
стальный комплекс, пластовые тела и мафические 
дайки (II—IV типы); 3 -  супракрустальный комплекс 
(II тип); 4 -  пластовые тела (III тип); 5 -  мафические 
дайки (IV тип); 6 -  пластовые тела и мафические дай
ки (III—IV типы).
Для метабазитов типов: А -  I-IV; Б -  II-III; В - 1, III-IV.

(РЗЭ) и отношений некоторых из них (рис. 2,3). Ме- 
табазиты инфракрустального комплекса харак
теризуются относительно низкими концентраци
ями РЗЭ вообще, а элементов цериевой группы 
особенно, и отличаются низкой степенью диффе
ренцированности -  средняя величина отношения 
(La/Yb)N = 4.17. Породы остальных типов замет
но обогащены РЗЭ, степень их дифференциро
ванности выше, (La/Yb) = 7.2-7.3. Все метабази- 
ты отличаются хорошо выраженным европие- 
вым минимумом с примерно равным отношением 
Eu/Eu* = 0.67-0.74.

Объединенное поле спектров РЗЭ метабази
тов супракрустального комплекса и мафических 
даек можно разделить на две части. В целом бо
лее низкие концентрации РЗЭ характерны для 
метабазитов второго типа, условно относимых к 
супракрустальному комплексу, тогда как поля 
распределения РЗЭ в метабазитах пластовых тел 
и мафических даек практически сливаются в одно 
(рис. 2Б). Видимо это явление не случайно. Как 
видно и из других диаграмм (рис. 3) метабазиты 
второго типа действительно имеют больший раз
нос точек, по сравнению с другими разновиднос
тями метабазитов. Это может свидетельствовать 
о том, что среди образцов пород второго типа мо
гут встречаться метабазиты как инфракрусталь
ного, так и супракрустального комплексов или

меланократовых даек. Если исключить из сум
марного поля распределения РЗЭ метабазиты 
второго типа, то различие в редкоземельных спек
трах пород инфракрустального комплекса, с одной 
стороны, и метабазитов пластовых тел и даек -  
с другой, становится еще более выразительным 
(рис. 2В).

Разделение на два поля точек метабазитов ин
фракрустального комплекса с одной стороны и 
всех остальных типов -  с другой хорошо выраже
но на диаграмме (La/Sm)N-(Sm)N (рис. За). При 
этом все точки располагаются вне полей базаль
тов фанерозойских срединно-океанических хреб
тов, а также базальтов, базальтовых и перидоти- 
товых коматиитов архейских зеленокаменных 
поясов Австралии, Южной Африки и Северной 
Америки [32]. Положение точек составов мета
базальтов на этой диаграмме позволяет заклю
чить, что общая деплетированность мантии види
мо закономерно возрастала от раннего архея 
(практически недеплетированная мантия) к фане- 
розою (истощенная мантйя в зонах срединно-оке
анических хребтов). Величины La/Sm отношений 
позволяют получить представление о геодинами- 
ческих условиях формирования базальтоидов, а 
также оценить относительную степень частично
го плавления пород [11]. Так на диаграмме La/Sm 
(рис. 36) фигуративные точки всех типов метаба
зитов концентрируются в секторах островодужных 
вулкано-плутонических комплексов фанерозоя, но 
формируют два обособленных поля. Метабазиты 
инфракрустального комплекса имеют более низ
кие концентрации La и Sm, типичные для раннеост- 
роводужных (супрасубдукционных) плутонических 
серий, по сравнению с основными породами супра
крустального и дайкового комплексов, которые об
наруживают сходство с плутоническими сериями 
более зрелых островных дуг. Такое положение фи
гуративных точек фактических на одном тренде, но 
в разных полях свидетельствует, скорее всего, о 
том, что родоначальная магма метабазитов всех 
выделенных типов выплавлялась из одного источ
ника, но при различной степени частичного плавле
ния мантии: более высокой для древних базитов и 
менее высокой для пород супракрустального ком
плекса и даек.

Отметим, что по величинам отношений U/K и 
Th/K метабазиты инфракрустального комплекса 
очень близки не только к траппам Сибири и Де
кана, но и базальтоидам горячих точек Венеры, в 
отличие от метабазитов супракрустального ком
плекса, которые по этим параметрам сходны с то- 
леитами островных дуг и вулканических поясов 
окраин континентов [8].

Можно думать, что метабазиты инфракрус
тального комплекса формировались в условиях 
рассеянного растяжения, близких к обстановкам 
генерации внутриплитных базальтоидов Земли



или горячих точек Венеры. Вместе с тем очевид
но, что образование второго поколения метаба- 
зитов Суннагинского купола, включающего дай
ки и силлы супракрустального комплекса, проис
ходило в условиях растяжения (рифтинга) 
возникшей к этому времени эмбриональной кон
тинентальной коры. Дайки внедрялись, начиная с 
раннего этапа раскрытия зон радиальных разло
мов, а силлы -  на заключительном этапе рифтин
га во время накопления вулканогенно-осадочной 
толщи в окаймлении купольного поднятия [7, 36].

Таким образом, в пределах Суннагинского ку
пола по особенностям геологического положе
ния и состава метабазитов удается установить два 
этапа эволюции тектонических условий их фор
мирования: рассеянное растяжение и рифтинг по 
зонам разломов, разделенных периодом образо
вания эмбриональной континентальной коры, 
включающей значительную долю гранитоидного 
компонента.

Э в о л ю ц и я  т е к т о н и ч е с к и х  у с л о в и й  
ф о р м и р о в а н и я  г р а н и т о и д о в

Среди раннеархейских гранитоидов Суннагин
ского купола выделяются три разновидности: 1 -  
низкокалиевые эндербиты; 2 -  эндербиты нор
мальной щелочности и 3 -  лейкограниты. Первые 
встречаются только в ядре купола, вторые -  как 
в ядре, так и на крыльях купола среди пород суп- 
ракрустальной серии. Третьи занимают подчи
ненное положение и слагают жилы, прожилки, 
тела небольших размеров или неосому мигмати
тов в супракрустальных образованиях.

Несмотря на петрогеохимические различия [5] 
(рис. 4-8) эндербиты первых двух разновидностей 
внешне очень похожи. Это светлосерые, часто 
гнейсовидные, иногда массивные, мелко и, реже, 
среднезернистые породы. Эндербиты первой раз
новидности состоят из кварца, гиперсгена (F = 45%, 
А120 3 = 1.15 и  1.34%), авгит-салита (F = 26-27%, 
А120 3 = 2.64-3.05%), плагиоклаза (Ап -  28-35), со
держащего реликты плагиоклаза более основно
го состава. Эти реликты, равно как и пироксены, 
имеют идентичный состав с аналогичными поро
дообразующими минералами пироксеновых крис
таллических сланцев инфракрустального ком
плекса.

Эндербиты нормальной щелочности сложены 
кварцем, плагиоклазом, ортопироксеном, клино- 
пироксеном, пертитовым полевым шпатом (А1 -  
19.9%).

Лейкограниты -  средне- и крупнозернистые 
породы иногда пегматоидного облика, светлоро
зовые до кирпичных оттенков с гипидиоморфно- 
зернистой структурой. Состоят из кварца, плагио
клаза, микроклина и биотита.

(L a/Sm )N

Рис. 3. Диаграммы (La/Sm )-(Sm )N  [32] и La-Sm  [11]
1-4 -  метабазиты: 1 -  инфракрустального комплекса 
(I тип); 2 -  супракрустального комплекса из вклю че
ний в эндербитах (II тип); 3 -  силлов (III тип); 4 -  ма
фических даек (IV тип)
Римскими цифрами обозначены  поля (а): I -  метаба
зитов инфракрустального комплекса; II -  м етабази
тов супракрустального комплекса пластовых тел и 
мафических даек; III -  толеитовых лав, базальтовы х 
и перидотитовых коматиитов зеленокаменных по
ясов Южной А фрики, Северной А мерики и А встра
лии [32]; IV -  базальтов срединно-океанических хреб
тов [32]; и плутонические комплексы (б) [11]: I -  оке
анические, II -  раннеостроводужные, III -  собственно 
островодужные, IV -  зрелых дуг, активных континен
тальны х окраин и зон коллизии. Пунктирными лини
ями ограничены поля метабазитов инф ракрустально
го комплекса (а), супракрустального комплекса, пла
стовых тел и мафических даек (б).

Все основные петрогеохимические отличия 
трех разновидностей гранитоидов Суннагинского 
купола (места отбора проб см. рис. 1), видны на 
диаграммах (рис. 4-8).

Такой набор гранитоидов является стандарт
ным для областей развития древнейших тоналит- 
трондьемит-гранодиоритовых серий (ТТГ). Это, 
например, гнейсы Амитсок: серые (3.7 млрд, лет), 
белые (3.6 млрд, лет) гнейсы и пегматиты 
(3.4 млрд, лет) района Исуа [44], или низкокалие
вые и нормально щелочные [41]; гнейсы Уйвак I 
(3.6 млрд, лет), Уйвак II и пегматиты района Саг- 
лек на севере Лабрадора [30]; эндербиты 
(3.93 млрд, лет) и чарнокитовые гнейсы (3.1 млрд, 
лет) Антарктиды [20, 28]; низкокалиевые и нор
мально щелочные эндербиты и аляскитовые грани
ты Анабарского щита. Последние, как и вмещаю
щие их метаморфические толщи, характеризуются 
достаточно древними значениями радиологическо
го возраста пород (2.8; 3.1; 3.8 млрд, лет, [ 1,5,22,42]).



Рис. 4. Диаграммы An-Al-Ог для раннеархейских гра- 
нитоидов. Классификация по О'Коннору [46]: А -  то- 
налиты, В -  гранодиориты, С -  адамелиты, D -  трон- 
дьемиты, Е -  граниты
1-14  -  гранитоиды: 1-3  -  Суннагинского купола; 4 -5  -  
р. Сутам (Алданский щит); 6-8 -  Анабарского щита; 
9-/2  -  Юго-Западной Гренландии [41], 13-14 -  Севе
ро-Атлантического кратона [35] (включающие сле
дующие разновидности: /, 4, 6, 9, / / ,  13 -  низкокалие
вые; 2, 5 , 7, 10, 12, 14 -  нормально щелочные; 3 , 8 -  
лейкограниты); 15-22  -  контуры полей на диаграм
мах: 15 -  низкокалиевые эндербиты, 16 -  эндербиты 
нормальной щелочности, 17 -  лейкограниты Алдан
ского и Анабарского щитов, 18 -  гнейсов Уйвак I,
19 -  гнейсов Уйвак II, 20  -  пегматитов Уйвак; 21 -  
серых гнейсов Амитсок, 22 -  очковых гнейсов Амит- 
сок. На диаграмме В совмещены поля гранитоидов 
Алданского и Анабарского щитов с фигуративными 
точками ТТГ Гренландии и Лабрадора, Северо-Ат
лантического кратона [30, 35, 41].

На диаграммах Al-An-Ог видна несомненная 
принадлежность гранитоидов Суннагинского ку
пола к породам серии ТТГ, относящимся, как 
гнейсы Амитсок и Уйвак, к древнейшим образо
ваниям Земли (рис. 4). Действительно, гранитои
ды Суннагинского купола по структурным при
знакам и петрогеохимическим характеристикам 
полностью идентичны тоналито-гнейсам инфра- 
крустального комплекса запада Алданского щи-

Рис. 5. Диаграммы распределения нормализованных 
по хондриту содержаний РЗЭ  в метабазитах инфра- 
крустального комплекса и эндербитах (А) и в приня
той модели плавления исходного толеита (Б) [26]. 1-2 
-  метабазиты Алданского щита (средние содерж а
ния): 1 -  Северной части щита (Суннагинского купо
ла); 2 -  Западной части щита (р. Имангра); 3 -  м етаба
зиты Анабарского щита; 4-7 -  низкокалиевые эндер
биты (средние содержания - 4 , 6  и поля -  5, 7): 
Суннагинского купола (4,5) и Анабарского щита (6, 7);
8 -  поле тоналита Сатанга и дацита из северо-восточ
ной Миннесоты [26].

та, возраст цирконов из которых по данным U-Pb 
метода оценивается в 3570 ± 60 млн. лет [16] и 
3335 ± 3 млн. лет [45]. Различие в полученных ве
личинах возраста пород из одного обнажения 
(р. Алдан, Грековский порог) требует объяснения.

Первое определение возраста, судя по составу 
исследуемого тоналито-гнейса, относится к низко
калиевым эндербитам (К20  = 1.94%) [16]. Состав 
же тоналито-гнейсов с возрастом 3335 ± 3 млн. лет 
не приводится [45]. Между тем по нашим данным 
в обнажении Грековского порога вскрываются обе 
разновидности эндербитов внешне схожих между 
собой. Поэтому не исключено, что при таком их 
тесном переплетении, когда низкокалиевые эндер
биты по-существу, являются реликтовыми, воз
можно получение двух значений возраста пород. 
Можно согласиться, что вторая датировка соответ
ствует времени преобразования протолита в усло
виях гранулитовой фации [12]. Отметим, что второ
му определению отвечает возраст гранитогнейсов и 
очковых порфиробластических гранитов на р. Ал
дан, против устья р. Нимныр (3390 ± 10 млн. лет) 
[16]. Можно заключить, что выделенные разновид
ности эндербитов отвечают двум этапам раннеар
хейского гранитообразования.



О природе древнейших гранитоидов Сунна- 
гинского купола можно судить по характеру рас
пределения редкоземельных элементов в них и в 
ассоциирующих с ними метабазитах инфракрус- 
тального комплекса.

Распределение РЗЭ в метабазитах и низкока
лиевых эндербитах Суннагинского купола и Ана- 
барского щита (взятых для сравнения) близко к 
теоретической модели частичного плавления ис
ходного толеита с получением тоналита и эклоги- 
тового рестита [26] (рис. 5). Однако, если судить о 
степени дифференцированности РЗЭ, то низко
калиевые эндербиты Суннагинского купола ха
рактеризуются в среднем более низкими отноше
ниями (La/Yb)N, равными 9.47 по сравнению с 
низкокалиевыми эндербитами Анабарского щи
та (La/Yb)N = 35. По всей видимости степень час
тичного плавления исходных пород на Алдан
ском щите была выше, чем на Анабарском, что 
скорее всего, связано с разной интенсивностью 
теплового потока. Вывод о природ^ низкокалие
вых эндербитов гармонирует с представлениями 
многих исследователей о петрогенезисе ранне
архейских тоналитов, связанных с широкомас
штабным частичным плавлением первичной ба- 
зитовой коры [5, 6, 23, 26, 27, 40]. В итоге, после 
первого этапа гранитообразования была сформи
рована эмбриональная континентальная кора, со
став которой отвечал смеси базитовой протокоры 
и низкокалиевых эндербитов. На основе этого рас
считаны два варианта составов эмбриональной ко
ры (отдельно для Алданского и Анабарского 
щитов) (рис. 6). Оказалось, что расчетные соста
вы эмбриональной коры чрезвычайно близки 
теоретическому составу нижней коры [50], что 
свидетельствует о корректности такого подхода.

О происхождении эндербитов нормальной ще
лочности и тесно связанных с ними лейкограни- 
тах можно судить по характеру распределения 
РЗЭ в них и в эмбриональной коре. Как видно (см. 
рис. 6), распределение РЗЭ в предполагаемой пет- 
рогенетической триаде эмбриональная кора-эн- 
дербиты нормальной щелочности-лейкограниты 
близко к теоретической модели частичного плав
ления тоналитового гнейса в условиях гранулито- 
вой фации [49]. В этой модели, в отличие от вари
анта кристаллизационной дифференциации исход
ной магмы дацитового состава (рис. 6В), кумулят 
и расплав заметно отличаются по содержанию 
тяжелых редкоземельных элементов. Так сред
ние отношения (Ce/Yb)N для комплементарных 
эндербитов нормальной щелочности и лейкогра- 
нитов Суннагинского купола равны 5 и 22.5, а 
гранитоидов Анабарского щита -  16 и 73 соответ
ственно. По всей видимости сходный спектр рас
пределения РЗЭ с европиевым максимумом и рез
ким обеднением тяжелыми элементами типичен 
для конечных членов ТТГ серий и других райо
нах. В частности он установлен для аляскитовых

Рис. 6. Диаграммы распределения нормализованных 
по хондриту содержаний РЗЭ в расчетных составах 
эмбриональной континентальной коры, эндербитах 
нормальной щелочности и анатектических лейкогра- 
нитах
А -  Суннагинский купол, Б -  Анабарский щит, В -  тео
ретическая модель дифференциации исходной даци- 
товой магмы [49]
1 -3  -  расчетные составы эмбриональной континен
тальной коры: 1 -  60% и 40%, 2 -  40% и 60% низкока
лиевого эндербита и метабазита соответственно, 3 -  
поля; 4—5 -  эндербиты нормальной щелочности: 4 -  
средние содержания и 5 -  поля; 6-7 -  анатектические 
лейкограниты: 6 -  средние содержания, 7 -  поля. На 
диаграмме В: а -  исходная дацитовая магма, Ъ -  остаточ
ный расплав после кристаллизации 30%, с -  кумулят.



Al/(Na + К + Са/2)

Рис. 7. Диаграммы Al/(Na + К + Ca/2)-Si02 [29] и 
(Na + K)/Al-Al/(Na + К + Са) [51] для раннеархейских 
гранитоидов
1^4 -  эндербиты Алданского щита: Суннагинский ку
пол ( 1 , 2 )  и Сутамский блок ( 3 , 4  -  средние содержа
ния); 5-6 -  эндербиты Анабарского щита; 8-9- серые 
гнейсы Амитсок [41]; 9-10- гнейсы Уйвак [30]; 11-12 -  
эндербиты и чарнокиты Антарктиды [20]. Залитые 
знаки -  низкокалиевые разновидности, пустые -  раз
новидности нормальной щелочности. На диаграмме 
А пунктирная линия разделяет поля гранитоидов S и 
1-типов [29], сплошная -  поля низкокалиевых эндер- 
битов (LPE) и эндербитов нормальной щелочности 
(ENA). На диаграмме Б сплошными линиями выделе
ны поля LPE и ENA; пунктирной линией -  поле суб- 
дукционных гранитов мезо-кайнозоя Западной Ан
тарктиды [51].

плагиомикроклиновых гранитов Анабарского 
щита (рис. 6Б), микроклинсодержащих трондье- 
митовых гнейсов Льюис Шотландии [49], пегма
титов Исуа [44].

Предлагаемая схема эволюции архейского 
гранитообразования хорошо согласуется с дан
ными о составе стекол расплавных включений в 
ядрах и внешних частях зональных цирконов из 
трех разновидностей (низкокалиевых, нормаль
нощелочных и субщелочных анатектических) 
древнейших гранитоидов Алданского и Анабар
ского щитов [25].

Исходя из вышеизложенного можно думать, 
что образование эндербитов нормальной щелоч
ности и комплементарных им лейкогранитов бы
ло спровоцировано подъемом мантийного плю-

ма, о чем свидетельствуют мафические дайки и 
силлы, внедрение которых предшествовало фор
мированию гранитоидов второго этапа. По всей 
видимости генезис этих гранитоидов был связан со 
вторым этапом термофлюидной активности, при
ведшей к частичному плавлению нижних базито- 
вых и верхних эндербит-базитовых горизонтов 
эмбриональной коры в головной части плюма.

Давно было подмечено, что “серые гнейсы” 
обладают повышенной глиноземистостью, по
добной фанерозойским толеит-дацитовой и изве
стково-щелочной вулканическим сериям остров
ных дуг [2]. Однако, как показал анализ диаграм
мы Al/(Na + К + Са/2) = Si02, предназначенной 
для определения принадлежности гранитов к I 
или S типам [29], эндербиты Суннагинского купо
ла, равно как и других частей Алданского щита 
(Сутамский блок), образуют два разобщенных 
поля (рис. 7А). Фигуративные точки составов 
низкокалиевых эндербитов, происхождение ко
торых связывается с частичным плавлением ба- 
зитовой протокоры, оказались в поле высокогли
ноземистых гранитов S типа, эндербитов нормаль
ной щелочности в полях S и I типов. Такое же 
распределение гранитоидов выявилось и в других 
районах развития древнейших ТТГ (рис. 7А). На 
два поля распались эти гранитоиды и на диаграм
ме (Na + K)/Al-Al(Na + К + Са), на которой, кроме 
того видно, что фигуративные точки эндербитов 
нормальной щелочности попадают в область ме
зозойских гранитоидов субдукционных магмати
ческих комплексов (рис. 7Б).

Вероятной причиной того, что низкокалиевые 
эндербиты, ассоциирующие с породами мантийно
го происхождения, обладают петрохимическими 
свойствами гранитов S типа является либо специ
фический валовый состав первичной базитовой 
коры, отличавшейся повышенным содержанием 
А120 3, на что указывалось и ранее [2], либо дли
тельность периода их формирования или то и дру
гое. Действительно, среди метабазитов инфра- 
крустального комплекса отмечаются отдельные 
разновидности с высокими (более 16%) содержа
нием А120 3, а пироксены входящие в состав низ
кокалиевых эндербитов и по всей вероятности 
заимствованные из исходных пород, заметно от
личаются от пироксенов из эндербитов нормаль
ной щелочности большей глиноземистостью. 
Вместе с тем можно предположить, что в тече
нии 0.8-0.7 млрд, лет, в ходе длительного станов
ления эмбриональной коры континентального 
типа осуществлялось неоднократное плавление 
все более глубоких горизонтов первичной бази
товой коры, постоянное перемешивание и пере- 
плавление эндербит-базитовой смеси (глубокий 
рисайклинг). Это в итоге привело к формирова
нию бимодальной ассоциации пород и к обогаще
нию эндербитов первого поколения некоторы
ми халько- и сидерофильными элементами. И,



Рис. 8. М ногоэлементны е графики нормализованных по океаническому плагиограниту раннеархейских гранитои- 
дов (А) и ф анерозойских пост- и синколлизионных гранитов (Б , В) [48]. У словны е обозначения 1-10 соответствую т 
рис. 7 (средние содержания); 11 -  поля пост- и синколлизионных гранитов.

напротив, образование эндербитов нормальной 
щелочности в процессе частичного плавления 
материала эмбриональной сиалической коры 
под влиянием глубинных флюидов в течении от
носительно короткого временного интервала 
(от 3.6 до 3.3 млрд, лет) обусловило генерацию 
расплавов, обладающих характеристиками гра
нитов как I, так и S типов.

Для анализа тектонических условий формиро
вания пород тоналит-трондьемит-гранодиорито- 
вой серии можно использовать многокомпонент
ную диаграмму [48], на которой видно, что ТТГ 
различных районов по характеру распределения 
элементов с разными ионными радиусами, нор
мированных по океаническому граниту, близки 
как к пост-, так и к синколлизионным гранитам 
фанерозоя (рис. 8). Выше показано, что эндерби- 
ты нормальной щелочности похожи и на граниты

субдукционных комплексов. На примере дискри
минантных диаграмм Rb/Zr-Si02 [38], Rb-Nb + Y, 
Nb-Y [48] и др. было показано [6], что гранитоиды 
Суннагинского купола обладают геохимическими 
характеристиками пород, формировавшихся в раз
личных геодинамических условиях, адекватных 
пред- и постколлизионным, островодужным и ре
же внутриконтинентальным обстановкам фанеро
зоя. Это, применительно к раннему докембрию, 
позволяет заключить, что преобладающим режи
мом формирования ТТГ был режим сжатия, воз
можно связанного с высоким флюидным давле
нием в головной части мантийного плюма.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Анализ полученных данных об эволюции тек

тонических условий формирования метабазитов



Рис. 9. Диаграмма [29] зависимости содержаний Rb и Sr 
в раннеархейских метабазитах и гранитоидах от мощно
сти земной коры. Условные обозначения 1-10 соответ
ствуют рис. 7; 11-12 -  поля метабазитов инфракрус- 
тального (/ / ) и супракрустального комплексов и ма
фических даек (12) [14]; 13-14 -  поля низкокалиевых 
эндербитов (13) и эндербитов нормальной щелочнос
ти (14).

и эндербитов Суннагинского купола позволяет 
наметить последовательность становления ком
плексов протоконтинентальной коры в интерва
ле от 3.6 до 3.3 млрд. лет.

1 -  формирование базитовой протокоры в об
становке рассеянного растяжения.

2 -  переработка базитовой протокоры с выплав
лением низкокалиевых эндербитов, приведшая к 
зарождению купола и формированию эмбриональ
ной континентальной коры в обстановке сжатия.

3 -  развитие рифтогенных структур по ради
альным системам разломов, внедрение мафичес
ких даек и силлов в вулканогенно-осадочную тол
щу супракрустального комплекса в обстановке 
растяжения.

4 -  переработка эмбриональной континен
тальной коры с выплавлением эндербитов нор
мальной щелочности и лейкогранитов, основная 
фаза роста купола, деформация мафических даек 
и вмещающих их пород, метаморфизм, мигмати- 
зация и пластические деформации пород супра
крустального комплекса в обстановке высоких 
давлений.

В течение первого этапа гранитообразования 
превалировал режим давления (сжатия), создава

емый, вероятнее всего, восходящим термально
флюидным потоком. Формирование эмбриональ
ной эндербит-базитовой коры и зарождение ку
польного поднятия скорее всего осуществлялось 
во фронтальной части термального потока в об
становке глубинного перемешивания и переме
щения горячего и пластичного в начале базитово- 
го, а затем и эндербитового материала с вовлече
нием в рециклирование все более глубоких 
горизонтов коры. Эта обстановка всеобщей по
движности была адекватна сочетанию несколь
ких механизмов тектоники плит, реализующихся 
в условиях сжатия, или, что вероятно правильнее, 
была специфической для близповерхностных 
проявлений тектоники плюмов и не имеет пря
мых аналогов в тектонических режимах фанеро- 
зоя. После этапа относительной стабилизации и 
вулканогенно-осадочного накопления произо
шел подъем мантийного плюма, сопровождав
шийся рифтогенезом и внедрением мафических 
даек и силлов. Следующий этап также был связан 
с мощным подъемом термально-флюидных струй, 
что привело к формированию эндербитов нормаль
ной щелочности и лейкогранитов, воздыманию ку
пола и другим сопутствующим процессам.

Такая последовательность и тектоническая 
эволюция этих событий в пределах одной струк
туры должны были привести к увеличению мощ
ности земной коры. Эта версия соответствует 
флюидной модели формирования континенталь
ной литосферы [13]. Для ее проверки была ис
пользована диаграмма Rb-Sr [31], на которой по
следовательный рост коры от 15-20 до 30 и более 
км выявляется как на примере эволюции метаба
зитов, так и гранитоидов (рис. 9). Сравнение по
лученных результатов с положением фигуратив
ных точек раннеархейских гранитоидов других 
регионов на этой же диаграмме подтверждает вы
вод о повсеместном характере процесса вертикаль
ного роста мощности архейской континентальной 
коры. При этом следует отметить, что данные для 
сравнительной характеристики древнейших грани
тоидов, приведенные на этой и других диаграммах, 
обычно относятся к структурам купольного или по
добному ему типам [4, 5, 10, 30,44].

Выше приводились сравнительные характерис
тики древнейших образований Алданского и Ана- 
барского щитов, показывающие принципиальное 
их сходство по основным петрогеохимическим па
раметрам. В отличие от Алданского щита, на Ана- 
барском щите формирование эндербитовых купо
лов завершилось в условиях пластических сдви
гов, что привело к образованию не только 
относительно узких выклинивающихся валопо- 
добных структур, но и к их трансформации в поч
ти линейные формы [4, 5]. Оба щита Сибирской 
платформы относятся к разным нуклеарам [4]. 
Поэтому, если принять к сведению различный 
изотопный возраст эндербитов на разных щитах,



равно как и данные о различной степени частич
ного плавления исходного базитового субстрата, 
то можно прийти к выводу об асинхронности про
цессов архейского корообразования и о неравно
мерности интенсивности тепловых потоков для 
разных сиалических ядер, что неоднократно под
черкивалось и ранее [4, 8, 17].

Несомненно, подобная картина тектоничес
кой эволюции протоконтинентальной коры луч
ше всего соответствует модели ранней тектоники 
плюмов (до зеленокаменных поясов), в которой 
может предполагаться и начало латерального 
взаимодействия не только смежных эндербито- 
вых куполов с соответствующей их деформацией 
(как это наблюдается на Анабарском щите), но и 
сопредельных сиалических ядер (нуклеаров) при 
ведущей роли вертикального наращивания мощ
ности континентальной литосферы.

Анализ внутреннего строения нуклеаров, осо
бенно тех их частей, которые не подверглись су
щественной структурной перестройке в процес
сах позднеархейского и раннепротерозойского 
термотектогенеза, свидетельствует о многоку
польном строении сиалических ядер. Поэтому 
возникает вопрос: отвечает ли каждый купол сво
ему мантийному плюму, или, напротив, не осуще
ствляется ли формирование нуклеара под воздей
ствием одного крупного мантийного плюма, 
разбивающегося в своей головной части на мно
жество флюидно-мантийных струй или ячей? 
В последнем случае эндербитовые купола можно 
считать следами этих струй. Второй вариант мно
гоячеистой конвекции в голове крупных плюмов 
кажется более привлекательным, т.к. он объяс
няет формирование нуклеаров как единых струк
тур, обладающих сложным многокупольным 
строением. Вместе с тем, процессы раннеархей
ского корообразования, осуществлявшиеся пре
имущественно в пределах приэкваториального 
горячего пояса ранней Земли [8], видимо не были 
строго синхронными и одинаковыми по интенсив
ности, что по всей вероятности послужило причи
ной известных различий в строении отдельных 
нуклеаров [4]. Представляется, однако, что по
следовательность и направленность хода текто
нической эволюции протоконтинентальной коры 
во всех нуклеарах остается близкой, что позволя
ет рассматривать их как прямые производные 
плюм-тектоники раннего докембрия.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Тектоника плюмов, как самостоятельная на

учная концепция, дополняет и развивает пред
ставления о геологическом развитии Земли,' хотя 
отнюдь не является альтернативной тектонике 
литосферных плит [3]. Необходимо отметить, 
что идеи близкие к тектонике плюмов, задолго до 
современных построений, развивались многими

отечественными учеными: В.И. Поповым [18] и 
Г.Л. Поспеловым [19], выступившими с гипотеза
ми о ядрах роста материков и о древних ячеистых 
структурах, очаговых геодинамических системах; 
Л.И. Салопом [21], описавшим модель формиро
вания гнейсовых овалов; Ф.А. Летниковым [13], 
доказавшим ведущую геохимическую и геодина- 
мическую роль глубинных флюидных потоков в 
формировании гранитогнейсовой земной коры; 
Е.В. Павловским [17], многочисленные работы 
которого, посвященные ранним стадиям развития 
Земли, послужили основой нуклеарной концеп
ции развития фундаментов древних платформ [4].

Если говорить о месте и роли тектоники плю
мов в геологической эволюции земной коры, то, 
по всей видимости, на самых ранних этапах исто
рии Земли, в процессе созидания континенталь
ной литосферы, механизмы плюм-тектоники бы
ли ведущими. В конце раннего протерозоя, когда 
мощные тепловые потоки в условиях экранирую
щего влияния сиалической оболочки, вызвали 
распад докембрийского суперконтинента, начали 
в полную силу работать механизмы глобальной 
тектоники плит. С этого времени тектоника плю
мов трансформировалась в тектонику горячих 
полей и точек [9], определяя эволюцию много
численных проявлений внутриплитного магма
тизма.

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Бибикова Е.В., Белов А.Н., Грачева Т.В. и др. Ме

таморфическая история раннеархейских пород 
Анабарского щита // Изотопное датирование про
цессов метаморфизма и метасоматоза. М.: Наука, 
1987. С. 139-153.

2. Богатиков О.А., Богданова С.В., Марков М.С. 
“Серые гнейсы” и проблема направленности в раз
витии континентальной коры // Изв. АН СССР. 
Сер. геол. 1980. № 4. С. 8-22.

3. Власов Г.М. О вероятном направлении дальнейше
го развития геотектоники //Тихоокеанская геоло
гия. 1993. № 6. С. 136-147.

4. Глуховский М.З. Геологическая эволюция фунда
ментов древних платформ. М.: Наука, 1990. 215 с.

5. Глуховский М.З., Моралев В.М., Щербакова И.П. 
Архейское гранитообразование и структурная 
эволюция континентальной коры // Изв. ВУЗ. 
Геол. и разведка. 1989. № 7. С. 3-14.

6. Глуховский М.З., Моралев В.М. Тектоническая 
эволюция архейского гранитообразования // Гео
тектоника. 1991. № 4. С. 10-23.

7. Глуховский М.З., Моралев В.М., Петрова З.И. 
Геохимические особенности и тектоническая при
рода архейских метабазитов Суннагинского купо
ла Алданского щита // Докл. АН. 1992. Т. 324. № 3. 
С. 626-632.

8. Глуховский М.З., Моралев В.М., Кузьмин М.И. Го
рячий пояс ранней Земли и его эволюция //Геотек
тоника. 1994. № 5. С. 3-15.



9. Зонемиайн Л.П., Кузьмин М.И. Г луб ин н ая  гео д и 
н ам и к а  З е м л и  //  Г ео л о ги я  и Г е о ф и зи к а . 1993. №  4. 
С . 3 -1 2 .

10. Каменев Е.Н. О с н о в н ы е  ч е р т ы  гео л о ги и  и э в о л ю 
ции А н т а р к т и ч е с к о г о  щ и та  в д о к ем б р и и  / /  Д ис- 
сер т . на сои ск. уч. ст. д. г .-м . н. Л .: И з-н и е  И Г и Г Д  
А Н  С С С Р . 1 9 9 1 .5 6  с.

11. Кепежинскас П.К., Ефремова Л.Б., Сорокина Н.А. 
Р е д к о зе м е л ь н ы е  э л е м е н т ы  в р ан н ео стр о в о д у ж н ы х  
п л у то н и ч еск и х  к о м п л ек сах  / /  Г еохим и я . 1991. №  4. 
С . 5 4 8 -5 5 6 .

12. Котов А.Б., Сальникова Е.Б., Морозова И.М. 
и др. Р а н н е п р о т е р о зо й с к и е  гр а н и т ы  сев ер о -зап ад 
ной  ч ас ти  А л д ан ск о й  г р ан у л и то гн ей со в о й  о б л а с 
ти : U -P b  и S m -N d  д а н н ы е  //Г е о л о г и я  и Г ео ф и зи к а .
1993. № 2 .  С. 15 -21 .

13. Летников Ф.А. К  п р о б л е м е  со зд ан и я  ф л ю и д н о й  
м од ел и  ф о р м и р о в а н и я  к о н т и н е н т а л ь н о й  л и т о с ф е 
р ы  / /  З е м н а я  к о р а  и в ер х н я я  м ан ти я  В оет. С ибири . 
И р к у т с к : и з-во  И З К  С О  А Н , 1987. С. 2 4 -3 5 .

14. Моралев В.М., Глуховский М.З. П р о б л е м ы  т е к т о 
н ики  п л и т  в р ан н ем  д о к е м б р и и  на п р и м ер е  С и б и р 
ск ой  п л а т ф о р м ы  / /  Г е о л о г и ч е с к а я  и стори я  т е р р и 
т о р и и  С С С Р  и т е к т о н и к а  п ли т . М .: Н ау к а , 1989. 
С . 2 5 -3 2 .

15. Моралев В.М., Глуховский М.З., Петрова З.И., 
Банковская Э.В. И зо т о п н о е  д ати р о в ан и е  м е та б а - 
зи то в  ар х ея  А л д а н с к о го  щ и т а  R b -S r  м ето д о м  и 
п р о б л е м а  р а н н е п р о т е р о зо й с к о г о  т е р м о т е к т о ге н е -  
за  //  Г е о л о ги я  и г е о ф и зи к а . 1991. №  2. С. 5 3 -5 8 .

16. Морозова ИМ., Другова Г.М., Богомолова Е.С. 
u др. И зо т о п н о -г е о х р о н о л о г и ч е с к и е  д о к а за т е л ь 
ства  р ан н е д о к е м б р и й с к о й  и сто р и и  А л д а н о -О л е к - 
м и н ск о го  р ай о н а  / /  И зо т о п н а я  гео л о ги я  и г е о х р о 
н о л о ги я . Л .: Н ау к а , 1990. С . 7 -2 2 .

17. Павловский Е.В. С т р о е н и е  и р а зв и т и е  зем н о й  к о 
р ы  м а т е р и к о в  / /  Г е о те к т о н и к а . 1975. №  6. С. 3 -1 4 .

18. Попов В.И. Я д ра  р о с т а  м а т е р и к о в  и р а зв и ти е  зе м 
ной  к о р ы  //  С тр о е н и е  и р а зв и т и е  зем н о й  к о р ы . М .: 
Н а у к а , 1964. С. 139 -153 .

19. Поспелов ГЛ. Н е к о т о р ы е  в о п р о сы  эн д о ген н о й  
гео д и н ам и к и . Н о в о си б и р ск : Н а у к а , 1971. С. 2 0 -6 0 .

20. Равин М.Г., Каменев Е.Н. К р и с та л л и ч е с к и й  ф у н 
д а м е н т  А н т а р к т и ч е с к о й  п л а т ф о р м ы . Л .: Г и д ром е- 
т е о и зд а т , 1972. 658 с.

21. Салоп Л И. Г е о л о г и ч е с к о е  р а зв и т и е  З е м л и  в д о 
к ем б р и и . Л .: Н ед р а , 1982. 343 с.

22. Спиридонов В.Г., Карпенко С.Ф., Ляликов А.В. 
S m -N d  -  в о зр а с т  и гео х и м и я  гр ан у л и то в  ц е н т р а л ь 
ной  ч ас ти  А н а б а р с к о г о  щ и та  / /  Г еохим ия. 1993. 
№  10. С . 1412-1427 .

23. Хайн В.Е. Д ва гл ав н ы х  н ап р ав л ен и я  в со в р ем ен 
н ы х  н ау к ах  о З е м л е : р ан н я я  и сто р и я  З е м л и  и гл у 
б и н н ая  гео д и н ам и к а  / /  В ести . М оек , ун -та. С ер . 4. 
Г е о л о ги я . 1993. №  6. С. 1 2 -25 .

24. Хайн В.Е. О с н о в н ы е  п р о б л е м ы  со в р ем ен н о й  г е о 
л о ги и  (гео л о ги я  на п о р о ге  X X I века). М .: Н ау к а ,
1994. 190 с.

25. Чупин В.П., Чупин С.В., Поспелова Л.Н. и др. Рас- 
п л а в н ы е  в к л ю ч ен и я  в ц и р к о н е  и з архей ски х  гн ей 
сов , к а к  п о к а з а т е л ь  п р и р о д ы  п р о т о л и т о в  и со став а

древнейших магм // Докл. АН. 1994. Т. 338. № 6. 
С. 806-810.

26. A rth  V .G . Some trace elements in trondhjemites -  their 
implication to magma genesis and paleotectonic setting // 
Trondhjemites, Dacites and Related Rocks. Elsevier, 
Amsterdam, 1979. P. 123-132.

27. B a rk e r  F. Trondhjemite: definitipn, environment and 
hypotheses. // Trondhjemites, definition, environment 
and hypotheses. // Trondhjemites, Dacites and Related 
Rocks. Elsevier, Amsterdam, 1979. P. 1-12.

28. B la ck  L .P ., W illia m s I.S ., C o m p sto n  W. Four zircon ages 
from one rocks: the history of a 3930 Ma-old granulite 
from Mount Sones, Enderby Land, Antarctica // Contr. 
Mineral, and Petrol. 1986. Vol. 94. № 3. P. 427-^37.

29. C h a p p el B.W ., W hite A J .R . Two contrasting granite type // 
Pacific Geol. № 8. P. 173-174.

30. C o lle rso n  L .D ., B r id g w a te r  D . Metamorphic develop
ment of Early Archaean tonalitic and trondhjemitic 
gneisses: Saglek Area. Labrador // Trondhjemites, Dac
ites and Related Rocks. Elsevier, Amsterdam, 1979. 
P. 205-273.

31. C o n d ie  K .C . Archean magmatism and Crustal thicken
ing // Geol. Soc. Amer. Bull. 1973. Vol. 84. № 9. 
P. 2981-2992.

32. C o n d ie  K .C . Arfliean Greenstone Belts. Elsevier, Am
sterdam, 1981. 4B4 p.

33. C o n d ie  K .C ., C ro w  C . Early precambrian within -  plate 
basalts from the Kaapvaal craton in Southern Africa: a 
case for crustally contaminated komatiites // Geol. 1990. 
Vol. 98. P. 100-107.

34. G ill R .C .O ., B r id g w a te r  D . Early Archaean Basic Mag
matism in West Greenland: The Geochemistry of the 
Ameralic Dykes // J. of Petrol. 1979. Vol. 20. Part 4. 
P. 695-726.

35. G lik so n  A .Y . Early Precambrian Tonalite-Trondhjemite 
Sialic Nuclei // Earth science Reviews. 1979. № 19. 
P. 1-73.

36. G lu k h o vsk y  M .Z ., M o ra le v  V .M . Archean Metabasites of 
the Sunnagin Dome, Aldan Shield: Petrochemistry and 
Origin // International Geology Rev.: Vol. 35. № 8. 
P. 739-757.

37. G ra y  C M . The geochemistry of central Australian gran
ulite in relation to the chemical and isotopic effects of 
granulite facies metamorfism // Contrib. Mineral, and 
Petrol. 1977. Vol. 5. № 1. P. 79-89.

38. H a rr is  M .B .W ., P e a rc e  J .A ., T in d le  A .G . Geochemical 
characteristics of collision zone magmatism // Collision 
Tectonic. Geol. Soc. Sp. Publ. 1986. № 19. P. 67-81.

39. H ill R .J ., C a m p b e ll J .H . A Mantle Plume Model for the 
Development of a Late Archaean Greenstone Belt. Yil- 
gam Block, Western Australia // 29 Sec. IGC. Abstracts. 
1992. Vol. 1. 59 p.

40. K ro n e r  A ., L a y e r  P .W . Crust formation and plate motion 
in the Early Archean // Science. 1992. Vol. 256. № 5062. 
P.1405-1411.

41. L a m b e r t R .S t.J ., H o lla n d  J .G . Amitsoq gneiss geochem
istry: preliminary observation // The Early History of the 
Earth. Wiley. New York. 1976. P. 191-202.

42. M eln ik o v  A .I., L ep in  V .S., S o lo d ya n k in a  V .N . e t  a l. 
On most ancient geologic events on the Anabar Shield //



4th Working Meet. Isotopes in Nature. Leipzig. Sept. 
1986. Proceedings. P. 463-471.

43. M u llen  E .D . M n0/Ti02/P20 5 a minor element discrim
inant for basaltic rocks of oceanic environments and its 
impication for petrogenesis // Earth and Planet. Sic. let
ters. 1983. Vol. 62. № 1. P. 53-62.

44. N utm an  A .P ., B r id g w a te r  D . Early Archaean Amitsoq 
Tonalites and Granites of the Isukasia area, Southern 
West Greenland: development of the oldest-known 
sial // Contrib. Mineral, and Petrol. 1986. Vol. 94. № 3. 
P. 137-148.

45. N u tm a n  A .P ., C h e rn y sh e v  I.V., B a a d a g a a r d  H., 
S m e lo v A .P . The Aldan Shield of Siberia, USSR: the age 
of its Archean components and evidence for widespread 
reworking in the Mid-Protherozoic // Precambr. Res., 
1992. Vol. 54. № 2-4. P. 195-210.

46. O ’C o n n o r  J.I. A classification of qurtz-rich igneous 
rocks based on feldspar ratios // U.S. Geol. Surv. Prof. 
Pap. 1965. № 525B. P. 79-84.

47. P e a rc e  J .A ., C ann  J .R . Tectonic setting of basic volcanic 
rocks determined using trace element analysis // Earth 
and Planet. Sci. letters. 1973. Vol. 19. № 3. P. 290-300.

48. P e a rc e  J .A ., H a rr is  N .B .W ., T in d le  A .G . Trace Element 
Discrimination Diagramm for Tectonic Interpretation 
of Granitic Rocks // J. Petrology. 1984. V. 25. P. 4. 
P. 956-983.

49. T a rn ey  J ., W ea ver  B J . ,  D ru ry  S .A . Geochemistry of Ar
chaean trondhjemites and tonalites from Scatland and 
East Greenland // Trondhjemites, Dacites and Related 
Rocks. Elsevier, Amsterdam. 1979. P. 275-299.

50. T e y lo r  S .R ., M cL en n an  S .M . The continental Crust: Its 
Composition and Evolution. Blackwell, Oxford. 1985. 
312 p.

51. W e v e r  H .E ., S to re y  B .C ., L e a t P . Peraluminous granites 
in NE Palmer Land Antarctic Peninsula: early Mezozoic 
crustal melting in amagmatic arc // Geol. Soc. London. 
1985. V. 152. Part. 1. P. 85-96.

Рецензент: В.И. Коваленко

Early Precambrian Plume Tectonics: Evidence 
from the Sunnagin Enderbite Dome, Aldan Shield

M. Z. Glukhovskii and V. M. Moralev
Within the Sunnagin dome, Aldan Shield, two generations of the Early Precambrian metabasites and three gen
erations of the granitoids (low-potassium enderbites, normal alkalinity enderbites, and leucocratic granites) 
were recognized. The geochemical features of these rocks indicate that a basite protocrust was transformed to 
a protocontinental crust, and that the crust thickness increased from 15-20 km to 30-35 km in the period from 
more than 3.6 to 3.3 Ga. The tectonic evolution of the dome is treated as alternation of compression and exten
sion within the single structure. This evolutionary model appears to best fit the plume tectonics theory. In the 
earliest stages of the earth’s history, the processes of plume tectonics played the main role in the formation of 
the continental lithosphere.
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