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УДК 5512425

ПОСГУМНАЯ РЕИДНАЯ ТЕКТОНИКА 
КОНТИНЕНТАЛЬНОГО ФУНДАМЕНТА

© 1997 г. М. Г. Леонов
Геологический институт РАН, Москва 

Поступила в редакцию 22.01.96 г.

Изучение форм и особенностей проявления структурной и структурно-вещественной переработки 
горных пород после их вхождения в состав фундамента различных геоструктур (древних и молодых 
платформ, внутренних массивов подвижных поясов, внутриконтинентальных орогенов) свидетель
ствует, что породы фундамента практически всех типов геосгруктур обладают значительной внут
ренней подвижностью, которая обеспечивается комплексом структурных и вещественных преобразо
ваний, связанных с объемным тектоническим течением или реидной (от “рео” -  течь) деформацией. 
Реидная деформация реализуется в пластической, хрупко-пластической, катакласгической и других 
формах или их сочетаниях. Механизмы и особенности проявления реидной деформации зависят в 
каждом конкретном случае от общей геодинамики региона, его первоначальной структуры, реологии 
слагающих пород, особенностей регионального и локального полей напряжений. В результате дейст
вия механизмов реидной деформации и регионального проявления реидной тектоники формируются 
сложные коллажи структур вертикально- и горизонтально-плоскостного течения, а также протрузив- 
но-купольные структуры. Реидная тектоника фундамента является реальным и широкомасштабным 
явлением, которое определяет многие особенности внутриконтинентального тектогенеза.

ВВЕДЕНИЕ
Фундамент континентов -  это сложное гетеро

генное образование, в котором выделяются ком
плексы основания различных геоструктур: моло
дых и древних платформ, срединных массивов, 
подвижных поясов, зон внутриконтинентального 
орогенеза и пр. Изучение тектонической и струк
турно-вещественной эволюции складчато-мета
морфического основания континентов направле
но главным образом на понимание процессов пре
образования горных масс до их вхождения в состав 
фундамента. Процессы дальнейшей перестройки 
горных пород после их становления в качестве 
собственно континентального основания изучены 
менее полно. Традиционно считается, что, еди
ножды сформировавшись, горные породы основа
ния континентов, особенно платформ, не подвер
жены серьезным структурным и вещественным 
преобразованиям. Большое внимание, правда, уде
лено эпохам тектоно-магматической активизации, 
но это не снимает остроты проблемы, так как, во- 
первых, априори принимается, что вне эпох и об
ластей такой активизации фундамент континентов 
остается пассивной и относительно неподвижной 
субстанцией и, во-вторых, механизмы структурно
вещественной перестройки пород и объемной п о 
д в и ж н о с т и  фундамента даже для периодов такой 
активизации остаются недостаточно изученными.

Проблема внутренней переработки пород кри
сталлического фундамента древних платформ и 
складчато-метаморфического основания моло
дых платформ и подвижных поясов, вошедших в 
состав континентов, обозначена в ряде работ [1, 
3, 7, 19, 24, 25, 48]. В настоящее время появились

данные и теоретические представления, которые 
позволяют раскрыть новые аспекты проблемы 
[25, 28-30], одним из вопросов в которой является 
вопрос о внутренней объемной подвижности фун
дамента и ее роли в тектонической эволюции зем
ной коры. В этом аспекте наиболее отчетливо вы
сказывались С. Кери [57] и Л. Кинг [12], которые 
использовали понятие “реидная деформация” (от 
“рео” -  течь) и определяли ее как способность 
горных пород к течению в твердом состоянии.

В геологической литературе часто использу
ется термин “тектоническое течение”, и это не 
случайность. Дело в том, что отнесение деформа
ции к той или иной ее разновидности (пластичес
кой, хрупкой, хрупко-пластической) зависит от 
масштаба исследования. Этому вопросу много вни
мания уделяли В.В. Эз, Ю.В. Миллер, а также и 
другие исследователи [18,50]. Более того, как от
мечено в [50], разделение тектонических дефор
маций на связные и разрывные, при котором связ
ные деформации отождествляются с пластичнос
тью, разрывные -  с хрупким разрушением, весьма 
искусственно. Понятие же реидной деформации -  
и в этом его преимущество -  охватывает все виды 
тектонического течения и различные их сочета
ния, что позволяет избежать указанных противо
речий и сделать более адекватным описание при
родных процессов, не входя в противоречие с 
принципами механики и реологии [47]. В соответ
ствии со сказанным понятие “реидная тектоника” 
включает в себя совокупность тектонических 
структур и процессов, отражающих объемное 
тектоническое течение горных масс и генетичес
ки с ним связанных.



ПРИЗНАКИ РЕИДНОЙ ДЕФОРМАЦИИ 
И МЕХАНИЗМЫ ЕЕ РЕАЛИЗАЦИИ

Пликативные деформации поверхности крис
таллического цоколя в пределах платформ и по
движных поясов хорошо известны. Анализируя ис
торию развития рельефа материков, Л. Кинг [12] 
пришел к выводу о значительной внутренней по
движности фундамента континентов н ввел поня
тие киматогенеза, т.е. образования вздутий зем
ной коры, обусловленных ламинарным течением 
кристаллических горных масс, однако структур
но-вещественные аспекты этого явления им рас
смотрены не были.

Чтобы породы фундамента изменили форму 
залегания и их верхняя первоначально субгори
зонтальная поверхность испытала изгиб без види
мого разрыва сплошности (образовала складку, 
купол или систему куполов и складок), должно 
произойти внутреннее перераспределение веще
ства, связанное с перемещением в пространстве 
отдельных его доменов или элементарных со
ставляющих деформируемого объема, или эти 
составляющие должны изменить свою форму. 
Анализ литературных данных и специальные ис
следования позволили выделить несколько спо
собов структурной и структурно-вещественной 
переработки пород, которые сопровождают из
менение внешней формы фундамента и обеспе
чивают его внутреннюю подвижность. Описание 
этих механизмов приведено в [1,3, 24,43], а также 
в следующих разделах статьи, и здесь мы ограни
чимся лишь их перечислением (рис. 1,2). Это: пла
стическая деформация; хрупкая макросколовая 
(блоковая) и микросколовая (кливажная) дефор
мация; меланжирование; дезинтеграция и ката- 
клаз; динамическая рекристаллизация; бесструк
турное течение гранулированных сред. Указанные 
механизмы могут проявляться самостоятельно 
или в различных, порой сложных сочетаниях и 
обеспечивают реидное поведение горных масс.

Отражением внутренней подвижности пород 
фундамента служат также глубинные диапиры и 
кристаллические протрузии. Механизм их воз
никновения различен. В одних случаях это плот
ностная инверсия и всплывание разуплотненного 
или первично более легкого материала, в дру
гих -  образование протрузивных тел обусловлено 
совокупным действием тектонической компрес
сии и вязкостной инверсии [25,44]. Как следует из 
[25, 35, 44, 46], вертикальные диапировые или 
протрузивные потоки могут быть связаны со зна
чительными латеральными перемещениями гор
ных масс на различных глубинных уровнях лито
сферы. Одним из ведущих механизмов в этом слу
чае является компрессионно-эжективный [25,27].

Масштабная реидная деформация может быть 
выявлена и путем анализа разломных структур, вза
имное расположение и форма которых указывают 
на сложное объемное течение горных масс (рис. 3). 
Парагенетический анализ структурных рисунков

[20, 36] также позволяет устанавливать объемную 
деформацию в пределах обширных регионов.

Изучение различных геоструктур показало, 
что объемная подвижность и реидное поведение 
условно жесткого цоколя может осуществляться 
на разных глубинных уровнях земной коры и ли
тосферы вплоть до приповерхностных горизон
тов, где подвижность возникает в режиме холод
ной деформации [24, 29]. Рассмотрим проявление 
посгумной реидной тектоники цоколя различных 
геоструктур земной коры (рис. 4).

РЕГИОНАЛЬНЫЙ МАТЕРИАЛ 
Древние платформы

Факт постумной активизации фундамента древ
них платформ не вызывает сомнений, однако 
представляется интересным рассмотреть некото
рые конкретные формы проявления объемной 
деформации.

С е в е р о - А м е р и к а н с к а я  п л а т ф о р м а .  
Западная часть Северо-Американской платфор
мы, охватывающая плато Колорадо и Средние 
Скалистые горы (см. 1 на рис. 4), представляет со
бой горную страну с высотами до 4500 м над уров
нем моря, сложенную интенсивно дислоцирован
ными породами докембрийского фундамента и 
фанерозойского осадочного чехла. Описываемая 
часть платформы в период с кембрия до юры ни
чем принципиально не отличалась от остальной 
ее территории: повсюду происходило образова
ние платформенного чехла, суммарная мощность 
которого к началу мела не превышала 1-3 км. 
В ларамийское время наступил этап активизации 
тектонических движений, который захватил за
падный борт платформы от линии Уосатч на за
паде до восточных подножий Скалистых гор. Ре
льеф поверхности фундамента в деформирован
ной части расчленен на выступы и впадины, 
имеющие форму складок основания или грабено- 
и горстообразных структур. По данным [3,10,13, 
14,22,52 и мн. др.], современные горные хребты, 
в осевых частях которых выступают породы ос
нования, начали расти в виде пологих складок в 
конце мелового периода. С течением времени 
складки приобретали все больший размах и кру
тизну, и на поздних стадиях их развития на крыль
ях складок основания возникают запрокидыва
ния с образованием надвигов. Развитие складок 
основания происходило синхронно с накоплением 
осадков в депрессиях, что позволяет говорить о 
длительном процессе оформления структур фун
дамента. В ряде случаев установлено, что крае
вые надвиги развивались из предварительно на
клоненных складок фундамента. Амплитуды кра
евых надвигов 1—15 км. Боковое разваливание 
массивов и латеральное движение фундамента 
связываются [52] с гравитационными процессами, 
а формирование общей структуры -  с ларамий- 
ским тектогенезом невадийских структур [10,22].
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Рис. 1. М еханизмы структурно-вещественной переработки пород фундамента в процессе его активизации: 7 -  пласти
ческая деформация (Ю жный Тянь-Ш ань); 2 -  микросколовая (кливажная) деформация, по [56]; 3 -  макросколовая де
формация, по [52]; 4 -  динамическая рекристаллизация (Южный Тянь-Шань); 5 -  дезинтеграция и катаклаз (Дзирульский 
массив); 6 -  меланжирование (Ю жный Тянь-Шань).
О бъяснения в тексте.



Рис. 2. М еханизмы объем ного течения кварцито-песчаников нижнего протерозоя (Карельский массив).
1 -  кварцито-песчаники; 2 -  косая слоистость; 3 -  выделения окислов ж елеза; 4 -  псевдоскладчатые структуры, мар
кируемые выделениями окислов железа; 5 -  кливажные сколы; 6 -  послойный кливаж; 7 -  относительное перемещ е
ние частиц (гранул). А, Б, В -  объяснения в тексте.

Сильная деформированность поверхности до- 
кембрийского фундамента (в особенности плика- 
тивная его деформация) указывает на значитель
ную внутреннюю подвижность кристаллических
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Рис. 3. Структурный рисунок разломов, отражаю щ ий 
объемную  реидную деформацию  корового слоя. 
Среднее П оволж ье (см. 4 на рис. 4), по [41]. 
О бъяснения в тексте.

масс, в том числе и гранитоидов, которая связана 
[3, 52, 60] с хрупко-катакластическим течением 
материала, дезинтегрированного предварительно 
или в процессе деформации.

В о с т о ч н о - Е в р о п е й с к а я  п л а т ф о р м а .  
В пределах Карельского массива (Балтийский щит, 
см. 3 на рис. 4) к западу от Онежского озера распо
ложена серия небольших куполов (антиклиналь
ных складок), ядра которых выполнены гранитами 
архейского возраста, а обрамление (крылья) -  вул
каногенными, терригенными и карбонатными по
родами раннепротерозойского протоплатформен- 
ного чехла. Один из таких куполов (Кумсинский) 
описан нами детально [29]. Он имеет небольшие 
размеры (около 100 м в поперечнике при длине в 
несколько сотен метров), веерообразную, сужаю
щуюся книзу форму и обрамлен запрокинутыми 
на крыльях протерозойскими породами: глыбо
выми гранитными и полимиктовыми конгломе
ратами сариолийского горизонта, которые вверх 
по разрезу сменяются терригенными и вулкани
ческими породами более высоких горизонтов 
ятулийского возраста.

Гранитный массив интенсивно раздроблен и 
пронизан системой эшелонированных и элемен-
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Рис. 4. Схема расположения описанных в тексте объектов.
7 , 2 -  древние платформы : 1 -  щ иты, 2 -  плитные области; 3 -  фанерозойские подвижные пояса и молодые платф ор
мы; 4 -  описанные в тексте объекты :
1 -  западный край Северо-А мериканской платформы; 2 -  Пиренеи; 3 -  Балтийский щит; 4 -  Среднее П оволжье; 5 -  
Сибирская платформа; 6 -  Родопский; 7 -  Мендересский и 9 -  Дзирульский массивы; 8 -  Ю жный Тянь-Ш ань.

тарных зон скалывания, выполненных бластока- 
таклазитами и бластомилонитами с многочислен
ными зеркалами скольжения и минеральной ли
нейностью. В целом гранитоиды представляют 
собой тектоническую брекчию -  продукт объем
ной деформации хрупко-пластического типа, о 
чем свидетельствуют: общая дезинтеграция пород 
массива; относительное перемещение его отдель
ных блоков и обломков; изгиб и будинаж жил и 
даек, пронизывающих массив; признаки хрупко
пластического течения (линзовидно-петельчатые 
структуры, новообразования в тенях давления, 
зоны рассланцевания и бластомилонитизации, 
многочисленные зеркала скольжения).

Структурно-вещественные преобразования, 
свидетельствующие об объемной подвижности гра
нитов, фиксируются и на микроуровне. Появляют
ся упорядоченность расположения минеральных 
зерен, их изгиб, развиваются Ориентированные 
микросгилолитовые и инкорпорационные структу
ры, возникают ориентированные дворики давле
ния, милонитизация краевых частей зерен, трещин
ки отрыва, поперечные удлинению минеральных 
зерен, трансляционное скольжение, ориентирован
ное двойникование и пр.

Форма массива и структурно-деформацион
ный рисунок указывают на процесс нагнетания 
материала в область купола, что подтверждается 
характером деформации проточехольных отло
жений сариолия и ягулия. Непосредственно зале

гающие в обрамлении купола глыбовые гранит
ные и полимиктовые конгломераты деформиро
ваны в соответствии с его формой. Удлинение 
блоков и галек, развитие сланцеватости в цемен
те, возникновение двориков давления, поворот 
длинных осей ромбовидных обломков указывают 
на продольное растяжение, параллельное поверх
ности купола. Вверх по разрезу чехольного ком
плекса деформации затухают. Объемная подвиж
ность осуществляется в режиме относительно 
холодной деформации, что подтверждается пре
имущественно катакластическим механизмом тече
ния, низкотемпературными минеральными ассоци
ациями времени деформации, отсутствием призна
ков термальной пластификации гранитоидов.

Возраст деформации, поскольку она захваты
вает и породы чехольного комплекса, не древнее 
середины протерозоя. Калий-аргоновые опреде
ления по биотиту и рубидий-стронциевые -  по пла
гиоклазам, выполненные в лаборатории В.И. Ви
ноградова (ГИН РАН), при очень высоких отно
шениях ^Sr/^Sr = 0.774 ± 0.001, указывают на 
процессы вещественной переработки гранитои
дов древней сиалической коры на рубеже около 
1700 млн. лет, т.е. после формирования прото- 
платформенного чехла. Купол четко выражен в 
современном рельефе, что позволяет предполо
жить его тектоническую активность и в настоя
щее время..



Деформации пластического течения выявле
ны также в породах протоплатформенного чехла 
Карельского массива [28], где они проявлены в 
форме течения гранулированных сред, к кото
рым могут быть отнесены не только рыхлые об
разования (пески, галечники и пр.), но и условно 
монолитные горные породы [61]. Мономине- 
ральные гранулированные среды в процессе их 
объемного перемещения не приобретают струк
турного выражения этого перемещения, так как 
если порода, в которой зерна (гранулы) имеют 
возможность дифференциального перемещения, 
однородна и не содержит посторонних примесей, 
в ней не окажется и следов деформации. Чистые 
мономиктовые породы характерны для платфор
менных отложений, и деформации объемного те
чения в них крайне редки. Возникает вопрос: всегда 
ли мы имеем дело с недеформированными порода
ми или в ряде случаев просто не видим деформацию 
в силу отсутствия реперов, фиксирующих переме
щение (течение) вещества? Некоторую ясность в 
этот вопрос вносит изучение кварцито-песчаников 
протоплатформенного чехла Карельского масси
ва [28].

В строении чехольного комплекса региона уча
ствуют мономиктовые кварцито-песчаники с не
значительной примесью глинистых частиц и иных 
включений (шокшинская и сегозерская свиты). 
Структурно-вещественные преобразования в них 
выражены в проявлении ориентированно вытя
нутых зерен кварца, их растворении, грануляции и 
перекристаллизации, в возникновении новых ме
таморфических минералов и перекристаллизации 
первичных. Эти изменения трактовались как след
ствие дифференциального скольжения [19], вы
званного вертикальным стрессом. Однако элемен
ты ориентированной структуры и текстуры на 
зерновом уровне не могут служить доказательст
вом объемного течения, но их наличие указывает 
на возможность этого процесса. Необходимо 
лишь обнаружить реперы, фиксирующие реаль
ное перемещение вещества в пространстве.

Такими реперами оказались выделения окис
лов железа, распределение которых в породе 
фиксирует перемещение гранул (зерен, структур
но обособленных микрообъемов) и тектоничес
кое течение в целом (см. рис. 2) [28].

А. На начальных стадиях развивается кливаж, 
косо ориентированный к поверхности напласто
вания. Он зарождается по направлению косой се- 
диментационной слоистости. Кливажные сколы 
проникают в вышележащие слои и формируют 
вторичную тектоническую “косую слоистость”. 
Вдоль трещин скалывания концентрируются 
окислы железа и возникает сетка яркоокрашен- 
ных полосок, рассекающих пласты кварцито-пес
чаников. При внутрислойном объемном течении 
элементарные объемы вещества (зерна, агрега
ты зерен, выделения окислов железа) испытыва
ют дифференциальное смещение в соответствии

с амплитудой течения в каждой конкретной точ
ке. Первично субпараллельные полоски окислов 
железа образуют при этом складкоподобные 
формы, а в конечном итоге приобретают форму 
складок течения.

Б. Тектоническое течение накладывается на 
первичные диагенетические образования типа ко
лец Лизиганга. Выделение окислов железа обуслов
лено динамической разгрузкой, связанной с возник
новением трещинно-блоковой структуры пластов. 
Форма “колец” соответствует форме отдельных 
блоков и их размеру. Это свидетельствует, что 
кольцевые структуры образовались раньше дефор
мации, благодаря которой происходит смещение 
отдельных микрообъемов вещества и возникает 
сложный петельчатый рисунок первично более или 
менее изометричных выделений окислов железа. 
Тектоническое течение осуществляется в пределах 
отдельных пластов (пачек) и приводит к ликвида
ции в них первичных осадочных текстур и структур, 
к выносу примесей и осветлению породы.

В. Третий вариант предполагает одновременное 
возникновение полосчатости и внутрислойной де
формации и их генетическое единство. В процессе 
деформации происходит метаморфическая диф
ференциация вещества с отгонкой окислов желе
за и одновременным оформлением “складок по
слойного течения”.

Рассмотренный материал показывает, что по
роды архейского фундамента и раннепротеро
зойского протоплатформенного чехла Карель
ского массива подвержены реидной деформации 
на плитной (щитовой) стадии развития. Имеются 
также данные об объемной подвижности докемб- 
рийского фундамента на новейшем этапе. На рис. 5, 
любезно предоставленном мне Д.С. Зыковым 
(работа находится в печати), приведены примеры 
современной объемной подвижности структур 
Северо-Карельской зоны (Балтийский щит).

Анализ разломов неотектонического этапа в 
Среднем Поволжье также показал [41] (см. рис. 2,
3), что их рисунок отражает реологические свой
ства корового слоя и связан, вероятно, с объем
ным тектоническим течением, т.е. с реидной де
формацией. Этот пример показывает, что объем
ная реидная деформация может реализовываться 
в виде сложных латеральных потоков, которые 
не сказываются сколько-нибудь существенно на 
формировании рельефа.

В о с т о ч н а я  С и б и р ь  (см. 5 на рис. 4). Гра
ниты, гранито-гнейсы и кристаллосланцы легко 
подвергаются тектонической дезинтеграции и ка- 
такласгическому и хрупко-пластическому тече
нию. Гранитно-купольные ансамбли, связанные с 
перемещением пород в относительно холодном 
кристаллическом состоянии, описаны в Казахста
не [49], на Южном Тянь-Шане [26], на Урале [45], 
в области мезазоид Дальнего Востока [31, 32], на 
Кавказе [26], т.е. процесс этот широкомасштабный 
и широко распространенный и может приводить
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Рис. 5. Признаки новейшей объемной деформации докембрийских толщ  в районе Северо-К арельской зоны Балтий
ского щ ита (см. 3 на рис. 4). М атериалы Д.С. Зы кова.
1 -  архей и элементы  сланцеватости пород; 2 -  протерозой; 3 -  ультраосновные породы; 4 -  направление сланцевато
сти; 5 -  разры вы ; 6 ,7 -  участки территории с активной тенденцией к б -  опусканию, 7 -  воздыманию; 8 -  направление 
объемного течения материала; 9 -  текущ ие активизированные болота; 10 -  возвышенности; II -  озера.
А -  ультрабазитовый купол к северу от оз. Кукас; Б -  сдвиговые деформации в районе оз. П ааноярви; В-1 -  структур
но-ландш афтная ситуация в районе оз. Кужъярви; В-2 -  геодинамическая интерпретация рис. В-1.

к полной структурно-вещественной переработке 
горных масс.

По данным [33], в районе Байкальского и Неп- 
ского мегасводов в результате активизации кон
солидированной коры и формирования Байкаль
ского сводового поднятия произошли структур
но-вещественные преобразования субстрата, 
приведшие не только к оформлению впадин и ку
польных перемычек, но и к возникновению дез
интегрированных гранитных масс. В результате 
механического тектонического дробления, пере
тирания и развальцевания исходных пород и по
следующих вещественных преобразований, свя
занных с воздействием агрессивных холодных и 
горячих вод и других флюидов, возникают своеоб
разные псевдоосадочные породы значительной 
(до нескольких километров) мощности. В разрезе, 
вскрытом Северо-Муйским тоннелем, в “пере
слаивании” находятся: массивные граниты; тре
щиноватые граниты с интенсивным оглинением 
по плоскостям притертости; граниты, дезинтегри
рованные до состояния песка (50%), щебня (10%), 
дресвы (30%), глины (10%); зона глубокой дезин
теграции и химического разложения с образова
нием глинистого материала; глиноподобные мас
сы с примесью песка и дресвы. При глубоком ог-

линении и полной гидролизации полевых шпатов 
появляются пачки монокварцевых “песков” с 
элементами псевдонапластования за счет переме
жаемости “глинистых” и “песчаных” разностей. 
Наблюдаются постепенные переходы от грани
тов до “песчаников”.

Механохимические процессы приводят к глу
бокому преобразованию пород фундамента с воз
никновением катаклазитов, сапролитов, какири- 
тов, брекчий. Встречаются породы, дезинтегри
рованные до дресвяно-песчаной смеси, а также 
новообразованные глины, вторично литифициро- 
ванные до аргиллитов, слюдиты, гидрослюдис
тые породы, кварцито-сланцы и кварциты. Отме
чена приуроченность десгруктурированного суб
страта к межрифтовым перемычкам и провесным 
зонам купольных поднятий, а также к зонам по- 
кровно-надвиговых структур. В межрифтовых ку
польных структурах расположение зон дезинтегра
ции новообразованной “слоистости” субвертикаль
ное с некоторым запрокидыванием в сторону 
впадин. Это свидетельствует об общем субверти
кальном перемещении субстрата.

Общая геодинамика области в период форми
рования купольных и рифтовых структур -  пред
мет специального исследования, но совершенно



Рис. 6. Структурная схема центральной части Вити- 
мо-Патомского нагорья, по [51] (см. 5 на рис. 4).
1 -  подошва аунакитской свиты кварцитов; 2 -  следы 
осевых плоскостей изоклинальных складок; 3 -  взбро- 
со-сдвиги; 4 -  проекция на дневную поверхность кра
евого шва; 5 - 1 -  Бодайбинский блок, II -  Мамская зо
на палеозойской активизации.

очевидно, что огромные массы кристаллических 
пород Сибирской платформы в периоды активи
зации становятся подвижными, испытывают су
щественную переработку и формируют мощные 
зоны объемного тектонического (в данном слу
чае хрупко-пластического) течения. Значитель
ная мобильность области подтверждается и дан
ными повторного нивелирования [11], которые 
показали, что в районе Северо-Муйского тоннеля 
годовые изменения наклонов земной поверхнос
ти достигают 40 ± 0.11". По мнению [11], дефор
мации такого порядка являются критическими 
для устойчивости горных пород.

Иной стиль структурной перестройки испыта
ли породы Мамской кристаллической полосы в 
северной части Байкальской складчатой области. 
По данным [51], Мамско-Бодайбинская складча
тая система после завершения байкальского цик
ла тектогенеза распалась на Бодайбинский блок, 
где комплекс верхнепротерозойских слабо мета- 
морфизованных отложений не претерпел более 
поздних структурных преобразований, и Мамскую 
зону, в пределах которой проявилась палеозойская 
тектоническая перестройка (рис. 6). В Бодайбин
ской зоне породы смяты в сравнительно равно
мерные изоклинальные складки с субширотным 
простиранием осевых плоскостей и упорядочен
ностью структурных элементов. При переходе в 
Мамскую зону осевые плоскости складок, просле
живающихся из Бодайбинского блока, претерпе
вают искривление в плане и образуют сложный 
петельчатый рисунок. Геометрический анализ 
приводит к выводу [51], что переориентировка 
структур докембрийского цоколя связана с палео
зойской активизацией области, расположенной

вдоль южного борта Сибирской платформы. Де
формация проходила в условиях тангенциального 
сжатия и хрупко-пластического сдвигового те
чения.

Приведенные примеры, наряду с другими дан
ными [25, 30], показывают, что фундамент древ
них платформ на плитной стадии и на стадиях 
внутрикратонной активизации подвижен и под
вержен существенным структурным и вещест
венным преобразованиям, связанным с пластиче
ским, хрупко-пластическим и катакласгическим 
течением. Проявления реидной тектоники при 
формировании рельефа Австралийской, Афри
канской и других платформ обосновано в [12], а 
необходимость допущения значительных лате
ральных токов в глубинных горизонтах Южно- 
Африканского кратона показана в [58].

Эпипалеозойские платформы 
и внутриконтинентальные орогены

После варисского тектогенеза в пределах Вос
точной Европы и Азии возникла система моло
дых эпипалеозойских платформ. Историю струк
турно-вещественной эволюции фундамента этих 
структур на стадиях платформы и внутриконти- 
нентального орогена мы рассмотрим на примере 
Южного Тянь-Шаня (см. 8 на рис. 4).

Геологическая история Юж н о г о  Т я н ь - Ш а 
ня подразделяется на три этапа. Ранний-средний 
палеозой -  бассейн с корой субокеанического ти
па, который в результате сокращения простран
ства и аккреции в конце палеозоя превращается в 
покровно-складчатое сооружение. Триас-ранний 
эоцен -  относительно стабильный режим и фор
мирование эпипалеозойской платформы. Конец 
эоцена-настоящее время -  активизация тектони
ческого режима и возникновение внутриконти- 
нентального орогена. Подробное изложение ма
териала и библиография представлены в [24-27].

Платформенный этап ознаменовался процес
сами структурно-вещественного и изостатичес- 
кого выравнивания, которые связаны с внутрико- 
ровым перераспределением горных масс, их мета
морфизмом и частичным плавлением, что в 
совокупности привело к оформлению “гранитно
метаморфического’ ’ слоя и его структурно-вещест
венному обособлению. Недра платформы в это 
время находились, вероятно, в “перенапряженном” 
состоянии, что подтверждается общим высоким 
стоянием территории и наличием многочисленных 
трубок взрыва. О реальном объемном перетекании 
горных масс в этот период свидетельствует зало
жение и развитие системы прогибов и поднятий, 
которые развивались, по крайней мере до середи
ны миоцена, как пликативные структуры, лишь в 
отдельных местах нарушенные разломными 
структурами. Размах тектонического рельефа по 
поверхности домезозойского пенеплена достига
ет к этому времени 3-6 км.



С конца эоцена (по другим данным -  с конца 
олигоцена) Южный Тянь-Шань вступает в оро- 
генный этап развития. Формируется горное со
оружение, представляющее мегасвод со сложной 
морфоструктурой, сопряженный с равновелики
ми отрицательными мегасгруктурами (Ферган
ской и Афгано-Таджикской впадинами).

Об объемной подвижности пород складчато
метаморфического основания свидетельствует 
деформация его верхней поверхности (поверхно
сти домезозойского пенеплена) [4, 21, 24, 34, 37, 
53, 54 и др.]. Рассмотрим поведение фундамента 
при образовании складчатой структуры чехла в 
области сочленения Зеравшано-Гиссарской, Зе- 
равшанской и Зеравшано-Туркесганской зон 
(рис. 7). Здесь выделяется два структурных этажа, 
разделенных поверхностью размыва и резкого, 
(до 90°) углового несогласия. Палеозойские тол
щи нижнего этажа смяты в крутые изоклиналь
ные складки с субвертикальными осевыми плос
костями. Верхний этаж представлен отложениями 
мезозоя и кайнозоя, которые смяты в сопряженные 
крупные складки, слегка запрокинутые к северу. 
Движения, приведшие к оформлению складчатой 
структуры в чехольном комплексе, изменили фор
му залегания пород в фундаменте. Изгибы поверх
ности фундамента конформны складчатой структу
ре чехла, а морфология структур и их расположе
ние в пространстве показывают, что на орогенном 
этапе происходит активное квазипласгичное пере
распределение масс палеозойского основания. Пе
рераспределение пород в пространстве связано с их 
тектонической переработкой: в песчаниках на
блюдаются будинаж, растаскивание, развальце- 
вание; отщепы и обрывки пластов перемешаны с 
бесструктурной глинистой массой, полностью ут
ратившей первичные осадочные структуры и 
текстуры. Слоистость и стратификация в породах 
практически отсутствуют, и они представляют 
собой сложно построенную тектоническую смесь 
хаотического облика -  тектономикстит, или оса
дочный меланж. Потеря связности в результате 
меланжирования и обеспечивает в данном случае 
подвижность фундамента и изгибание его поверх
ности без разрыва сплошности.

Меланжирование происходит в областях наи
более интенсивного изменения формы; осадоч
ные меланжи, как правило, выполняют ядра ан
тиклинальных структур, диапироподобные тела и 
протрузии.

В Зеравшано-Гиссарской зоне иной стиль пе
реработки пород метаморфического основания. 
Подвижность фундамента, которая отражена в 
сложно деформированной поверхности домезо
зойского пенеплена (рис. 8), обеспечивается пла
стической деформацией метаморфических толщ. 
Первично рассланцованные породы палеозоя 
легко изменяют форму залегания за счет пласти
ческого течения, принимая новую конфигура
цию, соответствующую структуре чехла. Форма

изменяется за счет перераспределения (течения) 
вещества, обычно субпараллельного направле
нию той сланцеватости, которая сформировалась 
до деформации чехольного комплекса. Но зачас
тую возникают вторичные сланцеватость и зоны 
пластического течения, переходящие на границе 
с мезозойско-кайнозойскими впадинами в текто
нические надвиги с амплитудами перекрытия до
2-3 км. Пластичные массы проникают во все из
гибы и заливы, которые обрисовываются нижней 
поверхностью пород чехла. Реальное движение 
горных масс фиксируется набором микро-, мезо- 
и макроструктур [24—27].

Орогенная деформация Южного Тянь-Шаня 
сопровождается и другими структурно-вещест
венными преобразованиями горных масс: ката- 
кластическим течением гранитов (Гиссарский ба
толит), динамической рекристаллизацией (карбо
натные массивы Фанских гор) и др., которые 
обеспечивают внутреннюю объемную подвиж
ность складчато-метаморфического основания 
[24-27]. Изучение механизмов объемной подвиж
ности и соотнесение их с данными по структуре 
региона в целом и по деформации чехольного 
комплекса, а также с геофизическими материала
ми и результатами анализа напряженного состоя
ния позволили создать геодинамическую модель 
альпийского этапа развития Южного Тянь-Шаня 
[25, 27]. Основной механизм формирования струк
туры и морфологии Южного Тянь-Шаня в новей
шее время определяется объемным перераспре
делением вещества в коровом слое, оттоком 
горных масс из области впадин и нагнетанием их 
в область поднятия.

Внутренние кристаллические массивы 
подвижных поясов

Кристаллические выступы древнего фундамен
та характерны для большинства подвижных по
ясов. По своему происхождению они могут бьггь 
микроконтинентами, аллохтонными отторженца- 
ми платформенного фундамента или выведенным 
на дневную поверхность древним фундаментом 
подвижного пояса и пр. Рассмотрим несколько 
таких структур, расположенных в пределах Аль
пийского складчатого пояса.

Д з и р у л ь с к и й  м а с с и в  (см. 9 на рис. 4). 
Дзирульский выступ кристаллического фундамен
та представляет собой наиболее приподнятый учас
ток Закавказского срединного массива, сложенный 
допалеозойскими кристаллическими сланцами, 
гнейсами и филлитами, а также палеозойскими гра- 
нитоидами, кварцевыми порфирами и их туфами. 
Чехол включает осадочные и вулканогенные поро
ды юры и мела, которые перекрыты орогенными 
отложениями олигоцена и миоцена.

Поверхность домезозойского пенеплена испы
тала интенсивную пликативную деформацию с 
углами наклона на крыльях складок до 40°-70°.



Рис. 7. Деформация домезозойской поверхности фундамента Южного Тянь-Шаня (см. 8 на рис. 4).
7 ,2 -  различные горизонты: 1 -  мезозойских и кайнозойских толщ платформенного чехла и молассавого комплекса, 
2 -  палеозойских пород Зеравшано-Гиссарской зоны; Зу4 -  Зеравшанская зона: 3 -  палеозойские породы, 4 -  мелан- 
жированные породы силура (?) и верхнего палеозоя; 5 -  отторженец пород Кштут-Урметанской зоны в меланжиро- 
ванных породах Звравшанской зоны; 6 -  силурийские породы Зеравшано-Туркестанской зоны; 7 -  ордовинско-силу- 
рийские зеленые сланцы, 8 -  разломы.

Меловые отложения обрисовывают более простую 
структуру -  сопряженные брахиантиклинальный и 
брахисинклинальный своды [39]. В палеогене-ран- 
нем миоцене массив испытал значительное возды- 
мание, которое возобновилось затем в сарматское 
время. Новейшая структура массива характеризу
ется валообразными поднятиями и пологими про
гибами. Амплитуда новейшего поднятия, соглас
но [39], достигает 1.5 км.

Изучение трещинно-разрывной тектоники фун
дамента показало [23,26], что массив представляет 
собой тектоническую мегабрекчию. Наблюдается 
общая раздробленность пород, выраженная в об

ширных зонах дробления, трещиноватости, брек- 
чировании (см. 5, на рис. 1), милонитизации, ката- 
клазе минеральных зерен. Все обособленные 
объемы: блоки, обломки, фрагменты даек и 
жил -  смещены одни относительно других, т.е. вся 
масса пород испытала перемещение в пространст
ве. Учитывая специфику разрывной тектоники и 
объемный катаклаз, общую тектоническую дез
интеграцию массива, смещение одних элементар
ных связных объемов относительно других и 
оформление при этом складчатой поверхности 
фундамента, можно думать, что подвижность кри
сталлического цоколя обусловлена именно этой 
раздробленностью и объемным катакластическим



Раватская впадина

' 23 км

Рис. 8. Деформация домезозойского пенеплена и структура Ганза-Чимтаргинского массива (Южный Тянь-Шань).
I -  метаморфические зеленые сланцы (ордовик-ранний силур); 2 -  известняки и доломиты (верхний силур-средний 
девон); 3 -  отложения пушневатской свиты (верхний девон-нижний карбон); 4 -  верхнепалеозойский флиш; 5 -  гра
ниты; 6 -  разрывы; 7 -  зоны хрупко-пластического течения, пространственно связанные с молодыми надвигами; 8 -  линии 
простирания; 9 -  поверхность домезозойского пенеплена (построена по данным [34] и личным наблюдениям).

течением. Временные рамки образования мегаб
рекчии весьма широки. Раздробление произошло 
после формирования пород цоколя, т.е. после ка
менноугольного периода. Смещение байосских 
даек указывает на раздробление в постсреднеюр
ское время. Дислокации меловых и палеоген-нео- 
геновых отложений, общее воздымание массива 
в сармате и его высокое стояние в настоящее время 
допускают и более позднее, возможно, практически 
современное раздробление кристаллического цо
коля. Анализ морфологии и распределения трещин 
и направления смещений, фиксирующихся штри
хами на зеркалах скольжения, указывает на об
щую сдвиго-взбросовую кинематику движения 
массива в целом. Таким образом, подвижность 
жестких кристаллических пород Дзирульского 
массива определяется их тектонической дезинте
грацией на макро-, мезо- и микроуровнях и объ
емным катакласгическим течением. Сходные ме
ханизмы мы рассмотрели ранее для фундамента 
Северо-Американской платформы, Карельского 
массива и некоторых других регионов.

Р о д о п с к и й  м а с с и в .  Родопский массив 
(рис. 9-11) -  один из наиболее крупных выступов 
гранитно-метаморфического фундамента в пре
делах Альпийского подвижного пояса (см. 6 на

рис. 4). В строении массива участвуют метамор
фические образования докембрия (фундамент) и 
чехольные вулканогенно-осадочные частично 
метаморфизованные отложения и вулканиты па
леозоя, мезозоя и кайнозоя.

Данные по геологии Родопского массива, ис
пользованные в работе, содержатся в [2,5,6, 8,9, 
15-17, 38,40, 62 и др.].

Тектоническое строение и стратиграфическое 
расчленение массива рассматриваются с различ
ных позиций. Согласно одной из них [15, 17], до- 
кембрийские породы представлены двумя основ
ными комплексами: архейским Прародопским 
(или Огражденским) и протерозойским Родопским, 
которые разделены поверхностью резкого страти
графического, углового и метаморфического несо
гласия. Учитывая многоактную структурно-мета
морфическую переработку докембрийских пород, 
сторонники этой точки зрения рассматривают 
структуру массива в целом как блоково-складча
тую. Авторы другого подхода [40, 62] придержи
ваются мнения, что кристаллические породы 
массива слагали первично единый комплекс, раз
личные части которого формировались во время 
длительного, но единого тектоно-метаморфичес- 
кого цикла. Наблюдаемые соотношения между



комплексами трактуются как тектонические и 
связываются с возникновением постдокембрий- 
ских (в основном альпийских) шарьяжно-надви- 
говых структур. Существуют и промежуточные 
мнения [42].

Сведения, почерпнутые при посещении Родоп- 
ского массива *, а также анализ картографичес
кого и литературного материала позволяют вы
сказать некоторые соображения относительно 
тектонической эволюции Родопского массива, но 
прежде подчеркну некоторые важные для даль
нейшего изложения закономерности.

В концепции аллохтонного строения массива 
основной тектонический покров сложен порода
ми Родопского комплекса, а более древний Пра- 
родопский комплекс выступает в качестве авто
хтона, хотя отдельные его объемы участвуют в 
строении аллохтонных структур.

Своеобразное покровное строение, когда каж
дый более верхний аллохтонный элемент оказы
вается по возрасту моложе, чем подстилающий, 
вообще характерно для Родопского массива. Так, 
в пределах Восточных Родоп (Белореченское 
поднятие), по данным [42], автохтон представлен 
породами Прародопского комплекса. Аллохтон 
сложен метаморфитами Родопской надгруппы, 
палеозойскими и мезозойскими (вплоть до верх
немеловых) осадочными и вулканогенно-осадоч
ными частично метаморфизованными толщами. 
Подчеркивая сохранившуюся стратиграфическую 
последовательность аллохтонных (?) элементов, 
автор пишет, что аллохтонные элементы образу
ют “структурную мантию” вокруг выходов Пра
родопского комплекса.

И в Белореченском поднятии, и в других райо
нах Родопского массива (в Среднегорье [42] и в 
Центральных Родопах [8]) границы между ком
плексами маркированы зонами тектонического 
смешивания, многочисленными зеркалами сколь
жения, складками волочения, зонами рассланце- 
вания, будинажа и ретроградного метаморфизма. 
Во многих местах породы катаклазированы и 
превращены в милониты и ультрамилониты. Зо
ны рассланцевания, милонитизации и диафтореза 
иногда достигают мощности 50-150 м. Ориенти
ровка зон вторичной структурно-вещественной 
переработки субпараллельна границам структур
но-метаморфических комплексов и литологичес
ких пачек. Отмечено множество площадных зон 
рассланцевания и диафтореза, которые сопро
вождаются телами интенсивно тектонизирован- 
ных ультрабазитов, залегающих в виде будин и 
линз параллельно положению сланцеватости. 
Эти зоны пронизывают весь разрез массива, в 
том числе и мезозойскую его часть. Наличие та
ких зон свидетельствует [42] о дифференциаль- 1

1 Мне довелось принимать участие в длительных геологиче
ских экскурсиях, организованных болгарскими учеными 
Д. Кожухаровым, Сг. Московским, Ж. Ивановым и други
ми, которым я приношу свою искреннюю благодарность.

ном субгоризонтальном движении горных масс и 
о наличии тектонических срывов на границах 
различных комплексов и внутри них. Не отрица
ют наличия таких зон внутриформационного и 
межформационного тектонического проскаль
зывания и сторонники автохтонного строения 
массива [17].

Все эти сведения наряду с другими данными 
литературы и картографии приводят к выводу 
(см. рис. 9-11), что основным механизмом форми
рования современной структуры Родопского мас
сива является механизм объемного тектоническо
го течения горных масс и их тектоническое рас
слоение. При этом там, где относительное 
проскальзывание отсутствует или минимально, со
храняются первичные взаимоотношения между 
комплексами, тогда как там, где течение горных 
масс относительно велико, формируются зоны 
хрупко-пластического течения, проскальзывания 
одних горизонтов относите л ьно других, надвиги и 
тектонические покровы. Зарождение и развитие 
этих зон связано с многократной тектоно-мета- 
морфической активизацией, которая фиксирует
ся для протерозоя, палеозоя и мезозоя.

Основной структурный план, возможно, был 
связан с альб-сеноманской фазой альпийского 
тектогенеза, во время которой сформировались 
главные покровно-шарьяжные структуры внут
ренних частей Альпийского пояса. Но совершен
но очевидно, что резкая активизация объемного 
течения горных масс Родопского массива связана 
также с новейшим этапом, начало которому для 
данной территории положил рост купольного 
поднятия в позднем эоцене [38]. Рост купола был 
спровоцирован, по-видимому, общим тангенци
альным сжатием (пиренейская фаза складчатос
ти и покровообразования), возможно, более ран
ним сдваиванием корового слоя или его тектони
ческим нагнетанием в область массива. Рост 
купола в условиях двухстороннего сжатия привел 
в позднем эоцене к коллапсу и бивергентному 
растеканию (растяжению) массива, как это пока
зано, в частности, для массива Менедерес в Тур
ции (см. ниже).

Общее растяжение в верхней части корового 
слоя привело к возникновению (или обновлению) 
процесса объемного течения горных масс и их ин
тенсивному тектоническому расслоению. В цент
ральной части массива в результате растяжения и 
в краевых зонах как компенсация куполообраз
ного вздутия формируются грабены и впадины, в 
которых накапливаются верхнеэоценовые терри- 
генные отложения. Надвигание отдельных тек
тонических покровов и шарьяжей на области опу
скания привело к формированию мощных толщ 
тектоно-гравитационных микститов (олистосгро- 
мов), обломки, глыбы и пластины в которых сло
жены отторженцами метамофических толщ Родоп
ского массива. Общее сжатие в условиях утолщен
ной коры привело к выплавке кислых расплавов и
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Рис. 9. Структурно-геологическая схема центрального и восточного сегментов Родопского массива (составлена на основе: Тектонска карта на HP Болгария. Мас
штаб 1 : 500000. София, 1976 г. с учетом материалов [8,9,15-17, 38,40,42,62].
1 -  Прародопский и 2 -  Родопский комплексы; 3 палеозойские и мезозойские породы; 4 -  палеоген; 5 -  неоген-четвертичные породы; 6 -  ультрабазиты; 7 -  на
двиги; 8 -  зоны хрупко-пластических срывов и структурной дисгармонии; 9 -  крутые разрывы; 10 -  государственная граница.
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Рис. 10. Структура центральной и восточной частей Родопского массива, по [8,9,15-17,38,40,42,62], данным личных 
наблюдений, а также Тектонска карта на HP Болгария. Масштаб 1: 500 000. София, 1976 г.
1 ,2 -  докембрийские комплексы (а -  на площади, б -  на разрезах): 1 -  Прародопский, 2 -  Родопский; 3 -  палеозойские, 
мезозойские и 4 -  эоцен-четвертичные отложения; 5 -  ультрабазиты; 6 -  надвиги и поверхности тектонических меж
формационных срывов; 7 -  предполагаемые зоны тектонических срывов и зон хрупко-пластического течения.

формированию в олигоцене вулканогенных толщ. 
Сходная трактовка процесса формирования купола 
Родопского массива была предложена на основании 
тектоно-геоморфологического анализа [38].

М е н д е р е с с к и й  м а с с и в .  Мендересский 
массив (см. 7 на рис. 4), так же как и Родопский, 
входит в систему внутренних (срединных) масси
вов Альпийского пояса и является крупным высту
пом кристаллического фундамента в юго-запад
ной части Турции. Массив сложен двумя комплек
сами пород [53]: докембрийскими образованиями 
амфиболитовой фации метаморфизма (очковыми 
гнейсами, мигматитами, сланцами) и палеозойско- 
мезозойскими метаосадочными породами чехоль
ного комплекса (слюдяными сланцами, филлита
ми, кварцитами, мраморами). Массив рассечен на 
три блока субширотными миоценовыми грабена
ми, выполненными осадками соответствующего 
возраста, и прорван синкинематическими грано- 
диоритами Салихи.

Детальные структурные исследования на тер
ритории массива позволили реконструировать 
поведение горных масс фундамента в процессе 
его эксгумации [61]. В центральной части массива 
фиксируется коаксиальное дифференциальное 
сдвиговое течение, что выявлено по расположе
нию структурных элементов и ориентировке оси

“с” в кварцевых зернах. С удалением от этой цен
тральной зоны увеличивается асимметрия ориен
тировки оптических осей и других структурных 
форм, что свидетельствует о нарастании некоак
сиального течения. В южном блоке и в южной ча
сти центрального блока фиксируется сдвиговое 
течение в ЮЮЗ-м направлении; в северной части 
центрального блока и в северном блоке направ
ление сдвигового течения противоположно и 
имеет ССВ-ю направленность. Течение происхо
дит субпараллельно выгнутой поверхности масси
ва или несколько круче. Данная закономерность 
развития сдвигового течения проинтерпретирова
на как дивергентное растяжение и субгоризон
тальное растекание горных масс в процессе их экс
гумации (рис. 12). Этот вывод подтверждается воз
никновением зон растяжения (миоценовые 
грабены), а также наличием зон хрупко-пластиче
ского субгоризонтального отслоения, маркиро
ванных мощными катаклазитами. Растяжение и 
деформация сопровождаются процессами ретро
градного метаморфизма. Время деформации уста
новлено на основании данных изотопной геохроно
логии и возраста отложений в грабенах (миоцен). 
По этим данным деформация пластического те
чения и растяжения происходила в интервале от 
20 до 12 млн. лет.



Рис. 11. Модель формирования современной структуры Родопского массива (центральная и восточная части) в позд- 
неэоценовое-четвертичное время (использованы представления [38]).
1 -  “гранитный” слой; 2 -  область выплавок кислого материала; 3 -  Прародопский и 4 -  Родопский комплексы; 5 -  эоцен- 
четвертичные отложения (верхний эоцен -  с тектоно-гравитационными микститами); 6 -  кислые вулканиты; 7 -  линии 
надвигов; 8 -  зоны межформационных срывов и хрупко-пластического течения.

Двустороннее растяжение и деформация хруп
ко-пластического течения сходны с таковыми в 
пределах Родопского массива, однако несколько 
отличаются от процессов деформации в кристал
лических массивах эгейского региона, где наблю
дается однонаправленное (к северу) объемное 
движение горных масс. Это различие связывается 
[55, 61] с разными условиями, существующими на 
границах плит, и, соответственно, разными услови
ями проявления субдукционного процесса. В от
личие от более тонкой и гетерогенной коры ос
тальной части эгейского региона мощная кора 
Мендересского массива мешает развитию суб
дукционного процесса в зоне Измиро-Анкарской 
сутуры, и разрядка напряжений осуществляется 
за счет симметричного коллапса.

ОБСУЖДЕНИЕ МАТЕРИАЛА
Итак, рассмотрены формы и особенности про

явления структурной и структурно-вещественной 
переработки горных пород после их вхождения в 
состав фундамента различных геоструктур: древ
них и молодых платформ, внутренних массивов 
подвижных поясов и внутриконтинентальных 
орогенов. Приведенные данные свидетельству
ют, что породы фундамента практически всех ти
пов геоструктур обладают значительной внут
ренней подвижностью, которая обеспечивается

комплексом структурных и вещественных преоб
разований, связанных с объемным тектоничес
ким течением, т.е. с реидной деформацией. Реид- 
ная деформация реализуется в пластической, 
хрупко-пластической и катакластической фор
мах или их сочетаниях. Механизмы и особенности 
проявления реидной деформации в каждом слу
чае зависят от общей геодинамики региона, его 
первоначальной структуры, реологии слагающих 
пород, особенностей регионального и локального 
полей напряжений.

Так, в пределах Дзирульского и некоторых дру
гих гранитных массивов развито катакластическое 
течение с незначительной переработкой вещест
венного состава. На плитных участках платформ 
наблюдаются латеральные токи с формированием

ЮЮЗ ССВ

Рис. 12. Схема дивергентного коллапса Мендересско
го массива, по [59].
Объяснения в тексте.



изогнутой сетки разломных структур или с пере
ориентировкой складчатой структуры и воз
никновением областей вертикально-плоскостного 
сдвигового течения. На Родопском и Мендерес- 
ском массивах, где в составе фундамента преоб
ладают сланцеватые метаморфические породы, 
возникают субгоризонтально-плоскостные объ
емные тектонические потоки с зонами тектоничес
кого расслоения. Сходный механизм наблюдается в 
метаморфических палеозойских толщах внутри- 
континентального орогена Южного Тянь-Шаня. 
Субгоризонтальное и субслойное течение зафикси
ровано в отложениях протоплатформенного чехла 
Карельского массива.

Анализируя картину реидной деформации в 
целом, можно сделать вывод, который, однако, 
нуждается в уточнении, что для складчато-мета
морфического фундамента древних платформ 
более характерны продольные течения с субвер
тикальной ориентировкой плоскостных элемен
тов. Формирование купольных гранитных и гра
нито-гнейсовых структур также вряд ли связано 
лиш ь с радиально направленными силами, опре
деляется, по-видимому, тангенциальными напря
жениями и связано со значительными латераль
ными перемещениями горных масс, как это пока
зано в [25-27,46,58,61]. Для молодых платформ, 
внутриконтинентальных орогенов и срединных 
массивов подвижных поясов характерна, вероят
но, иная закономерность, выраженная в субгори
зонтальном расслоении фундамента и возникнове
нии горизонтально-плоскостного тектонического 
течения. Правило это, однако, повторяю, не уни
версально: для того чтобы принять его или вне
сти необходимые уточнения, нужны дополни
тельные исследования.

Структурно-вещественная переработка пород, 
связанная с реидной деформацией, происходит на 
разных масштабных уровнях и может иметь раз
ное выражение в различных местах одного и того 
же региона или даже конкретной структуры. Так, 
в Кумсинском куполе наблюдается хрупкая де
формация и катаклаз в гранитах и пластическое 
субслойное течение в обрамляющих купол кон
гломератах. На Родопском массиве параллельно 
с преимущественно пластическим течением фор
мируются брекчии, зоны катаклаза, тектоничес
кие покровы и надвиги. В пределах Южного 
Тянь-Шаня действовали механизмы пластичес
кой и хрупко-пластической деформации, ката- 
клазирования, меланжирования и динамической 
рекристаллизации, образуя единый парагенез ре- 
идного течения.

С реидной тектоникой фундамента связано 
формирование ряда осадочных бассейнов, что 
можно наблюдать на примере западного борта 
Северо-Американской платформы, а также грабе
нов Мендересского и Родопского массивов. В Мен- 
дересском массиве в результате общего дивергент
ного течения горных масс образуются грабены

растяжения; в Родопском -  при комбинации плас
тического “растекания” и общих условий сжатия в 
регионе (приабоновая фаза покровообразования 
и складчатости) возникают односторонние рам- 
повые грабены и накапливаются мощные толщи 
олистосгромов [40].

Одним из примечательных моментов реидной 
тектоники является ее реализация в новейшей 
структуре континентов, что, как уже говорилось, 
впервые отмечено Л. Кингом [12]. Многие из при
веденных примеров показывают, что в становле
нии современного облика континентальной лито
сферы играют роль не только разломные струк
туры и изгибы большого радиуса кривизны, 
которые обычно изучаются структурной геомор
фологией и неотектоникой, но и объемная подвиж
ность горных масс. Нужно отметить, что реидная 
тектоника может выступать в качестве рельефооб
разующего фактора, однако при возникновении  
вертикально- и горизонтально-плоскостных по
токов с латеральным течением горных масс их 
влияние на развитие рельефа может быть мини
мальным. Рельефообразование и формы прояв
ления реидной тектоники -  факторы в опреде
ленной степени коррелятивные, но это будет 
предметом специального обсуждения в соответ
ствующих публикациях.

В результате действия механизмов реидной де
формации и регионального проявления реидной 
тектоники формируются сложные коллажи струк
тур вертикально- и горизонтально-плоскостного 
течения (см. рис. 2,5,9), а также протрузивно-ку- 
польные структуры. Протрузивный процесс, т.е. 
внедрение кристаллических масс под действием 
тектонической компрессии, осуществляется не 
только в вертикальном направлении. Образуют
ся и “горизонтальные протрузии”, связанные с 
объемным сдвиговым течением.

Таким образом, реидная тектоника фундамента 
является реальным р широкомасштабным явлени
ем, которое определяет многие существенные осо
бенности внутриконтинентального тектогенеза. 
Этот вывод имеет существенное значение для раз
работки плейттектонических концепций, так как 
непреложно свидетельствует о том, что лито
сферные плиты не являются жесткими, а пред
ставляют собой весьма подвижную субстанцию, 
которая чутко реагирует на приложение внешних 
сил и обладает внутренней энергией, способной 
создавать сложные внутриштатные тектоничес
кие ансамбли.

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Российского фонда фундаментальных исследова
ний (грант 96-05-64412).

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Ажгирей ГД. Структурная геология. М.: Изд-во 

МГУ, 1966. 348 с.



2. Белов А Л .  Тектоническое развитие Альпийской 
складчатой области в палеозое. М.: Наука, 1981. 
212 с.

3. Бероуш РЛ . Фундамент // Структурная геология и 
тектоника плит. М.: Мир, 1991. Т. 3. С. 265-269.

4. Богданова Н.М. Проблема сохранности и возраста 
древнего пенеплена Тянь-Шаня // Геоморфология. 
1972. № 1. С. 19-27.

5. Боинге Ек., Иванов Ж., Московски Cm., Начев И. 
О л истосгромы в Центральных Родопах, Цент
ральной и Восточной Планине и в области Крайш- 
те: Путеводитель экскурсий. София: Изд-во Б АН, 
1980. 67 с.

6. Боянов Ив. Някои характерни особенности на ста
рите консолидирани ядра, блокове и срединни мас- 
сиви, включени в част от Альпийския геосинкли
налей пояс // Известие на Геологическия институт. 
Сер. геотект. 1973. Кн. (Vol.) ХХ1-ХХП. Р. 181-212.

7. Дербиков И.В. О связи тектоники фундамента и 
чехла. М., 1958. С. 45-63. (Тр. ВНИГРИ; Вып. 14).

8. Докембрий Родопского массива и обрамляющие 
его фанерозойские метаморфизованные форма
ции: Путеводитель экскурсии. София: Издание 
Б АН, 1979.111с.

9. Иванов Ж., Московски Cm., Колнева К. Основные 
черты строения центральных частей Родопского 
массива // Geologica Balcanica. 1979. Т. 9. № 1. Р. 3-50.

10. Ирдли А. Структурная геология Северной Амери
ки //М .: ИЛ, 1954. 665 с.

11. Кафтан В.И., Серебрякова Л.И. Современные 
движения земной коры // Итоги науки и техники. 
Геодезия и аэросъемка. М.: ВИНИТИ АН СССР, 
1990. Т. 28.149 с.

12. Кинг Л. Морфология Земли. М.: Прогресс, 1967. 
559 с.

13. Кинг Ф.Б. Геологическое развитие Северной Аме
рики. М.: ИЛ, 1961. 299 с.

14. Кинг Ф.Б. Тектоника Северной Америки. М.: Мир, 
1972. 268 с.

15. Кожухаров Д.Е., Тимофеев Б.В. Первые находки 
микрофюссилий в докембрии Родопского масси
ва//Д окл. БАН. 1979. Т. 32. № 12. С. 1691-1694.

16. Кожухарова Е. Происхождение и структурное по
ложение серпентинизированных ультрабазитов 
докембрийской офиолитовой ассоциации в Родоп- 
ском массиве. II. Метаморфические изменения 
ультрабазитов // Geologica Balcanica. 1984. Т. 14. 
№ 6. Р. 30-35.

17. Кожухарова Е., Кожухаров Д. Проблемы докемб
рия в Болгарии // Geologica Balcanica. 1980. Т. 10. 
№ 1. Р. 75-94.

18. Кожухарова Е., Леонов М.Г. Пластическая дефор
мация и метаморфизм горных пород Южного 
Тянь-Шаня // Geologica Balcanica. 1988. Т. 18. № 4.
С. 37—46.

19. Копелиовин А.В., Симанович И.М. Структуры 
дифференциального скольжения в кварцито-пес- 
чаниках иотнийских толщ Прионежья // Пробле
мы осадочной геологии докембрия. М.: Наука, 
1966. С. 61-79.

20. Копп М Л. Горизонтальное выдавливание при 
сжатии орогенических поясов // Бюл. МОИП. Отд. 
геол. 1981. Т. 56. № 2. С. 14-28.

21. Костенко Н.П. Развитие рельефа горных стран (на 
примере Средней Азии). М.: Мысль, 1970.148 с.

22. Кропоткин П.Н., Валяев Б.М., Гафаров Р.А., Со
ловьева И.А., Трапезников Ю.А. Глубинная текто
ника древних платформ Северного полушария. М.: 
Наука, 1971.390 с.

23. Леонов М.Г. Разрывные нарушения Дзирульского 
массива (Грузия) // Бюл. МОИП. Отд. геол. 1974. 
Т. 79. Вып. 6. С. 37—44.

24. Леонов М.Г. О способах проявления подвижности 
фундамента при изменении его первичной формы 
в процессе активизации // Изв. вузов. Геология и 
разведка. 1991. № 4. С. 3-23.

25. Леонов М.Г. Внутренняя подвижность фундамента 
и тектогенез активизированных платформ // Гео
тектоника. 1993. № 5. С. 16-33.

26. Леонов М.Г. Протрузии кристаллического фунда
мента (факт существования, структура, механизм 
формирования) // Бюл. МОИП. Отд. геол. 1994. 
Т. 69. Вып. 2. С. 3-18.

27. Леонов М.Г. Тектоническая подвижность фунда
мента и внутриплатформенный тектогенез в свете 
представлений о нелинейности геологических про
цессов // Нелинейная геодинамика. М.: Наука, 1994.
С. 79-103.

28. Леонов М.Г., Колодяжный С.Ю., Сомин М Л. 
Структуры тектонического течения в отложениях 
протоплатформенного чехла Карельского массива 
(Балтийский щит) // Бюл. МОИП. Отд. геол. 1995. 
Т. 70. Вып. 3. С. 20-32.

29. Леонов М.Г., Колодяжный С.Ю., Сомин М Л. О 
тектонической подвижности кристаллических по
род фундамента в ядрах антиклинальных складок 
Северного Прионежья (Балтийский щит) // Гео
тектоника. 1966.1. С. 1-11.

30. Леонов Ю.Г. Тектонические критерии интерпрета
ции сейсмически отражающих горизонтов в ни
жней коре континентов // Геотектоника. 1993. № 5.
С. 4-15.

31. Лишневский Э.Н. Об активной роли гранитных ин
трузий в процессе горообразования // Геотектони
ка. 1965. № 3. С. 77-84.

32. Лишневский Э.Н. О строении поверхности фунда
мента Нижнезейской впадины // Геотектоника. 
1968. № 5. С. 62-71.

33. Лобанов М.П., Сизых В.И., Синцов А.В., Стре- 
люк ТЛ. Эндогенные класгиты -  новый механохи- 
мический тип псевдоосадочных пород при текто
нических деформациях (на примере Байкальского 
и Непского мегасводов) // Докл. АН СССР. 1991. 
Т. 319. № 5. С. 1178-1182.

34. Лукина Н.В. Деформации поверхности палеозой
ского фундамента Юго-Западного Тянь-Шаня. М.: 
Наука, 1977. 79 с. (Тр. ГИН АН СССР. Вып. 286).

35. Лукьянов А.В. Пластические деформации и текто
ническое течение в литосфере. М.: Наука, 1991. 
143 с.

36. Лукьянов А.В., Щерба И.Г. Парагенетический ана
лиз структур как основа тектонического райони
рования и составления среднемасштабных струк
турных карт складчатых областей // Принципы 
тектонического районирования. М.: Наука, 1972. 
С. 15-24.

37. Макаров В.И. Структура горных областей Аль- 
пийско-Центрально-азиатского пояса новейшего



горообразования: опыт сравнительного анализа // 
Геодинамика внутриконтинентальных горных об
ластей. Новосибирск: Наука, 1990. С. 91-96.

38. Макаров В.И., Спиридонов Х.Б. Новейшая текто
ника Родопского массива и прилегающих террито
рий // Геотектоника. 1982. № 2. С. 65-79.

39. Милановский Е.Е. Новейшая тектоника Кавказа. 
М.: Изд-во МГУ, 1968. 483 с.

40. Московски С., Иванов Ж. Геологическое строение 
Центральных Родоп. Ш. Северородопский надвиг 
между городами Пештера и Асеновград // Geologi- 
са Balcanica. 1986. Т. 16. № 1. Р. 31-53.

41. Николаев В.И. Разломы и геодинамическая напря
женность литосферы в Среднем Поволжье по дан
ным дешифрирования космических снимков // Изв. 
вузов. Геология и разведка. 1994. № 3. С. 45-49.

42. Особенности становления земной коры в докемб
рии Южной Болгарии: Путеводитель экскурсий. 
София: Изд-во БАН, 1984. 141 с.

43. Паталаха Е.И. Механизм смятия в складку мощ
ного покрова нерассланцованных фельзит-порфи- 
ров // Геотектоника. 1966. № 3. С. 109-124.

44. Паталаха Е.И. О дифференциальной подвижнос
ти совместно деформируемых разнородных геоло
гических тел, ее причинах и следствиях: Вязкост
ная инверсия // Геотектоника. 1971. № 4. С. 15-25.

45. Пучков В.Н. О характере контактов гранитоидно- 
го массива Мань-Хамбо с окружающими метамор
фическими породами. Сыктывкар, 1968. С. 50-54. 
(Тр. Ин-та геологии Коми филиала АН СССР; 
Вып. 8).

46. Ромберг X. Сила тяжести и деформации в земной 
коре. М.: Наука, 1986. 399 с.

47. Рейнер М. Десять лекций по теоретической реоло
гии. М.: ОГИЗ-Госгехиздат, 1947.134 с.

48. Руттен М. Геология Западной Европы. М.: Мир,
1972. 446 с.

49. Сваричевская З.А., Скублова Н.В. О природе ост
ровных гор Центрального Казахстана // Структур
ная геоморфология горных стран. Фрунзе: Илим,
1973. С. 74-75.

50. Талицкий В.Г. Новые подходы к моделированию 
геологической среды // Геотектоника. 1994. № 6. 
С. 78-84.

51. Флаасс А.С. Некоторые особенности структурно
го развития мамско-бодайбинской серии // Геотек
тоника. 1971. № 6. С. 58-64.

52. Фуз Р. Вертикальные тектонические движения и 
сила тяжести во впадине Биг-Хорн и в окружаю
щих хребтах Средних Скалистых гор // Сила тяже
сти и тектоника. М.: Мир, 1976. С. 434-445.

53. Чедия О.К., Уткина Н.Г. Новейший тектогенез 
Тянь-Шаньского эпиплатформенного орогена // 
Геодинамика внутриконтинентальных горных об
ластей. Новосибирск: Наука, 1990. С. 46-53.

54. Шульц С.С. Тектоника земной коры. Л.: Недра, 
1979. 272 с.

55. BozkurtE., ParkR.G. Southern Menderes massif: An in- 
sipient metamorphic core complex in western Anatolia, 
Turkey/ / Geol. Soc. of London Journal. 1994. Vol. 151. 
P. 213-216.

56. Bradschow J ., Renouf J.T., Taylor R.T. The Develop
ment of Brioverian / Paleozoic Relation ships in west 
Finistere (France)//Geol. Rundsch. 1967. Vol. 56. № 2. 
P. 567-596.

57. Carey S.W. The Rheid Concept in Geotectonics // Bull. 
Geol. Soc. Austr. 1954. Vol. 1. P. 67-117.

58. Colliston W.P. A model of compressional tectonics for 
the origin of the Vredefort structure // Tectonophysics. 
1990. Vol. 171. № 1/4. P. 115-118.

59. Hetzel R., Passchier C.W., Ring U., Dora O.O. Biver- 
gent extension in orogenic belts: The Menderes massif 
(southwestern Turkey) // Geology. 1995. Vol. 23. № 5. 
P. 455-458.

60. Hudson F.S. Folding of unmetamorphosed strata super
jacent to massive basement rocks // Am. Assoc. Petrol. 
Geol. Bull. 1955. Vol. 39. № 10. P. 2038-2052.

61. Jaeger H.M., Nagel S.R. La physique de l’etat granu- 
laire// La Recherche. 1992. Mensuel 249. Vol. 23. P. 
1380-1387.

62. Reunion extraordinaire de la Societe geologique de 
France en Bulgarie. Guide de e ’exursion. Sofia: Presse 
Universitaire, 1983. 119 p.

Рецензент: В.Н. Шолпо

Posthumous Rheid Tectonics of Continental Basement
M. G. Leonov

Geological Institute, Russian Academy of Sciences, Moscow

Research on the structural and lithologic reworking of rocks after they were incorporated into the basement of 
various structures (such as ancient and young platforms, median masses of mobile belts, and intracontinental 
orogens) indicates that basement rocks of virtually all types of geological structures have significant internal 
mobility, which results from a complex of structural and lithologic transformations due to three-dimensional 
tectonic flow, or rheid (from the Greek rheos, “stream”) deformation. Rheid deformation can be of various 
types, such as ductile, brittle-ductile, and cataclastic, as well as their combinations. The specific mechanism 
and character of rheid deformation depend on the general geodynamics of a given region, its original structure, 
the rheology of its rocks, and the regional and local stress fields. The rheid deformation mechanisms, in con
junction with the regional pattern of rheid tectonics, produce intricate collages of vertical and horizontal plane- 
flow structures and domal protrusions. Rheid tectonics of the basement is a large-scale phenomenon that is re
sponsible for many distinctive features of intracontinental orogenesis.
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В современной структуре Восточно-Европейской платформы Воронежский кристаллический мас
сив представляет собой погребенный выступ докембрийского фундамента, ограниченный системой 
авлакогенов и впадин. На основании анализа полученных в последние годы новых геолого-геофи
зических, петрофизических, петрологических и изотопно-геохимических данных предложена мо
дель геодинамического развития структурно-вещественных комплексов Воронежского кристалли
ческого массива в рамках концепции тектоники раннедокембрийских литосферных плит. В истории 
развития массива выделено три цикла развития, характеризующихся взаимодействием плит (раннеар
хейский, позднеархейский и раннепротерозойский). Циклы завершались коллизионными процесса
ми около 3.0, 2.6-2.5 и 2.1-2.0 млрд, лет назад.

В современной структуре Восточно-Европей
ской платформы Воронежский кристаллический 
массив представляет собой неглубоко погребен
ный (0-500 м) выступ докембрийского слоисто
блокового фундамента, ограниченного системой 
грабенообразных прогибов -  авлакогенов и впа
дин (рис. 1).

По геолого-геофизическим и петрофизическим 
данным [3,15-17] Воронежский кристаллический 
массив характеризуется трехслойным строением 
литосферы (рис. 2) и включает три в разной мере 
эродированных латерально неоднородных по со
ставу, возрасту, степени дифференцированности 
и метаморфизму мегаблока: Брянский, наиболее 
глубоко эродированный, с увеличенной мощнос
тью “диоритового” горизонта и относительно ма
ломощным (12-14 км, [15]) низкоплотностным го
ризонтом верхнекорового слоя; Курский, с несколь
ко большей мощностью (до 17 км) верхнекорового 
слоя; Воронежско-Куйбышевский с “тяжелой” ли
тосферой [16]. Каждый из этих мегаблоков с рядом 
разновозрастных и разноранговых линейных зон и 
разнотипных структур тектоно-магматической ак
тивизации характеризуется присущими ему струк
турно-вещественными комплексами [2, 3, 15, 21], 
которые отражают последовательную смену эн
догенных режимов формирования сравнительно 
мощной (43-45 км) слоисто-блоковой коры кон
тинентального типа.

Раннеархейские структурно-вещественные ком
плексы, которые залегают предположительно на 
“тяжелом” гранулит-базитовом основании [2, 16], 
представлены образованиями трех главных супра- 
крустальных формаций в составе обоянской се
рии: 1) метабазит-кондалитовой (парагенезис гли
ноземистых, графитовых и кварцитовидных гней

сов, коматиит-базальтовых высокожелезистых 
вулканитов с гиперстен-магнетитовыми кварци
тами, бесединский пироксенит-габбро-анортози- 
товый комплекс и амфиболит-гранулитовая по
родная ассоциация (3178 ± 39 млн. лет)1 брянского 
типа [2, 9, 15, 21]); 2) метаграувакковой ритмито- 
вой (парагенезис ритмично чередующихся биоти- 
товых, амфибол-биотитовых, биотит-амфиболо- 
вых, гранат-биотитовых гнейсов и амфиболитов 
россошанского типа); 3) метаграувакковой грубо- 
обломочно-коллювиальной (гранодиорито-гнейсы 
донского типа с обломками амфиболитов, амфибо- 
лизированных пироксенитов, меланократовых пла- 
гиопорфиритов, соответствующих эндербит-ба- 
зитовому составу).

Надежно датированные стуктурно-веществен- 
ные комплексы позднего архея наиболее полно 
представлены в зеленокаменных поясах (Крупец- 
ко-Криворожский, Белгородско-Михайловский, 
Орловско-Тимской в Курском мегаблоке и, предпо
ложительно, Волгоградско-Тамбовский в пределах 
Воронежского мегаблока) и включают вулкано- 
генно-осадочные (кварц-серицит-хлоритовые, био- 
титовые, двуслюдяные ставролитовые, биотит-ам- 
фиболовые, альбит-эпидот-хлоритовые сланцы, 
гранат-роговообманково-биотитовые гнейсы, без- 
рудные и малорудные железисто-кремнистые по
роды, аркозовые метапесчаники и др.) и различной 
сериальной принадлежности (коматиитовые, толе- 
итовые, известково-щелочные) вулканические и 
вулкано-интрузивные ассоциации (коматиит-ба- 
зальтовая, базальтовая, дацит-риолитовая форма
ции в объеме михайловской серии; железногорский

1 Здесь и далее возраст определен U-Pb методом по циркону 
[15, 20, 22 и неопубликованные данные Е.В. Бибиковой 
и др.].
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Рис. 1. Геолого-структурная схема строения Воронежского кристаллического массива.
1-9 -  структурно-вещ ественные комплексы: 1 -  платформенные рифея и ф анерозоя, 2-9 -  дорифейский: 2 -  Б рянско
го и 3 -  Курского мегаблоков раннеархейской консолидации, 4 -  Воронцовского перикратонного прогиба, 5 -  Ливен- 
ско-Богучарской сутуры, 6 -  рифтогенны х структур второго порядка, 7 -  Тамбовско-Волгоградского погребенного 
палеорифта, 8 -  Воронежско-Ш укавской наложенной грабен-синклинали, 9 -  О рловско-Н овогольской  ри ф то ген 
ной зоны с проявлением  раннепротерозойского  траппового м агматизма; 10—14 -  геологические границы: 10- В о 
ронеж ского кристаллического массива, 11 -  мегаблоков, 12 -  погребенных структур, 13 -  палеориф тов второго По
рядка и секущих разлом ов, 14 -  налож енного раннепротерозойского риф та; 15 -  риф тоген н ы е структуры  второго  
порядка (цифры в кружках): 1 -  Белгород-Михайловская, 2 -  Орловско-Тимская, 3 -  Крупецко-Криворожская, 4 -  Т ам 
бовско-Волгоградская, 5 -  Орловско-Новогольская; 16 -  структуры первого порядка (цифры в треугольниках): 1 -  Брян
ский, 2 -  Курский и 3 -  Воронежский мегаблоки, 4 -  Ливенско-Богучарская шовная зона.

дунит-перидотитовый, тарасовский габбро-диа- 
базовый дайковый, салтыковский мигматит-пла- 
гиогранитный комплексы).

С резким возрастанием структурной диффе
ренциации в раннем протерозое связано появле
ние разнообразных по составу структурно-веще
ственных комплексов. В Ливенско-Богучарской 
(Лосевско-Усманской) зоне сочленения различных 
по глубинному строению мегаблоков: “легкого” 
Курского и “тяжелого” Воронежского -  структур
но-вещественные комплексы представлены вулка
ногенно-осадочными и вулкано-интрузивными по
родными ассоциациями (базальт-риолитовые ± ан
дезитовые и дацитовые вулканиты в объеме 
лосевской серии, габброидные и тоналит-плагиог- 
ранитные интрузии рождественского и усманского 
(2096 ± 4.8 млн. лет) комплексов). В пределах Кур

ского мегаблока выделены следующие структурно
вещественные комплексы: а) ранние терригенно- 
осадочные (в объеме курской железорудной серии) 
и гранитоиды (осколецкого комплекса); б) поздние, 
включающие углеродсодержащие терригенно-кар- 
бонатные, вулканогенно-осадочные и вулканичес
кие (базальт-андезит-риодацитовые вулканиты 
тимской и екатерининской свит (2100-2037 ± 15 млн. 
лет) образования (оскольская серия) и разновозра
стные по составу комагматичные,им дайково-ин- 
трузивные комплексы (троснянский дунит-перидо- 
тит-габбро-норитовый; стройло-николаевский габ- 
бро-диорит-гранодиоритовый (2086 ± 5 млн. лет) 
[18, 21]; волотовский пироксенит-габбро-диабазо- 
вый; атамановский гранитовый и щебекинский си
енитовый (2066 ± 14 млн. лет). В пределах Воро
нежского мегаблока и Ливенско-Богучарской зоны
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Рис. 2. Геолого-геофизическая модель строения литосферы Воронежского кристаллического массива.
1-3 -  верхнекоровый слой, горизонты: 1 -  верхний петрографически разнородных структурно-вещественных ком
плексов, 2 -  средний максимально гранитизированных пород, 3 -  нижний, “диоритовый” по геофизическим парамет
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выделяется два ряда последовательно сформиро
вавшихся структурно-вещественных комплексов 
[17,21]: а) ранний (песчаниково-сланцевые отложе
ния воронцовской серии и прорывающие их мамон- 
ский ультрамафит-мафитовый (2100-2080 ± 15 млн. 
лет; [24]), еланский норит-диоритовый, бобровский 
гранитоидный (2060 ± 15 млн. лет) комплексы, раз
витые в Воронцовском перикратонном прогибе;
б) поздний (вулканогенно-осадочные породы воро
нежской свиты и базальт-андезит-риодацитовые 
вулканиты байгоровской свиты; габбро-верлито- 
вые тела шукавского и габбро-норит-гранитные 
кольцевые интрузии ольховского комплексов), 
слагающий Воронежско-Шукавскую грабен-син
клиналь.

Структурно-вещественные комплексы ранне
платформенного этапа представлены трапповой 
вулкано-плутонической ассоциацией (глазунов- 
ская серия, новогольский и смородинский ком
плексы (2060 ± 10 млн. лет; [22]), субщелочными

базальтоидами (панинская толща), щелочно-суб- 
ультрамафитовыми породами с карбонатитами 
(дубравинский комплекс), щелочными сиенитами 
(артюшкинский комплекс), гранитами рапакиви 
(олымский комплекс).

МОДЕЛЬ ГЕОДИНАМИЧЕСКОГО 
РАЗВИТИЯ ВОРОНЕЖСКОГО 

КРИСТАЛЛИЧЕСКОГО МАССИВА

История представлений о строении и развитии 
Воронежского кристаллического массива отража
ет эволюцию тектонических концепций от ранней 
классической геосинклинальной модели к модели 
специфического для докембрийских структур тре
хэтапного цикла развития [11,12] и интракратон- 
ной (внутрисиалической) орогении и далее -  к 
тектонике раннедокембрийских литосферных 
плит [2-4, 17, 21].
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При несомненной противоречивости представ
лений об особенностях проявления глобальной 
тектоники на разных этапах развития Земли [1,5, 
7 8, Ю, 13, 14, 23-27] полученные в последние го
ды новые геолого-геофизические, петрофизичес
кие, геолого-структурные, петрологические и изо
топно-геохимические данные позволяют предло-

Рис. 3. Схема корреляции структурно-вещественных 
комплексов раннего докембрия Воронежского крис
таллического массива.
1-Ш -  индикаторные типы структурно-вещественных 
комплексов: I -  осадочный, П -  вулканогенный, Ш -  ин
трузивный. Цифры на схеме: 1 , 2 -  раннеархейские 
структурно-вещественные комплексы в составе обо- 
янской серии: 1 -  кондолитовыйг, ритмитовый, грубо
обломочный типы фации, 2 -  коматиит-базальтовая 
формация; 3 , 4 -  бесединский пироксенит-габбро-но- 
рит-анортозитовый (3) и обоянский мигматит-тона- 
лит-плагиогранитный (4) комплексы; 5-10 -  поздне
архейские структурно-вещественные комплексы в 
объеме михайловской серии рифтогенных структур: 
5-7 -  Белгородско-Михайловской формации: 5 -  кома
тиит-базальтовая, 6 -  базальтовая, 7 -  дацит-риолито- 
вая, 8-10 -  Орловско-Тимской формации: 8 -  базальто
вая, 9 -  дацит-риолитовая, 10 -  ультракалиевых 
риолитов; 11-13 -  железногорский дунит-гарцбурги- 
товый (11), тарасовский габбро-диабазовый (12), салты- 
ковский плагиогранитный (13) и гранитный латитового 
ряда (13а) комплексы; 14 -  структурно-вещественные 
комплексы тыловых прогибов (железисто-силикатный, 
коденцовский тип); 15 -  сергеевский пироксенит-габ- 
бровый комплекс; 16 -  структурно-вещественный ком
плексы в объеме лосевской серии (базальт (+андезиты, 
дациты)-риолитовая формация); 17 -  рождественский 
габбровый комплекс; 18-22 -  структурно-веществен
ные комплексы в объеме: 18-20 -  серий: 18 -  кур
ской (железисто-кремнисто-сланцевая формация), 
19 - воронцовской (граувакково-сланцевый тип), 20 -  
роговской свиты оскольской серии (сланцево-карбо
натный тип), 21,22 -  свит: 21 -  курбакинской (вулкано- 
гено-осадочный тип), 22 -  тимской (вулканогенно-оса
дочный тип) оскольской серии; 22-23 -  интрузивные 
комплексы: 23 -  осколедкий и 24 -  усманский тона- 
лит-плагиогранитные, 25 -  павловский мигматит-гра- 
нит-граносиенитовый, 26 -  троснянский и 27 -  мамон- 
ский дунит-перидотит-габбро-норитовые, 28 -  елан- 
ский норит-диоритовый, 29 -  стойло-николаевский 
габбро-диорит-гранодиоритовый, 30 -  щебекинский 
сиенитовый, 31 -  атамановский, 32 -  лискинский, 
33 -  бобровский гранитные (S-тип); 34,35 -  структурно
вещественные комплексы в объеме: 34 -  екатеринов- 
ской пикрит-базальтовой и 35 -  воронежской вулкано
генно-осадочной свит; 36,37 -  интрузивные комплек
сы: 36-волотовский пироксенит-габбро-диабазовый, 
37 -  шукавский габбро-верлитовый; 38 -  структурно
вещественный комплекс в объеме байгоровской ба- 
зальт-андезит-дацитовой свиты; 39,40 -  интрузивные 
комплексы: 39 -  сшьховский габбро-норит-гранитный, 
40 -  олымский гранитов рапакиви; 41 -  структурно-ве
щественный комплекс в объеме глазуновской (траппо- 
вой) свиты; 42, 43 -  смородинский (42) и новогольский 
(43) габбро-долеритовые комплексы; 44 -  структурно
вещественный комплекс в объеме панинской трахиба- 
з альтов ой толщи; 45,46 -  интрузивные комплексы: 
45 -  дубравинский щелочно-ультраосновной с кар- 
бонатитами, 46 -  артюшкинский щелочно-сиенито
вый.

жить модель геодинамического развития и 
формирования структурно-вещественных ком
плексов Воронежского кристаллического массива 
в рамках концепции тектоники раннедокембрий- 
ских литосферных плит (рис. 3). В соответствии с 
этой моделью в истории развития докембрия Во
ронежского кристаллического массива выделяется, 
как минимум, три цикла, завершающихся колли
зионными процессами (раннеархейский завер
шился около 3 млрд, лет назад, позднеархейский -  
на рубеже 2.6-2.5 млрд, лет, раннепротерозой
ский -  2.1-2.0 млрд. лет).

Раннеархейский цикл. Состав структурно-ве
щественных комплексов раннего архея, пред
ставленный сложным континиумом метабазит- 
гранулитовых, серогнейсовых и гранитоидных 
образований, предполагает вероятность плит
ного тектогенеза. На процессы плитного текто- 
генеза указывает также латеральная неоднород
ность Курской гранит-зеленокаменной области, 
выраженная наличием в ее пределах раннеархей
ских континентальных геоблоков второго порядка 
(Курско-Бесединский, Шептуховский, Комарич- 
ский и др.) с широким проявлением коматиит-ба- 
зальтовых вулканитов и пироксенит-габбро-норит- 
анортозитовых интрузий (бесединский комплекс). 
Это блоки, возможно, представляют собой террей- 
ны, спаенные в допозднеархейское время в еди
ный континент, в пределах которого повсеместно 
развит обоянский мигматит-тоналит-плагиогра- 
нитный комплекс (3013 ± 80 млн. лет).

Позднеархейский цикл. В позднем архее цикл 
Уилсона реконструируется более определенно. 
В пределах центральной части Курского континен
та вследствие его деструкции в условиях растяже
ния вдоль шовных зон произошло заложение 
рифтов -  Крупецко-Криворожского и Белгород
ско-Михайловского с проявлением бимодального 
вулканизма (коматиит-базальтовая и дацит-рио- 
лит-базальтовая формации) и Орловско-Тимско- 
го, в котором формировалась также бимодальная 
(дацит-риолит-базальтоидная) формация, но с ог
раниченным развитием коматиитов [3, 6, 21].

Последовательное развитие рифтогенеза ар
хейской коры привело к преобразованию рифто
генных структур в протяженные (до 400 км) “верх
ние” (позднеархейские) зеленокаменные пояса, 
которые в более позднее время приобрели слож
ную извилистую и прерывистую форму с рядом от
ветвлений (Сторожевско-Борисовское, Суджан- 
ское), отклоняющихся от общего северо-западного 
простирания за счет гранитоидного диапиризма в 
условиях коллизии. В современной структуре в 
разной мере эродированные зеленокаменные по
яса отчетливо выделяются положительными гра
витационными аномалиями, увеличенной мощнос
тью (до 50-52 км) коры за счет переходного слоя М 
и его приподнятости до 40 км, некоторым сокра
щением верхней коры за счет нижнекорового 
“мафитового” слоя [16].



С позднеархейским рифтогенезом связано фор
мирование структурно-вещественных комплексов 
Донской структуры, которые в значительной сте
пени редуцированы последующими процессами. 
Сохранились лишь фации плеча рифта, где они 
представлены высокотитанистыми базальтоида- 
ми сергеевского комплекса, внедрившимися по ли- 
стрическим сбросам, и фрагментами вулканоген
но-осадочных образований коденцовского типа 
михайловской серии. На проявления субдукции 
указывает состав и особенности геологического 
положения (трассирование восточного борта Ор- 
ловско-Тимской структуры) салтыковского пла- 
гиогранитного комплекса.

С проявлением коллизионного процесса в пре
делах Курской гранит-зеленокаменной области 
связано формирование гранитоидов повышенной 
калиевости “атамановского типа”, которые в со
ответствии с новыми радиологическими данными 
(2528 ± 4.9 млн. лет) выделяются в самостоятель
ный гранитный комплекс латитового ряда. Пост
коллизионный этап позднеархейского цикла про
явился [15] в наличии повсеместно развитых ко
ренных и переотложенных кор выветривания и 
локальном проявлении ультракалиевых риоли
тов (259Q ± 88 млн. лет). С этим этапом, по-види- 
мому, связано образование линейных покровно
складчатых зон позднеархейского возраста с су- 
турами, ставшими в раннепротерозойское время 
зонами рифтообразования.

Раннепротерозойский цикл. С наибольшей 
полнотой в раннем докембрии Воронежского 
кристаллического массива проявлен раннепро
терозойский цикл развития, в котором можно 
выделить следующие этапы: 1) энсиалического 
рифтогенеза, спрединга и автономного развития 
Воронежского и Курского континентов; 2) субдук- 
ционный; 3) коллизионный; 4) рифтогенный и 
5) раннеплатформенный.

Э т а п  э н с и а л и ч е с к о г о  р и ф т о г е н е 
з а ,  с п р е д и н г а  и а в т о н о м н о г о  р а з 
в и т и я  к о н т и н е н т о в .  В раннем протерозое 
заложились несколько рифтов разного порядка, в 
том числе наиболее крупный Ливенско-Богучар- 
ский. Рифтогенные структуры Курского блока за
полнялись отложениями курской и оскольской се
рий (рис. 4А). Особенностями таких структур (Тим- 
Ястребовская, Болотовская, Мантуровская, Ми
хайловская, Белгородская и др.) являются [18]: 
а) пространственная сопряженность с позднеар
хейскими зеленокаменными поясами; б) полицик
личность и многосгадийность развития с резким 
преобладанием терригенно-осадочных, в том 
числе железорудных отложений (курская серия) 
на ранних стадиях и резко возрастающая роль 
вулканогенно-осадочных и вулканических обра
зований (оскольская серия) на поздних стадиях их 
формирования; в) широкое развитие вулкано
плутонических ассоциаций с общим антидром
ным петрохимическим трендом эволюции.

В пределах Воронежско-Куйбышевского кон
тинента доминировала внутриплитная обстанов
ка. На плече Ливенско-Богучарского рифта, со
пряженного с этим континентом, накапливались 
раннепротерозойские отложения турбидитового 
типа (воронцовская серия). Основным фактором 
отложения осадков воронцовской серии была ла
винная седиментация с образованием взаимопе- 
рекрывающихся фенов.

Автономное развитие Курского и Воронежско- 
Куйбышевского блоков на рубеже 2100 млн. лет 
сменилось обстановкой взаимодействия этих 
структур, в которой можно выделить два само
стоятельных этапа -  субдукционный и коллизи
онный.

С у б д у к ц и о н н ы й  э т а п  характеризовался 
механизмом пододвигания коры океанического ти
па, сформировавшейся в центральной части Ливен
ско-Богучарского реактивизированного рифта, 
(см. рис. 4J5). Данных о широком раскрытии упо
мянутой рифтогенной структуры и превращении 
ее в зрелый океан нет. О незначительном размахе 
субдукции свидетельствует и тот факт, что типич
ные вулканиты, генерирующиеся в результате суб
дукции, развиты крайне ограниченно. Известково
щелочная серия в более полном объеме представ
лена лишь плутонической фацией (уманский грано- 
диорит-плагиогранитный комплекс (2096 + 4.8 млн. 
лет), ее образованию предшествовало формирова
ние габброидных тел рождественского комплекса. 
Направление субдукции подчеркивается сменой 
(с востока на запад) очагов магмогенерации ус- 
манского комплекса, располагающихся в Лосев- 
ско-Усманской зоне, гранитоидами павловского 
комплекса (2098 ± 4 млн. лет), концентрирую
щихся вблизи границы с Курским континентом, 
при этом, судя по петрохимическим особенностя
ми [И], образование этого родоначального рас
плава связано с более глубокими недеплетиро- 
ванными мантийными уровнями генерации.

Механизм субдукции был, по-видимому, ослож
нен формированием восходящего мантийного по
тока и его последующей миграцией в восточном 
направлении в сторону Воронежско-Куйбышев
ского континента с одновременным заглублением 
очагов магмогенерации. Доказательством подоб
ного латерального смещения служит наличие мно
гочисленных в разной мере дифференцированных 
ультрамафит-мафитовых интрузий мамонского 
комплекса (2100-2080 ± 15 млн. лет [17,21]), внед
рившихся по рассредоточенным зонам растяже
ния в результате механизма рассеянного спредин
га. Об увеличении глубинности очагов магмоге
нерации свидетельствуют внедрившиеся после 
формирования мамонских интрузий тела елан- 
ского комплекса, являющиеся продуктами асси
миляции коматиитовыми магмами корового ма
териала в процессе вероятной реактивизации 
Волгоградско-Тамбовского рифта [19].
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Рис. 4. Модель формирования коллизионной структуры Воронежского кристаллического массива в позднем протеро
зое: А  -  рифтогенный, Б -  субдукционный, В -  коллизионный; этапы развития.
1 -  мантия; 2 -  протокора; 3  -  магматиты коматиит-базальтовой формации; 4  -  осадочные образования об'оянской се
рии: а -  граувакко-грубообломочные, б  -  ритмиты, в -  кондалиты; 5 -  метаморфиты и мигматиты мигматит-плагио- 
гранитной формации; 6  -  высокотитанистые базальтоиды сергеевского комплекса; 7 -  вулканогенно-осадочные об
разования михайловской серии; 8  -  метаморфиты и магматиты павловского комплекса; 9 -  новообразованная кора 
океанического типа; 10  -  закрывавш иеся палеорифтовы е структуры; 11 -  магматиты бимодальной серии (в составе 
лосевской серии); 12 -  отложения рифтов второго порядка (курская, оскольская серии); 13 -  отложения пассивной ок
раины (воронцовская серия); 14  -  плагиограниты усманского комплекса; 15 -  мафит-ультрамафиты  мамонского ком
плекса; 16  -  субдуцированная океаническая кора; 1 7 -  метаморфиты и магматиты бобровского и атамановского ком
плексов; 18 -  гранитоиды стойло-николаевского комплекса; 19  -  очаги магмогенерации; 2 0  -  направление конвектив
ных течений в мантии; 21  -  коллизионная шовная зона ретрошарьирования; 22 -  уровень постколлизионной 
денудации; 23  -  палеосутура; 2 4  -  зоны разуплотнения; 25 -  разломы.



Пододвигание коры центральной части Ливен- 
ско-Богучарской рифтогенной структуры под ее 
западный борт (с превращением последнего в ак
тивную окраину) увязывается с механизмом нис
ходящего мантийного конвективного потока, пе
реместившегося восточнее. В результате переме
щения субдуцирующей коры в астеносферу над 
ее висячим крылом создаются условия вынужден
ной конвекции, за счет которой происходит реакти
визация позденархейских зеленокаменных струк
тур и формирование вулканитов тимской свиты в 
составе оскольской серии, а также мафит-ультра- 
мафитовых интрузивов троснянского комплекса 
Курского блока.

В процессе завершения субдукции заложилась 
Ливенско-Богучарская (Лосевско-Усманская) су- 
турная зона с погружением в западном направле
нии, значительно усложненная в более позднее, 
коллизионное, время.

К о л л и з и о н н а я  о б с т а н о в к а ,  сменив
шая субдукцию, имела специфический характер 
(см. рис. 4В). Предшествовавшая субдукция не 
была широкомасштабным явлением. Линии огра
ничения столкнувшихся континентов в значи
тельной степени не совпадали, в результате чего 
заложились ортогональные субвертикальные 
разломы сдвигового типа. Сдвиговая компонента 
в данном случае во многом предопределила тек
тоническую жизнь постколлизионного этапа. В 
результате общего сжатия произошли инверсия 
сил деформации и ретрошарьирование структур
но-вещественных комплексов в аккреционной 
призме. Указанный процесс проявился на заклю
чительной стадии коллизии как отражение тен
денции к изостатическому выравниванию конти
нентальных масс. Погружение континентальных 
масс отразилось не только на положении реакти
визированных рифтогенных структур, но прояви
лось также в их “заваливании” в западном направ
лении. Их западная вергентность сохранена и в 
современной структуре [22]. Сдвиговые дефор
мации, кроме того, были обусловлены вращени
ем Воронежско-Куйбышевского континента 
против часовой стрелки, о чем свидетельствует 
изменение простираний линейных разрывных 
структур спредингового типа с субмеридиональ
ных на северо-западные по мере прослеживания 
их с запада на восток. Ротационная тенденция со
хранилась и в более позднее время на этапе таф- 
рогенеза.

Условия сжатия предопределили заложение 
нескольких внутрикоровых зон плавления, в ре
зультате чего в различных частях коллизионной 
структуры субсинхронно сформировался ряд ин
трузивных комплексов. В структурах закрытия ре
активизированных рифтов Курского блока к ним 
относятся стойло-николаевский комплекс грани- 
тоидов (2086 ±15 млн. лет) и шебекинский сиени

товый (2066 ± 14 млн. лет), образование которых 
обязано корово-мантийному взаимодействию в 
зонах повышенного теплового потока. В шовной 
зоне сформировался лискинский лейкогранит
ный комплекс (2070 ± 10 млн. лет), возникший в 
результате дифференциации коровых расплавов, 
а в пределах распространения структурно-вещест
венных комплексов пассивной окраины (ворон- 
цовская серия) развиты двуслюдяные гранитоиды 
бобровского комплекса (2022 ± 3 млн. лет), обна
руживающие признаки паравтохтонности. Прак
тически транзитным в пределах Курской гранит- 
зеленокаменной области является так называе
мый атаманский комплекс гранитоидов2, несу
щих в себе генетические черты одновременно I-, 
S-типов, а также выплавок глубинномантийной 
природы (латитовая составляющая).

П о с т к о л л и з и о н н ы й  р и ф т о г е н н ы й  
( т а ф р о г е н н ы й )  э т а п ,  без сколько-нибудь 
существенных проявлений процессов стабилиза
ции сменивший коллизионный, является, по-ви- 
димому, следствием деградирующей относитель
но локальной мелкоячеистой мантийной конвек
ции, обусловившей заложение ряда рифтогенных 
структур, незначительных по размеру и относи
тельно кратковременно развивавшихся. Этому 
этапу соответствует формирование ряда специфи
ческих комплексов: шукавского верлит-габбро-ди- 
абазового, волотовского пироксенит-габбро-диа
базового, ольховского кольцевых интрузий габбро- 
монцонитов и гранитов и олымского гранитов ра- 
пакиви [11]. В наложенной Воронежско-Шукав- 
ской структуре (типа грабен-синклинали) формиру
ются грубообломочные отложения воронежской и 
вулканические постройки байгоровской свит, явля
ющиеся, по-видимому, субаэральными вулканоген
ными аналогами ольховского комплекса. В преде
лах Курского мегаблока в ряде реактивизирован
ных структур (Тим-Ясгребовская, Болотовская 
и др.) с этим этапом связано формирование вулка
нитов пикрит-базальт-трахибазальтового состава.

Спецификой магматизма тафрогенного этапа 
являются значительные вариации состава магма- 
титов по Si02, MgO, А120 3, щелочам, а также широ
кое распространение в составе структурно-вещест
венных комплексов наряду с пикробазальтами и 
трахибазальтами андезитов, что свидетельствует 
о разноглубинном характере очагов магмогене- 
рации.

Р а н н е п л а т ф о р м е н н ы й  э т а п .  К концу 
раннего протерозоя интенсивность тафрогенеза

2 По последним данным, в состав комплекса включались 
сходные по составу гранитоиды повышенной щелочности 
с возрастом 2528 ± 4.9 млн. лет, выделенные в самостоя
тельный гранитный комплекс латитового ряда и коррели- 
рующиеся с калиевыми липаритами Орловско-Тимского 
зеленокаменного пояса, и гранитоиды собственно атама- 
новского комплекса с возрастом 1874 ± 13 млн. лет (по не
опубликованным данным Ю.А. Деревянкина и др.).



заметно снизилась и Воронежский кристалличес
кий массив вступил в фазу платформенного раз
вития. В условиях дальнейшей стабилизации всей 
структуры и локализации зон эндогенной актив
ности в краевых частях (Орловско-Новогольская 
краевая рифтогенная структура [21]) и в меньшей 
мере в реактивизированных разломах централь
ных частей Воронежского кристаллического мас
сива происходит поступление подкоровых мантий
ных выплавок и образование трапповой (глазунов- 
ская серия, смородинский и новогольский 
комплексы; 2060 ±15 млн. лет [22]) и трахибазаль- 
товой (панинская толща) формаций, а также 
формирование в условиях “горячих точек” не
значительных по размеру тел щелочных грани
тов, сиенитов и щелочных субультрамафитов с 
карбанатитами (артюшкинский и дубравинский 
комплексы).

ВЫВОДЫ
1. По особенностям глубинного строения Воро

нежский кристаллический массив включает три в 
разной мере эродированных латерально неодно
родных мегаблока (Брянский, Курский, Воронеж
ский) и ряд разновозрастных и разномасштабных 
линейных зон и разнотипных структур тектоно- 
магматической активизации с присущими им 
структурно-вещественными комплексами, наи
более полно отражающими специфику геодина- 
мических режимов длительного формирования 
сравнительно мощной (43-45 км) слоисто-блоко
вой коры континентального типа.

2. В рамках концепции тектоники раннедокем- 
брийских литосферных плит предложена модель 
геодинамического развития Воронежского крис
таллического массива, в соответствии с которой 
выделяется как минимум три цикла, завершив
шихся коллизией: раннеархейский, позднеархей
ский и раннепротерозойский, включающий пять 
этапов: а) энсиалического рифтогенеза и после
дующего автономного развития, с которым свя
зано формирование главной (Донской) рифтоген
ной структуры, обособление в самостоятельные 
двух континентальных структур (Курский и Воро
нежско-Куйбышевский блоки) с последующим ав
тономным развитием и заложением в их пределах 
ряда самостоятельных рифтов (Крупецко-Криво- 
рожский, Белгородско-Михайловский, Орловско- 
Тимской и предположительно Волгоградско- 
Тамбовский) с характерными для зеленокаменных 
поясов структурно-вещественными комплексами, 
сыгравшими решающую роль в становлении кон
тинентальной коры и расслоенности литосферы; 
б) субдукционный, проявившийся в сложном соче
тании зон растяжения (периконтинентальная часть 
Воронежско-Куйбышевского блока и рифты 
тыловой части Курского блока) и сжатия (Ливен- 
ско-Богучарская сутура); в) коллизионный, в ус

ловиях которого сформировались главные черты 
структуры Воронежского кристаллического мас
сива, характеризующийся общим сжатием с дву
мя стадиями противоположного латерального 
перемещения континентальных масс (шарьяжиро- 
вание на пассивную окраину Воронежско-Куйбы
шевского блока, а затем ретрошарьяжирование в 
обратном направлении с заваливанием рифтоген
ных структур в западном направлении); г) тафро- 
генный, с которым связано заложение и развитие 
ряда поздних прогибов рифтогенного характера с 
активным проявлением своеобразного магматиз
ма, завершающим доплатформенное развитие 
Воронежского кристаллического массива; д) ран
неплатформенный с достаточно активным режи
мом внутриплитного развития, обусловленного 
остаточной активностью подкоровых уровней.

3. Намечается несколько временных интерва
лов с различными геодинамическими режимами -  
плюмтектоника этапа формирования протокоры 
(катархей) сменяется полиплитной тектоникой 
архейских циклов, последующими процессами 
энсиалического рифтогенеза, субдукции и кол
лизии раннего протерозоя. С рубежа позднего 
архея-раннего протерозоя наиболее полно про
явился механизм собственно плитной тектоники, 
который к концу протерозоя усложнился мемб
ранной тектоникой, определившей в значитель
ной степени тектонический режим Воронежско
го кристаллического массива в фанерозое.
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In the present-day structure of the eastern European platform, the Voronezh crystalline massif exists as a buried 
high of the Precambrian basement bounded by a system of aulacogens and basins. A model of geodynamic evo
lution of structural-lithologic complexes of the Voronezh crystalline massif in terms of Early Precambrian plate 
tectonics and based on recently obtained geophysical, petrophysical, petrological and isotopic-geochemical da
ta is suggested. The Early Archean, Late Archean, and Early Proterozoic cycles of development and plate inter
action are distinguished. These cycles culminated in collisional processes at about 3.0,2.6-2.5, and 2.1-2.0 Ga.
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Рассматриваются особенности глубинного строения интракратонной области Восточно-Европей
ской платформы. Анализ сейсмических материалов последних лет и результатов глубокого буре
ния позволил подтвердить разломно-блоковую структуру фундамента и нижней (верхнепротеро
зойской) части разреза осадочной толщи, развить имеющиеся представления о тектонике региона 
и формировании структур под действием как вертикальных, как и горизонтальных напряжений. 
В одних случаях они характеризуются унаследованностью структурных планов, в других имеют яр
ко выраженный инверсионный характер. Выполненные исследования дали возможность сущест
венно уточнить строение Среднерусского авлакогена -  палеорифтовой системы, залегающей в ос
новании Московской синеклизы, и Рыбинско-Сухонского мегавала, инверсионной структуры, на
следующей этот авлакоген.

Возобновившиеся в 1992 г. в центральных рай
онах России региональные геофизические иссле
дования в отличие от работ 40-80-х гг. проводятся 
на современном, качественно новом уровне, с ис
пользованием высокоэффективных технологий и 
методических приемов наблюдения, цифровой об
работки данных и их геологической интерпрета
ции, что позволило впервые получить достовер
ную и принципиально новую сейсмическую ин
формацию о строении додевонских образований 
(рис. 1). Эти материалы еще не позволяют создать 
корректную историко-геологическую модель, но

уже дают возможность проследить основные ре
гиональные особенности глубинной структуры.

Рассматриваемая территория относится к 
Московской синеклизе -  обширной области про
гибания в интракратонной части древней Восточ
но-Европейской платформы, одной из крупней
ших ее отрицательных структур. По периферии 
она ограничена существенно менее погруженны
ми областями: на севере -  южным склоном Бал
тийского щита (Балтийской моноклиналью), на 
северо-востоке и западе -  Лузской и Латвийской 
седловинами, отделяющими ее соответственно от 
Мезенской и Балтийской синеклиз, на востоке и

Рис. 1. Фрагмент временного разреза регионального сейсмического профиля МОГТ (Крестцовский грабен, Тверская 
обл., положение см. на рис. 3).
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Рис. 2. Строение консолидированной земной коры центральных районов Восточно-Европейской платформы: А -  
структурная схема по поверхности Мохоровичича, Б -  схема мощности.
7 , 2 -  фундамент: 1 -  на поверхности (Балтийский щит), 2 -  под осадочными образованиями; 3 -  стратоизогипсы по
верхности Мохоровичича, км; 4 -  изопахиты консолидированной коры, км.

ю го-востоке -  Сысольским, Котельническим и 
Токмовским выступами, образую щ ими западный 
склон В олго-У ральской  антеклизы . В этих грани
цах М осковская синеклиза вы тянута с северо-вос
то к а  на ю го-запад более чем  на 1000 км при ш и
рине 350-500 км.

С тановление ф ундам ента синеклизы  датиру
ется археем -ранним  протерозоем  и отвечает  гео
хронологическому рубеж у 1650 ± 50 млн. лет. Н а 
породах ф ундам ента с резким  угловы м и страти
граф ическим  несогласиями залегаю т осадочные 
образования верхнего протерозоя, соответствую 
щ ие двум принципиально различны м  тектоничес
ким этапам  в развитии  платф орм ы . Риф ейские и 
ниж невендские отлож ения, исходя из принципов 
расчленения осадочны х образований древних 
платф орм  [1], рассматриваю тся в составе доплит- 
ного чехла. Они формировались на этапе глобаль
ного континентального риф тогенеза, что предо
пределило их локализацию  исклю чительно в уз
ких грабенообразны х зонах погруженного 
залегания ф ундамента (на остальной территории 
они отсутствуют), ярко  выраженную  линейность и 
дислоцированность. Верхневендские отложения, 
начинаю щ ие плитны й чехол, ф ормировались в ус
ловиях ш ироком асш табны х интенсивных проги
баний. П оэтом у распространены  они повсемест
но, плащ еобразно п ерекры вая подстилаю щ ие по
роды, на которы х залегаю т с переры вом  и 
несогласием. О т образований доплитного чехла 
верхневендская толщ а отличается значительно 
меньшей дислоцированностью , преобладанием 
пликативных структурных ф орм  и их заметным вы- 
полаживанием, существенно меньшими проявлени
ями вулканизма и разломной тектоники.

Ф ундамент представлен интенсивно дислоци
рованны ми, в разной  степени м етам орф изован- 
ными и ультрам етам орф изованны м и осадочно
вулканогенны ми и вулканогенны ми породами с 
интрузиями основного и кислого состава. Они 
объединяю тся в разновозрастны е тектоно-магма- 
тические комплексы . И зом етричны е архейские 
массивы слож ены  преимущественно гнейсами, ам
фиболитами и гранитами беломорского комплекса 
(древнее 2600 ±  100 млн. лет). С векофенно-карель- 
ские образования (2600 ±  100-1650 ±  50 млн. лет), 
пространственно приуроченные к зеленокаменным 
поясам, представлены преимущественно сланцевы
ми толщами, опоясывающими древние массивы бе- 
ломорид. У казанны е комплексы  достаточно от
четливо различаю тся по характеру физических 
полей: первые обрисовы ваю тся мозаичными маг
нитными и гравитационными аномалиями, вто
ры е -  линейными. О тмечено такж е, что  блоки 
фундамента свекоф енно-карельской  консолида
ции отличаю тся о т  беломорид пониж енной п лот
ностью  пород [9].

П оверхность М охоровичича в пределах сине
клизы  заф иксирована на глубинах 4 0 -4 5  км, в ее 
осевой части она приподнимается до 35-37 км 
(рис. 2). В западных районах В олго-У ральской ан
теклизы , на В оронежской антеклизе и Б алтий
ском щ ите подкоровый слой залегает на глубинах 
45-50 км и более. Таким образом, М осковская си
неклиза от сопредельных приподнятых глы б ф ун
дамента отличается утоненной (на 4-12  км) консо
лидированной корой. А нализ пространственны х 
соотнош ений подош вы и поверхности коры  п ока
зы вает преобладание обращ енны х структурны х 
планов -  ф ундамент им еет ф орм у двояковогну



той линзы. Особенно четко подобная картина 
прослеживается в зонах грабенообразных погру
жений его поверхности, сопровождаемых встреч
ным подъемом верхней кромки мантии. Это ве
дет к тому, что выступы фундамента в пределах 
синеклизы характеризуются увеличенной мощ
ностью консолидированной коры, а грабенооб
разные прогибы -  существенно уменьшенной.

Поверхность фундамента отличается интен
сивной тектонической расчлененностью и резкой 
гипсометрической дифференциацией, обязанной 
присутствию многочисленных узких, глубоких и 
протяженных грабенов (фундамент на отмет
ках -3 ...-5 .5  км), отвечающих зонам свекофен- 
но-карелид, и обширных по площади, но неболь
ших по амплитуде выступов (фундамент на от
метках —1_—3.5 км), отвечающих архейским
массивам. Эти два основных типа структур, свя
занных с блоками фундамента различной консо
лидации, сопряжены между собой по резким 
тектоническим контактам, подчеркивающим 
плотностную неоднородность консолидированной 
литосферы. Активная разломная тектоника опре
деляет конфигурацию, простирание и амплитуду 
указанны х блоков. Среди дизъюнктивов преобла
дают дислокации сбросового типа, характеризую
щиеся вертикальным или близким к нему поло
жением поверхности сместителя. Наиболее про
тяженные из них, относящиеся к категории 
глубинных, образуют системы (парные бортовые 
разломы), ограничивающие крупные грабены. 
Амплитуды смещений по ним достигают 2.5-3 км. 
Бортовые разломы фиксируются по геофизичес
ким материалам, данным глубокого бурения и ко
смических съемок Земли. В вышележащих отло
жениях им часто отвечают флексуры. Помимо 
продольных дизъюнктивов, широко развиты 
трансформные разломы. Эти поперечные сдвиго
вые дислокации существенно усложняют конфигу
рацию грабенов и деформируют структуру. Подав
ляющее большинство их имеет субмеридиональ
ную ориентировку. Амплитуды горизонтальных 
смещений составляют 20-30 км, лишь иногда они 
превышают 100 км.

Особенности гипсометрии поверхности крис
таллического фундамента показаны на рис. 3. 
При построении схемы помимо материалов 
МОГТ и МВСЗ 90-х годов, полученных в ходе ре
ализации проекта “Рифей” (ГНПП “Спецгеофи- 
зика”, АО “Костромагеофизика”, Центр ГЕОН), 
были учтены и критически проанализированы 
все имеющиеся материалы сейсморазведки про
шлых лет (КМПВ, ТЗ МПВ, МОВ, МОГТ) и глу
бокого бурения. Для придания региональным 
структурам большей достоверности в отношении 
их ориентировки и трассирования (особенно для 
протяженных линейных дислокаций) учитыва
лись данные интерпретации магнитной и гравита
ционной съемок, дистанционных зондирований 
Земли из космоса. Рассматриваемая схема харак

теризуется полным отсутствием разрывных нару
шений, являющихся обязательным компонентом 
подавляющего большинства структурных карт. 
Нарушения сбросового типа, изображаемые на 
них либо в виде отдельных линий, либо в виде зон 
различной ширины, свидетельствуют об отсутст
вии на этих участках образований того стратигра
фического интервала, по которому строится дан
ный геологический документ. При построении 
же структурных карт поверхности фундамента, в 
отличие от разделов в осадочной толще, для лю
бой точки этой поверхности можно зафиксиро
вать ее гипсометрическое положение, нанести 
эту отметку на схему и провести соответствую
щую ей изогипсу. Резкие сгущения последних 
(вплоть до их слияния) как раз подчеркивают, и 
достаточно отчетливо, разломно-блоковое стро
ение фундамента.

По поверхности фундамента, залегающего в 
гипсометрическом интервале -0.5.. .-5.5 км (т.е. пе
репад глубин достигает 5 км), Московская сине
клиза представляет собой асимметричную струк
туру. Северному борту отвечает система пологих 
ступеней (Ладожская и Кубенская моноклинали, 
Онежский выступ), разделенных Воже-Лачским 
и Вельским грабенами субмеридионального на
правления. Относительно спокойное погружение 
фундамента в их пределах, осложненное неболь
шими поднятиями и малоамплитудными наруше
ниями, на юге резко обрывается системой глу
бинных разломов, ограничивающих осевую часть 
синеклизы.

Южный борт имеет иное строение. Его запад
ную часть образуют наиболее крупные на терри
тории синеклизы положительные структуры -  
Нелидовский, Торжокский, Рыбинский, Истрин- 
ско-Кольчугинский выступы, ограниченные и 
разделенные глубокими грабенами. И те, и другие 
вытянуты с юго-запада на северо-восток, согласно 
генеральному простиранию Московской синекли
зы. Выступы фундамента, отличающиеся много
гранной и угловатой формой, вырисовываются в 
виде обширных слаборасчлененных и пологих 
платообразных структур. Склоны же их представ
ляют собой своеобразные зоны растяжения. Эти 
зоны образованы серией ступенчатых уступов раз
ной ширины, которые ограничены сбросами, на
клоненными в сторону сопредельных грабенов. 
Чередование разнородных тектонических элемен
тов (линейных депрессий и протяженных подня
тий) в западной части южного борта синеклизы, 
объединенных в единый структурный ансамбль, 
создает здесь специфическую гофрированную 
структуру. Восточную часть занимает обширный 
Галичский прогиб -  асимметричная полузамкну
тая депрессия, открывающаяся в осевую зону си
неклизы. Здесь его более крутой борт срезается 
системой глубинных разломов. Прогиб осложнен 
отдельными выступами (Решминский, Ветлуж- 
ский, Гагаринский, Нейский), заметно меньшими



Рис. 3. Гипсометрическая схема поверхности кристаллического фундамента центральных районов В осточно-Евро
пейской платф ормы .
1 -  стратоизогипсы поверхности кристаллического фундамента, км; 2 -  скважины, достигшие пород кристаллическо
го фундамента; J, 4 -  региональные сейсмические профили, отработанные по проекту “Рифей”: 3 -  МОГТ, 4 -  МВСЗ; 
5 -  асгроблемы; 6 -  положение рис. 1. Цифры в кружках: 1-13-грабены: 1 -  Котласский, 2 -  Солигаличский, 3 -  Вельский, 
4 -  Воже-Лачский, 5 -  Любимский, 6 -  Рослятинский, 7 -  Галичский (Костромской), 8 -  Владимирский, 9 -  Подмосков
ный, 1 0 -Гжатский, 11-Тверской, 12-Кресгцовский, 13-Валдайский; 14-24-выступы: 14-Онежский, 15-Вологодский, 
16 -  Преховский, 17 -  Буйной, 18 -  Решминский, 19 -  Рыбинский, 20 -  Нелидовский, 21 -  Торжокский, 22 -  Сысольский, 
23 -  Котельничский, 24 -  Токмовский, 25-32 -  поднятия: 25 -  Дьяконовское, 26 -  Даниловское, 27 -  Нестеровское, 
28 -  Матвеевское, 29 -  Воскресенское, 30 -  Романовское, 31 -  Волжское, 32 -  Балахнинское; 33, 34 -  моноклина
ли: 33 -  Кубенская, 34 -  Ладожская; 35, 36 -  асгроблемы: 35 -  Пучеж-Катункская (Воротиловская), 36‘-  Калужская. 
На врезке -  область распространения рифейских отложений: 7 , 2 -  грабены авлакогенов: 1 -  Среднерусского, 2 -  По
лесско-Ладожского.

по площади, чем на западе, локальными подняти
ями с амплитудами 0.1-0.4 км, разломами с амп
литудами до 0.5 км.

Осевая часть синеклизы образована системой 
кулисообразно расположенных и ветвящихся гра
бенов, группирующихся в сложного строения про
тяженную линейную систему, ограниченную 
парными бортовыми разломами. Она состоит из 
комбинации поднятых и опущенных блоков, ра
зобщенных поднятиями и смещенных один отно
сительно другого поперечными сдвигами.

И еще об одной особенности строения фунда
мента. Через всю Московскую синеклизу, зани
мая по отношению к ней ортогональную пози
цию и пересекая ее с юго-востока на северо-за
пад, протягивается зона дислокаций, состоящая 
из элементов разного знака, морфологии и гене
зиса. Начинается она Балахнинским поднятием на 
северо-западном окончании Токмовского высту
па, а затем охватывает следующие структуры: 
Решминский выступ-северо-восточное окончание 
Владимирского грабена-горстовидное поднятие,



4 2 °

Рис. 4. Пространственное положение зоны дислокаций поверхности фундамента в центральных районах Восточно- 
Европейской платформы.
1 — зона дислокаций поверхности фундамента; 2-6 -  значения граничных скоростей сейсмических волн на поверхности 
фундамента [5], км/с.: 2 — менее 6.0,3  — 6.0-6.1, 4 — 6.2-6.3,5 — 6.4—6.5,6 — более 6.5.

разделяющее Владимирский и Галичский (Кост
ромской) грабены,-юго-западное окончание Га- 
личского грабена—Буйский выступ, разделяющий 
Галичский и Солигаличский грабены,—Данилов
ское поднятие в западной части Солигаличского 
грабена—восточный склон Вологодского высту
па—восточное окончание Крестцовского грабена— 
Матвеевское поднятие на западном борту Воже- 
Лачского грабена. Природа этой зоны не ясна, од
нако ее пространственное положение достаточно 
уверенно коррелируется со скоростными неодно
родностями консолидированной коры -  к западу от 
нее значения граничных скоростей по поверхнос
ти фундамента на 0.2-0.5 км/с ниже, чем к восто
ку (рис. 4).

Отмеченные выше вещественные, возраст
ные, морфологические и гипсометрические осо
бенности консолидированной литосферы явля
ются одной из основных причин различий в стро
ении осадочной толщи. Раннепротерозойским 
линейным зонам отвечают тектонически мобиль
ные структуры палеорифтов, в которых осадоч
ные образования начинаются доплитным чехлом, 
архейским изометричным блокам -  тектонически 
более пассивные области палеовысгупов и сводов, 
в пределах которых осадочная толща начинается 
отложениями верхнего венда, залегающими на 
фундаменте, а доплитный чехол отсутствует.

Доплитный чехол так же, как и фундамент, ха
рактеризуется ярко выраженной разломно-бло- 
ковой тектоникой и интенсивной расчлененнос
тью. Но на отдельных участках сейсморазведкой

установлен выдержанный слоистый характер 
разреза, который подчеркивается особенностями 
сейсмической записи: например, вдоль осевой ча
сти Крестцовского грабена на временных разре
зах на значительном расстоянии практически не
прерывно прослеживаются несколько отражаю
щих горизонтов.

Подошва доплитного чехла, установленная в 
гипсометрическом интервале -2.5.. .-5.5 км, зале
гает заметно ниже, чем фундамент на сопредель
ных территориях. Заглубление ее по сравнению с 
положением поверхности последнего в бортовых 
зонах достигает 1.5-4.5 км. По ней, как и в релье
фе фундамента, вырисовывается линейная струк
тура грабен-синклинального типа. Поверхность 
доплитного чехла зафиксирована в гипсометри
ческом интервале -1 .5 ...-3  км, наиболее погру
женное ее положение установлено между Рыбин
ском и Любимом. Отсюда она приподнимается в 
юго-западном и северо-восточном направлениях, 
залегая заметно выше, чем фундамент на сопре
дельных территориях. Превышение по сравне
нию с положением поверхности последнего в 
бортовых зонах синеклизы составляет 0.2-1.6 км: 
на востоке (между Котласом и Любимом) -1-1.6 км 
(по отношению к Галичскому прогибу, Кубенской 
моноклинали и Онежскому выступу), в центре 
(между Любимом и Рыбинском) -  0.2-0.5 км (по 
отношению к Галичскому прогибу и Ладожской 
моноклинали), на западе (к западу от Рыбинска) -
0.5-1 км (по отношению к Нелидовскому, Тор
жокскому и Вологодскому выступам, Ладожской



моноклинали). По поверхности доплитного чех
ла, в отличие от его подошвы, вырисовывается 
протяженная инверсионная структура горст-ан- 
тиклинального типа, состоящая из системы сильно 
нарушенных поднятий, расположенных над грабе
нами, выделяемыми в нижней части разреза.

Пространственные соотношения подошвы и 
кровли доплитного чехла аналогичны фундамен
ту -  и здесь преобладают обращенные структурные 
планы. Но, в отличие от последнего, доплитный че
хол имеет форму двояковыпуклой линзы -  подъем 
его поверхности сопровождается встречным опу
сканием фундамента.

Система гребенообразных прогибов фунда
мента, формирующая погребенную палеорифто- 
вую структуру в основании Московской синекли
зы, именуемую Среднерусским авлакогеном [4], 
была выделена в начале 60-х годов [2, 11]. Пред
полагается, что она наследует древний глубин
ный шов, разделявший в раннем протерозое Бал
тийский и Сарматский щиты [3, 4]. Среднерус
ский авлакоген протягивается на расстояние 
более 1000 км примерно от меридиана Сыктыв
кара до меридиана Великих Лук в виде сложной ли
нейной зоны, существенно меняющей строение по 
простиранию. Особенности внутренней структуры 
позволяют относить Среднерусский авлакоген по 
морфо-генетической классификации Н.С. Шатско- 
го [12] к классу сложных. На юго-западе он со
единяется с Полесско-Ладожской палеорифтовой 
системой. Узел их сочленения представляет со
бой зону шириной до 3S0 км, протягивающуюся 
вдоль западных склонов Нелидовского и Торжокс
кого выступов фундамента. К северо-востоку от 
меридиана Сыктывкара продолжение авлакогена 
проблематично. Не исключено, что здесь он может 
протягиваться до байкальской области Тимана.

Авлакоген, состоящий из сложно сочетаю
щихся между собой грабенов (ширина их состав
ляет от первых десятков до 70-120 км), разделен
ных поперечными горстовидными поднятиями, 
отличается специфическим клавишно-блоковым 
строением. Характерной его чертой является на
личие многочисленных ветвей, или лучей, под 
разными углами отходящих от стержневой зоны. 
Ведущими элементами структуры являются сис
темы разновысоких и разнонаклоненных текто
нических ступеней, ограниченные продольными 
бортовыми разломами, и мозаичные системы мо
ноклинальных горсто-грабеновых блоков, обра
зовавшиеся при пересечении этих ступеней попе
речными разломами.

Проведенный анализ сейсмических и буровых 
данных позволил существенно уточнить и допол
нить представления [3,4,8,10,13,14] о глубинной 
структуре Московской синеклизы и, в первую 
очередь, Среднерусского авлакогена,

-  Детализировано строение ранее известных 
Котласского, Солигаличского, Рослятинского, Лю- 
бимского, Крестцовского и других грабенов, вы

явлены новые региональные структуры, в том 
числе Тверской, Галичский (Костромской) и Вла
димирский грабены, Вологодский и Буйский вы
ступы, а также поднятия в Кресгцовском, Твер
ском и Воже-Лачском грабенах.

-  В виде относительно прямолинейной струк
туры авлакоген выделяется лишь в восточной ча
сти, отвечающей Котласскому, Рослятинскому и 
Солигаличскому грабенам. Последние разделены 
узкой горст-антиклинальной зоной, равновели
кой им по протяженности, в которой по сравнению 
с бортовыми трогами фундамент приподнят к по
верхности не менее чем на 0.5 км. По-видимому, 
аналогичного строения структура расположена и в 
осевой части Котласского грабена. На западе Со- 
лигаличский грабен ограничен Дьяконовским и 
Даниловским поднятиями размером 50 х 10 км.

-  В этой части авлакогена от его северного бор
та ответвляются практически перпендикулярно 
Вельский и Воже-Лачский грабены, вытянутые в 
субмеридиональном направлении. У последнего на 
западном и восточном бортах выделены Матвеев
ское и Нестеровское поднятия (30 х 15 км), ориен
тированные согласно бортовым разломам.

-  Западная часть авлакогена по протяженнос
ти больше восточной. Она состоит из трех ветвей, 
или лучей, -  южной (Галичско-Подмосковной), 
центральной (Тверской) и северной (Крестцов- 
ской). Эти ветви, отличающиеся пространственной 
ориентировкой и особенностями внутреннего стро
ения, разновременным и разной интенсивности 
проявлениями эффузивного магматизма, представ
ляют, по-видимому, разновозрастные структуры. 
Так, например, данные бурения указывают на то, 
что южная ветвь характеризуется более мощным 
и стратиграфически более полным разрезом ни
жнего рифея.

-  Галичским (Костромским) грабеном, ответв
ляющимся под углом 45° и вырисовывающимся 
как продолжение Рослятинского грабена, начи
нается южная ветвь авлакогена. От Солигалич
ского грабена ее отделяют Преховский и Буйский 
выступы. Между Костромой и Ивановым эта 
ветвь разделяется на две структуры, разобщен
ные Истринско-Кольчугинским выступом, кото
рые вновь соединяются к западу от Москвы. Одну 
из этих структур (южную), раскрывающуюся в 
Полесско-Ладожскую палеорифтовую систему, 
составляют Владимирский и Подмосковный гра
бены, другую (северную) -  Дмитровско-Ярослав
ский и Гжатский грабены. Следует отметить, что, 
по данным МОГТ, на отдельных участках в Галич- 
ском и Владимирском грабенах фундамент установ
лен на отметках, превышающих -5 .. .-5.5 км.

-  Западнее Рыбинска авлакоген разветвля
ется на центральную и северную ветви. Цент
ральная ветвь отделяется от южной Рыбинским 
(100 х 75 км) и Нелидовским (400 х 45-90 км) высту
пами, от северной -  Вологодским (130 х 20-90 км) и 
Торжокским (280 х 25-100 км) выступами. Анализ
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Рис. 5. Геологический профиль через Московскую синеклизу.
1 -  фундамент; 2 -  доплитный чехол; 5-5 -  плитный чехол: 5 -  верхний венд, 4 -  нижний палеозой; 5 -  верхний палео
зой; 6 -  геологические границы; 7 -  разломы; 8 -  скважины.

материалов сейсморазведки и бурения позволяет 
предполагать возможную структурную связь 
Торжокского и Вологодского выступов,, отводя 
им тем самым роль структур, разделяющих цент
ральную и южную ветви авлакогена.

-  Тверской грабен (450 х 25-60 км) выделяется 
как закономерное продолжение Любимского гра
бена. Что-либо конкретное говорить об его строе
нии преждевременно, так как он охарактеризован 
лишь по двум региональным профилям МОГТ. 
Следует только отметить, что в районе Твери в 
осевой зоне грабена намечается Волжское подня
тие (120 х 20 км).

-  В связи с выявлением Тверского грабена вы
делявшийся ранее в западной бортовой зоне 
крупный выступ фундамента оказался разделен
ным на два -  Нелидовский и Торжокский.

-  Установлено продолжение Крестцовского 
грабена (450 х 40-90 км) к востоку, где он соединя
ется с Воже-Лачским грабеном. В его осевой зоне 
выявлены горстообразные поднятия, часть кото
рых лишена рифейских отложений: Воскресенское 
(80 х 20 км), Романовское (75 х 15 км) и др.

Строение плитного чехла существенно отли
чается от доплитного. Новейшие сейсмические 
материалы позволяют фиксировать практически 
все особенности строения верхневендских отло

жений: трансгрессивное залегание их на подсти
лающих образованиях, меньшую дислоцирован- 
носгь, четко выраженную слоистость, крупные 
положительные перегибы и зоны выклинивания.

В региональном плане по поверхности верхне
вендских отложений, залегающих в гипсометри
ческом интервале -0.3...-2.6 км, ьыделяется об
ширная депрессия, наложенная на более древние 
структуры. В общих чертах, но в более сглажен
ном виде она отражает структурные особенности 
поверхности доплитного чехла в Среднерусском 
авлакогене, фундамента -  на остальной террито
рии (рис. 5).

Осевую часть синеклизы образует протяжен
ная зона приподнятого залегания верхневендских 
отложений, имеющая инверсионную природу. 
Она состоит из системы мегавалов, расположен
ных кулисообразно, но в общих чертах наследую
щих Среднерусский авлакоген. Амплитуды их со
ставляют 0.1-0.4 км. В ее северо-восточной части 
выделяется Котласский мегавал (110 х 20 км), от
вечающий одноименному грабену. Западнее рас
положен Рыбинско-Сухонский мегавал, состоя
щий из Сухонского (250 х 30 км) и Рыбинского 
(220 х 60 км) валов, отвечающих Солигаличскому, 
Рослятинскому и Любимскому грабенам. К западу 
от этих структур намечается Молоковский мега
вал (160 х 20 км), соответствующий осевой части



Рис. 6. Геологические профили через астроблемы: А  -  Пучеж-Катункскую  (Воротиловскую), Б  -  Калужскую .
1 -  аутигенная брекчия центрального поднятия и цокольного дна взрывного кратера; 2-5 -  структурно-литологичес
кие комплексы: 2 -  цокольный, 3 -  коптогенный (кольцевого жолоба), 4 -  заполняющий, 5 -  перекры ваю щ ий; 6 -  по
верхность кристаллического фундамента; 7 -  разломы; 8 -  скважины.
Римские цифры: I -  Воротиловский выступ (центральное поднятие цокольного дна); II -  Коверинская кольцевая впа
дина (кольцевой ж олоб); III -  Камельгинская грабенообразная мульда; IV -  кольцевой вал.

Крестцовского грабена. По-видимому, он также 
состоит из серии более мелких поднятий.

Северный борт синеклизы вырисовывается в 
виде обширной полого погружающейся монокли
нали. Южный борт имеет более сложное строе
ние. Его западная часть представляет более при
поднятую зону. Выделяющиеся в ее пределах два 
протяженных валообразных поднятия (130 ж 30 и 
90 ж 30 км) генетически связаны с Тверским гра
беном. Восточную часть занимает Галичский 
прогиб. Структурным носом субмеридионально
го простирания, протягивающимся от северо-за
падного склона Токмовского свода, он разделен 
на западную и восточную ванны.

Крупные элементы осложнены многочисленны
ми локальными поднятиями (Даниловское, Моло- 
ковское, Солигаличское, Любимское, Ореховское, 
Нейское и другие). Это сложнопосгроенные и нару
шенные дизъюнктивами брахиантиклинальные и 
антиклинальные складки (размеры 6-25 ж 4-10 км) 
площадью от 50 до 100 квадратных километров и 
амплитудами от 15-50 до 75-150 м.

В осадочной толще присутствуют и такие эк
зотические структуры, как Пучеж-Катункская 
(Воротиловская) и Калужская астроблемы (их 
всего на Восточно-Европейской платформе изве
стно не более 20 [6]), установленные в южной ча
сти территории (рис. 6). Они представляют собой 
кольцевые депрессии с признаками ударного ме
таморфизма, которые выделяются в фундаменте 
и перекрывающих его отложениях верхнего про
терозоя, палеозоя и мезозоя, но не находят отра
жения в рельефе.

Воронка кратера Пучеж-Катункской астроб
лемы (Коверинская кольцевая впадина) в диаметре 
достигает 89 км, Калужской -  15 км (Камельгин
ская грабенообразная мульда). Последнюю в отли
чие от Коверинской впадины окружает кольцевой 
вал, ширина которого составляет 3-3.5 км, а ампли
туда -  150-200 м. Он осложнен разломами с амп
литудами смещения 300-400 м. Центральное под
нятие цокольного дна Пучеж-Катункского мете
оритного кратера (Воротиловский выступ) в 
диаметре (у основания) достигает 10-11 км, высо
та его составляет не менее 2.5 км. Скважина Во
ротиловская глубокая при забое 5374 м прошла 
по смятым и раздробленным породам (аутоген
ной брекчии) дна взрывного кратера и централь
ного поднятия более 5000 м, так и не достигнув 
пород фундамента. Т.е. здесь они залегают на 
глубинах, превышающих 5.4 км, тогда как на при
легающих к кратеру участках зафиксированы 
сейсморазведкой на глубинах 2-2.5 км. В отличие 
от него высота центрального понятия Калужской 
астроблемы составляет не более 200 м. И в ее пре
делах скважинами не достигнуты породы фунда
мента. Образование Воротиловского ударного кра
тера датируется ранней юрой-байосским веком 
средней юры (радиологический возраст, определен
ный калий-аргоновым методом, 183 ± 5 млн. лет), 
Калужского -  концом эйфельского-началом жи- 
ветского веков среднего девона (радиологичес
кий возраст 380 млн. лет).

Столь подробная характеристика импактных 
кратеров приведена не случайно. Это связано с 
тем, что на одном из региональных сейсмических



профилей МОГТ, пересекающем Тверской гра
бен, над разломом фундамента зафиксирована 
специфическая волновая картина, напоминаю
щая взрывную структуру. Не исключено, что при 
последующем изучении здесь может быть выде
лена еще одна астроблема.

И злож енное п оказы вает, что  на протяж ении 
позднего п ротерозоя на рассматриваемой терри 
тории происходили сущ ественны е тектонические 
перестройки. П оэтом у региональны е структуры  
и ослож няю щ ие их элем енты  в осадочной толщ е 
верхнего протерозоя представлены  разны ми 
м орф ологическими и генетическими типами, об 
разовавш имися в результате проявления как  го
ризонтальны х, так  и вертикальны х напряжений. 
В одних случаях они характеризую тся унаследо- 
ванностью структурных планов, но следует отме
тить их выполаживание вверх по разрезу и сглажи
вание контуров, в других -  имею т ярко вы раж ен
ный инверсионный характер. В геологической 
истории региона велико значение дизъю нктивных 
дислокаций. В образовании больш инства круп
ных структур ведущ ая роль принадлеж ит р азры в
ным наруш ениям, определивш им не только  их 
м орф ологические особенности, но и литологиче
ские изменения разрезов.

С начавшимся в рифее тектоническим рас
слаиванием литосферы в связи с процессами 
внутриконтинентального импульсного конседи- 
ментационного раздвига по системе нормальных 
листрических сбросов, проникавших в зону коро
мантийной смеси, связаны гигантские расколы 
эпикарельского кратона по глубинным разломам, 
сочленявшим его гетерогенные структуры. Риф- 
тинг, вызвавший растяжение и дробление кратона, 
значительные опускания и частичную деструкцию 
сиалической коры, привел к заложению на рас
сматриваемой территории системы континен
тальных щелевых дислокаций-палеорифтовых 
структур байкальского типа, формировавшихся в 
условиях интенсивных горизонтальных растяже
ний на стадии начального раскола коры. Образо
вание их проходило, в первую очередь, по ослаб
ленным зонам, отвечавшим тектонически мо
бильной линейной системе свекофенно-карелид. 
Прогрессирующая интенсификация горизонталь
ных растяжений вела к объединению этих струк
тур в протяженную сложную по строению внутри- 
континентальную палеорифтовую систему Сред
нерусского авлакогена. Их достаточно быстрое 
заполнение красноцветными грубообломочными 
разностями сопровождалось вулканическими из
лияниями. Осадки, выполняющие грабены, накап
ливались либо при дифференцированных им
пульсных конседиментационных опусканиях, либо 
заполняли уже готовые формы рельефа различ
ной выраженности. Возможно, что уже в раннем 
рифее началось объединение этих грабенов в 
единую трансконтинентальную палеорифтовую 
структуру.

Дальнейшее развитие и интенсификация риф- 
тогенеза привели к оформлению в основных чер
тах Среднерусского авлакогена. По-видимому, от 
современной структуры он отличался прямоли
нейностью, а осложняющие его поперечные 
сдвиговые дислокации являются образованиями 
более позднего времени. Эта палеорифтовая 
структура эпизодически соединялась с открыты
ми морскими пространствами (скорее всего, на 
востоке), и в среднерифейское время в ее преде
лах преобладали мелководные условия седимен
тации. Позднерифейское время характеризуется 
воздыманием осевой зоны авлакогена и возник
новением в ее пределах инверсионной структуры 
горст-антиклинального типа. Меняются и усло
вия седиментации: на обширной низменной рав
нине, расчлененной многочисленными озерами и 
аллювиальными долинами, накапливаются пре
имущественно красноцветные образования. Эти 
условия сохраняются и в раннем венде, специфи
кой которого является оледенение и платфор
менный вулканизм.

Раскол кратона -  процесс длительный, имев
ший, несомненно, несколько возрастных генера
ций. Начинался он по основному стержню авла
когена, который и является наиболее древней де
структивной его зоной, отвечающей самым 
ранним импульсам рифтогенеза. Ветви же авла
когена являются, по-видимому, результатом про
явления уже более поздних по возрасту их генера
ций. Однако на современной стадии изученности 
Среднерусского авлакогена трудно утверждать 
что-либо конкретное и, главное, обоснованное об 
этапности и возрастных генерациях рифтинга в 
разных его частях. Не менее проблематичен и 
другой вопрос: а где же он начинался? Считается 
общепринятым, что рифтогенез зарождается в 
периферийных частях кратона (т.е. в тектоничес
ки наиболее активной области, сопряженной с 
подвижным поясом, в данном случае на востоке, в 
области, сопряженной с Тиманом), а оттуда затем 
он постепенно смещается в его внутренние райо
на. Однако пространственное расположение гра
бенов Среднерусского авлакогена и их выполне
ние (породы лавовых потоков и пласты порфири- 
тов в Крестцовском и Подмосковном грабенах) 
не противоречат и противоположному предполо
жению: рифтинг мог начаться в интракратонной 
части платформы, а затем уже оттуда распрост
раниться в ее перикратонную область. На воз
можность подобного механизма формирования 
Среднерусского авлакогена указывал М.В. Мура
тов [7].

На плитном этапе развития начинается карди
нальная перестройка структурного плана, вы
званная широкомасштабным прогибанием и об
ширной каледонской трансгрессией. Развитие 
крупного по размерам мелководного бассейна се
диментации обусловило субаквальный характер 
осадков верхнего венда. В погружение были



вовлечены не только активные палеорифтовые 
структуры байкальского этапа, в общих чертах 
наследовавшие мобильные зоны доплатформен- 
ной истории, но и сопредельные ранее стабиль
ные блоки, лишенные отложений рифея и нижне
го венда. В результате в центральных районах 
платформы образовалась наложенная надрифто- 
вая депрессия -  Московская синеклиза, пере
крывшая и захоронившая структуры доплитного 
этапа. Заметим, что границы синеклизы прово
дятся по распространению именно верхневенд
ских отложений.

Начавшиеся в конце рифея инверсионные про
цессы продолжились и в позднем венде. Это при
вело к оформлению структур типично платфор
менного класса -  системы линейных поднятий, 
представленной надавлакогенными валами, полу
чившими в венде достаточно четкое морфологи
ческое выражение.

Изложенное позволяет наметить общую на
правленность тектонических процессов и соотно
шения региональных структур плитного и до
плитного чехлов и отношения их к структурам фун
дамента. Доплитный этап характеризовался 
проявлением преимущественных растяжений, 
обусловивших фрагментацию криптозойского 
суперконтинента Пангея 1 и раскрытия новооб
разованных межконтинентальных протоокеанов, 
обособивших Европейский материк. В его интра- 
кратонной области активный рифтинг вызвал 
формирование линейной системы палеорифтовых 
структур. Д иф ф еренциация тектонических движе
ний на плитном этапе, проявление вертикальных и 
тангенциальных напряжений вели к изменению 
байкальских ландшафтов и образованию на рас
сматриваемой территории уже существенно дру
гих типично платформенных структур.
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Deep Structure of Central Regions of the East European Platform
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The deep structure of the intracratonic region of the East European platform is examined. An analysis of recent 
seismic and deep-drilling data confirms that the basement and die lower (Upper Proterozoic) portion of the sedi
mentary sequence have a fault-block structure. The data also provides new insights into the tectonics of the region 
and the formation of structures due to vertical and horizontal stresses. In some cases, the structural pattern follows 
the order one; in others, has a of pronounced inversion character. The structure of the Central Russian aulacogen 
is defined much more accurately. A paleorift system lies at the bottom of the Moscow syneclise, and the Rybinsk- 
Sykhona megaswell is an inversion structure that inherited this aulacogen.
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Рассмотрено строение уникального солянокупольного региона -  Прикаспийского солеродного бас
сейна. Выявляются закономерные связи между особенностями строения сленосной толщи и харак
тером послекунгурских тектонических движений. Выяснены закономерности размещения различ
ных типов соляных структур, и приведена их классификация. На основе проведенных исследований 
реконструируется эволюция солеродного Прикаспийского бассейна.

ПОСТАНОВКА ПРОБЛЕМЫ
Проблема типизации соляных структур При

каспийской впадины имеет важное прикладное и 
научное значение.

Первый аспект этой проблемы связан с эмпи
рически установленным фактом избирательной 
продуктивности соляных структур, которая опре
деляется особенностями их строения. Возмож
ность ранжирования соляных структур по степе
ни их продуктивности с учетом принадлежности к 
определенному типу рассматривается как один из 
эффективных способов увеличения вероятности 
прогнозных оценок.

Второй аспект тесно переплетается с решением 
проблем соляной тектоники. Установление взаи
мосвязей между особенностями строения соленос
ного комплекса, структурой подсолевых отложе
ний, а также характером тектонических движений 
и условий седиментации в послекунгурское время, 
с одной стороны, и закономерностями размещения 
различных типов соляных структур, с другой, поз
волит оценить генетическую значимость класси
фикационных признаков. Последнее, в свою оче
редь, будет способствовать ограничению числа 
подбираемых моделей формирования соляных 
структур за счет более корректного определения 
числа параметров, влияющих на ход процесса.

ИСТОРИЯ ВОПРОСА
Проблеме типизации соляных структур При

каспийской впадины посвящено большое количе
ство работ. Особенно активно эта проблема и от
дельные ее аспекты обсуждались в литературе в 
60-70-х гг. текущего столетия.

Первая схема типизации соляных структур была 
предложена в 1935 г. И.Г. Пермяковым [17]. В ней 
рассматривались типы положительных структур
ных форм -  соляных куполов, и строилась она в 
основном на морфологических признаках соля
ных ядер. И.Г. Пермяков предложил различать

купола: а) по величине (массивные и штокообраз
ные); б) по форме (узловые, треугольные, линей
ные, сундучные); в) по степени зрелости (глубо
кие -  начальной стадии развития, неглубокие -  раз
вивающиеся, открытые -  зрелые).

А.В. Ульянов [18] дополнил эту классифика
цию, предложив учитывать не только форму со
ляного ядра, но и степень нарушенности над соле
вых отложений. Он выделил двух-, трех- и четы
рехкрылые купола. Одновременно А.В. Ульянов 
указал на необходимость уточнения критериев 
определения степени зрелости купола. В качест
ве последнего он считал возможным использо
вать возраст перекрывающих соляное ядро отло
жений. К категории глубоких, или, по его мне
нию, непрорванных, следует относить купола, 
соляные ядра которых перекрыты пермско-триа
совыми породами.

В последующие годы морфологическая класси
фикация соляных куполов, предложенная И.Г. Пер
мяковым и А.В. Ульяновым, неоднократно до
полнялась другими исследователями.

Так, Н.В. Неволин [15] предложил дополни
тельно выделить тип однокрылых куполов. Кро
ме того, он отметил необходимость различать 
случаи прорыва солью надсолевого комплекса и 
отсутствие последнего на своде в результате по
следующего размыва, выделяя открыто- и скры
то-прорванные структуры.

Н.А. Калинин [9] предложил все непрерван
ные купола разделить на две основные группы: 
первичные (предъюрские) и вторичные (предне- 
окомские, предаптские, предакчагыльские).

Были сделаны предложения ранжировать соля
ные купола по порядку их размеров, выделяя кате
горию собственно соляных куполов как структур 
Ш порядка и соляных валов, соляных хребтов 
(стен) и соляных массивов -  структур П порядка 
[1,5,10,19].

Следующий крупный шаг в типизации соля
ных структур Прикаспийской впадины на основе



морфологических признаков был сделан В.С. Жу
равлевым [6-8]. Он, в отличие от предшественни
ков, впервые рассмотрел весь спектр структур
ных форм соляной тектоники, выделив: а) соля
ные купола; б) положительные структурные 
формы в межкупольных депрессиях; в) отрица
тельные структуры.

Соляные купола В.С. Журавлев разделил на 
рудиментарные и нормально развитые. По отно
шению к мезозойско-кайнозойскому комплексу 
последние разделены им на открытые и закры
тые. Среди закрытых выделены купола с нераз- 
мывавшимся и размывавшимся соляным масси
вом. По морфологии соляного массива отмечены 
островерхие и плосковерхие структуры. В каче
стве положительных структурных форм в межку
польных депрессиях выделены обращенные под
нятия типа “щит черепахи”.

Отрицательные структуры В.С. Журавлев 
разделил на межкупольные депрессии, компенса
ционные мульды и мульды оседания. Межкуполь
ные депрессии по отношению к соляным куполам 
разделены на асимметричные и симметричные, 
по отношению к подсолевому ложу -  на экрани
рованные и сквозные. Компенсационные мульды 
по отношению к соляному массиву разделены на 
сопряженные и вдавленные. Первые прислонены 
к склонам соляных массивов, вторые расположе
ны в их сводовой части.

Особое положение в предложенных схемах 
типизации соляных структур занимает схема 
Ю.А. Косыгина [13, 14]. Ее отличает ярко выра
женный генетический подход к выбору критери
ев классификации соляных структур. Все соля
ные структуры в зависимости от геодинамичес- 
кой обстановки их формирования он разделил на 
три группы: соляные антиклинали (структуры 
тангенциального сжатия), соляные купола (гало- 
кинетические структуры) и соляные структуры 
типа платформенных складок (структуры верти
кального сжатия). Он предложил также особо 
выделять формы вторичной соляной тектоники. 
К сожалению, этот подход не нашел поддержки у 
исследователей и в дальнейшем не разрабатывался.

Приведенный краткий обзор существующих 
классификаций соляных структур Прикаспий
ской впадины показывает, что они нуждаются в 
серьезной корректировке, поскольку не учитыва
ют многих особенностей строения соляного и 
надсолевого комплексов, выявленных в послед
ние годы бурением и сейсморазведкой МОГТ, и 
всего известного многообразия соляных струк
тур. Очень многие вновь выделенные типы соля
ных структур не находят места в этих классифи
кациях.

Ниже мы акцентируем внимание на новых 
данных, недостаточно освещенных в публикаци
ях и имеющих принципиальное значение для ре
шения проблем типизации соляных структур.

НОВЫЕ ДАННЫЕ
О РАСПРЕДЕЛЕНИИ ГАЛОГЕННЫХ 

ПОРОД В РАЗРЕЗЕ ПРИКАСПИЙСКОЙ 
ВПАДИНЫ И ИХ УЧАСТИИ 

В ГАЛОКИНЕЗЕ
В ходе буровых работ, нацеленных на развед

ку подсолевого комплекса Прикаспийской впади
ны, было установлено наличие галогенных пород 
не только в кунгурских отложениях, но и в разре
зе верхней юры-нижнего мела, триаса и верхней 
перми. Эти данные поставили на повестку дня во
прос о распространении верхнепермских и более 
молодых соленосных отложений и их роли в про
цессе галокинеза.

Анализ сейсмических материалов МОГТ по
казал, что повсеместным площадным распрост
ранением пользуются только верхнепермские 
(казанско-уфимские) соленосные отложения, кото
рые в центральных районах впадины совместно с 
кунгурскими отложениями составляют единую 
пермскую галогенную формацию. В остальных 
стратиграфических интервалах соленосные отло
жения залегают в виде изолированных линз в от
дельных мульдах.

Пермская галогенная формация является час
тью единого верхне-артинско-казанского ком
плекса, представляющего собой комплекс запол
нения позднепермского солеродного бассейна. 
Этот бассейн унаследовал глубоководную котлови
ну обширного эпиконтинентального раннеперм
ского бассейна, распространявшегося вдоль вос
точной окраины Русской платформы и имевше
го свободную связь на юге с океаном Тетис, а на 
севере -  с Арктическими бассейнами. Галогенная 
формация выполняет центральную глубоковод
ную часть бассейна и фациально замещается на 
востоке -  терригенно-сульфатной, на западе -  
сульфатно-карбонатной и на юге -  сульфатно
глинистой формациями. С запада и юга ее распро
странение контролируется контрастно выражен
ным в разрезе карбонатно-сульфатным валом, ко
торый отделяет глубоководную котловину от плос
кого шельфа. Его амплитуда изменяется по 
простиранию от 200-300 м вдоль северо-западного 
борта до 500-700 м вдоль южного.

Пермская галогенная формация имеет сколь
зящие нижнюю и верхнюю возрастные границы. 
Ее нижняя граница меняет стратиграфическое 
положение от низов артинского яруса на крайнем 
юго-западе (Сарпинский прогиб) до низов кунгу- 
ра на остальной территории. Стратиграфическое 
положение верхней границы изменяется от вер
хов кунгура на востоке впадины (в Актюбинском 
Приуралье и Западном Примугоджарье) до вер
хов казанского яруса на остальной территории 
(рис. 1).

По составу и особенностям строения пермская 
галогенная формация отчетливо разделяется на две 
части: нижнюю -  артинско-уфимскую и верхнюю -



казанскую. Характерной особенностью нижней 
толщи является переслаивание солей исключитель
но с темноцветными терригеиными породами, до
ломитами и ангидритами, а верхней—с красноцвет
ными терригенными породами. Выполненные на 
основании замеров высот погребенных седимента- 
ционно-эрозионных уступов палеобатиметр имее
т е  реконструкции пермского солеродного бассей
на показывают, что нижняя соленосная толща 
формировалась в глубокой топодепрессии с макси
мальными абсолютными отметками минус 2500 м, 
а верхняя -  в более мелкой -  минус 800-1000 м
[3]. Суммарные седиментационные мощности 
пермской галогенной формации, рассчитанные 
объемным методом, составляют в центре впадины
4.5 км, из которых 2.5 км приходятся на ее нижнюю 
и 2 км -  на верхнюю соленосную толщу [2,16].

Разрезы нижней и верхней соленосных толщ в 
пределах бортовых зон впадины разделены на се
веро-востоке бессолевой карбонатной толщей ни
жнеказанского подъяруса, а на востоке -  терриген- 
ной уфимско-казанского возраста.

Отмеченные особенности строения пермской 
галогенной формации обусловливают появление 
специфичных соляных структур: с одной сторо
ны, соляных куполов, ядра которых расслоены 
внутрисолевыми горизонтами и имеют сложное 
гетерогенное строение, с другой, межкупольных 
зон, расслоенных соленосными толщами, образу
ющими пологие соляные вздутия.

НОВЫЕ ДАННЫЕ
О ХАРАКТЕРЕ ДИСЛОЦИРОВАННОСТИ 

ПЕРМСКО-КАЙНОЗОЙСКОГО КОМПЛЕКСА
Характер дислоцированносги пермско-кайно

зойского комплекса отложений Прикаспийской 
впадины, его расчленение на дислокационные эта
жи является определяющим фактором при типи
зации соляных структур.

По особенностям дислоцированносги раз
личных литолого-сгратиграфических комплек
сов пермско-кайнозойский разрез разделяется 
на три дислокационных этажа, которые условно 
могут быть названы (снизу вверх): дисгармонич
но-складчатым, голоморфно-складчатым и идио- 
морфно-складчатым.

Нижний, дисгармонично-складчатый, этаж ох
ватывает исключительно соленосную толщу, вер
нее, ту ее часть, которая слагает ядра соляных 
структур. Структура этого этажа определяется 
складками течения очень сложной конфигурации, 
практически не поддающейся расшифровке ме
тодами геофизики и бурением.

Средний, голоморфно-складчатый, этаж сло
жен системой складок, морфология которых оп
ределяется конфигурацией кровли нижележаще
го дисгармонично-складчатого комплекса. Эти 
складки заполняют собой все пространство соля
нокупольного бассейна, образуя положительные

структурные формы над соляными ядрами и от
рицательные -  в промежутках между ними.

Верхний, идиоморфно-складчатый, этаж со
стоит из отдельных изолированных положитель
ных и отрицательных структур (прерывистых 
складок), выделяющихся на фоне в целом гори
зонтально залегающих слоев.

Границы между указанными дислокационными 
этажами четко прослеживаются на временных 
сейсмических разрезах как поверхности угловых 
несогласий. Анализ сейсмических материалов по
казывает, что стратиграфическое положение 
этажных границ в пределах Прикаспийской впа
дины меняется.

Так, граница между верхним и средним этажа
ми в пределах восточной и южной бортовых зон 
проходит на уровне подошвы триасовых отложе
ний. В юго-восточной прибортовой зоне она пе
ремещается вверх по разрезу -  а подошву юрских 
отложений (рис. 2). Изменение положения этой 
границы происходит в очень узкой зоне, которая 
отображается в разрезе в виде флексурного изги
ба дотриасовой поверхности и сопровождается 
резким увеличением мощностей отложений триаса. 
Примечательно, что в подсолевом комплексе отло
жений эта зона не проявлена. По мере продвижения 
к центру Прикаспийской впадины граница юры и 
триаса постепенно теряет структурную вырази
тельность. Здесь на первый план выступает струк
турно-эрозионное несогласие, прослеживаемое в 
подошве плиоцен-четвертичного комплекса, кото
рое, с полным на то основанием, может рассматри
ваться как граница между верхним покровным 
(идиоморфно-складчатым) и средним (изоморф
но-складчатым) дислокационными этажами.

Новые данные бурения и сейсморазведки пока
зывают ошибочность укоренившегося представле
ния о повсеместном совпадении границы нижнего 
(дисгармонично-складчатого) и среднего (голо
морфно-складчатого) дислокационных этажей с 
литофациальной границей между пермской галоге
новой и верхнепермской терригенной формациями. 
Этот вывод справедлив только для прибортовых 
зон Прикаспийской впадины. По мере продвижения 
к центру впадины картина меняется. В централь
ной зоне эта граница перемещается во внутрь 
пермской галогенной формации -  в подошву 
верхней (казанской) соленосной толщи.

Об этом свидетельствуют следующие данные. 
По результатам количественной интерпретации 
материалов гравиметрии, в центральной части впа
дины, в низах разреза практически всех межкуполь
ных зон, выделяется толща мощностью 2-2.5 км с 
низкими значениями плотности. Эта толща по 
сейсмическим данным характеризуется скоростя
ми 4.1-4.3 км/с и имеет слоистую структуру, со
гласованную со структурой вышележащих толщ 
верхней перми и триаса [2]. Имеющиеся данные 
бурения по ряду площадей, где скважины вскры
вают эту толщу (Аралсор СГ-1, Мухор, Каргалы,
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Коктау и др.), показывают, что она сложена ка
менной солью, которая расслаивается мощными 
пачками красноцветных терригенных пород. Пе
рекрывают ее отложения татарского яруса верх
ней перми либо триаса. Отсюда можно сделать вы
вод, что эта толща имеет казанский возраст и 
представляет собой часть пермской галогенной 
формации, которая сохранила первичную седи- 
ментационную слоистость и структурно представ
ляет собой единое целое с вышележащими над со
левыми отложениями.

Таким образом, новые данные показывают, 
что границы между дислокационными этажами 
определяются не столько интенсивностью и этап- 
ностью галокинетического процесса, сколько 
особенностями строения соленосной толщи и ха
рактером эрозионно-седиментационных процес
сов, проходивших во впадине в пермско-кайно
зойское время. Поэтому при типизации соляных

Рис. 1. Принципиальная схема строения соленосного 
комплекса Прикаспийской впадины: I -  геологический 
разрез, П -  фрагмент временного сейсмического разре
за, демонстрирующий особенности строения соленос
ной толщи в районе южного бортового обрамления со
леродного бассейна. Отчетливо виден аккумулятивный 
склон (толща, заключенная между горизонтами П\ и 
П2 ) предкунгурского глубоководного бассейна и ос
ложняющий его сульфатно-карбонатный вал. Поло
жение разрезов показано на врезке слева, демонст
рирующей строение кунгурского солеродного бас
сейна.
Для I, И: 1 -  известняки; 2 -  глинистые известняки, 
мергели; 3 -  глины; 4 -  пески, песчаники; 5 -  глубоко
водные глинистые отложения; 6 -  гипсы и ангидриты; 
7 -  соли; 8 -  рифовые массивы; 9 -  клиноформное за
легание отложений.
Для врезки слева: 1 -  обрамление кунгурского бассей
на; 2-10 -  кунгурский бассейн: 2-5 -  область откры
того шельфа: 2 -  внешний шельф, зона некомпенси
рованного прогибания с накоплением относительно 
глубоководных глинисто-сульфатных отложений кун- 
гура, 3 -  внутренний шельф, зона компенсированного 
прогибания с накоплением терригенных отложений 
кунгура, 4 -  карбонатная платфюрма, 5 -  участки пост- 
седиментационного размыва, 6-10 -  топодепрессия 
кунгурского бассейна, остаточный озерно-лагунный 
водоем уфимско-казанского времени: 6 -  северо-за
падная прибортовая область, зона развития сульфат
но-карбонатно-галогенной формации кунгура и кар
бонатной (во внешней части галогенно-карбонатной) 
формации казанского возраста, 7 -  юго-восточная 
прибортовая область развития терригенно-сульфат- 
но-галогенной формации кунгура и терригенной 
красноцветной уфимско-казанского возраста, 8 -  пе
реходная зона развития соленосной формации кунгу
ра и терригенно-сульфатно-галогенной формации 
уфимско-казанского возраста, 9 -  центральная об
ласть, зона развития галогенной формации кунгур- 
ско-казанского (на западе позднеартинско-казанско- 
го) возраста, 10 -  юго-западная прибортовая зона, 
вдоль внешнего края которой протягивается суль
фатно-карбонатный вал, отделявший кунгурский со- 
леродный бассейн от открытого шельфа; 11 -  изопа
хиты кунгурско-казанской соленосной толщи, 12 -  
положение линий геологического разреза (а) и сейс
мического профиля (б).

структур Прикаспийской впадины этому параме
тру (стратиграфическому положению главного 
несогласия) не следует придавать генетического 
смысла.

НОВЫЕ ТИПЫ СОЛЯНЫХ СТРУКТУР
В последние годы в пределах Прикаспийской 

впадины выявлен целый ряд новых, ранее не из
вестных типов соляных структур.

На юге впадины установлены структуры, со
ляные ядра которых не имеют прямых структур
ных связей с пермской соленосной толщей и отде
лены от подсолевого нижнепермского разреза 
мощными бессолевыми толщами. В отличие от со
ляных массивов, берущих свое начало в пермской 
соленосной толще, эти структуры условно были на
званы нами вторичными куполами [12]. Природа 
этих структур раскрыта с помощью бурения по пло
щади Каракудук. Скважина, пробуренная в своде 
соляного массива, прошла его на полную мощность 
в интервале 283-3514 м. Под массивом были вскры
ты карбонатные отложения верхневолжского яру
са верхней юры (3514-4010 м), ниже -  отложения 
средней юры (4010-4630 м), верхнего триаса 
(4630-4725 м) и нижнего триаса (до глубины 
5150 м). Возраст соленосной толщи по данным 
палинологии определен как раннемеловой-позд- 
неюрский [20]. Необычным оказался не только воз
раст подсолевой толщи, но и состав соленосной. 
Для нее характерна повышенная загрязненность 
терригенным материалом, в меньшей степени -  
сульфатным и карбонатным. Загрязненность воз
растает вниз по разрезу, и с глубины 2700 м соле
носные отложения близки к галопелитам.

Историю формирования и развития такого ти
па структур раскрывает палеотектонический 
профиль, на котором видно, как в ходе эволюции 
первичного соляного массива Мурыншик (в пра
вой части разреза) в прилегающей к нему с юго- 
востока межкупольной зоне и триасе образуется 
прислоненная компенсационная мульда. В конце 
юрского периода в этой мульде за счет размыва 
соседнего соляного массива формируется мощ
ная линза переотложенных солей. Из нее впос
ледствии и формируется вторичный соляной ку
пол (рис. 3).

Другой необычный тип соляных структур был 
установлен в юго-восточной бортовой зоне (площа
ди Жанажол, Синельниковская, Куантай, Такыр и 
др.). Для этих структур характерна специфичная 
форма соляного ядра: пологий восточный склон, 
обращенный к борту впадины, и крутой западный. 
Пологий склон перекрыт согласно залегающим 
надсолевым комплексом, а крутой выражен в ви
де листрического сброса, к которому надсолевые 
отложения прислонены. Характер залегания 
толщ однозначно интерпретируется как резуль
тат конседиментационного оползания соленос
ной толщи, сопровождаемого ее разрывом по
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Рис. 2. Хроностратиграфическая схема разреза Прикаспийской впадины.
1-8 -  отложения: 1 -  континентальные терригенные, 2 ,3 -  морские мелководные: 2 -  карбонатные, 3 -  терригенные, 4 -  проградационные клиноформные терри- 
генные, 5 -  карбонатно-терригенные, 6-8 -  относительно глубоководные: 6 -  глинистые, 7 -  карбонатно-глинистые, 8 -  галогенные (я), сульфатные (б); 9-12 -  границы: 
9 -  структурно-тектонического комплекса, 10 -  сейсмогеологического этажа, 11 -  сейсмокомплекса, 12 -  смены фаций; 13-16 -  перерывы; 13 -  постседимента- 
ционные, 14 -  внутрикомплексные, 15 -  врезы, 16- отсутствие осадков в своде куполов; 17- разломы; буквы и римские цифры на рисунке -  сейсмические отра
жающие горизонты: подошвы: А -  среднего плиоцена, Г(Э) -  олигоцена, I -  палеогена, II -  карбонатного верхнего мела, Па -  альба, IIIR -  готерива, III -  неокома, 
Ша -  верхней юры, IV -  байоса, V -  средней юры; в отложениях триаса: Vj -  верхнего, К -  среднего, D -  нижнего; VI -  кровля соленосных отложений кунгура; 
Кп -  кровля терригенной толщи кунгура; Щ -  первый подсолевой отражающий горизонт -  кровля артинских отложений.
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Сейсмический разрез через соляные поднятия Матан, Кошалак,
Каракудук, Мурыншык, Таиш и межкупольные зоны, по материалам ТГФЭ и ГГФЭ 
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Рис. 3. Схема формирования вторичных соляных куполов на примере купола Каракудук. 
Условные обозначения см. на рис. 2 и 4.



Рис. 4. Пример строения атектических поднятий (Синельниковское-Жанажол). А -  фрагмент временного сейсмичес
кого разряда; Б -  его геологическая интерпретация.
1 -  галогенные образования; 2 -  сульфатно-терригенные отложения; остальные условные обозначения см. на рис. 2.

кровле наклонно лежащего подсолевого комплекса 
(рис. 4). Такой тип структур условно назван нами 
атектическими куполами (см. 21 на рис. 7).

Особо следует отметить такие типы соляных 
структур, как проградационные компенсацион
ные мульды, остаточные соляные поднятия меж
купольных зон, вторичные соляные подушки и 
соляные структуры с гетерогенными соляными 
ядрами (рис. 5 и 6). Не все из перечисленных типов 
структур являются новыми, ранее неизвестными. 
Например, проградационные компенсационные 
мульды В.С. Коншцев [11] выделил в особую кате
горию асимметричных мульд. Однако только сей
час стала до конца ясна природа этих структур. 
Проградационные компенсационные мульды 
формируются благодаря существованию актив
ного бокового источника сноса материала, под 
нагрузкой которого соль последовательно отжи
мается, освобождая пространство для формиро
вания нового смещенного в направлении от ис
точника сноса депоцентра осадконакопления.

Многие исследователи прогнозировали обна
ружение остаточных соляных поднятий в цент

ральных частях межкупольных зон [6]. Однако 
только в последнее время такого типа структуры 
были установлены. Современная степень изучен
ности Прикаспийской впадины позволяет пред
полагать, что они пользуются ограниченным рас
пространением, приурочиваясь к юго-восточной 
краевой части солеродного бассейна.

ТИПИЗАЦИЯ СОЛЯНЫХ СТРУКТУР 
ПРИКАСПИЙСКОЙ ВПАДИНЫ

Современная степень изученности соляных 
структур Прикаспийской впадины позволяет по-но
вому подойти к их типизации и выполнить их мор
фогенетическую классификацию (таблица).

Все соляные структуры Прикаспийской впади
ны в зависимости от механизма их формирования 
могут быть разделены на четыре основных гене
тических класса: а) иггамповые, формирующиеся 
в геодинамической обстановке вертикального сжа
тия; б) складчатые -  в обстановке горизонтального 
сжатия; в) галокинетические, образующиеся в ре
зультате пластичного течения соленосных толщ
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Рис. 5. Пример строения соляных ядер гетерогенных куполов: А  -  с расслоенным, Б -  со сложнопостроенными соля
ными ядрами. Наверху фрагменты временных сейсмических разрезов; внизу -  их геологическая интерпретация.
1-4 -  отложения: 1 -  соленосные, 2 -  сульфатные, 3 -  терригенные, 4 -  подсолевые; остальные условные обозначения 
см. на рис. 2.

под действием неравномерной гравитационной на
грузки; г) диапировые -  в обстановке горизонталь
ного растяжения.

Каждому из перечисленных генетических клас
сов соответствует особый морфологический тип 
структур: штамповым -  поднятия типа платфор
менных складок, складчатым -  соляные антиклина
ли, галокинетическим -  дисгармоничные структу
ры и диапировым -  соляные валы и атектические 
поднятия. Критерием для выделения морфологиче
ских разновидностей соляных структур служит со- - 
отношение структурных планов под-, над- и солево
го комплексов, а также тип контакта (диапировый 
или облегающий) соляного ядра и над солевых от
ложений.

Поднятия типа платформенных складок (см. 1 
на рис. 7) представляют собой малоамплитудные 
куполовидные поднятия, в которых все три ком
плекса залегают конформно с небольшим раздувом 
мощности соленосной толщи в своде подсолевого 
поднятия либо вдоль его более крутого склона.

Соляные антиклинали (см. 2 на рис. 7) пред
ставляют собой активно деформированные ли

нейные складки, в которых соленосный комплекс 
образует ядра нагнетания, обеспечивая большую 
контрастность надсолевых деформаций по срав
нению с подсолевыми. Характернейшей особен
ностью складчатых соляных структур является 
согласованность структурных планов всех трех 
комплексов и подобие образованных в них струк
турных форм.

Дисгармоничные структуры (см. 3-20 на рис. 7) -  
это структуры, в которых соленосный и над солевой 
комплексы деформированы без видимой связи с 
подсолевыми отложениями. Этот класс структур 
характеризуется наибольшим разнообразием.

Все дисгармоничные структуры в зависимости 
от характера движения соли могут быть подразде
лены на соляные поднятия и межкупольные про
гибы. Первые представляют собой области нагне
тания соляных масс, а вторые являются областя
ми оттока соли и аккумуляции осадков.

С о л я н о к у п о л ь н ы е  п о д н я т и я  по та
ким признакам, как форма соляного ядра в плане, 
его размеры, а также по характеру контакта с над- 
солевыми отложениями, разделяются на несколько
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Рис. 6. Пример строения соляной подушки. Вверху фрагмент временного сейсмического разреза; внизу -  его гео
логическая интерпретация.
Условные обозначения см. на рис. 2 и 4.

подтипов: соляные массивы, соляные хребты, соля
ные купола, соляные подушки и соляные штоки.

Соляные массивы (см. 12 на рис. 7) -  это круп
ные изометричные поднятия, площадные разме
ры которых измеряются первыми тысячами ква
дратных километров, с редуцированными или 
полностью размытыми сводами. Все они, как 
правило, располагаются над поднятиями подсоле
вого лоха.

Соляные хребты (см. 12 на рис. 7) -  крупные 
линейные поднятия, аналогичные по строению 
соляным массивам.

Соляные купола -  изометричные поднятия с 
четко обособленными соляными ядрами и отчет
ливо выраженными сводами и крыльями, нару
шенными системой сбросов. По характеру внут
реннего строения соляных ядер подразделяются 
на гомогенные, ядра которых представляют со
бой структурно однородные массивы, и гетеро
генные -  с ядрами, расслоенными выдержанными 
внутрисолевыми горизонтами (см. рис. 5). Среди 
последних (соляные поднятия с гетерогенным яд
ром) по характеру расслоенности выделяются 
три подвида структур: а) с расслоенными соляными 
ядрами; б) со сложнопосгроенными ядрами и в) с 
двухъярусными ядрами (см. 13-15 на рис. 7). Соля

ные купола с гомогенными соляными ядрами по 
форме соляного ядра также разделяются на три 
подвида: конические, ступенчатые и грибовид
ные (см. 16-18 на рис. 7).

Соляные купола, осложненные штоками -  
структуры, ядра которых осложнены выступами 
цилиндрической формы, внедрившиеся в над со
левую толщу и прорывающие ее (см. 19 на рис. 7).

Соляные подушки -  пологие поднятия кровли 
соленосной толщи, перекрытые слабонарушен- 
ными над солевыми отложениями (см. 20 на рис. 7 
и рис. 6).

М е ж к у п о л ь н ы е  п р о г и б ы  (отрицатель
ные дисгармоничные структуры) не менее разно
образны по строению, чем солянокупольные под
нятия. Они заполняют собой межкупольные про
странства и сложены над солевыми отложениями. 
Поэтому при их типизации основное значение 
приобретают признаки, характеризующие осо
бенности строения над солевых отложений.

В пределах межкупольных прогибов выделя
ются четыре главных подтипа отрицательных 
структур соляной тектоники: пассивные депрес
сии, активные компенсационные мульды, пассив
ные межкупольные поднятия и активные межку
польные поднятия.



Морфогенетическая классификация соляных структур Прикаспийского солеродного бассейна

Генетический
класс Морфологические разновидности

Штамповые Поднятия типа платформенных складок 1*
(вертикального
сжатия)
Складчатые Соляные антиклинали 2
(горизонтального
сжатия)

Дисгармоничные (складки течения)

Тип Подтип Вид Подвид
Межкупольные Пассивные депрессии - - 3
прогибы (структуры 
заполнения)

Активные Первичные - 4
'х
X

компенсационные
мульды Проградационные - 5

8 Вторичные Прислоненные 6
X4>е Вдавленные 7
2о Пассивные С остаточным — 8
*

зК межкупольные соляным ядром
оX поднятия “Щит черепахи” - 9
0>X Активные Вторичные - 10
X межкупольные соляные купола
(О
В поднятия Вторичные 11
Осо соляные подушки
КN—'
О Солянокупольные Соляные массивы и - - 12
S
X поднятия гряды
и4>X

(кумулятивные
структуры
нагнетания)

Соляные купола С гетерогенным Двухъярусным 13
XнЯ)

ядром Расслоенным 14
X
й
Оч

Сложнопостроенным 15
С гомогенным Конические 16

cdU. ядром Ступенчатые 17
Грибовидные 18

Соляные купола, - - 19
осложненные штоками
Соляные подушки - - 20

Диапировые Соляные валы 12
(горизонтального
растяжения)

Атектические
поднятия

21

* 1-21 -  см. рис. 7.

Пассивные депрессии (см. 3 на рис. 7) -  это по
логие отрицательные структуры, сформировав
шиеся в результате подъема их крыльев в процес
се роста соседних соляных куполов. Характерной 
особенностью этих структур является выдержан
ность мощностей выполняющих их отложений и 
срезание отдельных горизонтов на периферии 
поверхностями несогласий.

Активные компенсационные мульды -  это рез
кие отрицательные структуры, осадконакопление в 
которых компенсирует отток соляных масс в сосед
ние купола. Для них характерны значительные 
конседиментационные изменения мощностей от

дельных горизонтов. Различаются: а) первичные 
компенсационные мульды (см. 4 на рис. 7), форми
рующиеся на ранней стадии развития галокинеза, 
коща седиментационный пласт соли еще не поте
рял своей сплошности; б) вторичные, с двумя подви
дами: прислоненные и вдавленные (см. 6, 7 на 
рис. 7), формирующиеся во вторую стадию гало
кинеза, когда соль уже собрана в отдельные соля
ные купола и дальнейшее их развитие происходит 
за счет сокращения площади, занятой соляными 
ядрами.

Особый вид компенсационных мульд представ
ляют собой так называемые проградационные
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Рис. 7. Примеры различных соляных структур, указанных в таблице.
1 -терригенная толща кунгура; 2 -  осадочное выполнение вторичной компенсационной мульды. Остальные условные 
обозначения см. на рис. 2 и 4.



(см. 5 на рис. 7). Они представлены совокупностью 
последовательно формирующихся в пределах од
ной межкупольной зоны вторичных компенсаци
онных мульд, закономерно смещающихся в про
странстве.

Отдельной разновидностью отрицательных 
структур являются мульды выщелачивания, на
ложенные на своды соляных куполов.

Пассивные межкупольные поднятия -  это спе
цифическая разновидность положительных струк
турных форм соляной тектоники, образующаяся в 
результате миграции во времени и пространстве де- 
поцентров оттока соляных масс. Различают под
нятия типа “щита черепахи” и остаточные подня
тия (см. 8,9 на рис. 7).

Активные межкупольные поднятия сформиро
вались из локально распространенных соленосных 
толщ, образовавшихся в результате переотложения 
соли, и разделяются на вторичные соляные купола 
и соляные подушки (см. 10 и 11 на рис. 7).

ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАЗМЕЩЕНИЯ 
СОЛЯНЫХ СТРУКТУР

Многие исследователи отмечали наличие за
кономерностей в размещении различных типов 
соляных структур Прикаспийской впадины и со
ставляли схемы районирования впадины по типам 
структур [1, 4, 6, 7, 18]. Общим недостатком этих 
схем являлась слабая проработка вопроса типиза
ции соляных структур, что мешало выявлению вза
имосвязей между особенностями строения отдель
ных районов впадины и развитых в их пределах оп
ределенных генетических типов структур.

Выполненная нами типизация соляных структур 
позволяет вновь вернуться к рассмотрению этого 
вопроса. Анализ размещения различных типов со
ляных структур показывает следующее (рис. 8).

Штамповые (эмбриональные) соляные струк
туры размещены вдоль северо-западной перифе
рии солеродного бассейна, в зоне, ограниченной с 
внутренней стороны палеозойским карбонатным 
уступом, а с внешней -  линией современного рас
пространения соленосной толщи. В указанной зо
не мощность соленосного комплекса изменяется 
от 0 до 1200 м, а надсолевого -  от 500 до 1500 м.

Соляные антиклинали распространены в уз
кой, шириной до 100 км, полосе, примыкающей к 
западному склону Урала. На юге эта полоса выкли
нивается в районе широтного течения р. Эмбы. 
Всего выделяется до пяти линий соляных анти
клиналей. Седиментационные мощности соли в 
этой зоне изменяются от 0 до 500 м. Надсолевой 
верхнепермский комплекс имеет седиментацион
ные мощности до 1500 м.

В размещении положительных дисгармонич
ных (галокинетических) структур наблюдается 
отчетливая концентрическая зональность. Вдоль 
юго-восточного и северо-западного погребенных 
карбонатных выступов протягивается полоса атек-

0 100 км
Рис. 8. Схема зональности соляных структур.
7 , 2 -  границы распространения: 7 -  кунгурской соля
ной формации, 2 -  единой соленосной формации ка
занского возраста; 5 -7 - области развития различных 
типов соляных структур: 3 -  их граница, 4 -  поднятия ти
па платформенных складок, 5 -  соляные антиклинали, 
6 -  соляные валы, 7 -  атектические поднятия; £-77 -  зо
ны развития солянокупольных поднятий: 8-10 -  соля
ные: 8 -  массивы и гряды, 9 -  купола, 10 -  подушки, 
77 -  гетерогенных с соляными ядрами.

Рис. 9. Схема зональности отрицательных структур
ных форм галокинеза.
7 , 5 -  границы: 7 -  распространения соленосной форма
ции перми, 2 -  области развития дисгармоничных (гало
кинетических) структур, 5 -  зон распространения раз
личных типов межкупольных прогибов; 4-7 -  зоны рас
пространения; 4 -  проград ационных активных
компенсационных мульд, 5 -  пассивных межкуполь
ных поднятий, 6 -  активных межкупольных поднятий 
(вторичных соляных куполов и подушек), 7 -  вторич
ных компенсационных мульд: а -  позднепермского, 
б -  триас-мелового, в -  палеоген-неогенового возраста.

тических соляных поднятий. Она состоит из не
скольких кулисно подставляющих одна другую пла
стин (в одном сечении насчитывается до 3-4 таких 
пластин). Атектические поднятия на юго-востоке 
сменяет полоса развития соляных подушек.



Соляные подушки по направлению к центру со
леродного бассейна сменяет зона развития соляных 
куполов. Она занимает юго-восточную часть впа
дины и состоит из трех подзон. Обособленная зона 
соляных подушек распространена также в пределах 
Соль-Илецкого выступа. Ближе к периферии бас
сейна располагаются конические солянокупольные 
структуры, которые сменяются вначале зоной сту
пенчатых куполов, а затем -  грибовидных.

Центральную часть Прикаспийского солерод
ного бассейна занимает область развития соля
ных массивов й амебообразных соляных хребтов. 
И, наконец, вдоль северо-западного борта впади
ны протягивается узкая полоса соляных валов.

Интересные закономерности выявляются в 
размещении вторичных компенсационных мульд 
(рис. 9). В пределах восточного борта солеродно
го бассейна располагаются вторичные компенсаци
онные мульды, выполненные отложениями татар
ского яруса. Последние в направлении к центру 
бассейна сменяются вторичными компенсацион
ными мульдами вначале триасового возраста, а 
затем юрского, мелового, палеогенового и неоге
нового [4]. Все известные диапировые структуры 
Прикаспийской впадины размещены вдоль ее 
юго-восточной и северо-восточной периферии, в 
зоне, где основной этап галокинеза был завершен 
к началу триаса.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ
Прикаспийская солянокупольная область не 

имеет аналогов как по количеству развитых в ее 
пределах соляных структур, так и по интенсивно
сти проявления соляного тектогенеза.

Резумируя вышеизложенное, мы может кон
статировать существование закономерной связи 
между особенностями строения соленосной тол
щи (распределением мощностей, изменением со
става) и характером и интенсивностью послекун- 
гурских тектонических движений, с одной сторо
ны, и размещением различных типов соляных 
структур, с другой. Это наводит на мысль, что ве
дущим процессом при формировании большинст
ва соляных структур Прикаспия является галоки- 
нез, все стадии развития которого проявлены здесь 
с максимальной полнотой благодаря уникальности 
строения соленосной формации и специфике тек
тонических движений в послекунгурское время.

Как известно, галокинетический процесс про
ходит три последовательные стадии: начальную, 
среднюю и заключительную. Ф. Трусхейм [21], 
опираясь на особенности строения соляных струк
тур Североморского бассейна, присвоил им назва
ния: стадия соляной подушки, стадия соляных ку
полов и стадия соляных диапиров. Как отмечал
В.С. Журавлев [7], все эти стадии галокинеза 
можно выделить и в развитии соляных структур 
Прикаспия. Однако, как показывают имеющиеся

данные, здесь эти стадии имеют другое структур
ное выражение. Из-за большой мощности соле
носной толщи (свыше 5 км) уже на первой стадии 
галокинеза в Прикаспия формируются не соля
ные подушки, а крупные соляные массивы, своды 
которых могут выходить на дневную поверхность, 
как это имеет место в ее центральной части. По
этому правильнее говорить о стадии формирова
ния первичных компенсационных мульд, вторич
ных компенсационных мульд и стадии диапиров.

Первая стадия завершается после того, как на
рушается первичная седиментационная сплош
ность соленосной толщи и в образовавшейся ком
пенсационной мульде надсолевые отложения 
приходят в непосредственное соприкосновение с 
подсолевыми отложениями. Дальнейшее разви
тие купола происходит за счет сокращения площа
ди основания соляного ядра, что сопровождается 
формированием вторичных прислоненных и вдав
ленных компенсационных мульд. Это -  вторая ста
дия развития галокинетических структур. Завер
шается она оформлением изолированных соляных 
массивов конической формы. Заключительная, 
третья, стадия сопровождается перераспределени
ем соли внутри изолированного соляного массива 
с образованием соляных штоков (шипов) на его 
своде и вторичных соляных структур в соседних 
межкупольных зонах, если в них имеются мульды, 
выполненные переотложенными солями.

Отмеченные особенности позволяют рассмат
ривать Прикаспийский регион как тектонотип со
лянокупольных областей, с которым следует срав
нивать все остальные соленосные бассейны мира. 
Выбору Прикаспия в качестве тектонотипа соляно
купольных бассейнов способствует также исклю
чительно высокая степень геолого-геофизической 
изученности этого региона. Здесь, как нигде бо
лее, имеется исключительно полная информация 
о строении не только надсолевого и соленосного, 
но и подсолевого комплексов. Благодаря отме
ченным обстоятельствам именно соляные струк
туры Прикаспия могут и должны являться объек
тами, на которых следует проверять различные 
геодинамические модели формирования соляных 
структур и разрабатывать концепции галокинеза.

Следует обратить внимание и на еще один ас
пект проблемы изучения хода галокинетических 
процессов в Прикаспии. Соленосная толща При
каспия по своим масштабам (площадь свыше 
600 000 км2, мощность до 5 км) и глубине залега
ния (погруженность до 10 км) вполне сопостави
ма с астенолинзами, фиксируемыми внутри кон
солидированной части земной коры континентов. 
Поэтому автокинетические перемещения соли, 
закономерности этого процесса могут представ
лять прямой интерес для разработки моделей 
внутриплитных деформаций, способствуя разви
тию их нетрадиционных вариантов.



Работа выполнена при поддержке Российско
го фонда фундаментальных исследований (грант
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Тектоническая структура Тянь-Шаня создана в позднем палеозое в результате коллизии сиаличес- 
ких блоков. Следствием взаимодействия этих блоков были сложные многоэтапные деформации. 
Палеомагнитные и геологические исследования показали, что в перми на большей части террито
рии Тянь-Шаня существовала левосдвиговая зона, внутри которой происходило вращение масс про
тив часовой стрелки. Оно осуществлялось путем пластической деформации и в процессе продоль
ного горизонтального тектонического течения. Внутри сдвиговой зоны возникла обширная зона рас
тяжения, отмеченная щелочным магматизмом. Зона левосдвиговых напряжений образована в 
результате косой коллизии Каракумского и Тяньшаньского континентальных блоков. После столк
новения в карбоне Каракумский блок вместе с Таримским массивом двигался вдоль Тяньшаньского 
блока, инициируя левосдвиговые напряжения в его коре.

Тектоническая структура Тянь-Шаня создана 
в позднем палеозое в результате коллизии трех си- 
алических блоков (рис. 1). Границы блоков пред
ставлены ныне Туркестанской и Южно-Гиссарской 
океаническими сутурами. Следствием взаимодейст
вия этих блоков были сложные многоэтапные де
формации.

После столкновения в карбоне Казахстано-Кир
гизского, Алай-Таримского и Каракумского сиали- 
ческих блоков на территории будущего Тянь-Шаня 
и Тарима образовался композитный континент. На 
нем в позднем карбоне и перми накапливались на
земные вулканиты (коллизионные и рифтоген
ные), обломочные континентальные и мелковод
ные морские отложения. Лишь в остаточных мор
ских бассейнах около Туркестанской коллизионной 
сутуры (в Восточной Фергане, в хребте Джаманда-

ван) вплоть до ассельского века продолжалось фор
мирование глубоководных турбидитов. К началу 
артинского века морское осадконакопление пре
кратилось на всей территории Тянь-Шаня.

В статье рассмотрена кинематика и динамика 
позднепалеозойских деформаций на основе ана
лиза данных о палеомагнетизме и магматизме 
перми Тянь-Шаня.

ПАЛЕОМАГНЕТИЗМ ПЕРМСКИХ ПОРОД
Изучение палеомагнетизма пермских пород 

было проведено нами в Западном и Центральном 
Тянь-Шане. Мы использовали также литературные 
данные, полученные в Восточном (китайском) 
Тянь-Шане, в Северной Джунгарии и на Тарим
ской платформе (таблица).
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Рис. 1. Палеозойские сиалические блоки в современной структуре Тянь-Шаня.
7-5 -  блоки: 1 -  Казахстано-Киргизский, 2 -  Алай-Таримский, 3 -  Каракумский; 4 -  сутуры: ТС -Туркестанская, 
ГС -  Южно-Гиссарская; 5 -  палеозойские породы; 6 -  главные сдвиги: ТФ -  Таласо-Ферганский, ДЖ -  Джунгарский.



Палеомагнетизм перми Тянь-Шаня

Пункт на 
рис. 2, 3

Возраст
1° D° о

a 95 RE° z° * H О C 5° Лит.
источникпород намагниченности

А р. a 39 325 5 51 86 ± 5 31 - 66 ±13 [26]
В Pi b 48 8 4 49 41 ± 6 31 - 23 ±13 [26]
С Pi a 41 327 4 52 85 ± 4 31 + 54 ±13 [6]
D р b 43 36 3 52 16 ± 4 - — — [27]
Е Р b 46 55 4 56 1 ± 4 - - - [23]
F Р a 48 343 6 56 73 ± 8 34 - 51 ±15 [23]
G Р b 49 33 4 55 22 ± 5 33 - 0 ±  14 [23]
н С a 50 48 5 61 13 ± 7 - - - [39]
I р2 b 62 343 4 57 74 + 8 38 - 55 ±16 [35]
J р2 b 59 7 6 58 51 ± 10 38 - 31 ±18 [33]
к р2 b •55 19 7 55 36 + 9 36 - 17 ±17 [32]
L р a 50 28 5 52 24 ± 7 - - - [31]
М Pi a 58 32 3 56 24 ± 5 - - - [36]
N Pi a 44 42 10 56 14± 11 - - - [24]
О р. a 41 34 6 56 22 ± 5 - - - [24]
Р р a 43 354 5 55 61 ± 6 33 - 39 ±14 [25]
R Pi a 41 295 10 53 118 ± 11 33 + 88 ±17 [25]
R Pkun-ufi b 58 0 4 53 53 + 8 33 + 23 ±14 [25]
S Pi a 36 299 6 53 114 ± 7 32 + 83 ±14 [25]
Т Pi a 48 312 6 53 101 ± 8 . 32 + 70 ±15 [25]
Т Pkun-ufi b 57 350 5 53 63 ± 9 32 + 32 ±15 [25]
и Pi a 61 302 6 53 111 ± 10 31 + 79 ± 16 [25]
и Pkun-ufi b 55 350 8 53 63 ±13 32 + 32 ±17 [25]
V Pi a 54 325 4 53 88 ± 6 32 + 57 ±14 [25]
W P a 40 292 6 53 121 ± 7 31 + 89 ± 14 [25]

Примечание. 1°, D° -  палеомагнитные наклонение и склонение; а§5 -  радиус круга доверия;
RE° -  направление палеомеридиана относительно пермского европейского полюса [38];
L° -  угол поворота палеомагнитного склонения против часовой стрелки относительно пермского европейского полюса; RT° -  на
правление палеомеридиана относительно пермского таримского полюса, определенного по данным, полученным в пунктах L-O , 
с -  поправка за счет вращения Западного Тянь-Шаня в кайнозое (с = 10°); 6 -  угол поворота палеомагнитного склонения против 
часовой стрелки относительно пермского таримского полюса, с учетом поправки с. Этот угол отражает вращение палеомагнит- 
ных склонений внутри сдвиговой зоны Тянь-Шаня относительно “рамы” в поздней перми-раннем мезозое; а, b -  см текст.

Западный Тянь-Шань. В Гиссарском хребте 
были исследованы вулканогенные породы лучоб- 
ской свиты и терригенные отложения ханакин- 
ской свиты. Лучобская свита изучена в долинах 
рек Варзоб и Ханака (А, рис. 2). Она несогласно 
налегает на отложения с брахиоподами позднего 
карбона. В свите найдены ископаемые растения, 
распространенные в позднем карбоне и ранней 
перми. Породы ханакинской свиты изучены в до
лине р. Ханака (см. В , рис. 2). В этой свите содер
жатся обломки пород лучобской свиты и найдена 
флора ранней перми [15, 16], возможно присутст
вие в свите и отложений верхней перми.

В северных предгорьях Алайского хребта в го
рах Гузан (см. V, рис. 2) изучены туфогенные по
роды бурганинской свиты, ассельский возраст ко
торой определен по фораминиферам. В горах 
Гальчабаши (см. W, рис. 2) исследованы терриген
ные отложения с фораминиферами ассельского 
яруса и залегающие на них с небольшим угловым

несогласием красноцветные терригенные поро
ды гальчабашинской свиты, в которых найдена 
пермская флора [15].

В Чаткальском хребте исследования были 
проведены также на двух участках. В междуречье 
Гавасай-Коксарек (t/, рис. 2) изучены вулкано
генные отложения шурабсайской и равашской 
свит. Нижняя часть разреза шурабсайской свиты 
сложена осадочными породами, в которых содер
жатся фораминиферы ассельского и сакмарского 
ярусов и раннепермская флора [15]. В верхней 
вулканогенной части разреза свиты также изве
стны сборы раннепермских растительных остат
ков [3]. Равашская свита с перерывом налегает на 
шурабсайскую свиту и с угловым несогласием пе
рекрыта отложениями с флорой казанского яру
са верхней перми. В Чаткальском хребте органи
ческие остатки среди пород равашской свиты не 
известны, в Кураминском хребте в них найдена 
флора, свидетельствующая о кунгурском-уфим-
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Рис. 2. Оси позднепалеозойских складок F2  (толстые линии) и пункты папеомагнитных исследований пермских пород 
(Д-W) Тянь-Шаня.
Тонкой линией показаны контуры палеозойских пород.

ском возрасте отложений [15]. В Кассанском гра
бене (см. Т, рис. 2) изучены породы шурабсай- 
ской свиты и с перерывом налегающие на них пе
строцветные туфогенные отложения, которые 
сопоставляют с нижними горизонтами раваш- 
ской свиты.

В Баубашатинских горах в долине р. Карасу 
(см. R, рис. 2) изучены терригенные породы из 
верхней части разреза келематинской свиты и из 
карасуйской свиты. Келематинская свита несо
гласно залегает на известняках ассельского яруса 
и содержит обломки известняков с фораминифе- 
рами сакмарского яруса. Вверх по разрезу келема
тинская свита согласно сменяется отложениями 
карасуйской свиты, в которой найдены раститель
ные остатки кунгурско-уфимского возраста [15]. 
Породы келематинской свиты изучены также в 
долине р. Сарыбель (см. S, рис. 2).

В шестидесятых-восьмидесятых годах на тер
ритории Западного Тянь-Шаня разными исследо
вателями были проведены палеомагнитные ис
следования палеозойских пород без полной маг
нитной чистки и компонентного анализа. Мы не 
используем для тектонических построений такие 
данные вследствие их малой надежности.

Центральный Тянь-Шань занимает террито
рию от хребтов Большой Каратау и Ферганского 
на западе до горного узла Хан-Тенгри на востоке. 
В северо-западной части этого района, в предго
рьях хребта Малый Каратау у озера Тузкуль 
(см. D, рис. 2), были исследованы терригенные 
отложения тузкульской свиты. Они содержат 
растительные остатки, свидетельствующие об 
кунгурско-уфимском возрасте пород [27].

Юго-восточнее, в хребтах Молдотау (см. Р, 
рис. 2), Сонкельтау (см. G, рис. 2) и Киргизском 
(см. F, Е, рис. 2) были изучены вулканогенные по

роды ашулькаторской свиты. Свита несогласно 
налегает на отложения с флорой позднего карбо
на. В Киргизском хребте в ней содержатся споры 
и пыльца перми [3], в хребте Молдотау -  остатки 
растений сакмарско-артинского возраста [15], в 
более южных районах в основании свиты обнару
жены раннепермские фораминиферы [4]. Верх
ний возрастной предел этих отложений, вероят
но, приходится на позднюю пермь.

Коллекция пермских пород из Западного и 
Центрального Тянь-Шаня была подвергнута па- 
леомагнитному исследованию, включающему 
ступенчатую термочистку (10-17 шагов) до 680° и 
компонентный анализ. Эти исследования описаны 
в статьях [23,25-27], их результаты представлены в 
таблице. В изученных коллекциях намагничен
ность древнее всех деформаций и, вероятно, воз
никла при формировании пород. Исключением яв
ляется участок Гузан (см. V, рис. 2), где намагни
ченность формировалась во время пермского 
складкообразования.

Восточный Тянь-Шань и Таримская плат
форма. У южной границы Восточного Тянь-Ша
ня (см. К, рис. 2) получены палеомагнитные дан
ные по терригенным породам татарского яруса 
верхней перми [32], у его северной границы (см. /, J, 
рис. 2) изучены верхнеперемские вулканогенные 
и терригенные породы [33, 35]. К северу от Вос
точного Тянь-Шаня в каменноугольных породах 
Северной Джунгарии (см. Н, рис. 2) была выделе
на синскладчатая палеомагнитная компонента, 
которая, вероятно, имеет пермский возраст [39]. 
На северном краю Таримской платформы в зоне 
келпинских (кепинских) деформаций изучены из
вестняки с фауной ранней перми (см. M-О , рис. 2) 
и в одном пункте (см. L, рис. 2) -  дайки базальтов, 
прорывающие эти отложения [24, 31, 36].
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Рис. 3. Склонения остаточной намагниченности в пермских породах Тянь-Шаня.
1 -  палеомагнитные склонения: направления а имеют раннепермский возраст до артинского века включительно, воз
растной интервал направлений Ь охватывает кунгурский век и позднепермскую эпоху; R -  направление раннепермско
го палеомеридиана, вычисленное по европейскому полюсу [38]; 2 -зона, в которой палеомагнитные склонения повер
нуты относительно европейского палеомеридиана на угол более 25°.

Обсуждение. Анализ палеомагнитных склоне
ний позволяет сделать следующие выводы, кото
рые необходимо учитывать при изучении текто
нических деформаций.

1. Все палеомагнитные склонения повернуты 
против часовой стрелки относительно пермского 
палеомагнитного полюса, определенного по ев
ропейским данным [38]. В северной перифериче
ской части Тянь-Шаня (пункт D, рис. 3), в Север
ной Джунгарии (пункт Я) и на Таримской плат
форме (пункты L-O) уголь поворота составляет 
15°-25° или менее (пункт Е). Во внутренней части 
Тянь-Шаня этот угол значительно больше и мес
тами превышает 100° (пункты R , S, Т, U, W). Весь
ма четко разделяются: “рама”, в которой угол по
ворота не превышает 25°, и внутрення зона, в ко
торой палеомагнитные склонения повернуты на 
большие углы. Ширина этой зоны около 300 км, 
она прослежена вдоль Тянь-Шаня от г. Душанбе 
на западе до г. Урумчи на востоке (см. рис. 3).

2. Полученные палеомагнитные направления 
можно разделить на две возрастные группы (см. 
таблицу, рис. 3). Группа “а” имеет раннепермский 
возраст до артинского века включительно, возра
стной интервал группы “Ь” охватывает кунгур
ский век и позднепермскую эпоху. Большая часть 
палеомагнитных результатов обоснованно отне
сена к той или иной возрастной группе, в некото
рых случаях (пункты G, Н, Е, L) определение воз
растной группы условно.

Исследования, проведенные в Северной Фер
гане (пункты R, Т, U) показали, что раннеперм

ские палеомагнитные склонения группы “а” по
вернуты относительно склонений группы “Ь” на 
угол 45°-65° против часовой стрелки (см. рис. 3, 
таблицу). Следовательно, поворот на указанный 
угол произошел в ранней перми, в артинско-кун- 
гурское время. Данные, полученные в Гиссар- 
ском хребте (пункты А, В), где также выделены 
разновозрастные пермские палеомагнитные на
правления, подтверждают этот вывод и позволя
ют распространить его на большую часть терри
тории Западного Тянь-Шаня. Остальная часть 
амплитуды вращения приходится на позднеперм
ское и более позднее время.

3. Суммарная величина вращения палеомаг
нитных векторов (см. X, таблица) состоит из не
скольких компонент. Можно различать: p-компо
ненту -  поворот всех палеомагнитных векторов 
(включая “раму”) на 15°-25° относительно перм
ского европейского палеомеридиана и ¥-компонен- 
ту -  вращение во внутренних районах Тянь-Шаня 
относительно “рамы”, р-компонента -  это фоновое 
вращение, обнаруженное во всем рассматриваемом 
регионе, ¥-компонента -  вращение во внутренней 
зоне за вычетом фонового вращения.

Для определения внутренних деформаций 
Тянь-Шаня мы будем рассматривать вращение па
леомагнитного склонения по отношению к перм
скому магнитному полюсу, вычисленному по ре
зультатам изучения пород “рамы”. Этот полюс (бу
дем называть его таримским) определен нами по 
данным, полученным в пунктах L-O  (см. рис. 2), ко
торые расположены на краю Таримской платфор
мы. Он имеет координаты: 61.0° с.ш., 177.3° в.д.



(а95о = 9.2°; кучность К = 101). Угол между палеоме
ридианом, соответствующим этому полюсу, и маг
нитным склонением определяет величину ¥-компо- 
ненты вращения в каждом пункте.

Компонента ¥ также неоднородна. Она отража
ет вращение, которое происходило от ранней перми 
поныне. Палеомагнитное исследование палеогено
вых пород показало, что после палеогена террито
рия Ферганского блока Западного Тянь-Шаня, на 
которой расположены пункты R-W  (см. рис. 2), 
была повернута против часовой стрелки относи
тельно Центрального Тянь-Шаня [2,37]. Угол по
ворота Ферганского блока после палеогена, по 
этим данным, находится в интервале 10°-30°. Вра
щение Ферганского блока компенсировано утол
щением земной коры в Чаткальском районе, где 
мощность коры достигает 60 км [19,21]. Корреля
ция этих двух явлений (вращение блока-компенса- 
ционное утолщение земной коры) ограничивает 
угол поворота Ферганского блока в послепалеоге- 
новое время десятью градусами [2]. С учетом этой 
поправки за счет вращения в кайнозое (с = 10°) 
определена 6-компонента, которая отражает по
ворот палеомагнитных векторов в перми или пер- 
ми-раннем мезозое относительно таримского по
люса (см. таблицу).

4. Происхождение фонового вращения ((3-ком
поненты) может быть разным. В пермское время 
сиалические блоки (в большинстве -  фрагменты 
бывших островных дуг), из которых сложена зем
ная кора Казахстана и Тянь-Шаня, продолжали пе
ремещаться один относительно другого и относи
тельно Европы и Сибири [22, 34]. Эти перемеще
ния, вероятно, сопровождались вращением блоков 
и их агломератов. (3-компонента может отражать 
эти процессы. В рассмотренном случае весь реги
он был повернут целиком.

Однако возможно, что фоновое вращение вы
звано внутрирегиональными причинами, которы
ми обусловлена и 6-компонента вращения., То 
есть в пределах “рамы” -  на северной периферии 
Тянь-Шаня и на деформированном краю Тарим
ской платформы -  происходили в ослабленном 
виде те же процессы (они будут обсуждены ни
же), что и внутри сдвиговой зоны. В этом случае 
внутренняя зона и ее “рама” будут отличаться 
лишь интенсивностью сходных деформаций. Ре
шение этой проблемы зависит от палеомагнит
ных данных по окружающим Тянь-Шань терри
ториям, которых пока недостаточно.

При анализе внутритяныпаньских процессов 
рассмотренная проблема не имеет большого зна
чения. Вместе с тем упомянутая неопределен
ность в положении пермского палеомагнитного 
полюса для Тянь-Шаня снижает точность прост
ранственной ориентировки региона на палеотек- 
тонической реконструкции. На приведенной ни
же реконструкции (см. рис. 6) мы предпочли пер
вый вариант решения рассмотренной проблемы и 
ориентировали реконструкцию относительно та

римского полюса. Для ориентировки реконструк
ции относительно европейского полюса (при 
предпочтении второго варианта) необходимо ее 
повернуть на 20° против часовой стрелки.

ЩЕЛОЧНОЙ МАГМАТИЗМ И ПОЛЕ
НАПРЯЖЕНИЙ В ПЕРМСКОЕ ВРЕМЯ
Палеомагнитные исследования показали, что 

в пермское время большую часть Тянь-Шаня за
нимала зона, в которой происходило вращение 
масс против часовой стрелки. Это указывает на 
поле левосдвиговых напряжений.

Пермский период отличается от предыдущих и 
последующих эпох широким развитием щелоч
ных магматических пород (рис. 4), которые мож
но рассматривать как показатель условий растя
жения в земной коре. Определим границы и неко
торые черты внутреннего строения этой области 
растяжения, опираясь на распространение и ин
тенсивность щелочного магматизма.

Западный Тянь-Шань. В Западном Тянь-Шане 
щелочные магматические породы наиболее ши
роко распространены в Алайском, Чаткальском 
и Кураминском хребтах.

В Алайском хребте (см. 5, рис. 4) многочислен
ные интрузии щелочных пород объединены в три 
магматические комплекса [11]. Алайский ком
плекс развит в приводораздельной части хребта. 
Он сложен щелочными и нефелиновыми сиени
тами первой фазы и граносиенитами, щелочными 
гранитами, сиенитами, кварцевыми сиенитами 
второй фазы. Эти породы прорывают отложения 
разного возраста вплоть до раннепермских. Ин
трузии зардалинского комплекса распростране
ны на северном склоне хребта. Они внедрились в 
три фазы: габбро и монцониты (I), щелочные си
ениты, монцониты, эссекситы (П), нефелиновые 
сиениты (Ш фаза). Наиболее молодые отложе
ния, прорванные этими интрузиями, имеют позд
некаменноугольный возраст. В восточной части 
Алайского хребта развит кичикалайский магма
тический комплекс, образованный гранодиорита- 
ми, сиенито-диоритами, монцонитами, прорыва
ющими породы ранней перми.

К западу и юго-западу от Алайского хребта 
количество и размеры пермских щелочных ин
трузий резко убывают. Небольшие тела щелоч
ных магматических пород находятся в Каратегин- 
ском (см. 3, рис. 4), Туркестанском (4), Зеравшан- 
ском (1) и Гиссарском (2) хребтах. На южном 
склоне Гиссарского хребта распространены так
же щелочные лавы раннепермского возраста: 
трахиандезиты залегают среди кислых вулкани
тов лучобской свиты, прослои трахиадезито-ба- 
зальтов, трахиандезитов и их туфов встречены в 
разрезе ханакинской свиты [15].

В Чаткальском (см. 7, рис. 4) и Кураминском (6) 
хребтах широко распространены пермские вулка
ногенные породы (оясайская, шурабсайская, ра-
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Рис. 4. Пермский щелочной магматизм в Тянь-Шане.
1 -  щелочные интрузии; 2 -  щелочные вулканиты; 3 -  ареал щелочного магматизма; 4 -  главные сдвиги; 5 -  зона ин
тенсивных сдвиговых напряжений, установленная по вращению пермских палеомагнитных векторов. Цифры 1-22 на 
рис. объяснены в тексте.

вашская, кызылнуринская свиты). Их мощность 
превышает 5 км. В них трахибазальты, трахиан
дезиты, трахиты, трахилипариты, трахидациты и 
их туфы чередуются с вулканитами кислого и 
среднего состава. В нижней части разреза щелоч
ные породы слагают 50% мощности, в средней ча
сти -  80%, в верхней части разреза их количество 
убывает. В нижней части толщи вулканитов най
дены фораминиферы ассельского яруса, в сред
ней части -  остатки позвоночных и флоры перм
ского возраста, в верхней части -  остатки расте
ний, распространенных в поздней перми и раннем 
триасе [18]. С вулканитами ассоциируют субвул
канические тела и интрузии щелочного состава. 
Среди интрузий преобладают монцониты и сие
ниты, формирование которых проходило в не
сколько фаз.

В северной части рассматриваемого района в за
падных отрогах Таласского хребта (см. 8, рис. 4) 
распространены вулканиты даубабинской свиты, 
среди которых значительное количество трахи- 
базальтов и трахиандезитов [12]. В этой толще 
обнаружены споры и пыльца перми [1].

Центральный Тянь-Шань. В северо-западной 
части этого района пермские щелочные породы из
вестны в Таласском хребте (см. 14, рис. 4), где они 
образуют курганский комплекс малых интрузий и

даек. Трахиты, трахиандезиты, сиениты и щелоч
ные сиениты формировались в шесть фаз [11]. 
Далее на север, в хребте Малый Каратау (см. 9, 
рис. 4), подобные породы отсутствуют.

Южнее, в хребтах Тахталык (см. 10, рис. 4) и 
Акшийрак (11), щелочные породы слагают ша- 
маторский магматический комплекс. Он сформи
рован в две фазы и сложен эссекситами и монцони- 
тами (I фаза) и сиенитами (П фаза). В хребте Ак
шийрак монцониты прорывают отложения 
верхнего карбона. Радиометрические определения, 
выполненные К-Аг методом по биотиту, указыва
ют на пермский возраст этого комплекса [11].

В хребтах Сусамырском (см. 15, рис. 4), Джум- 
гольском (16) и Киргизском распространены ин
трузии ортотокойского комплекса, в котором вы
делены четыре магматические фазы [11]: сиени
ты и нефелиновые сиениты (I и II), сиенито- 
диориты (Ш) и граносиениты (IV фаза). Эти породы 
прорывают верхнекаменноугольные отложения. 
В восточной части Киргизского хребта (см. 17, 
рис. 4), южнее этого района и к востоку от него, в 
хребтах Кунгей (см. 18, рис. 4) и Заилийском (19), 
распространены пермские вулканогенно-терри- 
генные отложения ашулькаторской свиты. В ее 
разрезе среди вулканитов кислого и среднего со
става залегают трахибазальты, трахиандезиты и



трахиты [4]. Эти образования прорваны интрузи
ями кокмойнокского комплекса, сформирован
ными в две фазы: монцонитами, сиенито-диори- 
тами и граносиенитами [11].

Восточнее, в хребте Кетмень (см. 20, рис. 4), 
развит щелочной интрузивный комплекс, образо
ванный граносиенитами, сиенитами, сиенито-дио- 
ритами, монцонитами, которые прорывают ни
жнепермские отложения. Севернее р. Или в запад
ных предгорьях хребта Борохоро (см. 21, рис. 4) 
среди мощной толщи вулканогенно-терригенных 
отложений с пермской флорой встречены ли ть  
редкие прослои трахиандезитов в составе жель- 
дыкоринской свиты [1]. Далее на север, в Джун
гарском хребте (см. 22, рис. 4), позднепалеозой
ские щелочные породы не известны.

В южной части Центрального Тянь-Шаня в 
хребтах Атбаши (см. 12, рис. 4) и Кокшаал (13) 
развиты интрузии суртекинского комплекса, сло
женные эссекситами, монцонитами, шонкинита- 
ми и сиенитами. В Атбапшнском хребте установ
лены четыре фазы внедрения [7]. Наиболее мо
лодые отложения, прорванные этими породами, 
имеют возраст поздний карбон-ранняя пермь.

Восточный Тянь-Шань, В Восточном (китай
ском) Тянь-Шане щелочные породы отсутствуют 
на всей его территории. Лить в юго-западной части 
этого района развиты небольшие тела щелочного 
габбро, которые считают кайнозойскими [30].

Выводы. Ареал развития щелочных магмати- 
тов перми охватывает Западный и Центральный 
Тянь-Шань. Далее на запад (в Кызылкум) и на 
восток (в Восточный Тянь-Шань) щелочной маг
матизм не распространялся. Наиболее интенсив
но он проявлен в Алайском, Чаткальском и Кура- 
минском хребтах Западного Тянь-Шаня. В север
ной части тяныпаньской складчатой области 
пермский щелочной магматизм ослабевает и в се
верных периферических хребтах (Казахстанском 
Каратау и Джунгарском) он отсутствует. Южной 
границей ареала развития пермского щелочного 
магматизма служит граница тяныпаньских палео- 
зоид с Таримской платформой, Памиром и Кара
кумским блоком.

Процесс формирования щелочных магматиче
ских пород был длительным. Об этом свидетель
ствуют большие мощности вулканогенных толщ 
и многофазность щелочных интрузий. Вместе с 
тем ни стратиграфические данные, ни радиомет
рические определения не позволяют локализовать 
этот магматизм внутри пермского периода и опре
делить его длительность в абсолютных цифрах.

Щелочной магматизм рассматривается как по
казатель условий растяжения в земной коре. На 
основе приведенных данных можно сделать вы
вод о том, что на территории Западного и Цент
рального Тянь-Шаня в пермское время существо
вала обширная зона растяжения. Она не распро
странялась в Кызылкум и Восточный Тянь-Шань, 
а также в северные периферические районы гор

ной страны. Опираясь на интенсивность щелоч
ного магматизма, можно прийти к заключению о 
том, что условия наибольшего растяжения испы
тала восточная половина Западного Тянь-Шаня.

ПОДНЕПАЛЕОЗОЙСКИЕ 
ДЕФОРМАЦИИ ТЯНЬ-ШАНЯ

Позднепалеозойские деформации Тянь-Шаня 
обусловлены взаимодействием сиалических бло
ков -  Казахстано-Киргизского, Алай-Таримского и 
Каракумского. Деформации начались в москов
ском веке в результате закрытия океанических бас
сейнов (вначале -  Туркестанского, затем -  Южно 
Гиссарского), разделявших сиалические блоки. 
Столкнувшиеся сиалические блоки были деформи
рованы, и возникла складчатая система. Ее форми
рование было длительным процессом и продолжа
лось до конца палеозоя. В этом процессе можно вы
делить несколько стадий [9, 28, 29]. Две первые 
стадии деформаций завершились в начале перм
ского периода. Они будут описаны кратко, для 
полноты картины. Выводы, которые получены в 
результате анализа щелочного магматизма, при
ложимы к процессам, происходившим с начала 
ранней перми, а палеомагнитные данные -  с кон
ца аргунского или с кунгурского века.

Стадия Dt. Первым результатом сближения и 
последующего столкновения Таримско-Алайско
го и Казахстано-Киргизского сиалических бло
ков было формирование системы шарьяжей. 
Этот процесс начался на краю закрывавшегося 
Туркестанского океана и затем переместился на 
континентальный склон и шельф Таримско- 
Алайского континентального блока. Большинст
во шарьяжей было сформировано в московском 
веке, однако местами этот процесс продолжался 
до конца каменноугольного или начала пермско
го периода.

Стадия D2. На этой стадии пластины шарья
жей, автохтон, породы магматических дуг, пред- 
дуговых и внутридуговых седиментационных бас
сейнов были смяты в складки F2, которые сопро
вождались надвигами и взбросами. Складки F2 
простираются конформно по отношению к суту- 
ре Туркестанского океана. Время деформаций 
стадии D2 -  поздний карбон и начало перми.

Стадия D3 охватывает раннюю пермь и часть 
позднепермской эпохи. Переход от стадии D2 к 
стадии D3 обусловлен сменой поля напряжений. 
Складки F2 в о з н и к л и  на предыдущей стадии де
формации в условиях сжимающих напряжений, 
ориентированных перпендикулярно к осям скла
док. На стадии D3 складки F2 были смяты в левую 
горизонтальную флексуру, формирование кото
рой происходило в поле сдвиговых напряжений 
(рис. 5).

Палеомагнитные исследования позволили оп
ределить границы зоны, в которой палеомагнит
ные векторы повернуты против часовой стрелки



относительно “рамы”. Тем самым были определе
ны границы поля интенсивных левосдвиговых на
пряжений. Зона таких напряжений и вызванных 
ими деформаций протягивается вдоль Тянь-Шаня 
и имеет ширину около 300 км (см. рис. 3).

Ферганская горизонтальная флексура распо
ложена внутри указанной левосдвиговой зоны. 
Эта горизонтальная флексура была изучена па- 
леомагнитным методом [13, 14]. В породах мос
ковского и более молодых ярусов каменноуголь
ной системы была выделена низкотемпературная 
доскладчатая (?) компонента намагниченности, 
склонение которой в пределах горизонтальной 
флексуры обнаруживает зависимость от прости
рания складок F2. К сожалению, неполная чистка 
коллекций, а также особенности обработки палео- 
магнитных данных и публикации результатов ис
следования делают ненадежными выводы, осно
ванные на этих данных.

Изученные нами пунктыR n S  находятся в пре
делах смыкающего крыла Ферганской горизон
тальной флексуры (см. рис. 2). При образовании 
флексуры это крыло было повернуто против ча
совой стрелки на большой угол, который может 
превышать 90° (см. рис. 3). Раннепермские маг
нитные склонения в пунктах R и S лишь немного 
отличаются от склонений в пунктах А, С, V, W, ко
торые расположены вне горизонтальной флексу
ры. Палеомагнитная компонента “а” в пунктах R 
и S имеет артинский возраст. Следовательно, 
верхний возрастной рубеж для формирования 
горизонтальной флексуры -  артинское время. 
Нижний возрастной предел определяется возрас
том деформированных отложений и приходится 
на начало ранней перми.

В пермское время возникла область растяже
ния земной коры, фиксируемая щелочным маг
матизмом (см. рис. 4,5). ЭИга область хорошо впи
сывается в систему напряжений, возникающих 
внутри сдвиговой зоны. Обычно в подобных ус
ловиях в результате интенсивного растяжения 
возникает впадина, обозначаемая в литературе 
термином “пулл-апарт”. Указанная область ще
лочного магматизма занимает место и возникла 
вместо такой впадины. Это можно объяснить ее 
положением над коллизионными зонами и отно
сительно небольшой величиной растяжения. При 
этом, как показано выше, растяжение было бо
лее интенсивным в восточной половине Западно
го Тянь-Шаня. В этом же районе были макси
мальными углы вращения, определенные по па- 
леомагнитным данным.

Итак, в перми на большей части территории 
Тянь-Шаня существовала левосдвиговая зона, 
внутри которой происходило вращение масс про
тив часовой стрелки. Оно осуществлялось путем 
пластической деформации (формирование Фер
ганской горизонтальной флексуры) и, вероятно, 
в виде продольного горизонтального тектоничес
кого течения, охватывавшего всю сдвиговую зо
ну. Последним мы объясняем поворот пермских

С 3 - Р 1  ♦
-f 2

*2
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Рис. 5. Схема формирования позднепалеозойской 
структуры Тянь-Шаня на стадиях D7 -D4  (план).
1 -  простирание складок F2; 2 -  ареал пермского ще
лочного магматизма; 3 -  главные сдвиги (ТФ -  Тала- 
со-Ферганский, ДЖ -  Джунгарский); 4 -  главные надви
ги. Большими стрелками обозначена система напряже
ний, круглыми стрелками -  направление вращения. 
N/p -  направление на пермский магнитный полюс.

Рис. 6. Схема взаимодействия палеозойских сиаличе- 
ских блоков.
1-3 -  сиалические блоки: 1 -  Казахстано-Киргизский, 
2 -  Ал ай-Таримский (А -  Ал ай, Т -  Тарим), 3 -Каракум
ский, 4 -  зона сдвиговых напряжений и деформаций.

палеомагнитных векторов против часовой стрел
ки, который не нашел отражения в мегасгрукту- 
ре региона. Причину такого поворота палеомаг
нитных векторов надо искать во вращении текто
нических блоков.



Таким образом, в составе стадии D3 выделяют
ся две эпохи, отличающиеся стилем деформации. 
В раннюю эпоху (D3a -  сакмарский-артинский ве
ка) преобладала пластическая деформация, позд
нее (эпоха D3b) -  продольное тектоническое те
чение. На фоне этих процессов в сдвиговой зоне 
возникла область растяжения с щелочным маг
матизмом. Поле напряжений на протяжении ста
дии D3 не менялось, и указанные эпохи могли ча
стично перекрывать одна другую.

Интересны результаты реконструкции источ
ника позднепалеозойского магматизма, выпол
ненной для Чаткало-Кураминского района по из
менению содержания окиси-калия в магматичес
ких породах [17]. Магмообразующий источник 
представлял собой наклонную зону, которая в 
ранней перми вращалась против часовой стрелки 
вокруг вертикальной оси.

Кажется вероятным, что зона левосдвиговых 
напряжений возникла в результате косой колли
зии Каракумского блока с объединенным к тому 
времени Тяныпаньским континентальным блоком 
(рис. 6). После столкновения в позднем карбоне 
Каракумский блок двигался вдоль границы Тянь- 
шаньского блока, инициируя левосдвиговые на
пряжения в его коре.

Углы поворота склонений раннепермской на
магниченности в Западном Тянь-Шане больше, 
чем в Центральном Тянь-Шане. Частично этот эф
фект объясняется вращением Западного Тянь-Ша
ня в послепалеогеновое время. Однако и после 
учета этой поправки тенденция сохраняется 
(см. таблицу): в западной части пермской сдвиго
вой зоны углы вращения больше, чем в ее восточ
ной части. Это кажется естественным, если при
нять гипотезу о том, что источником сдвиговых 
напряжений было взаимодействие Каракумского 
и Тяныпаньского сиалических блоков. Их сопри
косновение произошло на западе (в современных 
географических координатах). Затем Каракум
ский блок, двигаясь вдоль границы Тяныпаньско
го блока, вовлек в движение Таримский массив, 
который был отколот от Тянь-Шаня и переме
щен к востоку (см. рис. 6). Левый сдвиг и сопро
вождающие его горизонтальные флексуры были 
обнаружены в хребтах Кокшаал и Сарыджаз на 
границе Тянь-Шаня с Таримским массивом [5,20]. 
Согласно предлагаемой модели сдвиговые напря
жения распространялись с запада на восток. При 
этом на западе это поле напряжений должно бы
ло возникнуть раньше, существовать дольше и 
быть более интенсивным.

Стадия D4. На этой стадии все ранее сформи
рованные структуры были рассечены диагональ
ными сдвигами, надвигами, возникли также прис- 
двиговые горизонтальные и вертикальные складки. 
Колена Ферганской горизонтальной флексуры бы
ли сближены, флексура сжата и смята [S—10, 29]. 
Разломы стадии D4 нарушают структурные фор
мы всех предыдущих стадий деформации и отло

жения вплоть до верхнепермских (уфимский-ка- 
занский ярусы).

Деформации D4 были обусловлены сжимаю
щими напряжениями, ориентированными почти 
поперек складчатой системы. Поле напряжений, 
вероятно, имело транспрессивную природу, в нем 
сочетались компрессионные и левосдвиговые эле
менты. В пользу существования последних свиде
тельствует поворот против часовой стрелки маг
нитных склонений, определенных в породах триа
са [26, 32].

Работа выполнена при финансовой поддержке 
Международного научного фонда, гранты 
М45000, М45300 и Российского фонда фундамен
тальных исследований, грант 95-05-15406. Авторы 
благодарны А.Н. Диденко и А.С. Перфильеву за 
критические замечания, стимулировавшие внесе
ние в статью полезных исправлений и дополнений.
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Tectonic structure of the Tien Shan was formed in the Late Paleozoic as a result of collision of sialic blocks. Com
posite multistage deformations were the consequence of the interaction of these blocks. Paleomagnetic and geo
logic studies show that during the Permian, a sinistral shear zone existed on the larger part of the Tien Shan. Within 
this zone, a counterclockwise rotation of rock masses occurred. It was realized through plastic deformation and 
longitudinal horizontal tectonic flow. Within the shear zone, a major extension zone marked by alkaline magma- 
tism came into existence. The zone of sinistral shearing stresses was formed as a result of oblique collision of the 
Kara Kum and Tien Shan continental blocks. After collision in the Carboniferous, the Kara Kum block with the 
Tarim massif moved along the Tien Shan block initiating sinistral shearing stresses in its crust.
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В статье приведены первые палеомагнитные данные по раннемеловым и миоценовым вулканоген
ным толщам Монголии, происхождение которых связывается с деятельностью Южно-Хангайской 
горячей точки. Полученные палеомагнитные данные подтверждают предположение, что исследо
ванные районы Монголии не претерпели значительных перемещений относительно Южно-Хангай
ской горячей точки как минимум с раннего мела по настоящее время.

В пределах Южной и Центральной Монголии со
средоточены многочисленные вулканические поля 
позднего мезозоя и кайнозоя. Они сложены субще
лочными и щелочными базальтоидами, в меньшей 
степени трахириолитами и онгонитами, а также 
щелочно-салическими ассоциациями, включаю
щими карбонатиты. В последние годы установле
но, что вулканизм в регионе проявился последо
вательно в виде 13 вулканических фаз, которые 
сменялись без больших временных перерывов на 
протяжении 160 млн. лет -  с поздней юры до голо
цена включительно [7]. Столь длительное сосредо
точенное в пространстве развитие вулканизма свя
зывается с деятельностью Южно-Хангайской горя
чей точки [6, 7]. Принятая трактовка позволила 
оценить характер движения Евразийской плиты в 
позднем мезозое-кайнозое на основе анализа про
странственного размещения разновозрастных вул
канических продуктов. В результате показано, что 
вулканические ареалы отдельных вулканических 
фаз характеризуются незначительными смещения
ми друг относительно друга, суммарная величина 
которых за последние 160 млн. лет не превышает 
300-350 км [7], и таким образом была установлена 
относительная стабильность этой части Евразий
ского континента в позднем мезозое-кайнозое. В 
данной работе сделана попытка проверить это 
предположение методом палеомагнетизма.

Продукты вулканизма Южно-Хангайской горя
чей точки относятся к субплатформенному чехлу, 
перекрывающему дораннемезозойские складчатые 
и орогенные комплексы. В процессе своего разви
тия Южно-Хангайская горячая точка сформирова
ла вулканическую область, протянувшуюся в суб
меридиональном направлении от границы Мон
голии на юге до Хангайского нагорья на севере 
(рис. 1). В ее пределах отмечается смещение более 
молодых вулканических ареалов к северу [6, 7]. 
Так, продукты позднемезозойских этапов вулка
низма сосредоточены на площади, ограниченной 
по широте между 43° и 45° с.ш. Плейстоцен-голо- 
ценовые вулканиты распространены между 46° и 
49° с.ш. Промежуточные по возрасту проявления

вулканизма занимают пространство между ними. 
Вулканические поля слабо деформированы и не 
подвержены наложенным термальным или гид
ротермальным воздействиям.

Палеомагнитные исследования проведены по 
вулканическим породам, сформированным в раз
ные этапы развития горячей точки. В качестве 
объектов исследований выбраны вулканические 
толщи раннего мела, отвечающие ранней стадии 
проявления ее активности и расположенные в 
южной части вулканической области (рис. 1), а 
также раннемиоценовые вулканиты, отражаю
щие промежуточное состояние горячей точки.

Раннемеловая эпоха вулканической активнос
ти была одной из наиболее масштабных в исто
рии развития Южно-Хангайской горячей точки. 
Она сопряжена с образованием Гоби-Алтайской 
рифтовой зоны и происходила в последователь
ности трех фаз -  начала, середины и конца раннего 
мела [7]. Палеомагнитными исследованиями были 
охвачены нижнемеловые вулканические толщи, 
участвующие в строении грабена хр. Арц-Богдо 
(рис. 2). Помимо этих толщ в грабене проявлены 
вулканиты конца раннего мела, а также штоки, дай
ки, лакколиты начала позднего мела. Вулканиты 
начала раннего мела имеют возраст, варьирующий 
от 134 до 120 млн. лет [7]. В наиболее полном виде 
они обнажаются вдоль северного борта грабена, где 
представлены практически недеформированной 
толщей, состоящей более чем из 30-40 выдержан
ных по простиранию покровов с индивидуальной 
мощностью от 5 до 15 м. Покровы сложены порис
тыми шлакоподобными и массивными базальтами. 
Между покровами отмечаются линзы сургучных 
кремней, хотя обычно вулканиты не разделены 
прослоями. Были опробованы два разреза по про
филям, разделенным расстоянием в 35 км. Пробы 
для палеомагнитного анализа брались преимущест
венно из массивных базальтов, причем как из зака
лочных, так и из центральных зон лавовых пото
ков, а также из сургучных кремней. Интервал опро
бования составлял 10-20 м по мощности толщи.



Рис. 1. Схема размещения позднемезозойских-кайнозойских вулканических полей в Южной и Центральной Монго
лии. На врезке -  позиция исследуемой территории в пределах страны.
1-7 — вулканические поля: 1 — плейстоцен-голоценовые, 2 -  плиоценовые, 3 -  среднемиоценовые, 4 -  позднеолигоце- 
новые и раннемиоценовые, 5 -  раннекайнозойские, 6  -  позднемеловые, 7 -  позднеюрские и раннемеловые; 8 -  грани
цы горных поднятий и хребтов.
Буквами в кружках обозначены: АБ -  Арц-Богдинский, БТ -  Баян-Тегский.

Раннемиоценовые вулканиты с возрастом 21- 
16 млн. лет изучались в пределах Баян-Тегского 
грабена [6,7]. Этот грабен прослеживается более 
чем на 130 км вдоль северного борта Долины 
Озер. Грабен ограничен ступенчатыми сбросами 
и имеет ширину около 20 км. В его пределах 
вулканиты образуют цепь останцов базальтовых 
полей, некогда, по-видимому, составлявших еди
ный лавовый чехол. Лавовые толщи состоят из 
маломощных (3-6 м) горизонтально лежащих по
кровов платобазальтов. Покровы сложены пре
имущественно массивными породами. Разрезы 
раннемиоценовых вулканитов были изучены в 
районе поселков Баян-Тег и Гучин-Ус.

МЕТОДЫ ЛАБОРАТОРНОЙ ОБРАБОТКИ 
ПАЛЕОМАГНИТНЫХ ОБРАЗЦОВ

Из каждого образца выпиливалось два-три ку
бика с ребром 1 или 2 см в зависимости от величи

ны магнитной восприимчивости образца. Каж
дый кубик подвергался ступенчатой термочистке 
в интервале температур 20-640°С, верхняя грани
ца которого определялась температурой возник
новения магнитных новообразований, искажаю
щих естественную остаточную намагниченность 
кубика. Для большинства кубиков в этом интер
вале проводилось 10-12 нагревов с шагом 50°С. 
Термочистка проводилась в печи, заключенной в 
кольца Гельмгольца, позволяющих компенсиро
вать магнитное поле Земли до 3-5 гамм. Измере
ние величины остаточной намагниченности куби
ков проводилось на магнитометре JR-4. По дан
ным термочистки для каждого кубика строились 
диаграммы Зийдервельда [14], проводился компо
нентный анализ намагниченности кубиков [10] и 
анализ распределения векторов на сфере. Для каж
дого образца рассчитывались средние направления 
выделенных компонент. Отбраковка отдельных



Рис. 2. Схема строения вулканического грабена Арц- 
Богд.
1 -  базальты начала раннего мела; 2  -  раннемеловые 
осадочные отложения; 3 -  базальты конца раннего 
мела; 4 -  субвулканические тела начала позднего ме
ла; 5 -  линии простирания и направления падения по
кровов; 6 -  рама грабена; 7 -  линии разрезов, из кото
рых отбирались палеомагнитные пробы.

кубиков проводилась, если построенные для них ди
аграммы Зийдервельда не позволяли выделить ка
ких-либо компонент. Отбраковка образцов прово
дилась, если для них не удавалось рассчитать 
среднего направления ни для одной компоненты с 
углом доверия менее 20°. Направления выделенных 
компонент анализировались для каждого разреза

отдельно, а также совместно по всем опробован
ным одновозрастным разрезам в современной 
(ССК) и древней (ДСК) системах координат.

РЕЗУЛЬТАТЫ ОБРАБОТКИ

Компонентный анализ намагниченности, про
веденный по образцам раннемеловых разрезов, 
показал, что намагниченность всех кубиков одно- 
либо двухкомпонентная (рис. 3). Практически все 
более низкотемпературные компоненты уничто
жаются при нагревах до 250°С, за исключением 
единичных, которые сохраняются до температу
ры 500-550°С (рис. 3, образец m 2.19). Более вы
сокотемпературные компоненты для большинст
ва образцов сохраняются как в области магнети- 
тового спектра до температуры 576°С, так и в 
гематитовом интервале температур до 640°С. На 
графиках зависимости “намагниченность-темпе
ратура” для некоторых образцов величина намаг
ниченности плавно уменьшается от нескольких 
миллитесла до нескольких пикотесла при темпе
ратуре 570-640°С, для других образцов в области 
температур 350-450°С наблюдается перегиб, фик
сирующий, вероятно, какую-либо минеральную 
фазу. Как более высокотемпературные, так и бо
лее низкотемпературные компоненты намагничен
ности для обоих раннемеловых разрезов формиру
ют на единичной сфере достаточно отчетливые

Рис. 3. Примеры диаграмм Зийдервельда, построенные в современной системе координат для раннемеловых и миоце
новых вулканитов Монголии. Залитые кружки -  проекция на плоскость ху, открытые -  на плоскость хz. Пунктиром 
показаны выделенные компоненты намагниченности.



группы направлений (рис. 4, табл. 1). Необходимо 
заметить, что направления низкотемпературных 
компонент характеризуются аномально низкими 
для широт исследованного района наклонениями.

Микрозондовые исследования магнитных зерен 
из образцов раннемеловых разрезов показали, что 
присутствуют несколько типов зерен. Первый тип 
представлен мелкими, до 10 микрон, кристаллами 
титаномагнетитов с содержанием Ti02 от 5 до 12%, 
второй тип зерен в большинстве случаев представ
лен крупными, от 20 до 100 микрон, кристаллами, 
которые характеризуются неоднородным строени
ем. Крупные участки кристаллов сложены, веро
ятно, ильменитом с содержанием ТЮ2 от 20 до 45%, 
другие участки, по-видимому, представлены гема
титом [4]. Достаточно часто встречаются отдельно 
либо ильменитовые, либо гематитовые, а возмож
но, и магнетитовые зерна. Как уже говорилось вы
ше, сохранение направления намагниченности по
сле нагревов до температуры значительно более 
высокой, чем точка Кюри магнетита подтверждает 
предположение о присутствии гематита.

Намагниченность неогеновых разрезов харак
теризуется присутствием от одной до трех маг
нитных компонент (рис. 3, образцы gu6, gu9, Ы7). 
Низкотемпературные компоненты сохраняются 
до 400-500°С, более высокотемпературные часто 
сохраняют направления как в магнетитовом, так и в 
гематитовом интервале блокирующих температур 
до 640°С. Намагниченность образцов уменьшается 
примерно в 1000 раз при нагревах до 570-640°С. Бо
лее высокотемпературные компоненты одного раз
реза (рис. 4, таблица) образуют достаточно отчет
ливую группу направлений обратной полярности. 
Низкотемпературные компоненты образуют поло
совое распределение в экваториальной области 
сферы. Как низкотемпературные, так и высоко
температурные компоненты намагниченности дру
гого разреза распределены хаотически.

ИНТЕРПРЕТАЦИЯ 
ПАЛЕОМАГНИТНЫХ ДАННЫХ

К сожалению, интерпретация полученных па- 
леомагнитных данных не является однозначной. 
Как отмечалось выше, практически недеформи- 
рованное залегание опробованных вулканогенных 
толщ не позволяет применить к ним теста складки 
[1, 5], а с их формированием в период прямой по
лярности раннего мела, по-видимому, связано от
сутствие в опробованных разрезах зон намагничен
ности различной полярности. Тем не менее, неко
торые предположения о времени формирования 
выделенных магнитных компонент можно сделать.

В разрезе раннемеловых вулканогенных толщ 
присутствуют прослои однородных красных крем
ней. Их микроскопическое изучение показало, 
что они насыщены равномерно распределенным 
по породе, очевидно, сингенетичным гематитом. 
Они характеризуются однокомпонентной намаг
ниченностью, сохраняющейся на интервале от 
20 до 640°С (рис. 3, образец m 1.6). Намагничен-

Ml М2

Рис. 4. Стереограммы распределений выделенных 
компонент намагниченности для раннемеловых и мио
ценовых вулканитов. Кружки -  высокотемпературные 
компоненты, квадраты -  низкотемпературные компо
ненты, залитые и открытые -  соответственно прямая 
и обратная полярность. Перечеркнутые кружки -  
направления намагниченности красных кремней. 
Данные представлены в древней системе координат.

ность базальтов также в большинстве случаев 
представлена одной компонентой в интервале 
температур от 250-300°С до 640°С, как для зака
лочных, так и для центральных частей лавовых 
потоков, несмотря на присутствие нескольких 
магнитных фаз (рис. 3, образец m 1.2). Средние 
направления намагниченности, рассчитанные по 
гематитовым и магнетитовым компонентам, ста
тистически равны (табл. 1) и распределения на
правлений этих компонент как в магнетитовом, 
так и в гематитовом интервале не является поло
совым. Направления намагниченности кремней 
попадают в область распределения компонент на
магниченности базальтов как для гематитового, 
так и для магнетитового спектра температур 
(таблица). Присутствие ильменито-гематитовых 
зерен в магматических породах, возможно, как по
казано у П.Рамдор [4], связано с распадом твердых 
растворов “ильменит-гематитового” ряда при ос
тывании магматического расплава. Можно пред
положить, что все выделенные высокотемператур
ные магнитные компоненты либо одновозрасгны, 
либо их формирование происходило без изменения 
широтного положения исследуемого геологичес
кого блока. Отсутствие каких-либо признаков 
высокотемпературного прогрева исследованных 
толщ и совпадение направлений, рассчитанных 
для вулканитов и кремней, насыщенных сингене
тичным гематитом, не дают оснований считать, 
что время формирования выделенных компонент 
намагниченности значительнее оторвано от време
ни формирования исследованных пород.



Палеомагнитные характеристики для раннемеловых и миоценовых разрезов Монголии

N„/N Dc Ic Кс ОС95С 1д Кд ®95Д
Ml (Ранний мел, 19 образцов, базальты, кремни)

Баз 13/13 20 67 16.8 9.7 23 71 16.4 9.5
Крмн 6/6 23 57 17.7 13.1 25 62 18 13

Сравнение средних направлений ]Заз и Крмн
fKo = 0.19 to

1 II 0.06
БКр 19/19 21 64 16.6 7.9 24 64 17 7.7
Гем 19/19 1 6 61 8.8 10.8 17 65 8.9 10.7
н-т 19/7 168 9 6.7 20.3 169 5 6.8 20.2

М2 (Ранний мел, 18 образцов, базальты)
Маг 18/17 1 64 19 7.8 359 68 19 7.8
Гем 18/18 5 62 13.8 8.8 5 67 13.7 8.9
Н-Т 18/11 178 3 7.6 15.3 178 -1 7.6 15.3

Сравнение средних направлений для разрезов M l, М2
БКр, Маг |1 36 11 12 11 64 1 17 11 5 6  11 13 11 66 1 17 1| 5.6
^  = 0.09 II<4? 0.05 IIЧ-н 0.05
Гем, Гем 1 37 11 10 61 | 10.8 6.8 11 66 | 10.9 6.9
f*p = 0.09 IIЦ-4 0.01 •-h II 0.01
Н-Т, Н-Т |1 18 1| 174 5 11 1А 12 174 1 | 7.5 12
^  = 0.2 f2 = 0.03 to

7 II 0.03
GU (Миоцен, 8 образцов, базальты)

Ср 8/7 204 -67 15 13.7 203 -6 7 15 13.7
Зак 4/4 200 -72 14 18.8 199 -7 2 14 18.8
Це 4/3 208 -61 13 22.2 207 -61 13 22.2
Гем 8/7 166 -69 6.4 20.7 167 -68 6.5 20.7

Примечание. Баз, Крмн, БКр -  направления намагниченности, рассчитанные соответственно по базальтам, кремням и сов
местно по кремням и базальтам; Маг -  направления для магнетитового спектра температур; Гем -  направления для гемати- 
тового спектра температур; Н-Т -  низкотемпературные направления; Ср -  среднее направление; Зак -  направление, рассчи
танное по закалочным зонам лавовых потоков; Це -  направление, рассчитанное по центральным частям лавовых потоков. 
D, I, К, (Х95 -  склонение, наклонение, кучность, угол доверия соответственно. Индексы д и с обозначают системы координат -  древ
нюю и современную, f, f*p -  статистический параметр, используемый при сравнении средних направлений [ 1 ]. N0 -  количество 
образцов, отобранных из обнажения, N -  количество образцов, используемых в анализе.

Для оценки возраста высокотемпературных 
компонент неогенового разреза GU, которые 
формируют совокупность направлений обратной 
полярности, можно применить аналогичные рас
суждения: несовпадение направлений выделенных 
высокотемпературных компонент с направлением 
современного поля Центральной Монголии, стати
стическое равенство средних направлений намаг
ниченности, рассчитанных по компонентам из 
магнезитового и гематитового спектров темпера
тур, статистическое совпадение направлений на
магниченности, рассчитанных по закалочным и 
центральным частям лавовых потоков, отсутст
вие признаков высокотемпературного прогрева 
исследуемых толщ -  все это позволяет сделать 
предположение, что выделенные компоненты 
могут быть первичными.

Как видно на рисунке 4, низкотемпературные 
компоненты намагниченности образцов из ранне
меловых вулканогенных толщ (температура унич
тожения для большинства -  250°С, для единичных -  
500°С) также формируют относительно отчет
ливые группы направлений. Очевидно, что эти 
направления являются вторичными, более поздни

ми. Их наклонения соответствуют приэкваториаль
ным широтам, что абсолютно противоречит всем 
имеющимся тектоническим построениям. Возмож
но, это явление связано с сильной магнитной анизо
тропией магнитных минералов, природа которой не 
ясна в настоящее время. Низкотемпературные ком
поненты неогеновых разрезов также характеризу
ются аномально низким наклонением, хотя они и не 
образуют отчетливой группы направлений.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Если принять сделанное выше предположение 

о первичности высокотемпературных компонент 
исследованных толщ, то можно сделать следую
щие выводы.

1 -  палеоширота формирования раннемеловых 
вулканогенных толщ оценивается интервалом 
41.4°- 48.3°- 56.3° с.ш. (минимальное-среднее-мак- 
симальное значения), палеоширота формирования 
миоценовых вулканитов менее определенна -  
33.8°-49.6°-68° с.ш.

2 -  исследованные вулканогенные толщи (как 
раннемеловые, так и миоценовые), вероятно, не 
были смещены по широте относительно Евразии



в раннем мелу и миоцене. Пересчитанные из име
ющихся для Евразии оценок раннемеловых и ми
оценовых магнитных полюсов [12,13] средние на
клонения намагниченности для координат данного 
района (“ожидаемые” по 18]) статистически сов
падают со средними наклонениями намагничен
ности для раннемеловых и миоценовых толщ, 
рассчитанных в данной работе (для меловых 
толщ F = 3.5, AF = 4.9, для миоценовых -  F = 2.1, 
AF = 11.5 [8, 9]).

Сравнение “ожидаемых” склонений, пересчи
танных для координат Монголии из тех же ранне
меловых и миоценовых магнитных полюсов Евра
зии, со средними склонениями, рассчитанными в 
данной работе, показало, что геологические блоки, 
включающие раннемеловые вулканиты, незначи
тельно развернуты в горизонтальной плоскости 
относительно Евразии против часовой стрелки, 
R = -16, AR = 12.4, а для миоценовых блоков не 
наблюдается значимого разворота относительно 
Евразии, R = 10.2, AR = 29.8 [8, 9].

3 -  рассчитаны “ожидаемые” палеошироты 
для исследованного района (102° в.д., 47° с.ш.) исхо
дя из установленных для Евразии меловых и кайно
зойских магнитных полюсов [12, 13]. В результате 
показано (рис. 5), что данный район мог находиться 
приблизительно на современных широтах с ранне
го мела до настоящего времени.

4 -  полученные палеомагнитные оценки гео
графического положения разновозрастных цент
ров вулканизма Южно-Хангайской горячей точ
ки показывают, что вся вулканическая область на 
всем временном интервале действия горячей точ
ки, вероятно, находилась на одних и тех же широ
тах, а включающие ее геологические блоки не 
были смещены относительно Евразии. Однако, 
погрешность этих оценок не позволяет дать не
противоречивую интерпретацию изменений по
ложения разновозрастных ареалов вулканизма 
внутри вулканической области -  с 44° с.ш. для 
центра раннемелового вулканического ареала и 
до 47.5° с.ш. для центра голоценового вулканиче
ского ареала. В рамках этих оценок рассмотрим 
два крайних объяснения фиксируемых миграций. 
Одно базируется на представлениях о перемеще
ниях плиты над горячей точкой. Второе предпо
лагает создание перемещающихся во времени от
носительно стабильной плиты ослабленных 
транслитосферных зон, контролирующих выве
дение к поверхности магматических расплавов из 
подлитосферного источника.

В соответствии с первой моделью абсолютизи
рованы полученные средние оценки широтного 
положения разновозрастных вулканитов, кото
рые можно рассматривать как совпадающие (для 
Кх = 48.3, для Nj = 49.6) (по палеомагнитным дан
ным), для Q = 47.5 (современная широта цент
ральной части четвертичного вулканического 
ареала)). Этот подход согласуется с представле
ниями о горячих точках как о географических ре
перах, фиксирующих жесткую координатную
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Рис. 5. Диаграмма “ожидаемы х” палеош ирот для 
Центральной М онголии, рассчитанных по Е вроази
атским полюсам для интервала с раннего мела и до 
настоящего времени. Кресты  и кружки -  использо
ванные полюса [12, 13], треугольники -  палеош иро
ты , рассчитанные в данной работе. Ш триховкой обо
значен широтный интервал современного распрост
ранения вулканитов, связанных с развитием Южно- 
Хангайской горячей точки.

сетку геологического прошлого планеты и неза
висимых от перемещений литосферных плит. 
В этом варианте наблюдаемые изменения пози
ции разновозрастных вулканитов в регионе веро
ятнее всего связаны с перемещениями континен
тальной плиты над горячей точкой. На рис. 6 при
ведены данные о размещении центров разновозра
стных ареалов. В соответствии с этими данными 
можно отметить, что указанные центры с поздней 
юры по ранний олигоцен концентрировались в 
пространственно ограниченном районе, но в более 
позднее время смещались к северу. Кроме того, 
на рис. 6 отражена связь центров вулканических 
ареалов с выступами астеносферы. Эта связь бы
ла интерпретирована нами с позиций прожигаю
щего воздействия горячей точки на литосферную 
мантию [7]. Выделяется три таких выступа. Юж
ный проецирует на себя центры допозднеолиго- 
ценовых вулканических ареалов, промежуточ
ный выступ контролирует позднеолигоценовый и 
раннемиоценовый ареалы, а северный -  средне- 
миоценовый-голоценовый ареалы. По-видимо- 
му, эти выступы можно рассматривать как отве
чающие эпохам малоподвижного состояния ли
тосферы над горячей точкой, когда воздействие 
последней на литосферу могло приводить к под
плавлению литосферной мантии. Перемещения 
литосферы происходили между этими эпохами, 
т.е. в раннем-позднем олигоцене и между ранним 
и средним миоценом и имели импульсивный ха
рактер. Эти перемещения отвечают вращению 
рассматриваемой части Евразийской плиты про
тив часовой стрелки, что, в частности, подтверж
дается палеомагнитными данными, изложенны
ми в данной статье.

В интервале времени ранний-поздний олигоцен 
амплитуда смещения центров внутриплитного вул
канизма оценивается от 50 до 150 км. Для интервала 
ранний-поздний миоцен эти перемещения составили



Рис. 6 . Схема размещ ения центров разновозрастных 
магматических ареалов Южно-Хангайской горячей 
точки относительно структур литосферы. 7-5 -  глуби
ны залегания астеносферной мантии по [2, 7]: 7 -  ме
нее 50 км, 2 -  менее 75 км, 5 -  менее 100 км; 4 -  цент
ры  разновозрастных вулканических ареалов (возраст 
указан индексом у знака); 5 -6  -  палеош ироты: 5 -  для 
раннего мела; 6  -  для миоцена.
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Рис. 7. Схема размещения структурных элементов в 
районах проявления деятельности горячей точки.
1 -3  -  м алы е плиты: 1 -  Амурская; 2 -  М онгольская; 
5 -  Джунгарская; 4 -  сдвигово-сколовая граница Амур
ской плиты с грабенами в ее пределах; 5 -  зона колли
зионного сжатия, выраженная хребтами Гобийского 
Тянь-Ш аня и Гобийского А лтая; 6 -  направления вра
щения Амурской плиты; 7 -  вектор коллизионного 
сжатия; 8  -  граница области распространения вулка
нических пород горячей точки.

до 100 км. Возможно, что в последнем случае сме
щения центров вулканизма были связаны с движе
ниями Амурской плиты, являющейся элементом 
структуры позднекайнозойского коллизионного 
пояса Центральной Азии, возникшего в результате 
столкновения Евразийского и Индостанского кон
тинентов [11]. Движения плиты в позднем кайнозое 
соответствуют вращению ее против часовой стрел
ки [3]. На протяжении большей части позднего кай
нозоя граница плиты проходила через Централь
ный Хангай и была представлена меридиональной 
зоной эшелонированных субширотных грабенов 
небольшой протяженности [6]. Суммарное переме
щение по этим грабенам не вызывает значимого 
изменения позиций докайнозойских структурных 
элементов Монголии по обе стороны от этой ли
тосферной границы. Следовательно, отмечаемые 
перемещения центров вулканизма в этом интер
вале времени определялись вращательными дви
жениями более крупного фрагмента коллизион
ного пояса, включающего Амурскую плиту.

Вторая модель основана на предположении ста
бильного стояния рассматриваемой части Евра
зийского континента с поздней юры по голоцен 
включительно и активной роли западной границы 
Амурской малой плиты в формировании лито
сферных магмовыводящих зон. Формирование ма
лой плиты происходило в конце раннего и позднем 
кайнозое [3, 7] и совпадает со временем наиболее 
значительных миграций центров вулканизма Юж
но-Хангайской горячей точки. Как отмечалось 
выше, характер движений плиты отвечает враще
нию против часовой стрелки. При этом вдоль за
падной границы плиты была сформирована мери
диональная система эшелонированных грабенов. 
Возраст последних согласуется с возрастом ассо
циированных с ними вулканитов, т.е. омолажива
ется к северу. Можно предположить, что такая 
возрастная структура определялась сочетанием 
процессов сдвигового растяжения вдоль границы 
плиты и процессов коллизионного сжатия со сторо
ны окружающих плиту блоков (рис. 7). Структурам



сжатия, в частности, отвечают Гоби-Алтайская и 
Гоби-Тянынаньская системы хребтов. Они с юго- 
запада подпирают Амурскую плиту и при своем 
развитии, вероятно, вызывали закрытие магмовы
водящих каналов в прилегающих к ним участках 
западной границы Амурской плиты.

Таким образом, в этом варианте предполагается 
формирование мигрирующих вдоль границы пли
ты зон растяжения. Транслитосферная природа их 
корней обеспечивала связь поверхностных струк
тур с астеносферной подушкой горячей точки. 
В конечном итоге это могло определять миграцию 
центров вулканизма и соответственно с миграцией 
перераспределять термальное воздействие на лито
сферную мантию к участкам выведения магматиче
ских расплавов, способствуя тем самым образова
нию указанных на рис. 6 астеносферных выступов.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Проведенное палеомагнитное изучение вулка
нитов из разновозрастных центров излияний Юж- 
но-Хангайской горячей точки показало, что их па
леогеографические координаты близки к совре
менным и рассмотренная часть Евразиатского 
континента не претерпела значительных переме
щений в последние 160 млн. лет.

Установленные в современной структуре вулка
нической области смещения ареалов разновозраст
ных вулканитов либо отмечают незначительным 
перемещениям континентальной плиты над горя
чей точкой, либо обусловлены миграцией магмовы
водящих зон вследствие коллизионных процессов, 
либо определяются сочетанием этих механизмов.
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The first paleomagnetic data for Early Cretaceous and Miocene volcanic sequences of Mongolia are presented.
The origin of these sequences is associated with the activity of the South Khangai hot spot. The paleomagnetic 
data obtained corroborate the assumption that the study areas in Mongolia have not undergone any considerable 
displacement relative to the South Khangai hot spot, at least since the Early Cretaceous.
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Зона надвига Гречишкина -  важнейшего безофиолитового коллизионного шва Восточной Камчат
ки на широте Кроноцкого перешейка включает разнонаправленные надвиги северо-западного и 
юго-восточного падения, совокупность расчешуенных разнопорядковых складок общего смятия, 
тела тектонического осадочного меланжа и тектоно-гравитационных микститов. Образование вну
тренней структуры зоны происходило в условиях длительного поперечного сжатия, протекавшего 
с эоцена до конца миоцена-раннего плиоцена. В это время осуществлялось обдуцирование Кроноц
кого блока с юго-востока. Осадочные комплексы, принимающие участие в строении зоны, форми
ровались на склонах разобщенных островных дуг, заложившихся на мафическом фундаменте, со
держащем блоки сиалической коры.

В допозднемиоценовом фундаменте Восточ
ной Камчатки, составной части Курило-Камчат
ской островодужной системы, выделяются струк
турно-формационные зоны: Восточных хребтов 
и Восточных полуостровов (мел-палеоген), Бога- 
чевская (эоцен-олигоцен) и Тюшевская (ни- 
жний-средний миоцен). К важнейшей структур
ной л и н и и  относится надвиг Гречишкина (рис. 1 ) 
протяженностью около 250 км, рассматриваемый 
в качестве сутуры, маркирующей причленение к 
Палеокамчатке чужеродных блоков (террейнов) 
Восточных полуостровов [8].

Выявленный в 1928-1929 гг. Т.А. Дегилевым и 
М.Н. Ивантишиным на Усть-Камчатском углепро- 
явлении, надвиг впервые был описан в 1930 г. 
Л.А. Гречишкиным, установившим северо-запад
ный наклон сместителя при изменяющихся по 
простиранию углах (15°-80°) падения. От мыса 
Красный на север надвиг является западной гра
ницей Тюшевской зоны, южнее он разделяет Бо- 
гачевскую и Тюшевскую зоны.

Морфология разрыва трактовалась по разно
му. По мнению А.М. Седреева [17] и М.Н. Шапи
ро [22, 23], зона надвига состоит из сближенных, 
кулисорасположенных взбросо-надвигов севе
ро-западного падения, косо срезающих структу
ры висячего крыла. Местами отмечались зоны 
дробления и пологое залегание сместителя, опре
деляющее появление тектонических останцов на
двинутого блока. Амплитуда перемещения оце
нивалась в 15-20 км [22]. С другой стороны, 
М.Ф. Двали, В.П. Мокроусов, Н.А. Храмов и 
Ю.С. Салин отрицали существование надвига, 
указывая либо на нормальные стратиграфичес
кие взаимоотношения толщ, либо на сбросовый 
характер разрывов.

Авторами проведено изучение и крупномас
штабное картирование надвига Гречишкина на 
Кроноцком перешейке (в бассейне р. Мал. Чажма 
и Чажминском хребте) и в пересечении вдоль
р. Четвертой.

РЕЗУЛЬТАТЫ ИССЛЕДОВАНИЙ
На Кроноцком перешейке зона надвига Гре

чишкина представляет собой тектонический клин 
шириной до 5 км, зажатый между двумя встречны
ми разрывами (Северо-Западным и Малочажмин- 
ским надвигами), расширяющийся в юго-западном 
направлении и вниз по разрезу. К Северо-Запад
ному разрыву приурочена мощная зона тектони
ческого меланжа. В точке схождения надвигов 
образуется субвертикальный разрыв, по которому 
в соприкосновение приходят эоценовые отложения 
западного и нижне-среднемиоценовые восточного 
блоков (рис. 2). Севернее, в нижнем течении р. Чет
вертой, разрыв, разделяющий отложения миоцена 
в восточном и эоцена-олигоцена -  в западном 
крыльях, сопровождается маломощной зоной 
дробления и рассланцевания, падающей на юго- 
восток под углом 30°.

Внутренняя часть клина, являющаяся относи
тельным автохтоном, сложена песчаниковой тол
щей эоцена (970 м). Выделенная авторами, она 
имеет существенно вулканомиктовый состав, об
ладает трансгрессивным строением разреза и зе
леновато-серой окраской пород. Нижний кон
такт не обнажен. Толща подразделяется на четы
ре пачки (рис. 3).

Первая пачка (350 м) сложена массивными, 
крупно- и грубозернистыми песчаниками с при
месью дресвы, гравия, редкой гальки, прослоями



Рис. 1. Геологическая схема Восточной Камчатки.
1 -  верхнеплиоцен-четвертичные терригенные отложения, 2  -  верхнемиоцен-четвертичные вулканогенные образования, 
3 -  нижне-среднемиоценовые отложения, 4 -  эоцен-олигоценовые отложения, 5 -  палеоцен-эоценовые отложения Восточ
ных полуостровов, 6  -  мел-палеогеновые отложения, офиолиты и хаотические комплексы, 7- Тол бачинско-Андрианов- 
ская зона поперечных разломов (а) и надвиг Гречишкина (б), 8 -  район работ на схеме (а) и врезке (б). Римскими цифрами 
обозначены структурно-формационные зоны: I -  Восточных хребтов, II -  Богачевская, III -  Тюшевская, ГУ -  Восточ
ных полуостровов.

и линзами гравелитов, туфоалевролитов и туфо- 
аргиллитов.

Вторая пачка (200-300 м) представлена сред
незернистыми песчаниками с редкими прослоями 
мелкозернистых разностей (иногда известковис-

тых), алевролитов, туфопесчаников и туфоаргил- 
литов.

Третья пачка (130-200 м) образована чередую
щимися мелкозернистыми песчаниками и аргил
литами, с подчиненными прослоями алевролитов



Рис. 2. Схема геологического строения зоны надвига Гречишкина в бассейне р. Мал. Чажма.
1 -  четвертичные отложения; 2 -  верхний плиоцен, тумрокская свита; 3 -  средний миоцен, конусная свита; 4-5 -  ни- 
жний-средний миоцен: 4 -  таловская свита, 5 -  терригенно-кремнистая толща; 6-7 -  эоцен: 6 -  тундровская свита, 
7 -  песчаниковая толща; 8 -  тектонический осадочный меланж; 9 -  главные надвиги: Северо-Западный (а), Малочаж- 
минский (б); 10 -  микститы во фронтальных частях второстепенных надвигов; 11 -  прочие разрывные нарушения: глав
ные (а) и второстепенные (б); 12 -  местонахождения ископаемой малакофауны (а) и радиолярий (б); 13 -  местонахожде
ния ископаемых диатомей (а), спор и пыльцы (б).

(том числе известковистых), туфогенных разно
стей, известняков, кислых туффитов.

Четвертая пачка (100 м) имеет флишевое строе
ние с песчано-алевролито-аргиллитовыми ритмами 
мощностью до 0.5-0.8 м. Ритмичность иногда нару

шается линзовидными прослоями известняков. 
В верхах пачки залегает хаотический комплекс с 
тектонизированными включениями пород нижеле
жащих пачек и алевроаргиллитовым матриксом, 
представляющий собой либо тектонизированную
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Рис. 3. Стратиграфические колонки отложений бассейна р. Мал. Чажма.
1 -  конгломераты, гравелиты; 2 -  песчаники; 3 -  известковистые песчаники; 4 -  алевролиты; 5 -  аргиллиты; 6 -  тер- 
ригенный флиш; 7 -  угли; 8 -  диатомиты, радиоляриты; 9 -  карбонатные конкреции; 10 -  туфопесчаники; 11 -  туфо- 
алевролиты; 12 -  кислые туфы; 13 -  андезибазальты; 14-тектоно-гравитационные микститы, 15-17- взаимоотноше
ния толщ: 15 -  угловые несогласия, 16 -  неясные, 17 -  тектонические. Остальные обозначения показаны на рис. 2.

олистострому, либо тектоно-гравитационные 
микститы. Для всей толщи типично присутствие 
немногочисленных остатков углефицированного 
растительного детрита.

Обоснование возраста в работах предшествен
ников отсутствовало. В отобранных авторами 
пробах из различных частей разреза выделены 
палинологические спектры, в которых преобла
дают пыльца сосновых и березовых, присутствуют 
тсуги, разнообразные узколистные термофилы 
(восковник, вяз), кустарниковые формы (Diervilla, 
Ericaceae). Характерно слабое развитие таксодие- 
вых и отсутствие теплолюбивых форм. Палиноло
гические данные указывают на позднеэоценовый 
возраст вмещающих отложений. Присутствие в 
отдельных пробах реликтов раннепалеогеновой 
и меловой флоры объясняется их переотложени- 
ем при разрушении субстрата (табл. 1).

Структура автохтона определяется совокупно
стью разнопорядковых опрокинутых, лежачих и 
ныряющих складок преобладающего северо-вос

точного простирания и юго-восточной вергент- 
ности. Напряженность складчатости усиливается 
по мере приближения к Северо-Западному раз
рыву. Автохтон расчешуен, а смесгители надви
гов, ограничивающих отдельные пластины, име
ют устойчивое северо-западное падение с углами 
14°-55°. Горизонтальная амплитуда смещения по 
ним составляет 500-800 м.

Северо-Западный разрыв является надвигом, 
падающим на северо-запад под углами от 22° до 
46°. На отдельных участках наблюдается выпола- 
живание сместите ля, его волнистый изгиб с обра
зованием тектонических останцов висячего кры
ла, тектонических окна и полуокон.

Висячее крыло Северо-Западного надвига (ал
лохтон-1) сложено тундровской свитой эоцена 
(более 850 м), разделенной на две пачки. Нижняя 
(более 400 м) образована темными, коричневато
бурыми, линзовиднослоистыми, мелкогалечны
ми, валунно-галечными конгломератами, конгло- 
брекчиями, гравелитами и дресвяно-гравийными



Таблица 1. Состав споро-пыльцевых комплексов в породах песчаниковой толщи (об. %)

Наименование растительных остатков Пачка 1 Пачка 2 Пачка 3 Пачка 4
Пыльца 85-96% 80-96%

Abies sp. + + до 26
Alnus sp. + 1&-32
Aquilapollenites sp. * 4c

Aialia sp. +
Betula sp. + до 8 + ++
Cedrus sp. +
Comptonia sp. +
Corya sp. +
Coiylus sp. + + +
Diervilla sp. +
Ericaceae + +
Fagus sp. + + +
Juglandaceae + ++
Juglans sp. + + + ++
Liquidambar sp. ? +
Magnolia sp. +
Myrica sp. + 7-8 + ++
Normapolis sp. +
Oculopolis sp. +
Orbiculapolis glob. CM. 4c 4c

Piceasp. + 10-14 + ++
Pinaceasp. + 18-28 +
Pinus sp. + 13-24 + до 8

Pinus s/g Hapl. +
Podocarpus sp. + + Д О  4
Protheacidites sp. 4c

Pterocarya sp. + + +
Quercus sp. +
Salix sp. +
Taxodiaceae + +
Taxodium sp. +
Tillia sp. +
Triatripollenites sp. +
Tricolpites sp. +
Tricolporopollenites sp. + +
Triporopollenites sp.
Tsuga sp. + 3—17 + Д О  И
Ulmaceae + ++
Ulmoideipites sp. +
Ulmus sp. + +
Vemitricolpites sp. + + +

Споры 4-10% 4-10%
Cyatheacea 4c

Gleichemia sp. 4c

Leiotriletes sp. + + +
Licopodeaciae 4c 4с

Licopodium sp. 4c 4c

Ligodium sp. 4c 4с

Osmunda sp. + + + +
Polipodiaceae + + +
Polipodium sp. +
Selaginella sp. 4c

Sphagnum sp. + + +
Примечание. ++ характерные формы; + единичные формы; * единичные формы -  реликты раннепалеогеновой и меловой 
флоры; палинологический анализ выполнен З.Ш. Соколовой (ГТТ1 “Качатгеология”).



песчаниками, часто неравномерно известковисгы- 
ми. Встречаются углефицированные остатки фло
ры, линзы угля, стяжения извесгковистых песча
ников, горизонты кислых туфов. Верхняя пачка 
(более 450 м), иногда ритмичного строения, пред
ставлена серыми, голубовато-серыми, массивны
ми, параллельно- и косослоисгыми мелкозернис
тыми песчаниками, известковисгыми песчаника
ми с прослоями алевролитов, ту фоал евро литов, 
карбонатными конкрециями. Разрез соответству
ет сгратотипу тундровской свиты [17], которая в 
районе горы Скалистой согласно перекрывается 
чажминской (зитой олигоценового возраста [5]. 
Эти взаимоотношения определяют эоценовый 
возраст свиты.

Аллохтон-1 характеризуется более простой 
складчатой структурой по сравнению с относи
тельным автохтоном. Широко развиты прямые, 
наклонные и опрокинутые складки. Наряду с се
веро-восточными, присутствуют и субмеридио
нальные складки.

Аллохтон-1 подстилается тектоническим ме
ланжем. Полоса меланжа шириной до 2 км про
слежена на расгоянии свыше 30 км. Матрикс 
представлен глиноподобными милонитами. Сре
ди включений преобладают тектонизированные 
обломки пород песчаниковой толщи и тундров
ской свиты. Размеры включений колеблются от 
мелких глыб до олистоплак длиной 800 м при 
мощности до 150 м.

Встречены также чужеродные для данного рай
она крупные олистоплаки и олистолиты пород тер- 
ригенно-кремнистой толщи нижнего—среднего 
миоцена (более 150 м). Толща сложена светло- и 
темнозелеными, тонкопараллельнослоистыми и 
массивными радиоляритами и диатомитами, с 
прослоями зеленоватосерых и темносерых туфо- 
алевролитов, извесгковистых песчаников, туфо- 
песчаников, туффитов, линзами пелитоморфных 
известняков. Из радиоляритов Д.И. Витухиным 
(ГИН РАН) определены обильные Pentactino- 
sphaera hokurikuensis (Nakaseko), характерные для 
верхов нижнего—низов среднего миоцена Японии, 
а также верхней части нижнемиоценового разреза 
о-ва Карагинский.

Ранее песчаниковая толща автохтона включа
лась в состав тундровской свиты, а Северо-Запад
ному надвигу отводилась роль второстепенного 
малоамплитудного разрыва [5, 17]. Несопостави
мость стратиграфических разрезов, различия в ок
раске, текстурных особенностях пород, приуро
ченность к структурным единицам, разделенным 
мощной зоной тектонического меланжа, указыва
ют на принадлежность песчаниковой толщи и 
тундровской свиты к разным, тектонически сов
мещенным фациальным зонам. Об этом же сви
детельствуют особенности минерального и хими
ческого состава однотипных (среднезернистых)

песчаников, широко представленных в разрезах 
обоих стратонов. Среднезернистые разности вы
браны в связи с тем, что в них в наименьшей сте
пени проявлено искажающее первичные соотно
шения химических элементов фракционирование 
кварца и тяжелых минералов [14,20].

Породы обоих стратонов относятся к граувак- 
кам [25] или к песчаникам с низким содержанием 
кварца [27]. В составе обломков песчаников авто
хтона преобладают лититы, среди которых доми
нируют осадочные и вулканогенные породы. Из
редка встречаются диориты, гранитоиды, доле- 
риты, кварциты, зеленые и глинистые сланцы. 
Обломки минералов представлены плагиокла
зом, пироксеном, роговой обманкой, биотитом, 
хлоритом, акцессорными мусковитом, апатитом, 
гранатом, оливином, кварцем. Единичные облом
ки сложены калиевым полевым шпатом, кальци
том, лейцитом, рудным минералом. В пересчете 
на 100% содержание кварца (Q) в породах состав
ляет 1-5, полевых шпатов (F) 38-49, лититов и 
цветных минералов (L) 50-68%. Матрикс состоит 
из мельчайших обломков пород и минералов, 
кремнисто-глинистого цемента и углистого веще
ства. До 5% объема занимает поздний карбонат
ный цемент. Структура неравномернозернистая, 
текстура беспорядочная, иногда микрослойчатая, 
линзовидно-микрослойчатая.

Песчаники аллохтона-1 отличаются от пород 
автохтона резко проявленной неравнозернисгос- 
тью, обусловленной наличием дресвяно-гравий
ной примеси. Для них характерны обломки сред
них и кислых туфогенных и вулканических пород, 
а также присутствие обломков амфиболизиро- 
ванных габброидов и гнейсовидных пород. Уве
личена роль карбонатных кластических частиц, 
отличающихся лучшей окатанностью. Состав об
ломочного плагиоклаза более однороден, а кон
центрация углефицированного вещества и извесг- 
ковистость более высокие. Соотношение главных 
обломочных компонентов в песчаниках определя
ется следующими величинами: Q = 1-3, F = 31—35, 
L = 64—68. В породах практически отсутствуют 
слойчастые микротекстуры.

Песчаники автохтона отличаются от псамми
тов аллохтона-1 повышенными содержаниями 
Si02. И те, и другие имеют низкие уровни концен
трации ТЮ2 и повышенную калиевость, более ти
пичную для обломочных пород со средним содер
жанием кварца. Отл ичител ьными чертами явля
ются обедненность Y, Sc, обогащенность Rb, Sr, 
Ва, Th, легкими РЗЭ, повышенные значения сум
мы РЗЭ и отношения Ьащ/УЬц (табл. 2).

Аллохтон-1 запечатывается неоавтохтоном, к 
которому относятся базальные слои (более 150 м) 
тумрокской свиты верхнего плиоцена [24], слага
ющей подошву отложений Восточно-Камчатско
го вулканического пояса. Они представлены слабо



Таблица 2. Химический состав песчаников Кроноцкого перешейка
Компоненты,
отношения 1 2 3 4 5 6 7 8

Si02 57.16 56.67 60.89 64.62 64.66 59.52 56-62 62-73
тю2 0.56 0.60 0.50 0.66 0.60 0.74 0.82-1.7 0.5-1.0
А12Оз 15.34 15.69 14.59 13.96 15.69 15.55 15.4-17.5 13.0-16.7
БезОз 5.02 5.36 3.58 2.64 2.93 3.58
FeO 1.51 1.71 2.31 2.97 2.44 2.76 6.2-11.2* 4.2-6.9*
МпО 0.10 0.11 0.09 0.07 0.08 0.08 0.11-0.22 0.13-0.21
MgO 4.58 4.64 3.07 2.49 2.88 2.38 1.1-4.06 1.6-2.6
СаО 4.51 5.31 4.50 2.52 4.19 3.72 2.5-5.22 0.9-4.5
Na20 2.87 3.04 3.29 3.21 3.00 3.84 3.6-5.74 1.3-3.7
к2о 2.39 1.93 1.61 1.96 2.16 1.72 0.55-1.8 0.8-4.0
р2о5 0.16 0.16 0.17 0.22 0.14 0.19 0.15-0.24 0.12-0.17
S общ. 0.10 0.10 0.10 0.08 0.01 0.08
со2 0.24 0.29 0.87 0.11 0.20 0.18
н2о 3.35 3.17 2.99 1.95 1.74 0.56
П.П.П 5.14 4.09 4.57 3.80 0.50 5.98
Сумма 99.44 99.41 99.27 99.20 99.37 100.14
K20/Na20 0.83 0.63 0.49- 0.61 0.72 0.45 0.14-0.43 0.49-0.82

Fe20 3 +MgO 11.28 11.90 9.21 8.43 8.52 9.02 11.7-13.2 6.1-6.5

Rb 29 22 28 45 32 34 8.5 36-165
Sr 704 718 424 301 387 508 190-266 75-222
Ba 708 806 537 - 546 - 85-100 150-588
Y - <5 <5 - 10 - 15-19 21-22
Zr 85 84 90 - 101 68-105 112-175
Nb <3.5 <3.5 <3.5 - <3.5 - 0.8 10-10.3
Hf 2.0 2.0 2.7 3.30 2.40 3.00 1.2-1.8 2.6-3.8
Та 0.27 0.16 0.25 0.43 0.36 0.33 - -

Th 1.80 1.60 2.20 3.30 2.40 2.60 0.9-1.4 7.8-16.0
Cr 150 210 120 280 120 98 31-36 40-109
Sc 21 24 21 20 19 21 25-37 15-25
La И 10 11 14 12 13 6.8-10 25-36
Ce 22 21 24 29 25 26 15-18 53-81
Nd 12 13 13 14 13 15 8.2-10 22-26
Sm 3.1 3.2 3.2 3.40 3.20 3.50 2.2-2.8 4.5-5.33
Eu 0.96 0.98 0.97 0.91 0.94 0.96 0.97-1.1 0.9-1.1
Tb 0.51 0.54 0.58 0.57 0.58 0.58 0.39-0.52 0.6-0.65
Yb 1.6 1.6 1.8 1.70 1.70 1.90 1.8-2.3 1.6-2.0
Lu 0.24 0.23 0.28 0.26 0.27 0.29 - 0.34
Сумма РЗЭ 51.41 50.55 54.83 63.84 56.69 61.23 35-44 108-125
Ьац/УЬц 4.65 4.22 4.13 5.56 4.77 4.62 2.6-2.9 8.5-14.8
Eu/Eu** 0.92 0.90 0.86 0.79 0.83 0.81 0.97-1.43 0.66-0.74

Примечание. 1 ,2 -  песчаниковая толща; 3,4 -  тундровская свита; 5, 6  -  таловская и конусная свиты, 7, 8  -  вариации состава 
песчаников с низким (7) и средним (8 ) содержаниями кварца в различных регионах мира [20].
Р^Оз* -  общее железо в виде Fe2 0 3; FeO* -  общее железо в виде FeO. Значение Eu/Eu** рассчитано как EuN/(SmN • ТЬы)1̂2. 
Силикатные анализы выполнены в ЦЛ ГГП “Камчатгеология”. Аналитики А.Е. Ковалева, В.П. Чичева. Содержание редких 
элементов определено в лаборатории ВИМС рентгено-спектральным (Rb, Sr, Zr, Y, Nb), эмиссионным спектральным (Co, Ni, 
V), спектрофотометрическим (Сг) и рентегнорадиометрическим (Ва) методами. Аналитики Т.М. Ильясова, Н.П. Картанова, 
Н.А. Ларикова, В.И. Симакова. Содержание РЗЭ, Hf, Та, Th, Sc определено инструментальным нейтронно-активационным 
методом в лаборатории ГИН РАН, аналитик С.М. Ляпунов. Содержание петрогенных элементов приведено в масс. %, редких 
и редкоземельных элементов -  в г/т.



литифицированными конгломератами, гравели
тами, песчаниками, рыхлыми гравийниками и пес
ками с маломощными линзовидными прослоями 
андезибазальтов. Неоавто'хтон образует монокли
наль, полого падающую на запад-северо-запад.

Юго-восточная граница автохтона проходит 
по Малочажминскому разрыву, срезающему Се
веро-Западный надвиг. В плане разрыв имеет из
вилистую конфигурацию и юго-восточное паде
ние сместите ля с углами от 15° до 75°. Висячее кры
ло разрыва -  аллохтон-2 сложено таловской и 
конусной свитами нижнего-среднего миоцена, име
ющими тектонические взаимоотношения как с бо
лее древними отложениями, так и друг с другом.

Таловская свита (более 1200 м) расчленяется 
на три пачки.

Нижняя пачка (более 400 м), фациально меня
ющаяся и линзовидно построенная, представлена 
волнисто- и косослоистыми, разнозернистыми, не
равномерно известковисгыми песчаниками, алев
ролитами, туфоалевролитами с “плавающей” 
галькой магматических пород и кварца, гравели
тами, конгломератами, известняками, кислыми 
туфами.

Средняя пачка (500 м) сложена тонкослоисты
ми диатомитами и радиоляритами (в том числе 
туфогенными), аргиллитами, алевролитами, туф- 
фитами, песчаниками, туфопесчаниками, кислы
ми туфами, известняками с примесью туфогенных 
частиц, линзами осадочных брекчий. Местами на
блюдается туфогенный флиш с олисголитами из
вестняков, андезитов, андезибазальтов и их туфов, 
риолитов, туфогенно-осадочных пород. Встреча
ются рассеянные дресва, гравий, галька.

Верхняя пачка (более 300 м) образована туфа
ми кислого состава, с прослоями туффитов, пес
чаников, туфоалевролитов, аргиллитов, кремнис
тых пород. Для всего разреза характерны редкие 
карбонатные конкреции.

В карбонатных конкрециях нижней пачки со
держатся диатомеи: Actinocyclus ingens Rattray,
A. tzugariensis kanayae, Concinodiscus marginatus 
Ehrenberg, C. radiatus Akiba and Yanagisava Cruci- 
dentucula kanayae Akiba and Yanagisawa, Cymatosira 
debyi Tempere et Brun, Dicladia capreolus Ehrenberg, 
Kisseleviella ezoensis Akiba, Ikebea tenius (Brun) Ak
iba, Navicula aff. distans, Paralia sulcata (Ehrenberg) 
Cleve, Pseudopyxilla americana (Ehrenberg) Forti, 
Rhizosolenia aff. hebetata, Xanthiopyxis diaphona For
ti и др. Присутствие зонального вида Crucidentucula 
kanayae, а также Actinocyclus ingens, A. tzugariensis, 
Kisseleviella ezoensis позволяют датировать пачку 
концом раннего миоцена (зона Crucidentucula 
kanayae) с максимальным возрастным диапазо
ном 18—16 млн. лет (определения Т.В. Орешки
ной, ГИН РАН). В средней пачке встречены ос
татки малакофауны Mytilus dvalei L. Krisht., 
M. mathewsoni Gabb. var. nov., Sipho (Anlacofusus)

cf. dvalei L. Krisht. (определения С.А. Бобряковой, 
Л.К. Пелехатой, ГГП “Камчатгеология”) средне
миоценового возраста и миоценовых диатомей 
Paralia clavigera, Xanthiopyxis diaphona, Ikebea' te
nius, Cymatosira debyi, Actinocyclus ingens и др. (оп
ределения Т.В. Орешкиной). Возраст таловской 
свиты принимается ранее-среднемиоценовым.

Конусная свита (более 750 м) отличается от та
ловской меньшей литифицированностью. Свита 
расчленяется на три пачки.

Нижняя (более 200 м) сложена фарфоровид
ными радиоляриево-диатомовыми туфоалевро
литами и туфодиатомитами, с прослоями мелко
среднезернистых песчаников и туфопесчаников. 
Средняя пачка (350 м) представлена тонкопарал
лельно- и косослойчатыми радиоляриево-диато
мовыми туфопосчаниками, вулканомиктовыми 
песчаниками с редкими дресвяными и гравийны
ми зернами кремнистых и эффузивных пород, 
члениками криноидей и остатками мелкого рас
тительного детрита, прослоями алевролитов, ар
гиллитов, туфоаргиллитов, известняков.

Верхняя пачка (более 200 м) имеет флишоид- 
ное строение с мощностью алевролит-аргиллито- 
вых ритмов 0.6-1 м при преобладании радиоляри- 
ево-диатомовых глинистых пород.

В свите обнаружены Yoldia kovatschensis
L. Krisht., Y. trapezoides L. Krisht. олигоцен-миоце- 
нового возраста (определения C.A. Бобряковой и 
Л.К. Пелехатой), миоценовые диатомовые 
Xanthiopyxis diaphana Forti, Ikebea tenuis (Brun) Ak
iba, Cymatosira debyi Tempere et Brun, Actinocyclus 
ingens Rattray и др. (определения Т.В. Орешки
ной). Возраст конусной свиты отвечает среднему 
миоцену [17].

Сопоставление среднезернистых песчаников 
таловской и конусной свит с песчаниками эоцена 
показывает, что по минералогическим и химиче
ским особенностям они наиболее близки песчани
кам тундровской свиты (рис. 4). Петрогеохимиче- 
ские особенности обусловлены примесью обло
мочных компонентов кислого состава.

Структура аллохтона-2 определяется разнопо
рядковыми субмеридиональными прямыми, на
клонными и в меньшей степени опрокинутыми 
складками с восток-юго-восточной и запад-севе- 
ро-западной вергентностью. Реже встречаются 
складки северо-восточного и северо-западного 
простирания. Малоамплитудные северо-восточ
ные взбросы, реже сбросы, разбивают аллохтон- 
2 на клавишеобразные блоки и узкие тектониче
ские клинья. Смесгители падают как на северо- 
запад, так и на юго-восток под углами 26°-55°, 
иногда залегают вертикально.

Наиболее молодым элементом структурного 
ансамбля района является система субмеридио
нальных, субширотных и северо-западных сдви
гов и сбросо-сдвигов, расчленяющих Северо-За-



Рис. 4. Состав песчаников Кроноцкого перешейка на диаграммах М. Бхатия [26] и диаграмме Ba-Ba/Sr.
1-3 -  поля составов песчаников Кроноцкого перешейка: 1 -  песчаниковая толща, 2 -  тундровская свита, 3 -  таповская 
и конусная свиты; 4-5  -  песчаники других регионов с низким (4) и средним (5) содержаниями кварца; 6-7 -  средние 
составы верхней континентальной (6) и океанической (7) земной коры [20]; 8 —поле составов толеитовых кислых маг
матических пород океанического дна, окраинных морей и внутриокеанических островных дуг (по [1,4,7,9,10,15]); 
9 -  поле составов известково-щелочных кислых магматических пород активных континентальных окраин и перифе
рийно-океанических островных дуг (по [1,3,12]).
А -Г -  песчаники различных геодинамических обстановок [26]: островных дуг с корой океанического (А) и континен
тального (Б) типов, активных (В) и пассивных (Г) континентальных окраин.

падный и Малочажминский разрывы на отдель
ные отрезки. Амплитуды право- и левосторонних 
горизонтальных перемещений по ним не превы
шают нескольких сотен метров. К субмеридио
нальным разрывам приурочены дайкообразные 
тела и силлы позднемиоцен-раннеплиоценовых 
тешенитов и трахидолеритов [21]. Субширотные 
разрывы представляют продолжение сдвигов, 
выделенных в северо-восточной части Кроноцко
го полуострова и относящихся к зоне Щапинско- 
Чажминского поперечного сбросо-сдвига [18].

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Данные по строению зоны надвига Гречишки

на требуют ответа на вопросы о времени его за
ложения и активизации, кинематике движений и 
значении в формировании активной континен
тальной окраины.

Судя по морфологии и взаимоотношениям от
дельных складок и разрывов, структурный рису
нок зоны надвига Гречишкина сформировался в 
условиях поперечного сжатия и горизонтального 
стягивания масс горных пород. Сопоставление

одновозрастных разрезов по обе стороны от Се
веро-Западного и Малочажминского разрывов 
указывает на длительную историю существова
ния структуры. Как тектонически активная зона, 
она существовала уже в эоцене. Горизонтальные 
перемещения по Северо-Западному разрыву про
текали одновременно с позднеэоценовым осадко- 
накоплением, что подтверждается присутствием 
в песчаниковой толще хаотического комплекса. 
В течение позднего эоцена-среднего миоцена с 
северо-запада происходило надвигание тектони
ческой пластины аллохтона-1. В результате про
изошло расчешуивание автохтона, и мелковод
ные отложения тундровской свиты тектонически 
перекрыли более глубоководные образования пе
счаниковой толщи. Надежным времённым репе
ром этих перемещений является позднеэоценовый 
возраст микститов песчаниковой толщи и ранне
среднемиоценовый возраст включений тектони
ческого меланжа.

Более молодые тектонические движения кон
ца миоцена-начала плиоцена привели к обдукции 
по Малочажминскому разрыву с юго-востока ран
не-среднемиоценовых отложений аллохтона-2.



Рис. 5. Распределение редкоземельных элементов и соотношение сумма РЗЭ-Lajsj/YbN в песчаниках Кроноцкого пе
решейка.
Условные обозначения показаны на рис. 4. Перекрестная штриховка -  перасчлененное поле составов песчаников тун- 
дровской, таловской и конусной свит.

Присутствие в составе последних складок субмери
дионального направления может свидетельство
вать о косом характере обдукции. Судя по возра
сту неоавтохтона, горизонтальные перемещения 
в зоне надвига Гречишкина закончились к позд
нему плиоцену.

Севернее мыса Красный надвиг Гречишкина 
падает на северо-запад [22]. Малочажминский 
разрыв, являющийся фрагментом этой структу
ры, имеет юго-восточное падение. Такое же паде
ние разрыва установлено и в нижнем течении 
р. Четвертой. Примечательно, что в непосредст
венной близости от изученного района и ранее 
фиксировались отдельные разрывы с восточным 
падением сместителей. Так, в среднем течении 
р. Ракитинской складчатая структура миоцена 
“...осложнена взбросом, имеющим необычный 
для Кроноцкого района наклон сместителя на 
восток” [23, с. 90]. По-видимому, строение надвига 
Гречишкина и к северу от мыса Красный может 
быть более сложным, чем представлялось в [22]. 
Подтверждением этому служат наблюдения 
Г.А. Берсона, отмечавшего в Нижне-Камчатском 
районе линейные складки северо-западной вер- 
гентности. Не исключено также влияние на ха
рактер движений в конце миоцена шарнирного

поперечного разлома трансформного типа (Тол- 
бачинско-Адриановского?), к северу от которого 
по надвигу Гречишкина могла происходить суб- 
дукция, а к югу — обдукция причленявшихся бло
ков.

Особенности состава обломочных пород эоцена 
свидетельствуют, что они образованы на склоне 
активной континентальной окраины, вблизи раз
рушавшегося вулканического сооружения. К этим 
особенностям относятся обилие в песчаниках об
ломков вулканогенных пород, низкое содержа
ние кварца, бимодальное распределение составов 
плагиоклазов [14]. Отложения аллохтона-1 на
капливались скорее всего в пределах относитель
но мелководной преддуговой осадочной террасы, 
относительного автохтона -  в нижней части скло
на островной палеодуги, на что указывают дета
ли строения толщ.

Массивный облик песчаников, присутствую
щих в разрезе автохтона, плохая сортировка и ха
отический гранулометрический состав указыва
ют на участие в их формировании зерновых гра
витационных потоков. Наряду с гравититами 
происходило накопление гемипелагических гли
нистых, глинисто-туффитовых и планктоноген
ных известковых осадков, в микрослойчатых



текстурах которых нашли отражение периоди
чески существовавшие вдольсклоновые движе
ния водной среды. Процессы достаточно быстро
го образования осадков способствовали сохране
нию растительного детрита, смытого с верхних 
частей склона. Подобные пояса осадков на скло
не Курило-Камчатской дуги спускаются до глу
бин 3-5 км [8].

Учитывая структурные данные о перемеще
нии аллохтона-1 с северо-запада, естественным 
является предположение о связи эоценового 
преддугового осадочного бассейна с Корякско- 
Западно-Камчатской среднеэоцен-олигоценовой 
вулканической дугой [8].

Ранне-, среднемиоценовые отложения аллох
тона-2 могли сформироваться в обстановках как 
преддугового, так и задугового компенсирован
ных прогибов, на что указывают присутствие в 
основании таловской свиты конгломерато-граве- 
лито-песчаниковых отложений, появление в выше
лежащих породах текстур взмучивания, рассеянных 
зерен дресвы и гравия, развитие линзовидно-, косо- 
и конволютнослойчатых текстур, сочетание ос
татков планктонных, нектонных и бентосных ор
ганизмов, растительного детрита.

Наиболее близким аналогом миоценового оса
дочного комплекса является разрез позднеэо- 
цен(?)-четвертичных отложений преддуговой 
впадины на внешнем склоне о. Хонсю, вскрытый 
скважиной 438-А DSDP [11]. Вместе с тем широ
кое развитие биогенных кремнисто-глинистых и 
туфокремнистых отложений типично и для со
временных котловин Охотского, Берингова и 
Японского морей [6].

Изучение ранне-, среднемиоценовых отложе
ний аллохтона-2 подтверждает более ранние на
блюдения о присутствии в их составе обломочно
го материала гранитоидов, андезитов, дацитов, 
риолитов, туфов и игнимбритов. Это исключает 
возможность формирования отложений за счет 
размыва пород Восточных хребтов Камчатки, 
где подобные образования соответствующего 
возраста неизвестны, и заставляет искать источ
ник сиалического обломочного материала к вос
току от современной береговой линии [2, 22]. 
Учитывая возможность обдукции по Малочаж- 
минскому разрыву Кроноцкого блока с востока, 
естественным является предположение о поступ
лении сиалического материала в миоценовый 
осадочный бассейн с разрушающейся палеоцен- 
эоценовой островной дуги, фрагменты которой 
на Кроноцком п-ве “законсервированы в отложе
ниях кубовской и козловской свит. Эта дуга зало
жил ась на океанической коре внутри Тихого оке
ана, а затем, после прекращении субдукции под 
нее плиты Кула, оказалась разбитой на три части, 
одна из которых в виде Камчатских полуостровов 
подошла к окраине Евразии к концу миоцена [8].

Наличие кислого обломочного материала в 
разрезе миоцена заставляет пересмотреть пред

ставления об океаническом фундаменте остров
ной дуги, продрейфовавшей с востока. По-води- 
мому, присутствующие среди обломков талов
ской и конусной свит кислые породы входили в 
состав разрушавшегося фундамента этой дуги. 
Свидетельствующие об этом минералогические 
данные подтверждаются и особенностями хими
ческого состава песчаников.

Судя по фемичности (Fe20* + MgO) (рис. 4),
песчаники автохтона, аллохтона-1, часть псамми
тов аллохтона-2 сформировались на коре океани
ческого типа. Но с этим не согласуются низкие 
значения ТЮ2 и высокие отношения K20/N a20. 
Кроме того, соотношения Ba-Ba/Sr в песчаниках 
соответствуют кислым известково-щелочным 
магматическим породам активных континенталь
ных окраин или периферийно-океанических ост
ровных дуг. Типично континентальными являют
ся уровни концентрации в породах тяжелых РЗЭ. 
Содержания легких РЗЭ, суммарное количество 
РЗЭ и отношения LaN/YbN промежуточны между 
океаническими толеитовыми и островодужными, 
континентальными известково-щелочными сери
ями пород (рис. 5). Несколько понижены по срав
нения с малокварцевыми граувакками значения 
Eu/Eu** (табл. 2), отражающие слабо проявлен
ный на спайдер-диаграммах европиевый мини
мум, который обычно характерен для пород кон
тинентального происхождения [20].

Все это приводит к выводу, что эоценовые и 
миоценовые песчаники представляют собой ме
ханическую смесь, в которой наряду с преоблада
ющими островодужными присутствуют и компо
ненты континентальной (субконтинентальной) 
коры. Блоки последней входили, по-видимому, в 
состав фундамента островодужных систем.

ВЫВОДЫ

1. Структурный ансамбль зоны важнейшего 
безофиолитового колизионного шва Восточной 
Камчатки (надвига Гречишкина) включает раз
нонаправленные надвиги северо-западного и 
юго-восточного падения, совокупность расчешуен- 
ных разнопорядковых складок общего смятия, тела 
тектонического осадочного меланжа, гравитацион
ных или тектоно-гравитационных микститов. 
Структурный рисунок сформировался в условиях 
длительно протекавшего поперечного сжатия, 
обусловленного встречными горизонтальными 
перемещениями, закончившимися к позднему 
плиоцену и протекавшими одновременно с осад- 
конакоплением.

2. Особенности литоологии пород эоцена и ми
оцена, развитых в зоне коллизионного шва, свиде
тельствует об их образовании на активной конти
нентальной окраине, в пределах разрушающихся 
эоцен-олигоценовых островодужных систем.



Мафический фундамент островных дуг содержал
блоки сиалической коры континентального типа.
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Structure of the Eastern Kamchatka Ophiolite-free Collisional 
Suture—Grechishkin Thrust 

M. K. Bakhteev, O. A. Morozov, and S. R. Tikhomirova
Moscow State Geological Exploration Academy у Moscow

Grechishkin thrust—the main ophiolite-free collisional suture in eastern Kamchatka—includes, at the Kronotsky 
Isthmus latitude, (i) variously trending thrust faults that dip NW and SE, (ii) a system of sliced, general-compres
sion folds of several orders, (iii) sedimentary m61anges, and (iv) tectono-gravitational mixtites (olistostromes). 
The Grechishkin thrust acquired its present inner structure through a long-lasting, Eocene through terminal Mi
ocene to Early Pliocene transverse compression, as the Kronotsky block was obducted from die southeast Sedi
mentary complexes that are involved in die thrust were deposited on the slopes of independent island arcs that 
emerged on a mafic basement incorporating sialic crustal blocks.
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Тепловые процессы в оболочках, сопровождающиеся фазовыми превращениями, приводят к воз
никновению термических напряжений и разрушению оболочки. Рассмотрена концепция развития 
геодинамических процессов в верхней оболочке Земли, в основу которой положен анализ энерге
тического баланса системы “литосфера + астеносфера”. Показано, что причиной периодического 
раскрытия рифтовых трещин и горизонтального перемещения литосферных плит является избы
точный глубинный тепловой поток, который инициирует фазовые превращения в астеносфере, со
провождающиеся увеличением объема жидкой фазы, а также поддерживает гидродинамическую 
проводимость астеносферы.
Движения литосферных плит происходят благодаря распорным усилиям в рифтовых зонах после 
внедрения в них магматического расплава и накопления потенциальной энергии. Обратное переме
щение материала в виде жидкого ликвата происходит через твердый каркас астеносферы. 
Расчетная величина скорости составляет 1.8 см/год, что соответствует усредненным эксперимен
тальным данным.

ВВЕДЕНИЕ
В настоящее время большинство сторонников 

концепции тектоники литосферных плит счита
ет, что плиты движутся благодаря конвективным 
течениям внутри Земли. При этом все предлагае
мые механизмы, с помощью которых конвектив
ные течения перемещают плиты [7,9,12,15], опи
раются на недостаточно изученные физические 
свойства мантийного вещества, что не дает воз
можности математически строго доказать дейст
венность механизмов. Те же трудности встречает и 
теория “плюмов”.

Автор выдвигает новую концепцию, положе
ния которой основаны на его многолетнем опыте 
работы в сфере металлургии, где тепловые про
цессы описываются такими же законами, а физи
ко-химические свойства веществ и уровень тем
ператур практически соответствуют внутризем- 
ным. Это позволяет использовать известный 
математический аппарат и экспериментальный 
материал для расчета тепловых процессов в сис
теме “литосфера + астеносфера” и энергетичес
кого баланса системы.

НАКОПЛЕНИЕ РАСПЛАВА 
В АСТЕНОСФЕРЕ И ПЕРВИЧНЫЕ 

РАЗРЫВЫ ЛИТОСФЕРНОЙ ОБОЛОЧКИ
Геодинамика литосферы определяется тепло

выми процессами в верхней части мантии. Изве
стно, что при избыточном тепловом потоке, иду

щем из недр Земли к ее поверхности, под литосфе
рой формируется зона, где вещество частично 
расплавлено, -  астеносфера. Месторасположение 
этой зоны рассчитано с помощью математической 
модели в работе [16] и подтверждается данными 
сейсмического зондирования. Наличие астено
сферы является обязательным условием возмож
ности горизонтальных перемещений литосферы.

Расчеты показывают, что одной лишь теплопро
водности литосферы недостаточно для того, чтобы 
отвести тепловой поток, подводимый из мантии 
Земли. Иные виды теплопередачи (с флюидами), 
по данным [14], могут добавить всего 30%. Следо
вательно, тепловая энергия должна накапливать
ся в горизонтах, где температура близка к темпе
ратуре плавления. Такая ситуация вероятна для 
того периода существования Земли, когда разо
грев ее уже допускал возникновение астеносфе
ры, но литосфера еще представляла собой твер
дую оболочку, не имевшую сквозных трещин для 
выхода расплава (рис. 1).

Образование астеносферы -  следствие плав
ления (в результате избытка тепловой энергии) 
легкоплавких компонентов внутри твердого кар
каса из более тугоплавких веществ.

Удельный объем вещества при фазовом пере
ходе, как известно, резко увеличивается, а так как 
расплав находится в замкнутом пространстве, то 
процесс плавления неизбежно сопровождается по
вышением внутреннего давления, что, в свою оче
редь, вызывает постепенное увеличение давления



на твердую оболочку -  литосферу. Литосфера 
начнет растягиваться пропорционально растуще
му объему жидкой фазы вплоть до разрыва [8].

При этом глубинный тепловой поток расходу
ется на нагрев твердой и жидкой фаз, фазовый 
переход и механическую работу, затрачиваемую, 
во-первых, на термическое расширение твердой 
фазы и, во-вторых, на подъем оболочки с преодо
лением силы земного притяжения.

Методы расчета энергетического баланса при 
плавлении-затвердевании достаточно разработа
ны. Автору неоднократно приходилось приме
нять эти методы для анализа тепловых процессов 
в металлургических печах и убеждаться в их на
дежности и точности [2]. Химический состав (по 
основным компонентам) и физические свойства 
магмы близки к составу и свойствам металлурги
ческих шлаков, одинаков и уровень температур. 
Это дает основания при нашем анализе использо
вать известные закономерности теплопередачи и 
гидродинамики в затвердевающих шлаках слож
ного состава, а также значения их физических 
свойств. Необходимо отметить также одно важное 
обстоятельство. Скрытая теплота плавления пре
валирующих в составе верхней мантии соединений 
составляет 150-250 ккал/кг- величина очень боль
шая, поэтому фазовый переход требует существен
ных энергозатрат и имеет длительную тепловую 
инерцию. Иными словами, астеносфера обладает 
высокой устойчивостью к тепловому воздействию 
и меняет весьма медленно такие свои качества, как 
температурное поле, объем и теплосодержание.

Расчет температурного поля выполнялся нами 
с использованием математической модели, опи
санной в [16], с учетом эффективной теплопро
водности и теплоты плавления в двухфазной об
ласти. Он показал, что зона частичного плавле
ния располагается именно там, где наблюдаются 
признаки астеносферы. В сумме составляющих 
энергобаланса около 90% расходуется на плавле
ние и около 10% на накопление потенциальной 
энергии -  подъем литосферы. Рост температу
ры оказывается прямо пропорциональным вели
чине теплового потока, подводимого к астено
сфере. В свою очередь, повышение давления на 
литосферу снизу также пропорционально росту 
температуры, а расширение оболочки -  пропор
ционально этому давлению.

Давление, при котором произойдет разруше
ние оболочки (для сферы), определяется по фор
муле [8]

Рр = 25л[а]р/Л, (1)
где [а]р -  предел прочности на разрыв; 8Л -  тол
щина литосферы; R -  радиус Земли.

Продолжительность нагрева до разрыва

где t -  время.

*7 и зб

m

Рис. 1. Тепловые потоки в оболочках Земли в начале 
тектогенеза.
R -  радиус Земли; 8 Л -  и 8 а -  толщины литосферы и 
астеносферы; qnm  и qrn -  тепловые потоки, отводи
мый от астеносферы и подводимый; quŷ  -  избыточ
ный тепловой поток; Т и -  распределение темпера
туры и температуры плавления по толщине оболочек.

Для расчетов средняя величина глубинного 
теплового потока нами была принята в пределах
0.15 Вт/м2. Эта величина в 5 раз превышает совре
менный глубинный тепловой поток (0.03 Вт/м2 
[5,10]), достаточно хорошо изученный. Такое 
увеличение в катархее обосновано в [11,18] повы
шенным радиогенным тепловыделением, а также 
началом дифференциации вещества мантии, явля
ющегося непременным условием и одновременно 
следствием появления жидкой фазы в мантии.

Принятая величина соответствует толщине 
первичной литосферы, при которой глубинный 
тепловой поток отводится теплопроводностью 
(20 км). Современный глубинный тепловой поток 
отводится теплопроводностью уже при толщине 
100 км.

Приняв в качестве исходного положение, что 
весь глубинный тепловой поток идет на плавле
ние вещества астеносферы (погрешность 10%), 
можно последовательно рассчитать:

-  объем расплава, который необходимо нако
пить в астеносфере;

-  давление, необходимое для разрыва в зависи
мости от толщины астеносферы;

-  продолжительность накопления расплава.
Некоторая неопределенность все же возника

ет из-за отсутствия точных знаний о температур
ном поле Земли. Мы исходили из предположения, 
что температуры в зоне образования астеносфе
ры близки к температуре плавления и составля
ют [6] на глубине 100 км -  1500°С, а на глубине 
400 км -  1600°С.

Это, однако, не имеет принципиального значе
ния, так как количество расплава, необходимое для 
разрыва литосферы, не зависит от ее толщины.



Рис. 2. Первичное образование границ литосферных 
плит.
1 -  первичные трещины; 2  -  замыкающая трещина; 
3 -  распределение предела прочности на разрыв (о) 
по толщине; 4 -  давление на лепесток.

Объяснение этому, казалось бы, парадоксально
му факту простое: тонкая оболочка легче подда
ется растяжению, и, хотя разрывное давление 
меньше, необходимое количество расплава такое 
же, как и при более толстой оболочке.

Расчеты по формулам (1), (2) дают следующие 
результаты. При толщине литосферы 20 км раз
рывное давление составляет 30 атмосфер, при тол
щине 50 км -  75 атмосфер. Продолжительность на
копления во всех случаях составляет 75 млн. лет, а 
объем расплава таков, что при 10%-ном содержа
нии его в астеносфере толщина последней будет 
равной 315 км.

Все изложенное выше применимо для описания 
динамики первичного образования астеносферы. В 
этот период можно предполагать относительную 
равномерность объемного тепловыделения и, сле
довательно, подвода тепла к оболочке. Отсюда 
вытекает следствие о возможности одновремен
ного образования астеносферы под всей поверх
ностью земного шара.

Продолжительность разогрева до начала об
разования первичной астеносферы при принятом 
тепловыделении (радиогенном) нами оценивает
ся не более 0.7 млрд, лет, т.е. укладывается в ка- 
тархейскую стадию развития Земли. Добавляя к 
нему 0.075 млрд, лет -  время накопления необхо
димого для разрыва оболочки количества распла
ва, получаем хорошее совпадение с возрастом 
первых тектоно-магматических событий -  менее
3.8 млрд, лет назад.

Обобщая результаты, приведенные в моногра
фии [18], можно утверждать, что не имеется надеж
ных данных о наличии более ранних тектонических 
событий. В то же время в период 3.8-3.5 млрд, лет 
образовалось по крайней мере 9 кратонов с оди
наковыми структурами протоконтинентальной 
“серогнейсовой” коры. Данные палеомагнетизма

подтверждают существование магнитного поля 
Земли с эпохи 3.5 млрд. лет.

Факт одновременности повсеместного образо
вания первичной астеносферы очень важен, так 
как позволяет сделать вывод о принципиальной 
возможности одновременных разрывов оболоч
ки по крайней мере в конце первого тектоничес
кого события. При разрыве литосферной обо
лочки должны были образоваться разломы, исхо
дящие из одной точки и разделяющие литосферу 
на “лепестки” (рис. 2). Развитие разломов сопро
вождалось снятием избыточного давления не 
мгновенно, поэтому остаточное давление в асте
носфере было вполне в состоянии полностью от
ломать “лепесток”, лишив его механической свя
зи с остальной оболочкой. Таким образом, лито
сфера (или часть ее) уже с самого начала своего 
существования имела возможность оказаться 
разделенной на отдельные плиты.

Различные варианты трещинообразования за
висят от толщины литосферы в момент разрыва, 
которая, в свою очередь, зависит от величины 
глубинного теплового потока.

1. Во второй половине катархея величина глу
бинного теплового потока составляла 0.15 Вт/м2 
и верхняя граница астеносферы не должна была 
продвинуться дальше положения, при котором 
наступил бы стационарный режим теплопереда
чи через литосферу, что соответствует толщине 
лнтосферы, равной 20 км. При такой относитель
но тонкой оболочке вероятно сводообразование 
и последующий разрыв. Наименее энергоемкой 
конфигурацией для реализации напряжений яв
ляется тройное сочленение рифтов, расходящих
ся под углом 120° из одной точки. Однако боль
шого развития они не должны были получить из- 
за отлома лепестка при относительно низком зна
чении толщины оболочки.

Расчеты показывают, что при давлении в 30 ат
мосфер отламывание лепестка произойдет на 
расстоянии около 250 км от точки разрыва, т.е. 
зона тектогенеза имеет относительно небольшие 
размеры. Действительно, кратоны катархея неве
лики и имели купольные структуры (Сингбум, 
Пилбара, Чигава, Канская).

2. В архее величина теплового потока снизи
лась до 0.12 Вт/м2, соответственно толщина коры 
увеличивается До 30 км. Последнее подтвержда
ется появлением гранулитовых фаций метамор
физма в кратонах [18]. Разломы в архее должны 
иметь протяженность большую, что и иллюстри
руется наличием линейных структур -  зеленока
менных поясов вулканогенного происхождения в 
большинстве кратонов в этом периоде (оз. Верх
нее, Карелия, Алданский, Каапваальский и др.). 
В [18] отмечается их рифтогенная природа. Ко
нец архея ознаменован Великой дайкой в Зим
бабве, имеющей протяженность около 500 км.



3. С дальнейшим утолщением литосферы уве
личивается вероятность разрывов глобального 
масштаба, причем они не обязательно должны 
были происходить одновременно, а могли разви
ваться постепенно, как в фанерозое.

ТЕПЛОПЕРЕДАЧА И МАССОПЕРЕНОС 
В АСТЕНОСФЕРЕ

Развитие специальной металлургии в послед
ние десятилетия сопровождалось объемными и 
глубокими исследованиями процессов в области 
одновременного существования жидкой и твер
дой фазы -  так называемой двухфазной области. 
Это объясняется тем, что качество получаемых 
сплавов, особенно сложного состава, определяет
ся физико-химическими процессами при кристал
лизации отливок.

К сожалению, результаты исследований по из
вестным причинам не публиковались, но некото
рые из них приведены в монографии автора [3]. 
Обобщим те моменты, которые существенны для 
рассматриваемой проблемы.

1. Разработанные математические модели плав
ления-затвердевания учитывали сложные теп
ловые процессы в двухфазной области, что пока
зало зависимость ее протяженности от двух факто
ров -  транслируемого через эту область теплового 
потока и температурного интервала кристаллиза
ции (разница между температурами ликвидуса и со- 
лидуса). Чем ниже подводимый к границе двух
фазной области тепловой поток и чем сложнее 
химический состав, тем больше ее протяжен
ность. При кристаллизации крупных отливок 
двухфазная область охватывает 2/3 объема отли
вок длительное время (десятки часов).

2. На физических моделях и реальных отлив
ках исследовалась конвекция в расплавах, в ре
зультате чего установлено несколько причин дви
жения:

-  гравитационное расслоение за счет разницы 
плотностей различных веществ, не связанных хи
мически или физически; наиболее яркий пример 
-  всплывание оксидов в расплаве металла (или 
наоборот), когда даже частицы размером в не
сколько микрон перемещаются со скоростью по
рядка мм/мин;

-  естественная тепловая конвекция за счет 
разницы температур и соответственно плотнос
тей в разных точках расплава, например, при раз
нице 100°С расчетно и экспериментально уста
новлены скорости 1-2 мм/с; следует указать, что 
при наличии горизонтального градиента темпера
тур в тонких горизонтальных прослойках возника
ет так называемая “валиковая” конвекция [4], ког
да тепло передается вдоль прослойки за счет теп
лопередачи от ячейки к ячейке;

-  электродинамические усилия, создающиеся 
вследствие взаимодействия электрического тока 
с магнитным полем, причем с собственным тоже; 
при токе плотностью 1 А/м2 и напряженности поля 
1 А/м скорости составляют порядка 0.1 мм/мин, 
т.е. существенно меньше.

3. Изложенное выше справедливо для жид
кой фазы с относительно низкой вязкостью -  
lO^-lO-6 м2/с. В двухфазной области движение 
реализуется по тем же причинам, однако будет за
труднено более высокой вязкостью жидкой фазы 
и гидравлическим сопротивлением твердой фазы, 
представляющей собой каркас из тугоплавких 
компонентов, затвердевающих при снижении тем
пературы в первую очередь. Течение через порис
тые тела можно рассчитывать по закону Дарси, и 
известно, что оно происходит даже при очень ма
лой доле свободного сечения потока жидкости от 
сечения тела. Например, в керамических фильт
рах эта доля составляет единицы процентов, одна
ко для прокачки воды достаточно нескольких ат
мосфер, а скорости достигают сантиметров в се
кунду.

4. Независимо от причин движения жидкости в 
двухфазной области происходят два процесса, 
идущие в сторону уменьшения энтропии системы: 
перенос вещества и перенос тепла вместе с пере
мещающимся веществом.

Процесс гравитационного расслоения исполь
зуется в металлургии для рафинирования особо 
чистых веществ, которые выдерживаются дли
тельное время в жидком состоянии, например, 
очистки металлов от неметаллических включе
ний -  оксидов, сульфидов, силикатов и др. Однако 
этот процесс может играть и негативную роль, 
препятствуя равномерному распределению леги
рующих добавок, растворяемых в металле: более 
тяжелые вещества оказываются в нижней части 
отливки, а более легкие -  в верхней.

Широко используется также процесс перерас
пределения веществ между жидкой и твердой фа
зами за счет различной растворимости. Если ве- 
щесгво-примесь плохо растворяется в основном 
компоненте, то при затвердевании оно уходит в 
жидкую фазу, постепенно ее обогащая, -  так на
зываемая ликвация. Движение примесей в двух
фазной области хорошо изучено и прекрасно сви
детельствует как о самом факте реализации его 
при небольшой доле остаточного расплава, так и 
о высокой скорости перемещения, близкой к ско
рости затвердевания.

Перенос вещества сопровождается переносом 
тепла вместе с ним, так как вещество переходит в 
точку с другой температурой. Этот вид теплопе- 
реноса при имеющих место в реальных процессах 
скоростях порядка миллиметры в минуту несуще
ствен по сравнению с теплопроводностью.



Рис. 3. Циркуляция расплава в рифтовой трещине и ас
теносфере в процессе остывания первичной трещины. 
1 -  гидросфера (атмосфера); 2 -  вулканический хре
бет; 3 -  теплоотвод; 4 -  области и 5 -  контуры цирку
ляции; 6 -  твердая фаза: а -  над, б -  под астеносферой;

-  высота вулканического поднятия; q -  тепловой 
поток, отводимый в рифтовой зоне. Остальные ус
ловные обозначения см. на рис. 1.

Изложенное выше имеет прямое отношение к 
процессам тепло- и массопереноса в астеносфере, 
так как последняя представляет собой двухфаз
ную область в основном оксидного состава. В за
висимости от доли расплава в астеносфере воз
можны все перечисленные выше процессы с той 
или иной степенью их развития. Несомненно, что 
имеющийся математический аппарат и экспери
ментальные сведения могут быть применены для 
глубокого анализа. В данной статье мы использу
ем лишь следующие выводы:

1. Определяющим фактором теплопереноса в 
астеносфере должно быть течение Дарси -  дви
жение жидкости внутри твердого каркаса в гори
зонтальном направлении под действием перепада 
давлений между зоной рифта и удаленной от него 
областью. Принципиальная возможность такого 
движения даже при нескольких процентах рас
плава доказана экспериментально исследования
ми ликвационных процессов, а также нашими 
расчетами применительно к современной ситуа
ции в астеносфере.

Расчеты скорости и расхода потока жидкости 
выполняются по уравнению Бернулли при задан
ной разнице давлений в рифтовой зоне и вдали от 
нее с учетом коэффициента сопротивления пори
стой среды. Перепад давлений составляет десятки 
атмосфер, что обеспечивает перемещение жидкой 
фазы в количестве, достаточном для пополнения 
обедненной вследствие заполнения трещины жид
костью прилегающей к ней части астеносферы. 
При этом давление в порах повышенное, что под
держивает гидродинамическую проницаемость 
астеносферы.

2. При отсутствии горизонтального градиента 
давления в астеносфере принципиально возмож
на теплопередача по латерали за счет естествен
ной конвекции, инициируемой разницей темпера
тур в различных областях астеносферы. Так как 
протяженность астеносферы значительно боль
ше толщины, реальна “валиковая” конвекция. 
Однако в отличие от общего мнения мы считаем, 
что энергетически предпочтительна конвекция 
остаточного расплава с вязкостью порядка не
скольких единиц пуаз внутри каркаса, чем плас
тическое течение всего вещества астеносферы, 
имеющего бблыпую вязкость (порядка Ю20 пуаз) 
и, следовательно, большее гидравлическое со
противление среды.

3. Перенос вещества в астеносфере так же, как 
и в обычных двухфазных средах, может происхо
дить по крайней мере несколькими путями:

-  посредством гравитационного расслоения;
-  переносом веществ вместе с движущейся 

жидкостью (конвекция);
-  путем перераспределения вещества между 

твердой и жидкой фазой за счет различной рас
творимости вещества в них (диффузии через диф
фузионную зону около растущих кристаллов).

КОНВЕКЦИЯ В РИФТОВОЙ ТРЕЩИНЕ 
И ТЕПЛОВАЯ РАЗГРУЗКА АСТЕНОСФЕРЫ

После образования разломов полностью исче
зает связь “лепестка” с остальной оболочкой и в 
нем происходит снятие упругих напряжений, что 
приводит к расширению разломных трещин. Рас
четы показывают, что при длине трещины в ты
сячи километров ее ширина может достигать не
скольких километров. Например, Великая дайка 
в Африке имеет ширину 5-12 км.

В момент разрыва литосферы на всю глубину 
давление в астеносфере, прилегающей к трещи
не, резко падает, соответственно скачком умень
шается и температура плавления, вследствие чего 
большой объем астеносферы в этой зоне перехо
дит в частично жидкую фазу, т.е. образуется маг
матическая камера. Й тогда под давлением выше
лежащих слоев литосферы магматический рас
плав быстро заполняет трещину. Однако и после 
заподегения давление столба жидкости в трещине 
еще не уравновешивает давление твердой литосфе
ры, имеющей более высокую плотность (в среднем 
на 4%). Расплав начинает вытекать из трещины 
на поверхность и образует лавовые поля или вул
канический хребет. Истечение идет до тех пор, 
пока высота хребта не уравновесит разницу плот
ностей, доходя до 3 км, если, конечно, достаточно 
магмы в камере.

Естественно, что уход магматического распла
ва из камеры должен быть компенсирован прито
ком соответствующего его объема, что происхо
дит благодаря временному созданию горизон
тального градиента давлений в астеносфере.



При достаточной ширине трещины (сотни ме
тров) в ней должна возникнуть естественная кон
векция (рис. 3). Нагретый расплав будет подни
маться в центральной части трещины, отдавая 
тепло через затвердевший поверхностный слой 
гидросфере либо атмосфере. Охлажденный рас
плав, имеющий бблыпую плотность, будет опус
каться вдоль стенок трещины в астеносферу. 
Циркуляция под действием гравитационных сил 
(естественная конвекция) определяется разницей 
температур восходящей и нисходящей ветвей по
тока. Этот метод был проверен нами на физичес
ких моделях и широко использовался в расчетах 
теплопередачи в расплавах [4]. Большая разница 
температур в верху и в низу трещины приводит к 
активной циркуляции расплава. Интенсивность 
циркуляции в трещине, в свою очередь, обеспечи
вает достаточно высокий уровень подвода тепла, 
а это необходимо, чтобы не происходило засты
вание кровли трещины на большую толщину, а 
также образования в расплаве затвердевших кри
сталлических структур, препятствующих цирку
ляции.

Скорость естественной конвекции в начальном 
периоде довольно высока и составляет 2-3 м/с, ре
жим движения -  несомненно, турбулентный. При 
большом содержании газов в магматическом рас
плаве скорость движения может увеличиваться в 
связи с выделением газовой фазы в верхней части 
поднимающегося столба жидкости и дополни
тельным уменьшением его плотности.

Нисходящий поток будет проникать в астено
сферу и опускаться вниз, пока не нагреется до ее 
температуры. Соответственно, слои астеносфе
ры, прилегающие к холодному потоку, будут ох
лаждаться и опускаться вместе с ним. Таким об
разом, должен возникнуть контур естественной 
конвекции в астеносфере в части, прилегающей к 
трещине. Этот контур, в свою очередь, будет по
лучать тепло от следующего, и так далее (“вали- 
ковая” конвекция).

В трещине твердая фаза практически отсутст
вует, поэтому движение подчиняется обычным 
законам гидродинамики (для расчета использова
но уравнение Бернулли, при ламинарном движе
нии следует использовать формулу Пуазейля). 
Астеносфера же представляет собой твердый 
каркас, заполненный жидким веществом, кото
рое передвигается в нем, как в пористой среде. 
Движение в этом случае описывается законом 
Дарси и происходит даже при очень малой доле 
остаточного расплава (порядка процентов).

Итак, после раскрытия трещины тепло начи
нает интенсивно выноситься из астеносферы на 
поверхность Земли. На первом этапе астеносфе
ра еще не успевает подпитывать теплом контур 
движения магматического расплава в трещине и 
происходит его быстрое остывание, после чего

температура расплава становится всего лишь на 
несколько градусов выше температуры плавле- 
ниЯд Тем временем быстро развивается “валико- 
вая” конвекция в астеносфере и устанавливается 
регулярный режим охлаждения, когда тепловые 
потоки -  отводимый через трещину и подводи
мый к ней из астеносферы — оказываются одина
ковыми. В этот основной период охлаждения ас
теносферы скорость движения расплава в трещи
не постепенно падает. Тем не менее она остается 
достаточно высокой, чтобы обеспечить турбу
лентный режим движения и устойчивое функцио
нирование системы циркуляции.

Расчеты показали, что продолжительность ос
тывания основной массы расплава в трещине не
велика и составляет тысячи или десятки тысяч 
лет. За это время содержание расплава в астено
сфере за счет ухода в трещину и некоторого ос
тывания постепенно уменьшается до определен
ного предела. В какой-то момент гидравлическая 
проводимость в одном из участков системы ста
новится равной нулю и возникает своего рода 
“тромб” в основании трещины, где отвод тепла 
существенно превышает возможности теплопод- 
вода из астеносферы. “Тромб” отделяет полость 
трещины от астеносферы, и циркуляция в ней 
быстро прекращается, лишившись притока теп
ла. Однако циркуляция в астеносфере, одновре
менно лишившейся стока тепла, сохраняется на 
определенном уровне.

Подпитка трещины прекращается, когда со
держание расплава в астеносфере остается еще 
достаточно высоким. Пока трудно точно назвать 
и обосновать определенную цифру, но, на наш 
взгляд, она обусловливается наличием сообщаю
щихся между собой полостей в каркасе астеносфе
ры. При этом верхняя и нижняя границы астено
сферы сближаются, соответственно уменьшается 
ее толщина. Последнее приводит к уменьшению 
размеров конвективных ячеек и увеличению их ко
личества, т.е. к снижению теплоподвода из уда
ленных областей астеносферы к трещине.

После образования “тромба” у основания тре
щины накопление тепла в астеносфере продол
жается, что создает потенциальную возможность 
восстановления гидравлической проводимости в 
том же месте.

При этом возможен повторный разрыв запол
ненной магматическим материалом трещины, 
так как при малой продолжительности конвек
ции давление на литосферу остается достаточно 
большим для того, чтобы снова разорвать затвер
девший в трещине расплав. Последнее подтверж
дается наличием в природе известных комплек
сов “дайка в дайке”.

Все вышесказанное имеет цель объяснить осо
бенности того этапа тектонической активности 
Земли, когда астеносфера образовалась впервые,



накопление внутреннего давления в ней происхо
дило достаточно долго и разрывы одновременно 
рассекали большую часть земной поверхности, а 
возможно, и всю поверхность.

Но изложенное полностью справедливо и для 
локального участка земной поверхности лишь с 
той разницей, что ширина трещин при малой их 
длине будет не столь большой, а циркуляция в 
них, следовательно, менее устойчивой и эффек
тивной.

Из расчетов следует весьма важный вывод об 
ограниченных возможностях тепловой разгрузки 
астеносферы через рифтовые трещины, находя
щиеся в стационарном состоянии, т.е. до начала 
спрединга. Повторные разрывы приводят к обра
зованию поднятия высотой 3-4 км, изостатичес
ки уравновешивающего разницу плотностей ж и д 
к о й  и  твердой фаз и запирающего дальнейшие из
лияния магмы. Остаются лишь конвективный и 
флюидный вынос тепла через трещину, суммар
но составляющие не более 30% необходимого по
тока.

ПЕРВИЧНОЕ ОБРАЗОВАНИЕ ГРАНИЦ 
ЛИТОСФЕРНЫХ ПЛИТ

Существенные трудности испытывают иссле
дователи процесса формирования окраин лито
сферных плит, а именно, начальных стадий спре
динга в рифтовой трещине и погружения плиты в 
зоне субдукции. Отказываясь от использования 
механизма пластической тепловой конвекции как 
решающего фактора в перемещении плит [17], 
мы должны дать объяснение стартовой ситуации.

Описанный выше процесс образования “лепе
стка”, по нашему мнению, происходил в 2 этапа. 
Первый -  появление расходящихся из одной точ
ки трещин, разделяющих часть литосферы на от
дельные участки, своего рода консольные плиты, 
закрепленные на литосфере с одной стороны 
(см. рис. 2).

Расчеты показывают, что величины давления 
на “лепесток” порядка десятков атмосфер в астено
сфере вполне достаточно для образования замыка
ющей трещины. Материал литосферы, как извест
но, имеет предел прочности, меняющийся по тол
щине от 2000 кг/см2 на поверхности до 5000 кг/см2 в 
нижней уплотненной части. Поэтому второй этап 
заключается в образовании косого разлома, при
чем разлом должен быть наклонен в сторону цен
тра зарождения трещин.

Напомним, что часть расплава из астеносфе
ры ушла на заполнение трещин, достаточно ши
роких вследствие снятия упругих напряжений в 
плите, поэтому под литосферой образуется своего 
рода пустота, куда и должна была бы опуститься 
литосфера. Однако поскольку площадь литосфе
ры увеличилась, она не может занять свое исход

ное положение без поддвигания одной плиты под 
другую. Наиболее вероятное место поддвигания-  
наклонный разлом, где условия взаимного сме
щения плит облегчены. А поскольку разлом на
клонен в сторону от образовавшейся плиты, то 
именно она займет нижнее положение.

В связи с тем, что архейская литосфера имела 
высокую плотность благодаря участию коматии- 
тов [17], а астеносфера под ней частично расплав
лена и, следовательно, была менее плотной, при
легающая к косому разлому окраина плиты полу
чила возможность погружаться и тем самым 
образовать зону субдукции.

Скорость погружения окраины литосферной 
плиты зависит от вязкости астеносферы. В на
чальный период вязкость мала и скорость может 
составлять десятки и сотни метров в год, а затем 
сравнительно быстро уменьшается до десятых и 
сотых долей метра в год. По мере погружения 
плотность материала плиты увеличивается вслед
ствие перехода базальта в эклогит, однако это не 
компенсирует фактора уменьшения вязкости. 
Процесс погружения завершится, когда край пли
ты упрется в дно астеносферы.

Если в начале процесса в астеносфере содер
жится 20% расплавленного материала, то место 
изгиба отстоит от косого разлома на 150 км. По 
мере уменьшения содержания расплава разница 
плотностей уменьшается и место изгиба будет 
отодвигаться от разлома. При содержании рас
плава 10% это расстояние составит уже 250 км.

По мере погружения плиты и перемещения 
места изгиба в сторону от разлома образуется за
зор, -  его и заполнит вытекающий из разлома 
магматический расплав. Поскольку вначале по
гружение идет быстро, толщина образующейся 
молодой литосферы будет невелика и к концу по
гружения все пространство между местами изги
ба и разлома (а это не менее 200 км) будет пере
крыто тонкой литосферой. Рассмотренная карти
на характерна для современных океанических 
окраин, выраженных наиболее отчетливо в за
падной части Тихого и восточной -  Индийского 
океанов, что, несомненно, подтверждает возмож
ность описанных явлений в архее-катархее, когда 
условия субдукции были более благоприятны: 
плотность литосферы больше, а вязкость астено
сферы меньше.

Оказавшись в астеносфере, литосфера начнет 
постепенно нагреваться до температуры плавле
ния, и более легкоплавкие компоненты будут пе
реходить в астеносферу, а оставшийся твердый 
каркас из тугоплавких компонентов постепенно 
разваливается, что иллюстрируется землетрясе
ниями. Погружающаяся литосфера оттягивает на 
себя тепло из астеносферы, подстуживая ее в зо
не субдукции, что также способствует смещению



последней в сторону от косого разлома. Харак
терных примеров в архее достаточно.

Естествен вопрос, почему не происходит отги
бание краев плит, прилегающих к рифтовой тре
щине. Здесь есть по крайней мере две причины:

1. Интенсивный теплоотвод через вертикаль
ную рифтовую трещину приводит к быстрому ос
тыванию прилегающих областей астеносферы и 
увеличению ее вязкости вплоть до образования 
“тромба”.

2. В трещине с холодными стенками расплав 
должен затвердевать со стороны стенок, образуя 
дайку значительно быстрее, чем может происхо
дить погружение краев плит. Дайка подобно зам
ковому кирпичу в арочных конструкциях препят
ствует погружению окраин плит даже в случае 
усадочной пустоты под трещиной, и прилегаю
щие края плит остаются приподнятыми.

Таким образом, после первичного образова
ния литосферных плит возможно существование 
двух видов окраин: приподнятый край плиты воз
ле рифтовой зоны и отогнутый вниз край плиты 
в зоне субдукции. Каждый из них содержит боль
шой запас потенциальной энергии, накопленной 
за счет преобразования теплоты в механическую 
энергию. Потенциальная энергия должна реали
зоваться после того, как образуется зона субдук
ции и станет возможным оседание плиты с под- 
двигом ее под соседнюю (или надвигание сосед
ней).

ЦИРКУЛЯЦИЯ ВЕЩЕСТВА 
В ТЕКТОНОСФЕРЕ 

И ЕЕ ЭНЕРГЕТИЧЕСКИЙ БАЛАНС
В настоящем разделе и далее мы будем пользо

ваться термином “тектоносфера”, под которым 
принято понимать оболочки Земли, принимаю
щие активное участие в тектонических процессах, 
а именно литосферу и астеносферу. При этом мы 
считаем, что прилегающая к астеносфере снизу 
мантия косвенно влияет на тектонику плит лишь 
как источник глубинного теплового потока. Но 
даже если глубинный тепловой поток будет рав
номерно распределен по всей нижней поверхнос
ти астеносферы, описанный выше механизм фор
мирования тепловой ситуации в тектоносфере 
начнет работать.

Когда астеносфера теряет свою гидродинами
ческую проводимость, то избыточный тепловой 
поток лишается выхода и поэтому расходуется на 
нагрев, подплавление и повышение давления в ас
теносфере, сопровождающееся восстановлением 
ее гидродинамической проводимости, вследствие 
чего повышенное и продолжающее далее повы
шаться давление передается, в соответствии с за
коном Паскаля, в зону рифта. Материал в рифто
вой зоне непрочен и легко поддается повторному

разрыву, благодаря чему плита снова лишается 
связи с остальной литосферой и приобретает по
тенциальную возможность двигаться.

В раскрывшуюся трещину вытекает магмати
ческий расплав из астеносферы, вследствие чего 
в последней создается горизонтальный перепад 
давлений, вызывающий перетекание внутри твер
дого каркаса расплавленного вещества из отда
ленных областей, в том числе и из зоны субдукции 
в зону рифта. В зоне субдукции, таким образом, 
создается своего рода разрежение, куда под дей
ствием силы тяжести может опускаться погру
женный край плиты. Естественно, что после об
разования трещины упругие напряжения растя
жения в прилегающих к ней областях снимаются, 
края ее расходятся и в образовавшуюся полость 
всасывается расплав из астеносферы. Но при ма
лой длине (сотни или тысячи метров) ширина тре
щины невелика и оценивается сантаметрами или 
метрами, а стенки ее, по крайней мере в верхней 
части, относительно холодные, что приводит к 
затвердеванию за геологически малое время. За
твердевший расплав образует в трещине клино
видную дайку, препятствующую опусканию кра
ев литосферы.

В конце предыдущего раздела мы пришли к 
выводу о возможности горизонтального движе
ния отделившихся от литосферы плит уже в началь
ную тектоническую эпоху. Далее этот процесс мо
жет периодически или непрерывно повторяться, 
причем движущей силой будет потенциальная энер
гия плиты, постоянно прибавляющаяся за счет на
ращивания ее вновь и вновь внедряющимися в тре
щины дайками. Кроме того, по мере удаления от 
рифтовой зоны плита, охлаждаясь сверху, нара
щивается вниз подобно застыванию отливки. За
кономерности охлаждения плоских плит хорошо 
изучены, и современная металлургическая тепло
техника обладает соответствующим математиче
ским аппаратом, позволяющим рассчитать тем
пературное поле и тепловой баланс как стацио
нарных, так и непрерывно движущихся отливок 
(так называемое непрерывное литье). Имеется 
множество исследований [1], посвященных расче
ту затвердевания плит, сводящихся к получению 
степенной зависимости ее толщины от времени. 
Рассчитанная этими методами с учетом выведен
ных нами коэффициентов нелинейности продол
жительность формирования плиты толщиной 
70 км составляет 55 млн. лет.

По мере остывания толщина формирующейся 
литосферы увеличивается и, следовательно, уве
личивается ее вес. Под действием силы тяжести 
литосфера стремится опуститься вниз, но ей ме
шает дайковый “клин”, образовавшийся в трещи
не. Сила тяжести преобразуется в своего рода 
распорные усилия, стремящиеся раздвинуть обе 
плиты в стороны от рифтовой зоны. Величина



Рве. 4. Энергетический баланс тектоносферы.
Символы н объяснения см. в тексте, условные обо
значения на рис. 1 , 2 ,3.

этих усилий определяется тяжестью литосферы и 
может быть рассчитана, если мы знаем потенци
альную энергию, накопленную вследствие подъ
ема расплава по трещине. Толкающая сила долж
на преодолеть силы сцепления между литосфе
рой и астеносферой, и здесь следует иметь в виду, 
что астеносферное вещество имеет температуру, 
близкую к температуре плавления и, следова
тельно, невысокую прочность.

Надо также иметь в виду, что в паузах между 
разрывами рифта одновременно идут два процес
са: затвердевание “кровли” трещины и накопле
ние давления под ней вследствие описанного вы
ше процесса фазового перехода астеносферного 
вещества из твердого состояния в жидкое, кото
рый сопровождается увеличением его объема. 
Но в отличие от начальной фазы, когда повыше
ние давления носило глобальный характер и при
водило к разрыву всей или большей части лито
сферной оболочки, становятся более вероятными 
локальные повторные разрывы трещин.

Не исключены, однако, и разрывы на всю тол
щину в тех местах, где разгрузка астеносферы 
отсутствует или затруднена, но они должны про
исходить редко, так как накопление необходи
мого давления требует десятков или сотен мил
лионов лет.

Механизм движения определяется энергетиче
ским балансом системы, в которой происходит 
преобразование тепловой энергии в механичес
кую работу. Здесь напрашивается аналогия с па
ровой машиной, в которой, благодаря фазовому 
переходу жидкости в пар, осуществляется давле
ние на поршень, преобразующееся в линейное 
движение.

Рассмотрим энергетический баланс тектоно
сферы (рис. 4). Он выражается уравнением

б гл  б |н  б т р  =  бтепл "*■ бнзб б п - (3 )

Левая часть уравнения представляет собой сумму 
приходных составляющих, правая — расходных. 
Внутреннее тепловыделение Q„ и глубинный по
ток Qrn складываются из радиоактивного и дисси
пативного (вследствие гравитационной диффе
ренциации) тепла. Расходная часть включает по
тери посредством теплопроводности через всю 
оболочку Опал, тепловые потери в околорифто- 
вых зонах £?>зб, потенциальную энергию Qn подъ
ема магмы, которая возвращается в астеносферу 
в виде диссипативного тепла Qw .

Суммарное избыточное тепло Qni6, которое 
выделяется в околорифтовых зонах, есть не что 
иное, как теплота затвердевания плиты, и хорошо 
изучено путем прямых измерений. Опираясь на из
вестную нами среднюю для земной поверхности 
современную плотность этого теплового потока, 
равную 0.03 Вт/м2, и умножив ее на площадь по
верхности Земли, получаем Qm=  1.5 х 1013 Вт. От
сюда можно вычислить среднюю скорость дви
жения плит.

21&1(т\сгртТ /2  + Lpx )

где / -  суммарная длина рифтовых трещин; 5* - к о 
нечная толщина затвердевающей плиты; т| -  ко
эффициент, учитывающий нелинейность распре
деления температуры в плите и принятый рав
ным 0.5; ст и рт -  теплоемкость и плотность 
твердой фазы; L н рж -  теплота затвердевания и 
плотность жидкой фазы; Т -  температура плавле
ния.

Вычисленная средняя скорость составляет
1.8 см/год, т.е. укладывается в диапазон наблю
даемых сегодня в природе скоростей движения 
плит -  1-10 см/год. Являясь прямой функцией 
только избыточного теплового потока -  величи
ны относительно постоянной, средняя скорость 
движения также оказывается постоянной величи
ной. Отдельные флуктуации скорости можно 
объяснить тепловой и гидродинамической обста
новкой в зоне субдукции. В архейские времена 
скорость могла и отличаться, но незначительно.

Зная среднее значение скорости, можно опре
делить количество потенциальной энергии, на
копленной благодаря подъему магмы на высоту 
hx выше среднего уровня поверхности литосфе
ры. Разделив Q„ на удвоенное произведение сред
ней скорости и общей длины рифтовых зон, полу
чаем величину распорного усилия N.

N = e„ /2 W  = ржМл‘8 /2 , (5)

где g -  земное ускорение.
Эта сила представляет собой относительно по

стоянную величину, равную примерно 2.4 х 1012 н/м,



что согласуется с данными Е. Артюшкова, Ф. Рих
тера и др. [1,5].

Строго говоря, литосферная плита при своем 
движении преодолевает не только силы сцепле
ния с каркасом астеносферы, но и сопротивление 
трения о соседние плиты в трансформных разло
мах и при погружении в зонах субдукции. Баланс 
сил, рассчитанный Рихтером, показал, что к тол
кающей силе рифтового поднятия добавляется 
отрицательная сила плавучести холодного края 
плиты, погружающегося в зоне субдукции в горя
чую астеносферу. Этой силы вполне достаточно 
для преодоления сил трения, возникающих при 
погружении, тем более, что диссипативное тепло, 
выделяющееся при трении, способствует умень
шению коэффициента трения.

Снижению сцепления между каркасом астено
сферы и литосферной плитой способствует выде
ление теплоты кристаллизации именно в этой зо
не, что характерно только для формирующихся 
плит (океанических), но именно они составляют 
подавляющее большинство активно перемещаю
щихся плит.

Для реализации горизонтального движения 
плит необходимо, чтобы распорные усилия пре
высили силы сцепления литосферы и астеносфе
ры. Рассчитанной по формуле (5) распорной силе 
соответствуют касательные напряжения, равные 
70 Н/см2 -  величине, явно достаточной для среза 
твердого вещества при температуре затвердева
ния. Причем срез должен происходить в том мес
те двухфазной области, где прочность твердого 
каркаса минимальна, поэтому возможно, что ли
тосферная плита перемещается вместе с верхней 
частью твердого каркаса астеносферы.

В качестве примера, подтверждающего доста
точность величины распорных усилий для пере
мещения плит, приводят движение Южно- и Севе
ро-Американской плит, не имеющих зон погру
жения.

Статистика землетрясений в рифтовых зонах 
показывает, что землетрясения довольно равно
мерно распределены по всей их протяженности, 
составляющей 60-70 тыс. километров [13]. Это 
означает, что накопление распорных сил также 
происходит равномерно и подтверждает стабиль
ность движения плит по всей поверхности земно
го шара в течение длительного времени. Очевид
но, тепло- и массообмен в системе “литосфера- 
астеносфера” не имеет локальных связей с глу
бинными процессами в мантии и инициируется 
только средней величиной подводимого снизу из 
мантии теплового потока.

Таким образом, круговорот вещества в текто- 
носфере заключается в движении литосферной 
плиты, поглощении ее материала в астеносфере и 
перемещении его в расплавленном виде через

твердый каркас астеносферы к рифтовой трещи
не, где он и затвердевает, снова формируя плиту.

Единственным условием обеспечения круго
ворота вещества в тектоносфере является гидро
динамическая проводимость астеносферы, кото
рая должна обеспечиваться глубинным тепловым 
потоком. В том же случае, если в какой-то облас
ти проводимость исчезает, тотчас же здесь начи
нается накопление избыточного тепла, подплав
ление и повышение внутреннего давления, приво
дящее в новому разрыву литосферы.

Предложенная концепция опирается на мате
матические расчеты, результаты которых сопос
тавлены с известными экспериментальными дан
ными. Совпадение их подтверждает единственное 
принятое нами допущение — существование гид
родинамической проводимости астеносферы.

Таким образом, причиной глобальных гори
зонтальных тектонических движений являются 
энергетические процессы внутри Земли. Посто
янное накопление избыточного тепла в астено
сфере, сопровождающееся повышением давле
ния на перекрывающую ее твердую оболочку, 
периодически приводит к разрывам последней и 
выходу магмы в рифтовые трещины, что, в свою 
очередь, и создает сдвиговые усилия в основании 
плиты.

В свете изложенного весь период существова
ния Земли можно рассматривать как непрерыв
ный процесс с плавным уменьшением глубинного 
теплового потока и соответствующим снижени
ем активности тектонических процессов. Извест
ная периодизация тектономагматических эпох, 
очевидно, связана с разломами литосферы гло
бального масштаба. Можно смело утверждать, 
что современный тектогенез принципиально не 
отличается от имевшего место в начале активной 
жизни внутри Земли ни по своим причинам, ни по 
характеру физико-химических процессов, ни по 
последствиям.

ВЫВОДЫ
1. Расплавление астеносферного вещества из

быточной тепловой энергией приводит к увели
чению его объема и давления на литосферу 
вплоть до образования в ней сквозных трещин.

2. Расчеты показывают, что за время сущест
вования Земли внутреннего тепловыделения бы
ло достаточно для неоднократных глобальных 
разрывов литосферы и образования отдельных 
плит.

3. Избыточный тепловой поток поддерживает 
постоянную гидродинамическую проводимость 
астеносферы, благодаря чему возможен массопе- 
ренос ликвата из дальних областей к функциони
рующей трещине.



4. Трещины литосферы и прилегающие к ним 
края плит являются зонами периодической теп
ловой разгрузки избыточного теплового потока, 
однако длительно функционируют только при со
хранении гидродинамической проводимости асте
носферы, особенно в основании трещин.

5. Затвердевание магматического расплава в 
рифтовых трещинах приводит к увеличению пло
щади литосферы и потенциальной энергии, за
ставляющей края плит погружаться в астеносфе
ру. Решающую роль при этом играют распорные 
усилия в рифтовой зоне и дополнительную -  сила 
тяги в зоне субдукции.

6. Распорные силы вызывают движение плит с 
последующим расплавлением их в астеносфере и 
возвратом ликвата к трещине.

7. Предложен метод расчета энергетического 
баланса системы тектоносферы, позволивший по 
известной величине избыточного теплового по
тока определить среднюю по всей поверхности 
земного шара скорость перемещения литосфер
ных плит (1.8 см/год).

Автор выражает благодарность С.Г. Самыги- 
ну, консультациями и советами которого он поль
зовался, и В.П. Мясникову, на семинаре которого 
впервые была обсуждена эта работа, а также
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Thermal Processes during Phase Transformations in the Earth’s Shells 
and their Role in Lithospheric Plate Motion

L. A. Volokhonskii
Termoekologiya Research-Operational Company, Moscow

Thermal processes accompanied by phase transformations in the earth’s shells lead to thermal stresses and shell 
breakdown. A concept of geodynamic processes developing in the outermost shell of the Earth is discussed; it is 
based on an analysis of energy balance in the lithosphere + asthenosphere system. It has been shown that rift frac
tures open up from time to time and lithospheric plates move laterally because of an excessive heat flow deep in 
the earth, which initiates phase transformations in the asthenosphere with an increase in the volume of the liquid 
phase, and also maintains the hydrodynamic conductivity of the asthenosphere.The lithospheric plates move ow
ing to separating forces acting in rift zones after magma intrusion and potential energy accumulation. The back
ward movement of material, in the form a liquate, takes place through the rigid framework of the asthenosphere. 
The calculated value of velocity is 1.8 cm/year, which is in agreement with averaged experimental data.
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Уважаемые подписчики научной периодики Издательства "НАУКА"!
В последние годы наблюдается падение подписки на академические журналы. 
Суммарный сбор экспортных заказов на 1997 год сократился более чем вдвое по 
сравнению с 1996 годом. Проведенные исследования и контакты с зарубежными 
фирмами и торгующими организациями показывают, что это никак не связано с 
падением реального спроса на российские академические издания за рубежом. 
Напротив, наблюдается очевидное перераспределение заказов на академическую 
периодику в пользу различных организаций и частных лиц внутри России, занимающихся 
перепродажей изданий РАН зарубежным контрагентам в обход нашего Издательства.
Главной причиной, создающей благоприятную среду для подобных операций, служат 
ножницы внутренних и экспортных цен на нашу периодику. Это позволяет закупать 
подписку по сниженным ценам, действующим внутри России, и далее перепродавать ее 
за твердую валюту по экспортным тарифам. Академия наук фактически дотирует из 
госбюджета частных лиц, не вкладывающих никаких средств в издание журналов.
Руководством РАН принято решение о резком сокращении ценовых ''ножниц" путем 
приведения занижавшихся ранее цен на подписку внутри России к уровню экспортных 
цен на научную периодику, начиная со II полугодия 1997 года. Одновременно РАН 
предоставляет российским академическим, библиотечным, вузовским, отраслевым 
научно-исследовательским организациям и учреждениям, их сотрудникам и аспирантам, 
возможность подписки по специальным (сниженным) ценам.
Индивидуальные подписчики этих учреждений и организаций смогут оформить 
подписку по сниженным ценам на наши издания в редакциях соответствующих 
журналов, либо непосредственно в Издательстве по предъявлении служебного 
удостоверения. Лица, желающие получать подписные издания прямо на свои почтовые 
адреса, или иногородние подписчики, смогут оформить подписку по специальным 
абонементам, формы которых будут разосланы по библиотечным, научным и учебным 
учреждениям. Индивидуальная подписка будет проводиться по принципу "Один 
специалист -  одна подписка".
Коллективные подписчики (научные учреждения, библиотеки, вузы, докторантуры, 
аспирантуры, некоторые другие организации) должны будут для оформления подписки 
направить в Издательство "НАУКА” надлежаще оформленные бланк-заказы, формы 
которых также будут им разосланы.
При положительном рассмотрении Издательством полученных заявок оплата должна 
быть произведена через отделение банка или путем почтового перевода на основании 
полученного подписчиками счета ЗАО "Агентство подписки и розницы" (АПР) -  
официального распространителя изданий Издательства "НАУКА" по подписке внутри 
России.
Специализирующиеся на комплектовании научных и вузовских библиотек 
академические организации (БАН, БЕН, ИНИОН, Государственная публичная научно- 
техническая библиотека СО РАН и др.) смогут осуществить подписку, как и прежде, 
непосредственно в издательстве, предварительно согласовав с ним список 
пользующихся их услугами организаций и количество льготных подписок.
Более подробную информацию о новых условиях подписки по специальным (сниженным) 
ценам с соответствующими формами абонементов и бланк-заказов Издательство готово 
выслать по запросам, направляемым по адресу Издательства НАУКА: 117864, ГСП -  7 
Москва, В -  485 Профсоюзная ул., 90, ком. 430 факсы -  334-76-50, 420-22-20.
Надеемся, что научная общественность с пониманием отнесется к предпринимаемым 
нами вынужденным шагам и что все, кто имеет право на специальную подписку, 
своевременно воспользуется им.
Некоторые трудности с оформлением специальной подписки носят временный характер. 
При ее последующем возобновлении лицам и организациям, однажды получившим 
право подписки по специальным ценам, достаточно будет лишь подтвердить свой заказ.


